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Prefacio

De todas as disciplinas de um curso de meteorologia, a meteorologia dindmica ¢ uma
das mais fundamentais, pois toda a teoria e todos os modelos matematicos para estudar os
sistemas de tempo e clima se baseiam nela. As notas de aula que apresento neste CD
deverdo ajudar os alunos de graduacdo e pods-graduagdo em meteorologia a aprender a
esséncia do estado da atmosfera terrestre e dos seus movimentos.

As notas sdo baseadas nos livros de Holton (An Introduction to Dynamic
Meteorology, Third Edition, Academic Press, San Diego), em grande parte, € um pouco nos
livros do Bluestein (Synoptic-Dynamic Meteorology in Midlatitudes, vols. I e II, Oxford
University Press, Oxford). Sao apresentados nelas os principios basicos da dindmica da
atmosfera que foram estabelecidos ao longo do tempo pelas escolas européias (da Inglaterra
e de Bergen) e dos Estados Unidos e por Rossby, Patterssen, Haltiner, Bjerknes, e varios
outros. As minhas contribuigdes para a apostila, além da lingua portuguesa, sdo: (1) as
figuras e ilustragdes sdo devidamente modificadas para representar situacdes do Hemisfério
Sul; (2) solugdes para alguns problemas do livro de Holton sdo incluidas (isso € para facilitar
o aluno a aprender uma abordagem na solu¢do dos problemas); (3) inclui um glossario dos
termos e conceitos que ajudariam o meteorologista ter nogdes precisas; (4) inclui varias
perguntas e respostas rapidas sobre toda a matéria visando sanar duvidas a respeito das
questdes que os alunos normalmente enfrentam nas entrevistas ou exames de qualificagdo.
Espero que os itens 2 e 4 ajudam o aluno no desenvolvimento de raciocinio. Todavia,
gostaria de advertir os alunos e professores que pretendem usar as minhas notas de aula para
tentarem resolver ou responder as questdes antes de procurar a solug¢do oferecida por mim.

Devo agora agradecer primeiramente ao Dr. Carlos A. Nobre, por ter me encorajado
para preparar este CD. Meu aluno, Gilberto Bonatti, inicialmente auxiliou-me na preparagao
deste CD. A participagdo do Sr. Gilberto foi apoiado parcialmente pela Sociedade Brasileira
de Meteorologia. Devo reconhecer o excelente trabalho dos analistas, especialistas na
editoracao de textos e preparacdo dos graficos, Sr. Fabio Loyola, Sra. Leticia M. B. Faria,
Sr. Carlos César de Oliveira e Srta. Patricia M. Simdes. Agradeco a todos os meus alunos da
disciplina Meteorologia Dinamica que levantaram a sua mao e me solicitaram melhores
explicagdes da matéria e/ou apontaram os meus erros durante as minhas aulas.

Quero deixar uma dica para os professores: um professor estaria apenas cumprindo o
seu dever se ele ministrar as aulas com prazer, desenvolver boa didatica, se preparar antes do
comeco da aula e organizar a sua agenda para ndo haver descontinuidades durante o
transcorrer do curso. Apreciaria receber “feed back™ dos usuarios deste CD para que eu
possa melhorar a apostila e sua apresentacdo nas versdes ou edi¢des futuras.

Prakki Satyamurty
Sao José dos Campos, 10 de agosto de 2004.
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Capitulo 1

1.1. Introducio

Meteorologia Dinamica estuda os movimentos atmosféricos associados com tempo e
clima. A dindmica e termodindmica do fluido atmosfera, mais especificamente a atmosfera
terrestre, contida nos primeiros 20 a 25 km acima da superficie, sdo consideradas nesta
disciplina. A atmosfera ¢ tratada como meio continuo, isto €, a estrutura molecular nao ¢
considerada. Uma particula da atmosfera ¢ uma parcela do ar muito pequena e, embora
contém um grande niimero de moléculas, teoricamente ocupa somente um ponto no espago.

Estado da atmosfera é caracterizado pelas grandezas fisicas pressdo, densidade e
temperatura que sdo fung¢des das coordenadas espaciais ¢ do tempo. Essas varidveis de
campo e suas derivadas sdo consideradas continuas. As leis da fisica aplicadas a atmosfera
assumem a forma de equagoes diferenciais parciais. O conjunto completo destas equagdes é
altamente complexo, € nao possui uma solucdo geral. Portanto necessitamos de
simplificagdes sistematicas para entender a natureza fisica dos movimentos de interesse. As
simplificagcdes sdo baseadas nas consideragdes de “escalas”.

Todos os termos de uma lei fundamental devem ter as mesmas dimensdes fisicas ou
propriedades. Propriedades independentes sdo: comprimento, tempo, massa e temperatura
(termodinamica). As dimensoes de todas as outras grandezas como volume, forga, energia,
sdo derivadas a partir destas. Usaremos o Sistema Internacional de unidades (S.L.), (m)
metro, (kg) quilograma, (s) segundo e (K) grau Kelvin. Algumas unidades derivadas
especiais s30 mostradas na tabela abaixo.

Tabela 1.1: Unidades derivadas de frequente uso na meteorologia.

Freqiiéncia Hertz Hz-s"
Forca Newton N-kgms™
Pressdo Pascal Pa-Nm~

Energia Joule J-Nm

Poténcia Watt W-Js!

[Note-se algumas excegdes: minuto, hora, dia, kPa (quilo Pascal), #Pa (hecto Pascal), mb
(milibar), °C, km].

1.2. Analise de escala

Uma variavel como a temperatura, 7, sobre uma regiao do espago ¢ intervalo de tempo ¢
uma fung¢do de coordenadas, x, y, z, e do tempo, ¢. Isto &, T =T (x, y,z,t). Uma variavel que
apresenta um Unico valor em cada ponto do espaco e em cada momento de tempo ¢ chamada
de variavel de campo. Pressdo, p , densidade, p, sdo varidveis de campo também.
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Analise de escala é um procedimento de fazer estimativa de magnitudes dos termos de
equacdes governantes, para o tipo de movimento de interesse, com o intuito de desprezar
termos muito pequenos e assim simplificar as equagdes. Atribuiremos valores tipicos
(observados) para as magnitudes de varidveis de campo, para as amplitudes de suas
flutuagdes, para as extensdes horizontal e vertical do fendmeno, ¢ para a duragdo do
fendmeno. Em seguida compararemos as magnitudes relativas dos termos da equagdo. Um
exemplo do procedimento de fazer uma estimativa da ordem da grandeza ¢ dado abaixo.

Faremos, nesse exemplo, uma estimativa do gradiente horizontal de pressdo. Varia¢ao
da pressdo (0p) ¢, tipicamente, da ordem de magnitude de 2 kPa em uma distancia (L) de
2000 km, em uma situagdo da atuacao de um ciclone extratropical no sul do Brasil. Neste
caso

P OPN P _1kpa/10km (= 10mb/10%km).
ox Oy L

A natureza dos movimentos dominantes depende crucialmente da escala horizontal do
movimento. A tabela abaixo mostra, comparativamente, as escalas horizontais dos
movimentos atmosféricos.

Tabela 1.2: Algumas escalas horizontais: comparagao.

Tipo de movimento Escala horizontal (m)
Caminho livre de moléculas 107
Turbilhdes mintsculos 102-10"
Pequenos turbilhdes 10'-1
Redemoinhos 1-10
Rajadas de vento (pequenas) 10-102
Tornados 102
Cumulonimbus 10°
Linhas de instabilidade, frentes 104-10°
Furacdes 10°
Ciclones sindticos 10°¢
Ondas planetarias 107
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1.3. Forcas fundamentais
As forgas que atuam sobre as parcelas do ar sdo de dois tipos:

For¢as de corpo ou volumétricas sio aquelas que atuam sobre o centro da massa da
particula (ou parcela do ar), e € proporcional a massa. Ex.: gravidade.

Forcas superficiais sdo aquelas que atuam através de fronteiras que separam as parcelas de
fluido e sua magnitude ¢ independente da massa da parcela. Ex.: gradiente de pressao.

1.3.1. Segunda lei de Newton

A taxa de variacdo da quantidade de movimento de um objeto, medida relativa a um
sistema de coordenadas fixo no espago (um sistema inercial), ¢ igual a soma de todas as
forcas atuantes. A lei de Newton pode ser usada para movimentos referidos a um sistema de
coordenadas ndo inercial desde que as forgas “aparentes” sejam incluidas adequadamente.
As forcas aparentes, no caso do estudo da dindmica dos fluidos planetarios, sdo forca
centrifuga e for¢a de Coriolis.

1.3.2. Forca de gradiente de pressao

{Xg-¥9-Zg)
\
A
= FB}{_—"BE \! A Fax

&2 R -
v | ﬁv

3

X

Figura 1.1: Elemento de volume para avaliar a forca do gradiente de pressao.

Considere um elemento de volume 6) =0x0y0z, com centro em Xx,,),,z,, onde a

pressdo ¢ designada p, . A pressdo atuante sobre a parede A deste volume (veja Figura 1.1) é

dada por
opdx 10°p ox Y’ .
+——+——-| — | +---(série de Taylor). 1.1
Pt a2 2!6x2(2j ( ylor) (4.
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A forga de pressao atuando sobre o volume na parede 4, desprezando os termos da segunda
ordem, é

F, = _(Po + P S—xjfiyfiz (1.2)
ox 2

Da mesma forma a forga sobre a parede B do volume ¢
Fy =+ po_a_pS_x 0)0z . (1.3)
ox 2
Portanto, o componente x da forca sobre o volume ¢
p
F.=F, +F, :—a—SxSySZ. (1.4)
X

A massa do elemento do volume ¢ dada por m = pdxdydz , portanto a for¢ca por massa
unitaria ¢

i:_la_p (1.5)
m p ox’

onde p ¢ a densidade do ar (média do volume).

Da mesma maneira
= ; E=—"" (1.6)

A forga vetor ¢ dada pela combinagdo dos componentes dados nas Equagoes 1.5 e 1.6:

E:_l la_p+ja_p+ka_p :—le (1.7)

m p\ Ox "0y 0z p

onde

velilij 2l ikl (1.8)
ox Oy 0z

na qual i, j, k sdo versores nas dire¢des x, y,z , respectivamente.
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1.3.3. Forca gravitacional

A forga gravitacional sobre uma massa unitaria na superficie terrestre ¢ dada por

F Eg*:_Gﬁl(Ej, (1.9)

-
m r r

onde G ¢ a constante universal de gravitagdo, M ¢ massa da Terra, r € o vetor de distancia
da parcela do centro da Terra. A sua magnitude [r| =7=a +z,onde a ¢ oraio da Terrae za
altura da parcela do ar sobre a superficie média do mar. Podemos escrever

.
8 _(1+%)2
(1.10)

onde

g, =-{omra’]t/).

e ¢ o valor da forga gravitacional no nivel do mar. Para aplicagcdes meteorologicas podemos
. * * .
considerar g =g, e trataremos a forca de gravidade como constante.

1.3.4. Forca de viscosidade

Viscosidade (ou atrito interno) causa resisténcia ao movimento. Tratamento completo
desta forga vai ser abordado nas matérias sobre camada limite planetiria e
micrometeorologia. Uma expressdo desta forca, na direcdo de x, ¢ dada por

2 2 2
JoR| NI ORCICE R (1.11)
ox~ oy° oz

onde V* =V.V ¢ chamado Laplaciano. Da mesma forma os demais componentes da for¢a
de atrito sdo:

2., _ 2
F,=vVi; F_=vV'w, (1.12)
onde F), F, F,. sdo componentes da for¢a de atrito nas dire¢des x, y, z, respectivamente,
u,v,w sao componentes do vetor de movimento, ¢ v ¢ coeficiente de viscosidade

cinematica. A partir de componentes dadas nas Equagdes 1.11 e 1.12 podemos facilmente
compor o vetor forca de viscosidade.
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1.3.5. Sistemas de coordenadas nao inerciais

Usaremos para o estudo da dinamica atmosférica um sistema de coordenadas fixadas no
centro da Terra que estd em rotagdo. Um sistema fixo no espago ¢ um sistema inercial ou
sistema absoluto. Um movimento aparentemente uniforme no sistema geocéntrico, de fato,
esta sofrendo aceleracdo. Portanto este sistema ¢ “nao inercial”.

As forgas aparentes surgem devido a aceleracdo das coordenadas. Para um sistema em
rotacdo uniforme, duas forcas aparentes sao necessarias para aplicar a lei de Newton: forca
centrifuga e forga de Coriolis.

1.3.6. Forca centrifuga

Considerando uma pequena bola de massa m, presa a uma corda em rotacdo com
velocidade angular constante ®, conforme Figura 1.2 obtém-se

dv/dt= - or (1.13)

onde V ¢ a velocidade da bola, |r| = » ¢ raio do circulo de rotagdo, r ¢ o vetor direcionado
para fora do circulo, e ® = |w|. Portanto, visto do sistema inercial, o movimento ¢ de
acelera¢do uniforme direcionado para o eixo de rotagdo. Esta aceleragdo ¢ ‘“aceleracao
centripeta”.

Se observarmos o movimento do ponto de vista do sistema em rotagdo junto a bola, a
bola ¢ estacionaria. Portanto, para aplicar a lei de Newton para movimentos nesse sistema
ndo inercial, devemos adicionar (incluir) uma forca aparente que contra-balanca a forca
centripeta. Esta forga ¢ igual em magnitude a forca centripeta, mas com dire¢do oposta.
Chama-se forga centrifuga.

A\

Figura 1.2: Forca centrifuga. O eixo de rotagdo estd perpendicular a pagina.
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1.3.7. Forc¢a da gravidade

A gravidade ¢ a soma das forcas gravitacional e centrifuga sobre a superficie da
Terra, e ¢ dada por (veja a Figura 1.3).

g=g +Q’R. (1.14)

N Terra
~—— Esfera

0OR

Figura 1.3: Superficie terrestre ndo esférica e a gravidade em relagdo a uma esfera
idealizada.

Nesta figura R é o vetor de posi¢do de particula com respeito ao eixo de rotacdo da Terra.
Q) ¢ o vetor de rotagdo da Terra. Nota-se que

i) |g[<[g*],
i1) for¢a gravitacional aponta para o centro da Terra, e
1i1) forga da gravidade aponta para fora do centro, exceto nos polos.

A gravidade pode ser representada como o gradiente de uma fungao escalar @ chamada
“geopotencial”.

VO =-g=+gk (1.15)

onde g = |g| e k € o vetor unitario na vertical para cima. Portanto

kaﬁ =+gk, ou o =+g que pode ser integrada para obter
0z 0z
®(z)=; gd-. (1.16)

@ ¢ o trabalho necessario para elevar uma massa unitaria para a altura z acima do nivel
médio do mar.
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1.3.8. Forca de Coriolis

Definiremos um sistema de coordenadas fixo a Terra na qual os eixos x, y, z apontam,
respectivamente, para leste, norte e para cima, e i, j, k sdo os versores e u,v,w, sdo 0s
componentes do movimento nas trés direcdes.

Se o objeto em questdo estd em deslocamento relativo ao sistema de coordenadas em
rotacdo, uma forga aparente adicional € necessaria para que a lei de Newton seja valida.

Suponhamos que o objeto ou particula, mova-se para leste com velocidade relativa a
Terra. Neste caso a rotagdo da particula é maior que a da Terra e, portanto, a forca centrifuga
sobre a particula aumenta. A nova forga centrifuga ¢ dada por

Q
Y,
(2QU cos ¢
B 2QURR)
\\2Qusin g

4

Figura 1.4: Forga de Coriolis devido a rotagao da Terra.

2 2

o+4 R=Q2R+2QuR+u§ (1.17)
R R
1 2 3

onde R = |R|. O termo (1) ¢ a for¢a centrifuga devido a rotagdo da Terra e naturalmente, esta
incluido na gravidade. Os outros dois termos representam as forcas defletivas, que agem
para fora, ao longo do vetor R (isto ¢, perpendicular ao eixo de rotagcdo). Para movimentos

. 2 e
de escala sinoética, (L :106m) u R << Que o Ultimo termo pode ser desprezado, em

primeira aproximacgao. O termo restante (2Qu %) ¢ a forca de Coriolis. Considere a figura

ao lado para obter os componentes desta for¢ca devido ao movimento de parcela para leste.

Os componentes nas diregdes y e z da forga de Coriolis sdo

{%L = —2Qusend (1.18)
(Cji—v:jco =2Qucosd (1.19)
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Nota-se que as particulas em movimento para leste sdo desviadas para norte e as particulas
em movimento para oeste sdo desviadas para o sul, no Hemisfério Sul (HS). Isto ¢, uma
particula em movimento na dire¢ao leste-oeste ¢ desviada para a esquerda do movimento, na
horizontal.

Consideramos o movimento da particula na dire¢do norte-sul. A medida que uma
particula se desloca para norte no HS, pela conserva¢ao do movimento angular, desenvolve-
se uma velocidade relativa para oeste devido ao aumento de R. Designando dR a mudanca da
distancia da particula do eixo da Terra para um deslocamento de ¢, a ¢, + 3¢ (8(1) > 0),

tem-se , pela conservagdo de movimento angular,

QR = (Q = S”SRJ(R +5R) (1.20)
+

onde du ¢ a mudanga na velocidade para leste. Desprezamos os termos da segunda ordem,
isto ¢ considerando que SR << R, 8R* ¢é desprezado em comparagiio com 2RSR . Entdo

du=-2Q0 R =2Qad send), ; O R =—add sendy, . (1.21)

Isso nos da

(@j = 2Qaﬁsen¢ =2Quvsend ,onde v=add/dt . (1.22)
dt )., dt

No Hemisfério Sul, isto ¢ ¢ < 0, para v > 0, du/dt < 0. Isso significa que o desvio ¢ para
esquerda do movimento.

Os dois resultados acima obtidos podem ser resumidos em uma frase. As particulas
atmosféricas em movimento horizontal relativa a Terra no Hemisfério Sul sdo desviadas
para a esquerda do movimento pela for¢a de Coriolis. No Hemisfério Norte as particulas sdao
desviadas para a direita do movimento.

Se uma particula ¢ lancada verticalmente, haverd aceleracdo na dire¢do leste-oeste
devido a variagdo da sua distancia a respeito do centro da Terra.
Seguindo passos semelhantes a Equacao 1.17 e 1.20 tem-se :

(ﬂj =-2Qwcosd (1.23)
dt ).,

Exercicio: Um missil ¢ atirado para leste em 43° N (2Qsen(|> = 10*4s*1). Se o missil percorre
1000 Km com uma velocidade horizontal de u#,= 1000 m s, de quanto sera o desvio do

percurso pela forga de Coriolis?
v=—2uQtsend,; &y=-Quyt’send ~+50km para sul no HN e para norte no HS.
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1.4. Estrutura da atmosfera estatica

Equacdo do estado do ar ¢ pa = RT ou p =pRT onde R ¢ constante de gés para o ar

seco, sendo R =287Jkg 'K ' . Na auséncia de movimentos atmosféricos a forca de gradiente
de pressdo na vertical ¢ balanceada pela forca de gravidade, isto é

ap _

—pg. 1.24
4 Pg (1.24)

Integrando desta equacdo dez=oaz=z,enotandoquep=0emz=owep=p(z) emz =z,
tem-se

p(z)=[ pg d:.

Esta equacdo diz que a pressao em qualquer nivel da atmosfera, z, ¢ exatamente igual ao
peso da coluna atmosférica unitaria acima deste nivel. Assim, P(0) =101.325kPa

(1013,25mb) em z = 0 (nivel médio do mar) é o peso médio por area unitaria (m°) da coluna
atmosférica.
tem-se d® = gdz, e o = RT/p , portanto

d® =—(RT/p)dp=-RT dInp . (1.25)

Isto ¢, variacdo do geopotencial com respeito a pressao depende somente da temperatura (da
coluna atmosférica). Integrando a Equagdo 1.25 entre z; e z5, (veja a Figura 1.5)

®(z,)-®(z)=R["Td In p (1.26)

onde p; € p2 sdo pressdes em z; € z;.

P Z>

P, Z1

Figura 1.5: Coluna atmosférica . p; e p, sdo pressdes atmosféricas nos niveis z; € z,
respectivamente.

“Altura geopotencial” z ¢ definida como z = ®/g,, onde g, = 9,80665 m s~ é a média global

da gravidade ao nivel médio do mar. Podemos notar que z ¢ quase igual a altura geométrica
na troposfera e baixa estratosfera.

10
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Equacéo hipsométrica

A Equagdo 1.25 pode ser escrita, usando a defini¢ao da altura geopotencial, da seguinte
forma

ZTEZZ—Zl=g£J-: T'dnp, (1.27)
0 2

onde zp ¢ a espessura entre duas superficies isobdricas p; e p,. Agora define-se uma
temperatura média da camada p; — p, como

(T>=jdemprd1np}l. (1.28)

de Equagdo 1.27 ¢ 1.28
tem-se zr=H ln(p1 / pz), onde H=R<T >/g, ¢a “altura de escala” da camada. Assim, a

espessura da camada entre duas superficies isobaricas ¢ proporcional a temperatura média da
camada.

Em uma atmosfera isotérmica de temperatura 7, a altura geopotencial ¢ proporcional ao
logaritimo natural da pressdo normatizada pela pressao de superficie. Isto ¢

z=HlIn(p/ p,) (1.29)

p(z)=p(0)e". (1.30)
onde p(0)=py

O significado destas equagdes ¢ que a pressao atmosférica diminui exponencialmente com a
altura.

1.4.1. Pressao como coordenada vertical

Em uma chuva atmosférica, z ¢ p mantém uma relacdo monotdnica. Isto é, para uma
dada altura z existe um unico valor de pressdo e vice-versa (“single valued”). Isso permite o
uso de p (pressdo) como uma coordenada independente e a altura (ou geopotencial) como
variavel dependente. Neste caso, o estado termodindmico da atmosfera pode ser especificado

em termos de CD(x,y,p,t) e T(x,y,p,t) no lugar de p(x,y,z,t) e T(x,y,z,t).

Os componentes horizontais da for¢a de gradiente de pressdo, contém derivadas de p
mantendo z constante. Quando a pressdo ¢ usada como nova coordenada, precisamos
reavaliar os termos. Consideramos a Figura 1.6, a qual permite escrever

11
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{(po +5p)—pol{(po +5p)—poM5_Zl (131)

ox oz ox

&4

Po

Figura 1.6: Esquematica para transformar a for¢a de gradiente de pressdo em coordenadas
isobaricas.

Onde o subscrito ¢ a variavel que permanece constante na obtencao da derivada ou
diferenca.

oz 0z
onde o sinal negativo indica que 6z <0 para op > 0. Obtendo limites tem-se

O-QIE) -, e
ox ), 0z ) \0x), p\ox ), ox ), ox ),

Da mesma maneira

_l(a_l’j =_(5£’j (1.33)
pLOy). ),

Nestas expressoes a densidade (p) desaparece, e esta ¢ uma vantagem muito grande.

No limite 8x,8y =0, {m} - (_ 5_1’)

Na forma vetorial podemos escrever a forga de gradiente de pressdo em coordenadas
isobaricas

-(1/p) Voip =-V,®, onde V, =i(0/0x), + j(0/0y),

e os sufixos indicam a superficie na qual as derivadas sao avaliadas.

12
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Capitulo 2

Os trés principios fundamentais que regem os movimentos atmosféricos associados com
fendmenos meteorologicos sdo conservacdo de massa, conservacdo de quantidade de
movimento e conservacao de energia. As equacdes matematicas correspondentes podem ser
obtidas usando dois tipos de volume de controle infinitesimal: (1) paralelepipedo de lados
ox,8y,0z fixo relativo a sistema de coordenadas, (2) uma parcela infinitesimal “identificada”

que desloca com o campo de movimento do fluido. Esta massa sempre consiste das mesmas
particulas do fluido. A primeira abordagem ¢ Euleriana e a segunda ¢ Lagrangeana. A
descricdo Euleriana ¢ conveniente para resolver o problema matematico, e a descrigcdo
Lagrangeana ¢ conveniente para expressar as equagdes de conservagao.

2.1. Derivada total

Considera-se a Figura 2.1 na qual a parcela de referéncia (ou de controle) esta com a
temperatura 7 no momento ¢ € na posicao (x, y,z). A mesma parcela se encontra na

posicdo (x +0x,y+0y,z+ 82) no momentoz + d¢ com a temperatura 7 +97 .

\\

T+3T (x+38X,y+38y, z+3z t+5t)

T

(X,Y,Zt)
Figura 2.1: Trajetoria de uma parcela do ar.

Deve-se lembrar que a posicdo (x, y,z) da parcela ¢ fungdo do tempo,f. Isto é:
x= x(t), y= y(t),z = (t) Seguindo a parcela, a temperatura (T ) da parcela ¢ fun¢do de 7, e a
taxa de variacdo de temperatura da parcela com o tempo ¢ designada DT/ Dt . Esta derivada
¢ chamada derivada total ou substancial.

Pode-se expressar a diferencial 67 em uma série de Taylor dos incrementos
0x,0,0z,07T , da seguinte forma

13
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ST = (a_Tjgt + (a_Tjggx + or Sy + (a—TjESz + termos de alta ordem. (2.1)
ot ox oy oz

Termos de alta ordem contém em ox?,dy?, 022,012, 0x°, etc. Por defini¢do

Dpr . oT

=7 = _lm 77 2.2
Dt 8t —o 5t ( )

Assim obtém-se:

ﬂ:a_TJr(@_Tj&Jr or &Jr(a_TjE, (2.3)
Dt ot \ox)Dt \oy)Dt \oz)Dt

Designando

Dx Dy Dz

=y, —=y, —=w, 2.4
Dt Dt Dt @9

tem-se

E:a_T+ u6l+va—T+w6—T , ou (2.5)
Dt ot ox oy 0z

or _DT _yyr 2.6
ot Dt

onde

U=iu+jv+kw (2.7)

na qual i, j, k sdo versores ¢ u,v,w sdo os componentes de movimento nas diregdes x, y, z,
. oTr , o .
respectivamente. — ¢ a taxa de variagdo da temperatura em um ponto fixo (x, y,z) e é

ot
chamada de derivada local, e U.VT ¢ a derivada advectiva.

2.1.1. Derivada total de um vetor em um sistema de coordenadas em rotacao
Um vetor qualquer A em um sistema inercial ¢ dado por:
A=A4,i+4,j+ 4k (2.8)

onde Ax,Ay,AZ sdo componentes de A nas direcdes i, j, k ou nas diregdes x,y,z,

respectivamente.

14
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Em um sistema de coordenadas em rotagdo com velocidade angular 2, A ¢ dado
por:

A=idy+j Ay +K 4L (2.9)

onde i’,j,k' sdo versores nas dire¢des x',)’,z" em um dado instante. A ,Ay,A; sdo os
componentes de A nestas diregoes.

Seja D,A /Dt a derivada total no sistema inercial. Isto é

DA
DoA _ DAy DAy | DA,
Dt Dt Dt Dt

DA, ., DA) DA, DV i '
Qe S G A 13 Z+ﬂA;C+D—JA'y+—Dk A, (2.10)
Dt Dt Dt Dt Dt Dt

Agora vamos definir

DA’ DA’ DA!
g PAx Y DAz DA

+ 2.11
Dt ! Dt Dt Dt ( )
Assim tem-se
D A o/ o/ !
u :D_A+(D‘ ;C+D_JA'y+%A;j:%+9xA, 2.12)
Dt Dt Dt Dt Dt Dt
Di ., Dj :ij,,Dk _OoxK' . (2.13)

orque — = Q Xi',
pord Dt Dt Dt

2.2. Forma vetorial da equacido de movimento

A equagdo de movimento ¢ dada pela igualdade entre a aceleracdo medida nas
coordenadas ndo inerciais e o somatorio de forgas verdadeiras por massa unitaria atuantes:

D,U

a”a _yp, (2.14)

Dt
O lado direito ¢ a soma de forgas verdadeiras na particula de referéncia, onde U, € o
movimento visto no sistema inercial. A relagdo entre U, ¢ U (movimento visto no sistema

em rotagdo) ¢ dada por:

15
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D
a" D' oxr (2.15)

Dt Dt
onde r ¢ o “vetor posi¢do” da parcela atmosférica. Assim U, =U+QXr naqual U, éa

velocidade absoluta, U ¢ a velocidade relativa a Terra ¢ @ Xr ¢ a velocidade devido a

rotacao da Terra. Agora

D D
aUa _DUq +QxU, (2.16)

Dt Dt

D,U
M—%(U+er)+gx(U+9xr) =%E+2er—92R (2.17)

Dt
onde R ¢ vetor perpendicular ao eixo de rotagdo com magnitude igual a distincia entre o

eixo e a parcela (ver Figura 2.2).

A Q

LA
HN

z » plano
equatorial
,-
HS
B

Figura 2.2: Se¢do meridional da Terra.

Assumindo que as forgas reais sdo apenas gradiente de pressdo, gravidade e atrito, a
equagao de movimento em coordenadas fixas a Terra tomara a forma

E=—29xU—£Vp+g+Fr (2.18)
Dt p
na qual o termo — Q°R foi absorvido por g, DU/ Dt é a aceleragdo visto no sistema fixo a

Terra, —2Q x U ¢ a forga de Coriolis, e F,. € o atrito.

16
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2.2.1. Equag¢des componentes em coordenadas esféricas (coordenadas: A, ¢, z)

No que segue i, j, k s@o vetores unitarios (ou versores) direcionados para leste, norte
e para cima respectivamente. ¢ ¢ latitude e A ¢ longitude da parcela

U=ui+vj+wk

D)\ D Dz
onde u =rcosp — ;vzr—¢ ;o w=—. (2.19)
Dt Dt Dt
Muito aproximadamente, para movimentos do ar na troposfera, » = a, € assim:
DA Do Dz . .
u=acoshp—, v=a—, w=—, onde aé o raio da Terra.
Dt Dt Dt

Lembre-se de que i, j, k ndo sdo constantes, e na expansao do termo de aceleragao,
tem-sede levar em conta a variagao espacial de i, j, k, € assim

DU .Du . Dv Dw  Di  Dj Dk
i etk u— v w—. (2.20)
Dt Dt Dt Dt Dt Dt Dt

Para obter as equagdes componentes, ¢ necessario primeiro calcular as razdes (taxas) de
variacdo dos vetores unitarios seguindo o movimento.

Primeiro consideramos Di/Dt. Decompondo a derivada total como na sec¢do 2.1 e
notando que i ¢ fungdo somente de x, isto €, versor apontado para leste ndo varia sua
orientacdo nem com latitude nem com altitude, tem-se: Di/ Dt = u(&i/ 8x). Das Figuras 2.3
e 2.4 verificamos que o vetor 0i/0Ox esta direcionado para o eixo de rotacdo. Entdo

di

P 2cost (jsen(l) — kcosd)). (2.21)

17
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Figura 2.3: Dependéncia longitudinal do vetor unitario i.

5i j sing

-kcos ¢

¢

Figura 2.4: Decomposic¢ao de di nos componentes vertical e na diregao norte.

Por isso

Di

—= jsend —Kkcos 2.22
Dt acosd (J ¢ d)) ( )

Considerando agora Dj/Dt, notamos que j ¢ uma fun¢do somente de x e y . Assim, com
o auxilio das Figuras 2.5 e 2.6, vé-se que, para movimento na direcdo leste,
|8j| =0x/ (a/ tgd)). Ja& que o vetor 0j/Ox esta direcionado na dire¢do negativa de x, tem-se

entdo 0j/Ox =limg, ,,0j/0x = - (tgd/a)i.

18
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Figura 2.5: Dependéncia do vetor unitario j sobre a longitude.

Com o auxilio da Figura 2.6 pode-se ver que, para movimento na dire¢do norte, [3j| = d¢.
Mas 8y = ad¢ e dj esté direcionado verticalmente para baixo, de tal maneira que:

dj/dy = - K/a, e Dj/Dt = - (u tgd)i/a — vk/a . (2.23)

Figura 2.6: Dependéncia do vetor unitario j sobre a latitude.
Finalmente, por argumentos similares, pode-se mostrar que:

Dk u v
—=i—+j— 2.24
Dt a Ja ( )

Substituindo as expressdes na equagdo de movimento e reagrupando os termos, obtém-

se a decomposi¢do em coordenadas polares esféricas da aceleragcdo da parcela seguindo o
movimento relativo a Terra:
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2 2 2
E:(&_wmw +ﬂji+ Dy wiang  vw)o (Dw ' +v' ) (2.25)
Dt Dt a a Dt a a

As decomposig¢des das forgas nas trés diregdes i, j, k sdo obtidas da seguinte forma:
- Componentes da for¢a de Coriolis

—2Q x U =—(2Qwcosd — 2Qusend i — 2Qusendj + 2Qucosdk (2.26)

- Componentes da forca de gradiente de pressao

Vp:ia—p+ja—p+k8—p (2.27)
ox 0oy 0z

- Componentes da gravidade

g=-gk (2.28)
- Componentes da forga de atrito

F, = iF + jF,y + kFy, (2.29)

Substituindo as expressdes 2.25, 2.26, 2.27, 2.28 e 2.29 na equacao de movimento 2.18,
e separando os componentes tem-se:

Du _uvtany uw __10p 2Qvsend — 2Qwcos + F, (2.30)
Dt a a p Ox

Dv  u’tand vw

= —la—p—ZQusen(I) +F, (2.31)
Dt a a p Oy

2 2
Dw_wrv_ 1% oy 20ueosh+F, (2.32)
Dt a p Oz

onde

Du_ou 0, 0, 0% e (2.33)
Dt ot ox Oy oz

nas quais u,v,w sdo componentes de movimento da parcela atmosférica relativo a Terra.

Equagdes 2.30 e 2.31 sdo equagdes do movimento horizontal, enquanto a Equacao 2.32
aplica-se para movimentos verticais.
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2.3. Analise de escala das equacdes de movimento

Para os movimentos da escala “sindtica” de médias latitudes, as observagoes
permitem atribuir as seguintes ordens de magnitude para as variaveis atmosféricas.

U ~10ms" (escala do movimento horizontal), para u, v, du, dv
W~ 1 cms™ (velocidade vertical), para w, ow

L~ 10° m (“horizontal length-scale™), para 8x, 8y

H ~ 10" m (escala de profundidade), para 8z

8p/p ~ 10° m?s (escala de flutuagio de pressdo horizontal)
L/U ~10’ s (escala temporal), para &t.

Em latitudes médias em torno de ¢ = 45° S tem-se f, = 2Q sen o= 2Q cos dpo~ 107 s™

Com esses valores tipicos substituidos, tem-se os valores da ordem de magnitude dos
termos das duas equacdes de movimento horizontal, conforme Tabela 2.1 abaixo. Nota-se
que as ordens de magnitude variam de 10~ m s a 10™'? m s Assim, alguns termos sdo tio
extremamente pequenos que podem ser desprezados sem causar prejuizo a esséncia da
dindmica dos movimentos atmosféricos da escala sinotica.

Tabela 2.1: Ordens de magnitude dos termos das equagdes de movimento horizontal.

A B C D E F G
Du —2Qusend | +2Qwcosdh uw _uwtang | _ 1 3p +F,
Dt a a p Ox
Dv + 2Qusend L +u’tand _ _10op +F,
Dt a a p oy
Escalas U?/L U W uw U2 oP vU
a A L H2
107" 107 10°° 10°° 107 107 107"
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2.3.1. Aproximacio geostrofica e o vento geostrofico

Para disturbios atmosféricos “sindticos” das latitudes médias, como uma primeira
aproximacao, pode-se desprezar todos os termos, exceto os termos de mais alta ordem de
magnitude. Assim tem-se

—fvz—la—p, fu z—la—p, (2.34)
p Ox p Oy

onde f =2Qsend ¢ chamado “pardmetro de Coriolis”. As equagdes expressam um balango

(equilibrio) entre a forca de Coriolis e a for¢a de gradiente de pressdao na horizontal. Esta
relacdo ¢ uma “equagdo diagnoéstica”, pois ndo contém a derivada no tempo. (Equacdes que
contém derivadas no tempo sdo “prognoésticas”).

Definimos “vento geostrofico” como
Ve =iug + jvg, (2.35)

O que satisfaz perfeitamente as equacdes do balanco geostréfico 2.34. Na forma vetorial, a
definicao do vento geostréfico é expressa por:

V. =k x (Vp)/(pf). (2.36)
A Figura 2.7 esquematiza o vento geostrofico em relagdo ao campo de pressdo no HS. Em

geral, o vento geostréfico aproxima o vento real dentro de uma diferenca de 10 a 20% em
latitudes médias.

P+2Ap p+tAp p

Figura 2.7: Vento geostrofico em relacdo as isdbaras.
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2.3.2. Equacoes prognosticas aproximadas: O numero de Rossby

. 4 ) . ~
Retendo os termos da ordem de magnitude 10 ms~ ou maiores nas equagdes de
movimento horizontal, tem-se :

Du 1 op
b S i — 2.37
Dr fv > ox Sv=v,) (2.37)
Dv 1 op
=y - 2.38
Dt u > o Su—u,) (2.38)

O fato do vento estar em um equilibrio geostrofico facilita a analise dos movimentos
associados aos sistemas de tempo em latitudes médias. Todavia, as equacdes diagnosticas
ndo servem para prognosticar ou prever o desenvolvimento desses movimentos. Aceleracdes
sdo de uma ordem de magnitude menor que as forgas de Coriolis e de gradiente de pressdo e
portanto, um pequeno erro na medida dessas forgas pode causar grandes erros na estimativa
das aceleracdes. Uma medida conveniente da razao do termo de aceleracdo em relagdo a
forca de Coriolis é a razdo entre suas caracteristicas magnitudes (U*/L)/(f,U). Esta razdo é
definida como nimero de Rossby, R,, ou R, = U/(Lf,). Quanto menor for R, maior o grau da
aproximacao geostrofica.

2.3.3. Aproximacio hidrostatica
Substituindo as ordens de magnitude dos parametros caracteristicos dos sistemas

sindticos de latitudes médias na 3* equagdo de movimento, tem-se as ordens de magnitude
dos termos dadas na tabela abaixo:

Tabela 2.2: Ordens de magnitude dos termos da equacdo de movimento vertical.

z-Eq. Dw/Dt | —2Qucosd _(u2 +V2j/a —p'oploz -g +F.
Escala Uw/L U U’la B,/(pH) g OWH 2
ms” 10~ 10~ 107 10 10 10 °°

Nota-se que os termos das for¢as de gradiente de pressao (vertical) e gravidade sao
muito maiores do que os demais termos. Assim tem-se, muito aproximadamente, a
aproximacao hidrostatica:
(1/p)(Oploz)=-g. (2.39)

Todavia, precisamos saber se as partes da pressdo e densidade que variam
horizontalmente, associados aos sistemas sindticos, estdo em equilibrio hidrostatico. Para
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tanto, vamos definir uma pressdo padrdo p,(z) [média horizontal] e a densidade

correspondente p,(z) que estejam em equilibrio hidrostatico. Assim, podemos escrever

(1/po)(Opo/Oz) = - g (2.40)
c

pxy.zt) = p,(2) + p' (xyz1) (2.41)
p(xy.zt) = py(2) +p'(x.),z.1) (2.42)

onde p'e p’sdo desvios. Para uma atmosfera em repouso, p' e p'=0. Em geral p'<<p, e

p'<<p,.

Ap6s a substituicdo de Equagdes 2.41 e 2.42 na Equacdo 2.39 tem-se :

0 ,
—— T -g=- = (Pt p)-g (2.43)

— = ~10"'ms?, PSE 10" ms?
Po 0z pH Po

Comparando as magnitudes desses termos com os demais da terceira equagdo de
movimento, ainda podemos desprezar todos os termos, exceto a forca de gradiente de

pressao e gravidade.

Assim tem-se, muito aproximadamente,

P\ yg=0. (2.44)
Oz

Isto ¢é, para os movimentos da escala sindtica nas latitudes médias, as aceleragdes verticais
sdo despreziveis. Portanto, ndo podemos deduzir os movimentos verticais usando a equacao
de movimento.
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2.4. Equacao de continuidade

O principio de conservac¢dao de massa fornece a equagdo da continuidade. Considere um
elemento de volume ox,0y,0z, o qual esta fixo em relagdo a um sistema de coordenadas

cartesianas (volume de controle fixo) conforme a Figura 2.8 abaixo.

_i L2 =] 1 — d Sx
pu dlfpu)e 0! s, I pu +_3:'pr}7

Sy

—— X

Figura 2.8: Elemento de volume na forma de paralelepipedo com lados 6x, oy, dz.

Fluxo de massa (kg s’ m™) em um ponto ¢ dado pelo produto da densidade e a
velocidade. O fluxo de massa através de uma dada area infinitesimal ¢ o produto de
densidade do fluido e o componente do movimento perpendicular a area. A razdo (taxa)
liquida de fluxo do fluido para dentro do volume ¢ dada pelo somatorio dos fluxos liquidos
nas trés diregdes, x, y e z. Considerando a dire¢do x, na Figura 2.8, tem-sefluido entrando o
volume através da parede a esquerda e fluido saindo através da parede a direita. O fluxo
liquido ¢ a diferenca entre os dois fluxos. Assim sendo, obtem-se o fluxo liquido para dentro
do volume pelo componente # do movimento da seguinte forma:

|:pu _ g(pu)s_x}gygz _ [pu + ﬁ(pu)s—x}éiyéiz = —i(pu )6x8y82 ) (2.45)
ox 2 ox 2 ox

Da mesma forma, a taxa de massa que acumula no volume devido aos movimentos v e w
sdo, respectivamente,

- % (pv)oxdydz (2.46)

_9 ( pw)SxSySz (2.47)
0z

Somando os trés termos 2.45, 2.46 ¢ 2.47, a taxa total de acumulo de massa dentro do
volume ¢

-~ {i (pu)+ i(pv) + i( pw)}SxSyﬁz = -V (pU)oxdydz . (2.48)
ox oy 0z
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A taxa por volume unitério ¢
~V.(pU). (2.49)
Esta deve igualar a taxa de aumento de massa por volume unitario, 0p /0t . Isto é,

2—?+V.(pU): 0. (2.50)

Mas,
V.(pU)=pV.U+UVp.

Portanto

l%w.u:o .51
p

O significado da equagdo ¢ o seguinte: a razdo fracional do aumento de densidade, seguindo
a parcela, ¢ igual a convergéncia (ou divergéncia negativa) da velocidade.

2.4.1. Analise de escala da equacao de continuidade

Um fluido incompressivel mantém sua densidade constante seguindo o movimento. Isto
¢ Dp/Dt=0. (2.52)

Seguindo a técnica desenvolvida na secdo 2.3.3 podemos escrever a equacdo de
continuidade da seguinte forma:

L[ﬁi . U.Vp'j LR gy (2.53)
Py \ Ot p, dz
A B C

onde p'designa o desvio local da densidade com referéncia ao seu valor mediado
horizontalmente, po(z). Para movimento de escala sindtica tem-se p'/ p,~107>, de maneira
que, usando as escalas caracteristicas dadas na se¢do 2.3, achamos que o termo A tem
magnitude de10”’s™'. Para movimentos em que a escala de profundidade H ¢ comparavel
com a altura de escala de densidade H, ou dlnp,/ dz ~ H, de tal maneira que a ordem de
magnitude do termo B ¢ 105",

Expandindo o termo C em coordenadas cartesianas, tem-se

Oou Ov Ow
=—+—+4

VU=—+—+— (2.54)
ox Oy Oz
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Para movimentos de escala sinotica os termos Ou/Ox e Ov/Oy tendem a ser de igual
magnitude, mas de sinais opostos. Assim, eles tendem a equilibrar-se de tal maneira que:

D= 8_u+@ ~10‘1£z10‘6s‘l (2.55)
ox Oy L

e, além disso,

w W o0 (2.56)

oz H

Assim, os termos B e C sdo, cada um, uma ordem de magnitude maior que o termo A ¢ em
uma primeira aproximac¢do, os termos B e C equilibram-se na equagdo da continuidade.
Assim:

a—u+@+8—W+wi(lnpo)=0 (2.57)
ox Oy Oz dz

ou na forma vetorial
V.(p,U)=0. (2.58)

Isto ¢, para movimentos de escala sindtica, o fluxo de massa calculado, usando o estado
basico da densidade p, ¢ ndo divergente. Esta aproximacdo ¢ similar a idealizagdo da
incompressibilidade que ¢ freqiientemente usada em mecénica dos fluidos. Contudo, um
fluido incompressivel tem densidade constante ao longo do movimento:

Dp_,

o (2.59)

Assim, a divergéncia de velocidade torna-se nula (V.U=0) num fluido
incompressivel. A equagdo anterior mostra que para um escoamento puramente horizontal a
atmosfera comporta-se como se fosse um fluido incompressivel. Contudo, quando ha
movimento vertical, a compressibilidade associada com a dependéncia de altura de p, deve
ser levada em conta.

2.5. Equacao termodinamica
Esta equagdo ¢ obtida a partir do principio de conservagdo de energia, ou seja, a 1* lei de

termodindmica. Esta lei diz que a mudanga (ou variagdao) da energia interna de um sistema ¢
igual a diferenca entre o calor adicionado ao sistema e o trabalho feito pelo sistema.
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Para um gas como o ar, ¢07 ¢ a variagdo de energia interna por massa unitaria, onde
¢, ¢ o calor especifico a volume constante, pda. ¢ o trabalho feito pelo sistema (parcela de

ar) contra a pressao para expansao, ¢ dQ ¢ a quantidade de calor infinitesimal adicionado.

A lei € expressa da seguinte forma:

DT  Da
c 2t Py 2.60
"o TP (2.60)

utilizando a equacdo do estado, pa. = R7, onde J = DQ/ Dt ¢ a taxa de adicdo de calor.

A equagdo também pode ser escrita da seguinte forma:

DT D,
¢, ———a L=

o J, 2.61
? Dt Dt ( )

onde ¢, ¢ o calor especifico a pressao constante,e C, =C, — R
Dividindo a equacao por 7, tem-se:

DInT D1 D
c n? R np J _Ds

=—=—) 2.62
L)) Dt T Dt ( )

onde s ¢ a entropia.

A ultima equacdo fornece a taxa de variacdo de entropia por massa unitéria, seguindo o
fluxo do fluido para processos termodinamicamente reversiveis. Isto €, para processos em
que a parcela muda de seu estado e volta para o mesmo estado inicial sem causar mudangas
no estado do fluido vizinho. Para tais processos s ¢ uma varidvel de campo e Dsé um
diferencial total (perfeito) e Ds/ Dt ¢ uma derivada total. Deve-se notar que calor ndo é uma
varidvel de campo e a taxa de aquecimento J ndo ¢ uma derivada total. As constantes tem os
seguintes valores numéricos para o ar seco.

— -1 -1
C,=1004 J Kg"'K
R=287J Kg 'K
C,=C,—R=717J Kg"'K™.

As definigdes e explanagdes dadas abaixo sdo de grande importancia:

- Processo reversivel ¢ um processo no qual o sistema muda de seu estado e retorna ao
estado original sem causar nenhuma mudanca na sua vizinhanga. Para tais processos a
entropia ¢ uma varidvel de campo que depende somente do estado do fluido. Dsé um
diferencial perfeito e Ds/ Dt é uma derivada total.

- Processo adiabatico ¢ um processo reversivel no qual ndo ocorre troca de calor entre o
sistema e sua vizinhanga, ou seja, dQ = 0. Nesse caso a equac¢do termodinamica ¢ dada por :
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¢,DInT = RDIn p (2.63)

2.5.1. Temperatura potencial

Integrando a equagdo termodindmica para processos adiabaticos (Equacao 2.63) de um
estado (p,T) a um estado referéncial (p,0) tem-se :

0=T(p, ! p)" P (2.64)

Esta equacdo ¢ chamada equagdo de Poisson. A temperatura 6, ¢ definida como temperatura
potencial. Esta ¢ a temperatura que uma parcela de ar, a uma pressdo p e temperatura 7,

teria se fosse expandida ou comprimida adiabaticamente a uma pressao p,  Em meteorologia

usamos ps = 1000 hPa (100KPa). Assim, cada e toda parcela de ar, possui uma unica
temperatura potencial.

Longe das regides de precipitagdo ativa, os movimentos sinéticos sao aproximadamente
adiabaticos. Portanto, 6 ¢é quase conservada. Obtendo a derivada logaritmica da equagdo de
Poisson tem-se

DIné DlnT_RDlnp

c =c =Ds/Dt. 2.65
P py P py Dt (2.65)

Isto ¢, para processos reversiveis a variacdo diferencial da temperatura potencial ¢
proporcional a variacdo da entropia.

Processo isentropico é o processo que conserva € ou, as parcelas de ar que conservam
suas 6 (isto €, para movimentos ao longo de superficies de 6 = constante) conservam a sua
entropia.

2.5.2. Decréscimo adiabatico de temperatura (com altura), e a estabilidade estatica

Usando a equagdo hidrostatica, a equacao de Poisson derivada logariticamente com
respeito a z pode ser escrita:

T _or, s (2.66)
0 0z Oz ¢p

Para uma atmosfera na qual a temperatura potencial ¢ constante com a altura, tem-se:

281, 2.67)
C
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Substituigdo de 2.68 em 2.67 fica

T 06
-———=I,-T, 2.68
0oz (2:68)
onde I' = - 07/0z ¢ a taxa de decréscimo da temperatura com altura na atmosfera. I', ¢

chamada taxa adiabatica de decréscimo de temperatura com altura.

Para I' < I'y, & aumenta com a altura. Neste caso, uma parcela que deslocada
verticalmente tera sua temperatura maior (menor) que a do ambiente, para deslocamentos
para baixo (para cima) (veja Figura 2.9). Isto ¢, a parcela se encontra pesada (leve) em
relacdo ao novo ambiente, para deslocamento para cima (baixo). Portanto a parcela tende a
retornar para a sua posicdo original. Neste caso a atmosfera ¢ dita “estavelmente
estratificada”.

= ,
(a) (b)

Figura 2.9: Estabilidade estatica. Perfil de temperatura (a) e perfil temperatura
potencial (b). Variagdo vertical I'; instavel. I'; estavel. ['q é decaimento de temperatura
adiabatica.

De fato, uma parcela deslocada verticalmente numa atmosfera estavelmente
estratificada sofre oscilagdes em torno do nivel original. A freqliéncia destas oscilagdes ¢é
dada por:

d1nd
N2og ;0’ (2.69)

onde 6((z)¢é a distribui¢cdo da temperatura potencial na vertical da atmosfera. N ¢

chamada “freqiiéncia de flutuagcdo” (ou freqiiéncia Brunt -Vaisila).

Para N>> 0 — oscilacio
Para N° <0 — instabilidade

Ou,
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dfq / dz > 0 — estavel
df( / dz = 0 — neutra
dfg / dz < 0 —instavel

2.5.3. Anilise de escala da equagio termodinamica

Uma vez que as variagdes na 0 sdo pequenas em comparagao com o seu valor tipico

0o , € conveniente escrever

Oror =00(2)+0(x, v,2,1). (2.70)
Substituindo Equagao 2.70 na equagdo termodinamica simplificada, tem-se
1
1D yve|rwdnO_ 2.71)
0\ ot dz cpT

Longe de regides de precipitagédo ativa J/c, <1°/dia. Colocando valores tipicos da se¢do 2.3

nos termos da Equacgao 2.71 tem-se — 5
4

QT (% + U'VQJ ~ GTU ~40cd™! , € a adveccao vertical,
0

T do — o .

W(g_ d—OJ = W(Fd -I )~ aocqa 1, Podemos, entdo, como uma primeira aproximagao
0 4

desprezar o termo de aquecimento. Assim tem-se

Do W do <0
Dt dz '
2.72)
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Capitulo 3

3.1. Equagdes basicas em coordenadas isobaricas
As equagdes do movimento horizontal aproximadas podem ser escritas

DV 1
ZY V=-—V N
Di +ij > D, 3.1)

onde V:iu+jve£:2+ui+vi+w£. (3.2)
o ox Oy 0z

A mesma pode ser escrita, nas coordenadas isobaricas

DV

onde

£E£+ui+vi+mi, (3.4)
Dt ot ox Oy op

naqual ® =Dp/ Dt .
Vento geostrofico nas coordenadas isobaricas ¢

fVg=kxV 0. (3.5)

Pode-se notar que, nas coordenadas isobdricas, o vento geostréfico ndo depende da
densidade, e implica que um dado gradiente de geopotencial corresponde a um unico valor
do vento geostrofico. Uma outra grande vantagem desta coordenada ¢ V ;,.Vg =0 para f

constante. Isto €, o vento geostrofico para f constante é ndo divergente.

Equacado de continuidade pode ser obtida diretamente nas coordenadas isobdricas x,

yp
a—u+@+a—®:0. (3.6)
ox Oy Op

(O procedimento ¢ explicado na aula ou os alunos devem procurar a maneira de chegar a
esta equacao.)

Equagao termodinamica em coordenadas isobaricas € escrita
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oTr  oT OTJ oT  « J
+ +to— [+tO———oO=— —

—4+u—+v =
ot ox oy a c, ¢,

6_T+u8_T+V8_T -S wzi (3.7)
ot ox Oy "o,

onde Sp = RT _oT T30 (3.8)
cpp dp O op

¢ um parametros de estabilidade estatica, que também pode ser escrito
S,=(,-T)/pg. (3.9)

3.2. Escoamentos (balanceados) em equilibrio

Embora as equagdes governantes sejam complexas, os movimentos da escala sinotica
sdo relacionados por balangos aproximados e simples de for¢as que atuam na atmosfera.
Ainda mais, longe de fendmenos localizados da intensa atividade convectiva, os

movimentos sdo muito aproximadamente horizontais. O tratamento destes balangos pode ser
simplificado ainda com uso das coordenadas naturais em duas dimensdes.

Considerando movimentos em duas dimensdes, definiremos os seguintes versores:
t = vetor unitario na direcdo do movimento, ¢
n = vetor unitario para esquerda do movimento na dire¢do n, e
k = vetor unitario para cima na direcdo z
Nessas coordenadas
V ="/t onde V= V| ¢ dada por V = Ds/ Dt (3.10)

onde s(x,y,?) ¢ a trajetéria da parcela em questdo. tem-se , entdo

DV . DV . Dt

Para obter a taxa de variacao do ¢ seguindo a parcela, considere a Figura 3.1.
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Figura 3.1: Variacdo do versor tangencial ao movimento seguindo o proprio movimento.

Tem-se, através da figura

s _p_
SW—W—W—M

1

= (3.12)

Bl
u —=
os
onde R ¢ raio de curvatura e dy ¢ incremento do angulo correspondente ao incremento da

trajetoria 5s. ParaR > 0a parcela vira para a esquerda e para R <0 a parcela vira para a
direita.

No limite ds — 0, ot se direciona na dire¢do de n, portanto

2
S_n . Dt_n Dv_ v, 72

Isto ¢, a aceleragdo seguindo o movimento ¢ a soma da taxa de variacdo de
velocidade na dire¢do do movimento e a forca centripeta devido a curvatura. No Hemisfério

Sul (HS) a for¢a de Coriolis atua para a esquerda do movimento, portanto em coordenadas
naturais

—/KXV=—/Vn (3.14)

- Gradiente de pressdo em coordenadas naturais

ob 0D
-V, 0=—|t— —_— 3.15
p [ Os +n8nj (3-15)

Assim, as equacdes de movimento horizontal em coordenadas naturais do escoamento
horizontal sdo dadas por
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2
by _ 00 Vo g 0P (3.16)
Dt os R on
As duas equagdes expressam os balangos (ou equilibrios) de forcas na dire¢@o paralela e na
direcdo perpendicular ao movimento, respectivamente.

Se o movimento (fluxo) ¢ paralelo aos contornos geopotenciais (ou ¢ = constante)

tem-se

) . D
o = (0 — a aceleracdo da magnitude br ¢ nula.
os Dt

.. oo , . L
Adicionalmente, se 8_ ¢ constante, o raio de curvatura também ¢ constante. Neste caso
n

obtém-se varias categorias de fluxo, dependendo das relativas magnitudes das trés forgas.

3.2.1. Movimento ou (escoamento) geostrofico

Se R — to0, 0 escoamento segue linha reta. Nesse caso designamos V' =V, . Assim

ter-se a

oD
V==

- (3.17)

Do+0D

do

Figura 3.2: Vento geostrofico e o equilibrio de forgas.
Notamos através da figura esquematica acima que a forca de Coriolis para a esquerda

do movimento ¢ a forca de gradiente de pressdo para a direita do movimento estdo em
equilibrio, e 0 movimento geostrofico € uniforme e em linha reta.
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3.2.2. Escoamento inercial

L oD oD v? 4
Se o campo geopotencial ¢ uniforme, ou —,— =0, tem-se —=—fV > R=——,
Os On R f
isto ¢, a velocidade ¢ constante, o que significa que as parcelas do ar seguem trajetorias
circulares no sentido anticiclonico. A periodicidade desse movimento, desconsiderando a

variagdo de f com latitude, ¢ dada por

1
p=ZT‘_R=2_“=@ (3.18)
V |f| |Sen¢|

Este ¢ o tempo necessario para o péndulo de Foucault percorrer 180°.

3.2.3. Movimento ou (escoamento) ciclostrofico

Para uma perturbagdo pequena da parcela do ar, a for¢ca de Coriolis é pequena. Ou, para
R pequeno podemos desprezar o termo de /. Neste caso

2 P
%:_%E_)VZ(_RZEJ (3.19)
n n

Este movimento pode ser tanto ciclonico quantos anticiclonico. Todavia, a forga de
gradiente de pressdo € para o centro e a forga centripeta para fora da trajetoria circular da
parcela (veja Figura 3.3).

r>0, 22 <o R<0,22 .,

on an

Figura 3.3: Movimento ciclostrofico em torno do centro de baixa pressao e equilibrio de
forgas.

Este movimento ¢ possivel se a forga centrifuga ¢ muito maior que a de Coriolis. A

razdo entre as duas forgas ¢ %R , € € equivalente ao nimero de Rossby.

Este tipo de movimento ¢ observado, por exemplo, nos redemoinhos que
freqiientemente ocorrem no verao.
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3.2.4. Vento gradiente

Na auséncia de atrito, o escoamento horizontal, paralelo as isobaras e sem aceleracao
(D % ;= 0) ¢ chamado “escoamento gradiente”. Uma vez que o vento gradiente leva em

consideracdo também a forca centrifuga, ele ¢ uma aproximagdo melhor que o vento
geostrofico para representar o vento real. Vento gradiente ¢ dado por

2p2 %
V:_ﬁi(fR _R‘l"] (3.20)
2 4 on

Dependendo dos sinais de a%n ¢ R(em um dado hemisfério) tem-sevarias

solugdes matematicas. Algumas delas nao representam situagdes fisicamente possiveis. Um
exercicio interessante ¢ preparar uma tabela de todas as solucdes e suas caracteristicas para
HS. Deve-se lembrar que

f<0—>HSe f>0—> H.N

A Figura 3.4 abaixo esquematiza os quatro tipos de balanco de forgas possiveis € os
sentidos dos movimentos gradiente associados para o Hemisfério Sul. Nota-se que em

centros de alta pressao oo >0, e no HS R >0, portanto Raﬁ >0—> oo ¢ limitado tal que
on on on
2p2
SR _RGE >0
4 on
2
5 oD - f°"R 0D

~—=——>0para R—>0
on 4 on

Isto é, o campo de pressdo no centro de alta pressao se torna achatado (ou ‘flat’).
Em todos os casos, exceto no centro de baixa pressdo anomalo, as forcas de gradiente de

pressdo e de Coriolis sdo opostas. Este escoamento ¢ chamado “barico”. O movimento
andmalo em torno de baixa pressdo ¢ antibarico.
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¥
P__>cCe P
B A Co
Co = Ce
v
{a} (b)

(¢) (d}

(a) — centro de baixa pressdo regular
(b) — centro de alta pressao regular
(c) — centro de baixa pressao andmalo
(d) — centro de alta pressao andmalo

P —forca de pressio; C, — for¢a centrifuga; C, — forca de Coriolis; A — alta
pressao; B — baixa pressao; V' — vento

Figura 3.4: Vento gradiente e equilibrio de forgas.

Nota-se que Rf > 0 significa escoamento ciclonico em ambos os hemisférios. Podemos
escrever a equagdo do vento gradiente da seguinte forma

2
%+ﬂ/—ﬂ/g:0, (3.21)
onde usamos a defini¢do do vento geotrofico V.
14
Ou, —g:1+£. (3.22)
4 /R

Para escoamento ciclonico normal ( /R > 0) V <V, . Ou seja, o vento gradiente ¢ mais fraco
que o vento geostrofico. Mas, para anticiclone V, <V'. Por esta razdo, o vento geostrofico €

superestimativa do vento real na regido de baixa pressdo e ¢ subestimativa na regido de alta

pressdo. A diferenga, geralmente, entre V' ¢ V, € a da ordem de 10 — 20%. Nota-se que s

¢ o nimero de Rossby.
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Para escoamento andmalo antibarico (em torno de baixa pressdo) V, <0. Isto € possivel
somente para %R <-1, e portanto o escoamento antibdrico esta associado com R

pequeno, como em um “tornado”.

3.3. Trajetoria e linha de corrente

Trajetdria: ¢ o caminho percorrido por uma parcela durante um periodo finito de tempo.
, . .. Ds , )
Se s(x,y,t) ¢ a trajetoria, Dr =V (x,y, t) ¢ a velocidade da parcela.
t

Linha de Corrente: a linha ou curva que esta paralela ao vento em todos os seus pontos num
dado instante. Uma vez que o vento é tangencial & linha de corrente, ela é determinada por
integracao da equagdo

Q:V-xayato) (3 23)
dx  ulx,y,t ’

onde u, v sdo componentes do vento nas dire¢des x e y. No estado permanente, i.e., sem

mudangas temporais na velocidade do vento, as trajetdrias coincidem com as linhas de
corrente.

Em geral sistemas sinoticos ndo sdo estacionarios ¢ deslocam-se com velocidades da
ordem de magnitude do vento. Uma relagdo entre o raio de curvatura das trajetorias (R, )e

das linhas de corrente(R) é obtida no liviro de Holton (1992) e ¢ dada por:
Ccosy

R = Rt(l - j onde C¢ a velocidade “constante” de “padrao” do campo de pressdo,

v € o angulo entre as linhas de corrente ¢ a diregdo do movimento do sistema e V' ¢ vento. A

figura abaixo esquematiza as trajetorias das paralelas e as linhas de corrente para
anticiclones em deslocamento para leste.

(b)

Figura 3.5: Trajetorias e linhas de correntes em torno de um centro de baixa pressao. ti, ta,
t3 s@o trés instantes do tempo.
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3.4. Vento térmico

Quando a temperatura varia na horizontal, o vento geostréfico varia na vertical
(cisalhamento vertical), devido ao equilibrio hidrostatico. Veja a Figura 3.6 que atiza a
variagdo do vento geostrofico com altura no HN.

Z

po+23p ¢
90‘39

Po

Figura 3.6: Variagdo do vento geostréfico com altura ou vento térmico.

Imaginamos uma situagdo em que a temperatura diminui na direcdo de x no HS. Isto ¢
a espessuradz diminuindo na dire¢do x, e a inclinacdo da superficie isobarica de cima ¢
maior que a inclinagdo da superficie de baixo. Portanto, gradiente de pressdao em altos niveis
¢ maior que em baixos niveis, e o vento geostrofico ¢ maior em altos niveis. Notamos que se
VT aponta para -x, o vento geostrofico aponta para y porque Vp em altos niveis aponta

para +x e o sinal do f ¢ negativo no HS.

Em coordenadas isobaricas tem-se:

v :laﬁ ;U :—lag. (3.24)
o fox o foy

O balango hidrostatico ¢ escrito

@ — g =R . (3.25)
p p

Tomando derivada com respeito a p do vento geostrofico e substituindo a equagdo de
hidrostatica, obtemos

0 0 0 0
e _ O :_E(ﬂj  pMe Uy RPOT (3.26)
op Olp f\lox), op Olmp f\oy
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A combinagdo vetorial das duas equacdes pode ser escrita

ov, R
¢ = _ZKxXV.T (3.27)
olmp  f b

Esta ¢ a equacdo de vento térmico. Podemos inverter a equagdo para obter o
gradiente térmico horizontal em termos da variagdo vertical do vento geostrofico da seguinte
forma

foav
V‘”T:_Ek Xal—g. (328)
np

3.4.1. Advecciao térmica

Agora, integrando a equagdo do vento térmico entre p, € p,, tem-se

R
V=V (p)=Vg(poy== /1 (kxV T)dlnp

0

Se (T)¢é designada a temperatura média da camada (p, — p,) pode-se escrever
vV, =2 (i x VP<T>)ln(&] , ou (3.29)

S b

oT

U, = —E(QJ h{&j (3.30)

S oy , D

oT
v, = ﬁ[ﬁj 1n(&j (3.31)
S ox » P

Usando a equacdo hipsométrica do Capitulo 1 tem-se

1 0 1 0
Up = _75@)1 _(I)o) > Vr = 75@31 _q)o) (3.32)

onde @, e @, sdo alturas geopotencial das isdbaras p, e p,, respectivamente.
Lembrando —se que 8@ =(®, - ®,)=R(T >ln[&] ¢ a espessura da camada entre
b

isobaras p,e p,, e € uma fungdo da temperatura média desta camada, podemos escrever,
ainda,
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Vv, =%kxv(c1>1 ~D,). (3.33)

Sabemos que isolinhas de espessura e isotermas sao sindnimos, portanto podemos dizer
que vento térmico “sopra” paralela as isotermas, mantendo temperaturas quentes para sua
esquerda no HS. Veja a Figura 3.7.

Quente

0 1 ér
Wl ; T‘I’T
Z”,/ i Nw T [ Advecgdo Fria)
vigl - gl X

T, 6T

Frio

i+ f

N
g™, s /

T

[ Adveccdo Huente]

Figura 3.7: Vento térmico e sua relagdo com a advecgao térmica.

Na Figura 3.7 V,, e V, s3o ventos geostroficos nos niveis p, e p,

respectivamente. Pode-se verificar que giro ciclonico do vento geostrofico com altura
significa adveccdo de ar frio nos ambos hemisférios. Giro anticiclonico do vento geostrofico
com altura significa advec¢ao de ar quente. Nas figuras a cima o vento geostrofico médio da
camada est4 direcionada das regides frias para regides quentes. Nesta situacdo a adveccao €
fria. Enquanto na figura de baixo a advecg¢ao é quente.

3.4.2. Atmosfera barotropica
Atmosfera Barotropica ¢ aquela na qual a densidade depende somente de pressao. Isto &,
p=p(p)
Isto significa que numa superficie p =constante, 7 = constante € p =constante. Ou,

superficies isobaricas numa atmosfera barotropica sdo isopicnicas e isotérmicas também.
Portanto,
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ov
V T=0 N Y (3.34)
Olnp

Isto €, vento térmico ¢ nulo, ou variagdes dos movimentos horizontais (ventos) na
vertical sdo nulas. Portanto, em uma atmosfera barotropica, centros ciclonicos e
anticiclonicos mantém a mesma estrutura em toda sua profundidade, ou seja, a estrutura do
escoamento atmoférico é fungdo de apenas (x,y,f). Esta ¢ uma restrigio forte sobre

movimentos atmosféricos da escala sindtica. Todavia, existem situagdes em que a atmosfera
se comporta aproximadamente desta maneira.

Em uma atmosfera “baroclinica” p = p(p,T )

3.5. Movimento vertical
A velocidade dos movimentos atmosféricos da escala sindtica é da ordem de 1 cm s™' =

107 m s”'. As medidas diretas de velocidade de parcelas de ar tem uma acurécia de apenas 1
ms™'. Em geral ndo é possivel medir w (ou o). Portanto, ela ¢ inferida.

Consideramos a definicao da velocidade vertical em coordenadas isobaricas:

wE&:a—p+V.Vp+wa—p (3.35)
Dt ot 0z
. 0
Substituindo V=V, +V_, e lembrando-se que |V,| << |Vg , tem-se ® = 8—1; +V,Vp—gpw.
(3.36)

Vamos fazer uma analise de escala desta equacdo para situagdes da escala sindtica
para obtermos uma ordem de magnitude da o :

% ~ 1kPa/dia que equivale 10 mb/dia

V, Vp ~ (ims™ \1Pa/km) ~ 0,1kPa / dia (3.37)
gpw ~ 10 kPa/ dia

Desprezando termos menores, tem-se ® = —gpw .

Os métodos de calcular w ou ® usam equacdo de continuidade ou equacdo
termodinamica. Os métodos serdo comentados na aula.
3.6. Tendéncia de pressiao em superficie

As tendéncias de pressdo na superficie servem como precursores da aproximagao de

centros de pressdo, que sdo associados aos sistemas sindticos que determinam tempo.
Consideramos a equagdo de continuidade.
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% _ gy

op
Integrando a equagao da superficie (onde a pressdo € p, ) ao topo da atmosfera (onde

a pressao ¢ 0), e lembrando-se que (o(p = 0) =0, tem-se:

j*”:‘)a_@dp =" (V. )p (3.38)
Py ap Py

o(p,)==["(V.Vlp. ou (3.39)
op, _ (r

L[ (VN (3.40)

onde assumimos que a superficie € horizontal e o, =0, e o efeito de advecgdo ¢ pequena.

Isto ¢, a tendéncia de pressdao em superficie em um dado ponto ¢ determinada pela total
convergéncia de massa na coluna atmosférica acima do ponto. Figura 3.8 esquematiza as
situagoes de queda de pressdo e aumento de pressao na superficie.

A equacdo de tendéncia apresenta potencial para previsao de tempo. Todavia ela
sofre de um defeito grave, porque o calculo da tendéncia depende do conhecimento de vento
ageostrofico. Além disso, o campo de divergéncia apresenta valores negativos em baixos
niveis e positivos em altos niveis (ou vice versa), assim, o integral ¢ um residuo entre
valores compensadores. Logo, a estimativa da divergéncia integrada na vertical apresenta
grandes erros, até do proprio sinal.

Em coordenadas (x, v, p,t)a equagdo de tendéncia, expressa nos termos da evolugdo
de @ na superficie, ¢ dada por:

o0, _ RT, (»
—r = ["(V.Vp.
p

o
z z
A 4
+ > —_—l -+
+ » —_— - —
» — “-—

HITTHITITH AN AT iy
GPsiot<0 dPs/ot=0

Figura 3.8: Relagdo entre a divergéncia média da coluna atmosférica e a tendéncia de
pressdo na superficie.
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3.7. Circulagdes verticais devido ao aquecimento

Uma discussdo quantitativa das circulagdes no plano vertical em um local de
aquecimento ¢ feita usando a equagdo de tendéncia e a equacdo hipsométrica do livro de
Holton, e s@o discutidas na aula. Uma fonte de aquecimento na média troposfera gera um
centro de alta pressdo na camada superior € um centro de baixa pressdo na camada inferior
da troposfera. Isso se deve a aumento de espessura na regido de aquecimento em relagdo as
regides vizinhas laterais. A circulagdo associada apresenta convergéncia em baixo niveis,
movimentos verticais ascendentes e divergéncia em altos niveis.
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Capitulo 4

4.1. Circulacio e vorticidade

Rotagdo em um meio continuo ¢ muito sutil em comparagdo com rotacdo de um objeto
solido. Circulacdo e vorticidade sdo as medidas de rotacdo. Circulagdo ¢ macroscopica (e ¢
escalar) e vorticidade € microscopica (e € vetor). Circulagdo em volta de um circuito fechado
em um fluido ¢ definida como a integral de linha fechada do componente de velocidade
tangencial ao circuito:

C= §U.d1 = §\U| cos o.dl 4.1)
C=fud =

onde 1(s)¢ o vetor de posicio estendendo-se da origem ao ponto s(x, y,z) sobre o contorno
C. Nota-se que estamos usando a mesma notagdo C para o contorno € para a circulagido
também. dl representa o limite dedl = 1(s + 8s)—1(s) em 85 — 0. dl ¢ tangencial a curva C.

a ¢ o angulo entre o vetor vento U e dl. Circulagdo C¢é considerada positiva para
integracao no sentido anti-horario. Veja a Figura 4.1.

" "*_-____-_M‘“\‘

Figura 4.1: Circuito anti-horario fechado. s ¢ a distancia ao longo do circuito. U ¢ vetor
velocidade. dl € versor tangencial ao circuito no ponto s.

Em caso de rotagdo de um corpo solido com velocidade angular Q a circulagdo ¢
dada por 2QnR’, onde R ¢ a distancia do anel circular do eixo de rotagdo, e Q = |Q| .
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4.2. Teorema de circulaciao

Desconsiderando as forgas de atrito a equacao do movimento (2% lei de Newton) ¢

Dalla __Vp _yq (4.2)

Dt p

Obtendo-se a integral de linha fechada sobre um circuito de particulas de fluido tem-se :

§D ala §Vp A ~fvo.a (4.3)
D D
Analizando lado esquerdo tem-se: a—Ua.dl = —(U,.d)-U 4.~ % (1) 4.4)
Dt Dt Dt
Dadl Da U a D
Mas =dU ortanto dl=—(U,dl)-U,dU, (4.5
Di a p Di Di ( a ) a-dUq (4.5)
Analizando lado direito tem-se: jSV(D.dl = §a’d) =0 (4.6)
Também, tem-sefﬁUa' AU, =%§d(Ua.Ua )=0 4.7)

Assim tem-se o teorema de circulagao:

DC, D
- U dl=— 4.8
o o4 (4.8)

O termo do lado direito é chamado termo “solenoidal”. O lado esquerdo ¢ a taxa de
variagdo da circulagdo seguindo o escoamento.

4.2.1. Fluido barotropico

Para um fluido barotropico p ¢ fungdo de p e entao
% = far(p)=0. (4.9)
p

onde F(p) é alguma funcdo somente da pressdo. Isto significa que para um fluido
barotrépico a circulagdo absoluta é conservada, ou

DC,
Dt

0. (4.10)

Este ¢ o teorema de circulagdo de Kelvin.
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4.3. Circulacao relativa a Terra
E conveniente trabalhar com circulagio relativa a Terra, C .

C, =C+C,onde C, ¢ a circulagdo devido a rotacdo da Terra, e ¢ dada por,

C, = Eer.dl = ”(V xU,).ndA4, pelo teorema de Stokes (4.11)
A

onde U,=Qxr ¢ a velocidade devido a rotagio da Terra em uma distincia r do eixo, 4 ¢

area circundada pelo circuito, né vetor unitario perpendicular a area definida pela regra do
“parafuso da mao direita.”

VxU, =Vx(Qxr)=Vx(QxR)=QV.R =2Q (4.12)
(VxU,)n=2Qsend = f. (4.13)
Portanto, circulagcdo no plano horizontal devido a rotagao da Terra é:

C, =2Qsenpd =2QAg , (4.14)

onde A, ¢ a projecdo da drea 4 no plano equatorial dada por 4= Asen¢, onde ¢ ¢é
latitude. Portanto

C=C,-2Q4,,¢ (4.15)
DA
D_C=_§d_f’_2g e (4.16)
Dt p Dt
4.3.1. Fluido barotrépico
Para fluido barotrépico
DA
DC _ oD (4.17)
Dt Dt

Integrando, seguindo o movimento do circuito, de estado inicial (designado pelo sufixo 1) a
estado final (designado pelo sufixo 2) tem-se:

C, - C, =-2Q(4,send, — Asend,) (4.18)

A equacao significa que, em um fluido barotropico, a circulacdo relativa de um circuito
varia por duas razoes:

1) Variagdo da area do circuito
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2) Mudanga da latitude (ver Figura 4.2).

Figura 4.2: Efeito da variagdo de latitude e area do circuito sobre a circulagao.

4.3.2. Fluido baroclinico

Em um fluido baroclinico, a circulacao pode ser gerada pelo termo “solenoidal” ou seja,
quando as superficies de pressao constante e densidade constante intersectam.

DC,, dp
——a _ _§= - _fRTdIn 4.19
Dt j‘)p § P ( )

Um exemplo classico de geracdo da circulagdo ¢ a brisa maritima. Em uma tarde de
verdo, a temperatura sobre o oceano ¢ menor que sobre a Terra. Se a pressdo ¢ uniforme no
nivel de superficie, as superficies isobaricas em altitude inclinam-se (no plano vertical) da
Terra para o oceano, e as superficies de densidade constante inclinam-se do oceano para a
Terra. Assim, as superficies de pressdo e de densidade intersectam formando “solenoides”
conforme mostrado na Figura 4.3.

Integrando a equagdo acima, tomando temperaturas médias das colunas atmosféricas
sobre a Terra e oceano como 7] e 7, , respectivamente, tem-se :
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Figura 4.3: Efeito solenoidal para a geragcdo de brisa maritima ou terrestre.

D
DCa _ Rln(p—oj(Tz ~T1)>0 (4.20)
Dt Pl

Designando a velocidade tangencial média ao longo do circuito como(v), a circulagdo ¢é

dada por C,; = 2(h + L)<v> , € (4.21)
D(v) _ Rin(p,/p,) (- _
Dt 2(h+L) (.-1) (4.22)

Substituindo os valores tipicos observados na atmosfera real na camada proxima a
superficie, na Equacao 4.22 tem-se :

2,=1000/Pa, p,=900 hPa
T,-T =10°C, L=20km, h=lkm
D(v)

-3 -2
L ~7x] .
D T7X10™ " ms

Desconsiderando as forgas de atrito, o vento chegaria a um valor de 25ms™' em 1
hora. Na realidade a for¢a de atrito reduz a aceleracdo, a circulacdo reduz a diferenca de
temperatura e a circulagdo atinge um estado de equilibrio com ventos em torno de 15 a
20ms™.

4.4. Vorticidade

Vorticidade ¢ rotacional do vetor de movimento do fluido:
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0, =VXU,, o=VxU (4.23)
_(a_w v du_ dw v 8uJ

(4.24)

O componente vertical da vorticidade ¢ o mais importante para os movimentos
sindticos, e ele ¢ dado por

£ =k(VXU)= [% - g_;‘] (4.25)

€ >0 — ciclone no Hemisfério Sul (HN)
€ <0 — ciclone no Hemisfério Sul (HS)

O componente vertical da vorticidade absoluta ¢ dada por

n =k(VxU,)=k(VxU)+k(VxU,) (4.26)

k.VxU, =2Qsend = f ¢ a vorticidade planetaria. Portanto (4.27)

n=C+7=2_2% ¢ ¢avorticidade absoluta. (4.28)
ox Oy

A circulagdo em volta de um circuito em relagdo a area do circuito € o componente da
vorticidade média perpendicular a 4rea, isto &,

g, =@Fvd)a’ (4.29)
onde A ¢ a area do circuito, ¢,, ¢ a vorticidade média da area.

Assim, o componente vertical da vorticidade ¢ definida como a circulagdo em torno
de um circuito no plano horizontal dividida pela area do circuito no limite em que a area
tende a zero.

= lim (§V.dl)/ 4 (4.30)
: A—)Oq) )

Para vermos a relagdo entre circulacao e vorticidade consideramos um circuito
infinitesimal retangular mostrado na Figura 4.4.
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:u+‘f_‘—:an—-
} dA . t
v (ve 50 )
Bx

Figura 4.4: Um circuito anti-horario retangular.

_ PN P N
OC =udx + (v + ESyJSy (u + o SyJSx vy (4.31)
_[Ov_Ou
oC= (a ayJSxSy (4.32)
0C _(ov_Ou)_
S_A_[a ayJ_C (4.33)

Em termos gerais
C= jSU.dl = ”(VXU).n dA (4.34)

Onde n ¢ o vetor unitario perpendicular ao elemento da areadA4 positivo no “sentido do
polegar da mao direita”.

4.4.1. Vorticidade em coordenadas naturais

Considere um circuito conforme a Figura 4.5. A circulagdo em torno desse circuito é:

8C =V[os +d(5s)]- (V Z—I/Snjfis (4.35)
n
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Mas, d(3s)=38B n onde, 5B é a mudanga na diregio do vento em uma distancia &s .
Portanto

oC = (— a—V + V@jfin os (4.36)
on oS
Isto nos da

5C_ v vV

= lim =——H+ 4.37
¢ 8n.85->0 (518 ) on R, (4.37)
onde Ry ¢ o raio de curvatura das linhas de corrente ou
ov v
=47 4.38
5 on R (438)

s

O primeiro termo do lado direito ¢ a vorticidade de cisalhamento e segundo termo ¢ a
vorticidade de curvatura do escoamento.

d(Ss)

Figura 4.5: Avaliacdo da vorticidade em coordenadas naturais.

E interessante notar que escoamentos em linha reta, podem apresentar vorticidade.

Escoamento curvilineo pode nao ter vorticidade! Os dois exemplos estdo mostrados no texto
do Holton.
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4.5. Vorticidade potencial

)R/c

A definicdo da temperatura potencial, =T ( ps/p » nos da

Cv
p=p %” (RG)_I(ps)%

. (4.39)

Portanto, sobre uma superficie isentrépica (6 = const.) a densidade ¢ fungdo apenas de p .

. : dj . ,
Assim, o termo solenoidal ii;—p:O sobre uma superficie 6 =constante. Isto &, para
p

escoamentos adiabaticos, a circulagdo computada em volta de um circuito de particulas de
fluido sobre uma superficie 6 =constante reduz-se para a mesma situacdo de um fluido
barotropico. Ou seja:

%(c +2Q54send ) =0 (4.40)

onde 84 ¢ a 4rea de um circuito infinitesimal. Isto ¢, 84((, + /)= constante onde {, ¢ a

componente vertical da vorticidade relativa avaliada sobre uma superficie isentropica e
f =2Qsend . Aqui, suponha-se que as superficies isentropicas sdo quase horizontais.

Se a parcela do ar estd compreendida entre duas superficies isentropicas 0 e 6 +56

que sdo separadas por —Op, entdo a massa da parcela OM :(—Bp/ g)SA ¢ conservada
seguindo o escoamento. Portanto,

04 = _ Mg =| - %0 (%j = constante| — %0 (4.41)
op op \ o6 op

oM\ .
porque 6_9 ¢ constante. Finalmente podemos escrever

P= (Q 0+ f{— g%] =constante. (4.42)
p

P ¢ a forma da “vorticidade potencial de Ertel” em coordenadas isentropicas. Ela é definida
com o sinal negativo para dar valores negativos no HS e valores positivos no HN em
condi¢des normais.

A equacdo diz que em escoamentos sem atrito e adiabaticos P ¢ conservada. A

vorticidade potencial ¢ uma medida da razdo entre a vorticidade e a profundidade efetiva do
vortice.
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0+36

— [_}

Figura 4.6: Conservagdo de vorticidade potencial para movimentos adiabaticos.

Para um fluido homogéneo (p :constante) e incompressivel ( dp/dt=0 ), a area
horizontal da parcela deve ser inversamente proporcional a profundidade ou
84 = M(pdz)" = constante/3z.

Portanto a conservacao da vorticidade potencial traduz-se em:

(C +f )/ 0z = constante,, (4.43)

onde( ¢ avaliada na superficie horizontal.

4.5.1. Escoamento sobre cordilheiras

Consideremos um escoamento zonal sobre cordilheira conforme Figura 4.7. Notamos
que a razdo da variagdo da temperatura potencial na vertical (89/ Gp), muda
substancialmente ao longo da trajetdria das parcelas.

a. Em um caso simples de (60 /dp) = constante
A equagdo da conservacao da vorticidade potencial simplifica para n = + f =constante.

Isto ¢, a soma (+ f permanece constante seguindo o escoamento. Seja
n(xo, yo)= /,- De acordo com a equagdo acima, em todos os pontos da trajetdria que passa

pelo ponto (xo, yo) deve-se satisfazer:

C+f=f,istoel =f—f (4.44)
Para trajetérias que projetam-se (ou curvam-se) para norte, a vorticidade relativa deve

tornar-se negativa, ou { < 0. Isto é, a parcele adquire vorticidade ciclonica, no HS. Para as
trajetdrias que projetam-se (ou curvam-se) para o sul acontece o contrario.
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Isto tem as seguintes implicacdes: escoamento zonal de oeste permanece zonal.
Todavia, escoamento de leste pode adquirir curvatura ciclonica ou anticiclonica, ainda
conservando a vorticidade absoluta.

—M\.

0p+50

T N

YA

Figura 4.7: Escoamento zonal sobre uma cordilheira gera ondas do lado sotavento.

b. Em caso de (86 /dp)variavel

Consideremos, agora, um escoamento zonal de oeste longe da montanha onde £ =0. Se
o escoamento ¢ adiabatico a coluna atmosférica entre 6y e 6y +360(y sempre permanece
entre as duas isentropicas.

Observa-se um esticamento da coluna antes de se aproximar da montanha. Isto ¢
(— 00/ 8p) decresce (diminui) e portanto |(§e + f )| aumenta. Uma vez que f na reta zonal ¢

constante,

Ce| aumenta ou torna-se negativa no HS, (porque f <0 no HS). O escoamento

adquire vorticidade ciclonica (pequena) antes de atingir a (oeste da) montanha. Neste caso
| /|aumenta e diminui a necessidade de tornar-se ciclonica. A medida que a coluna chega ao

topo da montanha (— 69/8p) aumenta. Isto é, pela mesma logica anterior  torna-se

anticiclonica e desloca-se para o equador. Quando a coluna atinge a sua profundidade
normal, ao lado leste da montanha, ela se encontra na latitude relativamente baixa, e
portanto a vorticidade relativa precisa tornar-se ciclonica. Assim a trajetdria precisa ter
curvatura ciclonica e a coluna serd defletida para o pélo. Quando a coluna volta para a
latitude original, ela ainda apresenta um componente do movimento para pdlo. Ao lado do
polo desta latitude a coluna adquire curvatura anticiclonica, revertendo a sua diregdo.
Depois, a coluna (parcela) segue uma trajetoria ondulatéria no plano horizontal. Portanto,
escoamento permanente de oeste sobre uma barreira de montanhas (como os Andes) resulta
em um padrdo ciclonico imediatamente a leste da barreira, ¢ um movimento ondulatério de
cavados e cristas a leste.

A situagdo no caso de escoamento de leste sobre barreiras ¢ diferente. Neste caso nao
formam ondas estaciondrias. O livro de Holton explica porque.
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Nota-se que, na equacdo da conservagdo de vorticidade potencial, a variacdo da
profundidade do fluido tem um efeito similar da varia¢do do parametro de Coriolis.

4.6. Equacao da vorticidade

Tomaremos derivadas das equagdes de movimento da seguinte maneira

9 fou +u6—u+v6—u w——f __l@_p (4.45)
8y ot ox Oy 0z p Ox
9 @+ @+ a—+ av+fu=—ia—p . (4.46)
Ox\ ot ox 0Oy 0z p Oy

Subtraindo a primeira equagdo da segunda ¢ notando que (Q =0v/Ox—0ou/ Oy), tem-se

X % ,% ., C ov
ot +u8x+V8y (C f{@x 6yj

(22-2a), g 1 (me D) wn

oxdz ovaoz) dy ploxay ayox

Nota-se que Df / Dt = v(df /dy) . Assim tem-se

) ou o) (owov owow) 1 (cpap dpdp
Dt((;-’_f) (C+f)( GyJ [6x 0z Oy GZJ z(éx oy Oy GxJ (448)

A equagao mostra que a vorticidade absoluta varia devido a trés efeitos:
1) efeito de divergéncia;
1) efeito “tilting”;
i) efeito solenoidal.

Os trés termos acima listados podem ser interpretados da seguinte maneira:
1) efeito de bailarina;

i1) geracgdo da vorticidade vertical pela inclinagdo do eixo dos vortices horizontais;
1i1) efeito solenoidal explicado da mesma maneira que foi feita na equagado de circulagdo.

A equivaléncia entre — i§oc dp e —k.(V(x.Vp) = —(a—a— - 8_8_] estd demostrada
x Oy Oy Ox

no livro de Holton.
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4.6.1. Equacio da vorticidade em coordenadas isobaricas

Aplicando o operador (k.VX) para a equagido de movimento horizontal e notando que

(V.V)V=V (gj +Ck.V (4.49)
e usando a seguinte equivaléncia vetorial
V (a.b)= (V.b)a-(a.V)b-(V.a)b+(b.V)a (4.50)
tem-se

% __ —0 5 v

&= VVE +f)-o & €+ f)V.V+k.[ > XVQ)J (4.51)

Notas-se que o termo solenoidal ndo aparece na equacdo da vorticidade em
coordenadas isobdricas. Um pouco adiante veremos que esse termo ¢ realmente pequeno
para movimentos sinéticos e portanto pode ser desprezado.

4.6.2. Analise de escala de equacao de vorticidade

Para sistemas sinoticos das latitudes médias tem-seseguintes escalas tipicas:

Velocidade Horizontal U ~10ms™
Velocidade Vertical W ~1cms™
Escala Horizontal L~10°m
Profundidade H~10"m
Variagao horizontal da pressao O p ~1kPa
Densidade média p ~lkgm™
Variagao fracional da densidade dp/p~107
Escala temporal (advectiva) L/U~10"s
Parametro de Coriolis fo~107s7"
Variagdo do f B~10"m"s"

Substituicao destes valores dé estimativas da ordem de magnitude dos termos da
equacdo de vorticidade.

C<g~10’5s";D: %_'_8_0 <107%s7". (4.52)
~ L ox oy )-

Com isto podemos estimar as ordens de magnitude dos termos da equacao de vorticidade da
seguinte maneira:
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Q oG 5€ U’ ~10 -2
~10
o oy 2

a_QNE 1072
0z HL

v£~UB 1042
dy

f 8_u+8_o <f°—U~10’9s’2
ox oy)~ L

(6w6v 6w6u} wu 101142

Ox 0z Oy Oz

(a_pa_p_a_pa_pj SPSP 1072

Ox Oy Oy Ox 2L2
Nota-se que
ou VAR
a—+a—j“ shos (%’j

<R0

a_u ov /e
ox 8y

Retendo apenas termos da ordem 107’5~ tem-se :

D

h(C—’_f):_f @4_@ onde (453)
Dt Ox Oy

D

Dy _0,,9,,9 (4.54)

Dt ot oOx oy

O significado da equagdo ¢ a variagdo da vorticidade absoluta, seguindo o
movimento horizontal em sistemas sinéticos, ¢ dada pela geragdo da vorticidade devido ao
campo de convergéncia. Esta aproximag¢do ndo ¢ valida nas proximidades de “frentes” onde

w~10cms' e L ~ 105m
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4.6.3. Equacio de vorticidade potencial barotrépica

Permitindo a manutenc¢ao do termo § (g—z + g—;] na equagao de vorticidade tem-se
D€+ /) ou 0
“h> ou oV
B €+ f{ ot GyJ (4.55)

Se o fluido ¢ homogéneo e incompressivel, tem-sepela equacao de continuidade, V.U =0

Ou Ov)|__ow
(aﬁ-@}— pe (4.56)

Portanto tem-se neste caso

D,(C+/)

(a2
D = ((; +f) (4.57)

Oz

Sabemos que para fluido barotrépico, o movimento horizontal (vento) geostrofico ndo varia
com a altura. Assumindo que  =C, podemos integrar a equagdo de z=z, a z= z, para obter:

h%:f):(cg +flw(zz)—w(zl)] onde s =z, -z,

Devemos lembrar agora que w =Dz / Dt.

Considerando z, =0 ¢ z, = h(x, y) tem-se ,
_Dz
Dt

w,=Dh/Dt e w,

Agora podemos escrever a equagdo de vorticidade

LD, +/)_ LD (4.58)
C,+f Dt h Dt

a qual simplifica-se para

I
=]

(4.59)

D,In(C, +f)_D,Ink L D[t/
Dt Dt Dt h

Ainda simplifica-se para
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ﬁ(cgﬂp}o_ (4.60)

Dt h

Esta ¢ a equagdo de vorticidade potencial barotropica. Em caso de fluxo puramente
horizontal tem-se w =0 e a equagdo simplifica-se para

%};(Cg +f)=0. (4.61)
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Capitulo 5

5.1. Camada limite planetaria

A camada limite planetaria é a parte da atmosfera fortemente influenciada pelas
interagdes entre a atmosfera e a superficie abaixo. A subcamada viscosa, bem rente a
superficie terreste, ¢ a camada onde a difusdo molecular ¢ importante, ¢ o cisalhamento

vertical do vento ¢ muito grande. Esta camada possui uma profundidade de alguns mm ou
10° m.

Grande cisalhamento gera turbuléncia. Na camada viscosa os turbilhdes sdo de
tamanho muito pequeno (10 m). Turbilhdes, juntamente com o aquecimento da superficie,
sdo eficientes para transportar quantidade de movimento para a superficie e calor para a
atmosfera. Devemos reconhecer que turbilhdes sdo mais eficientes que difusdo molecular no
transporte de propriedades do fluido. A profundidade da camada atmosférica afetada pelas
turbilhdes varia com as condi¢des de estabilidade estatica. Ela varia de 30 m em condigdes
estaveis a 3 km em condi¢des convectivas ou instaveis. Esta camada ¢ a camada limite
planetéria. Para representar a dindmica desta camada nds devemos incluir adequadamente os
efeitos da turbuléncia.

Turbuléncia ¢ definida como “movimento irregular” das parcelas do ar nas escalas
temporais ¢ espaciais de todo o espectro entre 10° m a 10° m. Algumas escalas de
movimento ndo sdo tratadas explicitamente por razdes de limitagdes de observagdes.
Turbilhdes grandes, que contém a parte substancial de energia, sdo descritos pela rede de
observagdes sinoticas. Todavia, os turbilhdes ndo resolvidos pela rede de observacdes
tornam-se importantes na camada limite.

O tratamento detalhado e completo desse assunto € volumoso e requer muito tempo.
Disciplinas especificas como Micrometeorologia e Camada Limite tratam do assunto
elaboradamente. Todavia, um apanhado rudimentar do assunto sera apresentado nesta
apostila.

5.2. Aproximacio Boussinesq

Reconhecendo que a densidade atmosférica do estado basico varia de ~ 10% na
camada de primeiros 1000 m e a parte varidvel da densidade (em um dado nivel horizontal)
¢ apenas 1 ou 2% da densidade do estado bésico, a dindmica da camada limite pode ser
modelada como fluido homogéneo e incompressivel. Todavia, ndo podemos totalmente
ignorar as variacdes da densidade, pois sdo necessdrias para representar a forga de
flutuabilidade (“buoyancy”).

Na aproximagdo Boussinesq a variavel densidade ¢ substituida por um valor
constante em todos os termos das equacdes, exceto no termo de forca de flutuagdao (ou
quando a densidade estd associada com a gravidade). Nestas condi¢des, as equagdes de
movimento horizontal podem ser expressas da seguinte forma:
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Du/Dt = - (1/po)(0Op/0Ox) + fv + F,y, € (5.1)

Dv/Dt = - (1/po)(Cp/0y) - fu + F,,. (5.2)

A equagdo de movimento vertical pode ser escrita

Dw/Dt = - (1/po)(Op/0z) + 2(0/8 ) + F,.. (5.3)
Nestas equagdes € ¢ desvio da temperatura potencial a partir do seu valor do estado

basico, 0 ,(z), e p ¢ desvio da pressdo a partir do seu valor do estado basico po(z). Lembra-se
que F, Fy, e F), sdo forgas de atrito devido a viscosidade molecular.

As equagodes da energia termodindmica no caso adiabatico e da continuidade sdo
escritas da seguinte maneira.

DO =Dt = - w(d6 ,/dz) (5.4)

Ou/0Ox + Ov/0y + ow/0z = (0 (5.5

5.3. Média de Reynold

Em um fluido turbulento u, v, w, T, p, 8, etc. variam muito rapidamente. Para que as
medigdes destas varidveis representem o escoamento de larga escala, devemos obter uma
média sobre um intervalo de tempo. Este intervalo deve ser suficientemente grande para

conter varios turbilhdes e suficientemente pequeno para obter as tendéncias dos movimentos
de larga escala. Para tanto considera-se que

w=w+w ;=0 =0+0";etc. (5.6)

onde w, 6 etc. sdo as médias sobre o intervalo de tempo considerado. w', 6 ', etc. sdo os
desvios instantaneos. Assim, por defini¢cao

w=0"'=0. (5.7)

Também nota-se que

wh = (w+w)(@+0)=wo+ w0
O termo w' @' ¢ a covariancia entre w ¢ 6 naquele intervalo.

Agora aplicando o operador ?) para a primeira equagdo da se¢do 5.2 e desprezando o termo
de atrito tem-se
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Du/Dt=-(1/po) ( p/ox)+Tv + Fpx
Ou | Ot + u(du | &x) +v(Ou/ dy) + w(du / &z) =

= 1/po (Bp/0x)+fv — uw'(Bu' /0x)— v'(0u'/ ) — W'(Qu' | Oz)

=—1/po (8p/0x)+fv—(8/0x)(u'v’) = (8/0y)u'V') — (8 8z)(u'w) (5.9)

As covariancias no terceiro termo do lado direito da equacdo e nos termos similares
nas demais equagdes (ao todo sdo cinco equagdes) obtidas apds a média do Reynolds sao

fluxos turbulentos. Devemos notar que (w'7")¢ fluxo vertical de calor, (w'u') é fluxo

vertical da quantidade de movimento zonal, etc. Para obter a Equacao 5.9 usamos a equagao
da continuidade.

Ou/lOx+0v/0y+0w/dz=0=>0u'/dx+v /3y +0ow/oz=0 (5.10)

Observa-se que o conjunto de Equagdes 5.9 e similares ndo ¢ fechado, porque além

de cinco variaveis, u, v, w, 0, p, tem-se nas equacdes os desconhecidos fluxos.
Portanto, para fechar o conjunto, precisamos de algumas suposicdes.

Longe das irregularidades de superficie como regides costeiras, cidades, beiras de
florestas, etc. Podemos assumir que os fluxos sdo horizontalmente homogéneos. Assim,

o(wT")/ox,0(wT'")/ Oy e termos similares sdo desprezados. Nesse caso, as equacdes de
movimento horizontal reduzem-se para

Du/Dt=1/p,(0p/ox)+ fv—(8/dz)(u'w) (5.11)
Dv/=1/po(@p/dv)+ fu—(8/6z)(v'w) (5.12)

Relembramos que a desprezamos a viscosidade molecular os i.e., os termos de atrito Fix €
Fy por serem muito pequenos. Nestas equagoes

Du/ Dt =0u/ ot +u(du/ox)+w(du/dy)+ w(du/ oz) e (5.13)

Dv/ Dt = v/t +v(0v/ox) + v(0v/dy) + w(ov/ oz). (5.14)

5.4. Escoamento balanceado

Para os sistemas sindticos das latitudes médias, os termos de inércia sdo despreziveis
em comparagdo com os demais termos das equacdes de movimento e, portanto, podemos
obter um balanco entre trés forcas: for¢a de Coriolis, for¢a de gradiente de pressao e forga de
viscosidade turbulenta,da seguinte maneira.

64



Meteorologia Dindmica Prakki Satyamurty

~fu—ug)—0u'w)/oz=0 (5.15)
fr=vg)—0('w)/dz=0 (5.16)
onde ug =—(1/p)@p/dy) e vg =+(1/py)@p/ox).

Este ¢ um escoamento balanceado (sem aceleragdes).

5.5. Camada limite de mistura
Proximo da superficie existe uma camada atmosférica que ¢ bem misturada, e
apresenta € e V constantes com altura. Nesse caso podemos, supondo-se que os fluxos

turbulentos variam linearmente com altura, integrar as Equacdes 5.15 e 5.16, obtidas na
secdo anterior, na vertical, de z =0 a z = h para obter:

~flu—ug)h—(u'w)=0 (5.17)
f=-ve)h—('w)=0 (5.18)

onde / ¢ a profundidade da “camada de mistura”. Aqui foi feita a suposi¢do de que os fluxos
turbulentos reduzem-se a zero em z = 4 conforme a Figura 5.1.

Z
hl .
T
1 Camada de
mistura
A3

Figura 5.1: Esquematica da camada de mistura. As setas verticais representam os fluxos de
momentum e de calor.

As observagdes mostram que:

Ww)=Cy |V u, @¥w)=Cy |V |v (5.19)
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Isso significa que o fluxo turbulento é proporcional ao produto entre a magnitude do
vento e o componente do vento, onde o constante de proporcionalidade Cyq ¢ chamado
coeficiente de arrasto (drag coefficient) e ¢ adimensional. Cy apresenta valores da ordem de
1,5x107 sobre superficies ocednicas, e valores maiores sobre as superficies continentais
mais rugosas.

Em caso do estado permanente, somando vetorialmente as primeiras duas equagdes
desta se¢do, tem-se

fkxV ==(1/po)Vp—(Cy/h) |V |V (5.20)

O primeiro termo ¢ a forca de Coriolis, o segundo termo ¢ a for¢ca de gradiente de
pressdo e o terceiro termo ¢ a forca do arrasto turbulento. Este tipo de balango esta
esquematizado na Figura 5.2.

H.S.
Po+2AP  Po+AP

Figura 5.2: Balango de forcas em um escoamento permanente na camada de mistura.

Notamos que o arrasto (ou atrito) sempre atua no sentido oposto do movimento, a
forca do gradiente de pressao no sentido de baixa pressdo (contra o gradiente de pressao) ¢ a
forca de Coriolis atua para a esquerda do movimento (no Hemisfério Sul). O resultante das
forcas de Coriolis e do atrito ¢ exatamente igual e no sentido oposto a for¢a de gradiente de
pressdo. E importante ressaltar que, com a presenga de atrito ou arrasto, o vento balanceado
possui um componente de altas pressdes baixas pressdes, diferente do vento geostrofico.

5.6. Teoria K

Em condigdes estdveis (ou quando a coluna atmosférica estd estaticamente estavel)
ndo ocorre muita mistura na vertical, e portanto, o vento varia muito com a altura. Nestas
condi¢des o modelo de arrasto ndo se aplica. Para tratar melhor os efeitos da turbuléncia em
condi¢oes normais de estabilidade usaremos uma analogia da difusdo molecular. Nesse caso,
os fluxos turbulentos verticais sdo proporcionais aos gradientes verticais dos parametros em
questdo. Assim tem-se , para fluxos da quantidade de movimento

u'w' = —K, (6u/ 0z)
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VW' = —K (0v/ 0z) (5.21)
e para o fluxo de temperatura potencial

0'w' =K, (66 éz) (5.22)

onde Ky e Kj sdo coeficientes de viscosidade turbulenta (m” s™) para quantidade de
movimento e para calor, respectivamente. Esta suposicao para fechamento de equacdes ¢
chamada “teoria K”. O coeficiente de viscosidade ¢ determinado empiricamente para cada
situagdo. Os modelos de extrema simplicidade assumem que os coeficientes sdo constantes.

5.7. Camada de Ekman

Utilizando a teoria K nas equagdes de movimento horizontal 5.15 e 5.16 do estado
permanente tem-se

Kn(O®ulZ%) + f (v —vg) = 0, Kn('v/02") + f (1t ~115) = 0 (5.23)

onde deixamos de usar, para maior conveniéncia, a barra de Reynolds nos variaveis. Pode-se
combinar as duas equacdes em uma unica equagao da seguinte forma:

K& (utiv)/oz"] - if (utiv) = - iflug+ivg) (5.24)

: 12 ~ . .
onde i = (-1)"%. Esta equacio pode ser solucionada para obter a dependéncia do vento sobre
a altura. Todavia, precisamos especificar condi¢des de contorno para integrar as equagoes.

Vamos supor que o vento ¢ zero na superficie (da Terra), e tende ao vento
geostrofico em grandes alturas acima da superficie. Isto &,

u,v=0emz=0,eu = uy, v—> vy emz —> oo. (5.25)

Finalmente, vamos supor, sem nenhuma perda de generalidade, que o escoamento
esta direcionado de tal forma que o vento geostrofico ¢ zonal, ou seja, v, = 0. Para o
Hemisfério Sul (HS) <0, isto &, f'= - | f | . Notamos também que (i)' = (1+i)N2. A solugdo
geral da equacdo diferencial 5.24 para HS ¢

(utiv) = A exp{(IN2)(i-1)( | f1 /Km) 2} + B exp {-(1/2)i-1)( | f1 /K) 22 } +ug (5.26)

onde A e B s3o constantes a serem determinados usando as condigdes de contorno 5.25.
Aplicando as condigdes de contorno na solucdo 5.26 tem-se , para o caso de HS,B=0¢ A
= - u,. Portanto a solugdo completa (para SH) é

(utiv) = ug [1 - exp{(1N2)(i-1)(| f] /K )2} ] (5.27)

Agora, notando que
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exp{i( | f1/2Kw)"%2} = cos(| f] /2Km)"2) + i sen( | f] 12Km) 2) (5.28)
tem-se

u=ug{l - exp{- (| £1/2K,"z} cost (| £1/2K,)"?2); (5.29)
v =-ugexp{- (| /172 Kn)"?z} sen{(1 172 Kn)"?2)}. (5.30)

Designando v = ( | f 112 Km)"?, pode-se escrever
u=ug{l - exp{- yz} cos{yz)} (5.31)

V = - ug exp{- yz} sen{yz)}. (5.32)

Esta solugdo foi obtida, pela primeira vez, para correntes maritimas no Hemisfério Norte
pelo oceanografo Ekman.

A estrutura da solugdo ¢ melhor apresentada pelo hoddgrafo dos ventos com altura.
Para o HS o hodografo ¢ dado na Figura 5.3. Nos eixos x e y sdo representados os
componentes do vento normalizados pelo vento geostrofico (u/uy € v/ug). Os vetores
correspondentes aos ventos obtidos da solugdo em diferentes intervalos da altura atmosférica
sdo plotados no grafico. A curva que liga as pontas dos vetores ¢ o hodografo. Ele tem um
formato de espiral que é chamado “espiral de Ekman”.

0,5 u/ug
0 1 ] ] m

=
01 |
ul 0,2 |
g 27/3
03 |
04 L /3 /2

Figura 5.3: Espiral de Ekman para Hemisfério Sul.

Notamos que, para z = 7/y o vento ¢ paralelo ao vento geostrofico e ¢€
aproximadamente igual na magnitude. Os meteorologistas designam este nivel como o topo
da camada de Ekman, D.. Pelas observagoes nas latitudes médias D, ¢ da ordem de 1 km, f'~
10 s'l, portanto Ky, ~ 5 m?s.

A camada de Ekman ideal discutida nesta se¢ao ¢ raramente observada. Uma das
razdes € que K, ndo é constante na realidade. Todavia, a solu¢do de Ekman mostra que, na
presenca de viscosidade, o vento possui um componente perpendicular as isObaras
direcionado para baixas pressodes. Isso implica em divergéncia de massa nas circulagdes
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anticiclonicas em uma convergéncia de massa nas circulagdes ciclonicas, conforme Figura
5.4.

Figura 5.4: Circulagdo anticiclonica com divergéncia e circulagdo ciclonica com
convergéncia, na presenca de atrito.

5.8. Transporte de massa na camada de Ekman

O transporte meridional de massa ¢é representada por p,v. (Em caso geral de vy # 0 o
transporte € perpendicular as isobaras.) O transporte total da massa para toda coluna de (z =
0 a z = D.) de largura unitaria na camada de Ekman pode ser obtida da seguinte forma:

M= J-ODQ povdz = - J.ODQ po ug exp{- yz}sen{yz}=- J.ODQ pougexp{-nz/D.}sen{nz/D.} (5.33)

onde D, = 1/y ¢ a profundidade da camada de Ekman.

Integrando a equagdo de continuidade para um fluido incompressivel entre z = 0 e z = D,
tem-se

w(De) = - jODe Quldx +0v/d y) dz (5.34)

onde usamos a condi¢@o de contotrno, w(z=0) = 0. Assumindo v, = 0 e u, independente de x,
tem-se

w(De) = - jol’e(aug / &) exp(-yz) sen(yz ) d= (5.35)

Agora, notando que (- Ouy/0y) = (g, € comparando as duas Equagdes 5.33 e 5.35 tem-se
poW(De) = - OM/0y, e apds a integracao acha-se, no HS,

w(De) = (1/27)Gg = - Gl K21 £1] (5.36)
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onde a variagdo de p, na camada foi desprezada e suponha-se que 1 + exp(-m) ~ 1.

O significado deste resultado ¢ que o transporte vertical de massa no topo de camada
de Ekman ¢ proporcional a vorticidade geostrofica acima de camada de Ekman. Veja a
Figura 5.5. A circulagdo forcada pelas convergéncias e divergéncias de massa na camada
limite ¢ uma circulagao secundaria. A circulagdo primdria ¢ a propria circulagao ciclonica ou
anticiclonica geostrofica. O processo de transportar verticalmente massa pelos movimentos
turbulentos ¢ chamado de bombeamento de camada limite.

Para valores numéricos observados nos movimentos da escala sindtica (, ~-10 s, f
=-10" s'l, e De=1km, tem-se w (D) ¢ da ordem de alguns mm s,

Todavia, as circulagdes secundarias sdo responsaveis pela dissipacdo das circulagdes
primarias.

1 Z = De

T 7777777 0

Figura 5.5: Esquematica do bombeamento de Ekman. D, ¢ a profundidade da camada limite
de Ekman.

5.9. “Spindown” ou decaimento

Um bombeamento andlogo da camada de Ekman ¢ responséavel pela dissipagdo da
circulacdo em um xicara de chd mexida. Longe das paredes e do fundo da xicara as forgas de
gradiente de pressdo e centrifuga possuem um balanco aproximado. Todavia, proximo do
fundo da xicara a forga de atrito (viscosidade turbulenta) desacelera o movimento, e a forga
centrifuga nao ¢ suficiente para contrabalancar a forca de gradiente de pressao. Surge, entdo,
escoamento (ou fluxo de massa) para dentro (radialmente para o centro) da xicara. Por esta
razdo as folhas de chd acumulam no centro do fundo da xicara. Pela continuidade de massa
acontece movimento vertical para cima dentro da camada de atrito e movimento radialmente
para fora do centro no fluido acima desta camada. Ou, a divergéncia acima da camada de
atrito compensa a convergéncia dentro da camada de atrito. Devemos lembrar que as
parcelas do fluido tendem a conservar as suas quantidades de movimento. Troca de fluido de
altos valores de quantidade de movimento angular por fluido de baixos valores de
quantidade de movimento angular tende reduzir a vorticidade do chd muito mais
efetivamente do que a difusdo pelos turbilhdes. Ou, as circulacdes secundarias
desintensificam a vorticidade da circulacdo primdria muito mais depressa que 0s processos
de difusdo molecular e turbulenta. Este enfraquecimento da vorticidade ¢ chamado
“spindown”. O intervalo de tempo caracteristico para “spindown” ¢ facilmente obtido para
um fluido barotrépico.
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Para uma atmosfera barotropica tem-se
DC, /Dt = - f(Ou/Ox + 0v/0y) = f (0w/0z). (5.37)

Supondo f constante, € {, << f e lembrando-se que em um fluido barotropico a
vorticidade geostréfica € independente da altura podemos integrar a Equagao 5.37 de z = D,
az=H, na qual H ¢ a altura de tropopausa. Isso da

D&, /Dt = f[w(H)-w(D¢))/[H- D¢].

Assumindo H >> D, e w(H) = 0, tem-se

DG, /Dt = (| f] Kn/2H?)"2E,

Uma integragao no tempo da

Ce (1) = Cg (0) exp (-#/7e)

onde t. = H(2/ | f | Km)"? € o tempo de “spindown” barotrépico.

Para valores tipicos de H = 10 km, /= -10™ s'l, K = 10 m? s'l, estimamos a ordem
do tempo de “spindown” como 4 dias. Notamos que, em comparacdo com o tempo de
spindown para os processos de difusdo de aproximadamente 100 dias, o tempo de spindown
para processos de circulagdes secundarias € extremamente pequeno. Isto ¢, as circulagdes

secundarias devido “Ekman Pumping” sdo muito mais eficientes do que a difusdo turbulenta
na dissipagdo das circulagdes primarias de larga escala.
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Capitulo 6

6.1. Movimentos de escala sinotica

Circulagdes das perturbagdes atmosféricas da escala horizontal da ordem de 1000 km
ou mais, como centros de alta e baixa pressdo, cavados e cristas, frentes frias e quentes, etc.,
ndo sdo adequadamente descritas por observagdes feitas em apenas um local. Para uma
descri¢do satisfatoria destas, precisamos ter observacdes simultineas sobre uma regido
extensa (alguns milhares de km na horizontal e umas dezenas de km na vertical). Imagens de
satélites hemisféricos e cartas plotadas das observagdes meteorologicas mostram que
existem, nas latitudes médias, distirbios atmosféricos transitorios ndo permanentes que se
extendem sobre milhares de km na horizontal. As diversas partes desses distirbios como
centros de alta e baixa pressdo, correntes de ventos fortes, etc. sdo inseparaveis e formam um
sistema. O sinonimo de “simultdneo” € “sindtico”, e por isso os distirbios sdo chamados
“sistemas sinoticos”.

As leis de fisica que governam os movimentos atmosféricos sdo: a conservagao de
quantidade de movimento, a conservacdo de massa ¢ a conservagao de energia. Elas
determinam completamente a relagdo entre pressdo, temperatura e movimento. Todavia,
mesmo admitindo o balango hidrostatico, as equacdes sdo complexas. Para os movimentos
de escala sindtica nas latitudes médias, o vento ¢ aproximadamente geostrofico. Esses
movimentos, comumente conhecidos como “quasigeostroficos”, sao relativamente faceis de
analise.

Nesse capitulo veremos que, para sistemas sinOticos de latitudes médias, a
distribuicao de altura geopotencial nas superficies isobdricas determina, com uma boa
aproximacao, a estrutura atmosférica tridimensional e a sua evolug¢ao temporal. As equacdes
que expressam estas relacdes constituem o sistema de equagdes quasigeostrofico.

6.2. Estrutura observada das circula¢des extratropicais

Os sistemas de circulagdes extratropicais ndo possuem uma forma redonda e
simples. Existem regidoes de concentragao de gradientes de temperatura e de ventos fortes.
Estas regides altamente baroclinicas sdo chamadas frentes. As amplitudes e fases da
variabilidade dos campos de geopotencial ¢ de movimento variam com a altura, assim
caracterizando o escoamento como baroclinico. Os sistemas sinéticos estdo embebidos no
escoamento de escala planetéria, que por sua vez ¢ altamente baroclinico e sofre influéncias
orograficas e dos contrastes oceano-continente.

Secdes meridionais (ou se¢des no plano altura-latitude) dos campos atmosféricos
zonalmente mediados revelam a estrutura da circulagdo planetaria. As assimetrias
longitudinais dos movimentos atmosféricos podem ser apreciadas através dos campos
hemisféricos nas superficies isobaricas (ou equivalentemente nos niveis horizontais). As
assimetrias variam com a estacdo do ano. Em particular, os campos de geopotencial em 500
hPa para janeiro (representando a estagdo de verdo) e julho (representando a estagdao de
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inverno) sao de grande interesse e sdo mostradas nas Figuras 6.1, 6.2, 6.3 do livro de Holton.
An Introduction to Dynamic Meteorology (3° edi¢do).Estes campos sao discutidos na aula.

O eixo de corrente de jato, em um dado instante, localiza-se sobre uma zona estreita
e inclinada do gradiente térmico intenso chamada frente polar. Esta zona separa a massa de
ar frio para o lado do polo e a massa de ar quente para o lado do equador. A existéncia dos
ventos fortes na troposfera superior na zona frontal, se deve ao balango do vento térmico. As
zonas de forte cisalhamento de vento sdo normalmente instaveis para perturbagdes da escala
sindtica. Isto ¢, uma perturbagdo de amplitude pequena superposta sobre o corrente de jato
amplifica-se, recebendo energia do estado basico representado pelo corrente de jato.
Aumento da amplitude da perturbagdo significa aumento da energia (potencial mais cinética)
da perturbagdo. O estado bésico fornece a energia necessaria para o aumento da energia da
perturbagdo. Este processo constitui instabilidade hidrodinamica. No caso de amplificagdao
dos disturbios da escala sinotica nas latitudes médias, a instabilidade ¢é chamada
“instabilidade baroclinica”, que depende do gradiente meridional de temperatura na
superficie. A perturbagdo ou distirbio que cresce em amplitude, por sua vez, gera zonas de
gradiente térmico forte, que sdo as frentes.

Os estagios de desenvolvimento baroclinico das perturbagdes sindticas estdo
esquematizados na Figura 6.1. A secdo zonal (se¢do altura-longitude) da estrutura vertical
desta perturbacdo em crescimento estd mostrada na Figura 6.2. As linhas cheias reforcadas
sdo as linhas de corrente em 500 hPa, as linhas cheias finas sdo isobaras na superficie (no
nivel médio do mar) e as linhas quebradas sdo as isolinhas de espessura (isotermas médias
da baixa troposfera). As frentes frias e quentes sdo indicadas com simbolos tradicionais.
Uma explicacdo detalhada das figuras serd dada na aula.

No estdgio de crescimento rapido, os escoamentos de altos e baixos niveis cooperam.
Uma Forte advecgao de ar frio ocorre a oeste do centro de baixa pressao na superficie, e uma
fraca adveccdo quente ocorre no setor leste da baixa. Este padrdo de adveccdo ¢ uma
consequéncia direta da inclinagdo dos cavados e cristas para oeste com a altura. Notamos,
especificamente, que o cavado em 500 hPa localiza-se a oeste da posi¢do do cavado em
1000 hPa. As inclinagdes sdo uma consequéncia do balango hidrostatico.
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Figura 6.1: Estagios de desenvolvimento de um sistema baroclinico de latitudes médias no
Hemisfério Sul. (a) onda incipiente, (b) em desenvolvimento e (¢) madura. Linhas finas
cheias sao isdbaras na superficie. Linhas quebradas sao isotermas. Linhas grossas sao linhas
de corrente em 500hPa.

Os ventos geostroficos médios da camada 1000 — 500 hPa sdo direcionados para
maiores espessuras (isto €, para regides mais quentes) a oeste do cavado em superficie, ¢ a
leste do cavado ocorre o contrario. A Figura 6.2. esquematica ¢ o corte vertical de oeste para
leste de uma perturbagdo em desenvolvimento idealizada. Enquanto os cavados e cristas
inclinam-se para oeste com altura, os nucleos de ar quente e ar frio inclinam-se para leste.
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Figura 6.2: Onda sinotica das latitudes médias compostas de cavados e cristas inclinados
para oeste na vertical.

Na fase madura de perturbacdo, os cavados em 500 hPa e 1000 hPa apresentam-se
com a mesma fase. Como consequéncia, as advecg¢des térmicas ficam fracas. As
caracteristicas dos movimentos descritos implicam na conversdo de energia potencial do
estado basico em energia das perturbagdes durante o estagio de crescimento. A exata
natureza das conversdes energéticas serd tratada numa versao futura.

6.3. Aproximacao quasigeostrofica

Usaremos para tratamento deste assunto equagdes em coordenadas x, y, p, f. As
equagdes governantes, apds desprezar o atrito ou viscosidade, sdo

DV/Dt + fkxV = - VO (6.1)
0®/Op=-a=-RT/p (6.2)
V.V +ow/op=0 (6.3)
(©/ot+V.V)T-S,0=1/C, (6.4)
onde

D/Dt = 0/0t+ V.V + o(0/0p) ; ® = Dp/Dt ; S, = -T(0Inb/0p) (6.5)

Notamos que V =V, + V,, onde V, ¢ a parte do vento ndo geostrofico, e

Ve = (1/f,)kxVd (6.6)
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Faz-se as seguintes consideragdes, que sdo validas para os sistemas sindticos de
latitudes médias:

| V, | >> ‘ V. ‘ ou equivalentemente | V. | / | V, | ~0 (Ry),
onde “O” significa “ordem de magnitude” e R, ¢ o nimero de Rossby, que assume valor
tipico de 10™" para os movimentos ou circulagdes da escala sindtica. Devemos lembrar que a
divergéncia do vento geostrofico (para f constante) ¢ nula, e portanto, a divergéncia
horizontal ¢ devida ao vento ageostrofico.
V.V= V.V, +V.V,=V.V,.
A equacdo de continuidade da
0w/dp =-V.V, (6.7)
Isso significa que a velocidade vertical € inteiramente devida ao vento ageostrofico.

Como uma primeira aproximac¢ao, podemos dizer que

DV/Dt = D,V,/Di

onde Dy/Dt = 0/0t + V4.V = 0/0t + uy(0/0x) + v,(0/0y), e na defini¢do do vento geostrofico
(equagdo 6.6) consideramos f= f,, constante.

Todavia, a variacao de f com latitude ¢ importante para incluir efeitos dindmicos.
Expandindo f{y) em série de Taylor tem-se

f=fo+ (0fl0y)y + .... (termos de alta ordem em y).

Para y suficientemente pequeno vamos desprezar os termos de alta ordem para
f=r+@fiyy=/f+ By (6.8)

onde B = 2Q cosd,/a € y = 0 em ¢ = ¢,. Esta aproximagdo com ¢, ~ 45° é chamada a

aproximacao do plano B de latitudes médias. Para movimentos de escala sindtica By ~ BL (L
¢ a escala espacial horizontal). Assim

BL/fo ~ (cosdo/send,)(L/a) ~ O (R,) << 1.

Esta ¢ uma justificativa para ter um valor constante f, na aproximagdo geostrofica.
Agora a equagao do movimento (6.1) pode ser escrita

D,Vy/Dt = -(fkxV + V®) = ~(f;, + By)kx(Vg+V,) - VO ~ £kxV, - BykxV, (6.9)

Na equacdo termodindmica (6.4) a adveccao horizontal pode ser aproximada pela
adveccao geostrofica. A advecgdo vertical ndo é desprezada porque os gradientes verticais
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de temperatura sdo muito grandes, embora os movimentos verticais sejam pequenos. Esse
termo foi combinado com o termo de aquecimento adiabatico. Todavia, podemos simplificar
a equacao mais um pouco. Considera-se que

EOt:TO(p)+T(x9y9p9 t) (610)

onde T, ¢ um estado basico, T ¢ o desvio devido a disturbio relacionado com o sistema
sindtico e T ¢ a temperatura total. Consideremos que ‘aT O/Gp‘ >> ‘8T/8p|e usamos
apenas a parte da variagdo vertical de temperatura do estado basico no pardmetro de
estabilidade estatica. Com isso a Equagdo (6.4) simplifica-se para

(8/0t + Vo.V)T — (op/R)o = J/C, (6.11)

onde ¢ = - (R7,/p) (dln6,/dp) na qual 6, ¢ a temperatura potencial correspondente a 7,. ¢ é
um parametro de estabilidade do estado bésico.

As Equagdes 6.2, 6.6, 6.7, 6.9 e 6.11 formam o conjunto de equagdes
quasigeostrofico. Se J € especificado, o conjunto ¢ completo nos cinco variaveis dependentes
D, 7T,Vy, Vye .

6.4. Equaciao de vorticidade quasigeostrofica
Equacdes de movimento horizontal escalares sdo (proveniente da Equagao 6.9).
Dyuo/Dt — fova - Byve =0

Aplicando o operador (0/0y) a primeira equagdo e o operador (0/0x) a segunda equacao, €
obtendo a diferenca tem-se - &

DyCo/Dt = - fo(Oua/Ox+0va/0y) - By,

Uma vez que Dgf/Dt= Bv, podemos escrever a equacdo, usando a equacdo da continuidade
6.7, da seguinte maneira

0C,y/0t = - V. V(Ey +f) + fo(Ow/Op) (6.12)
O significado desta equacdo ¢ o seguinte: a taxa local de variagdo de vorticidade
geostrofica estd dada pelo somatorio da advecgdo geostrofica de vorticidade absoluta e do

efeito da divergéncia. A equacao de vorticidade quasigeostrofica (Equagdo 6.12) descreve a
evolugdo da vorticidade geostrofica.
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6.5. Efeitos da adveccio de vorticidade

A adveccdo de vorticidade é composta da advec¢do da vorticidade relativa e a
adveccao de vorticidade planetéria, isto &,

- Vo V(G +f) = - Vo.VGq - Brg.

Para entender os efeitos desses dois termos, vamos considerar uma perturbagdo ondulatéria
senoidal de geopotencial em 500 hPa, conforme mostrada na Figura 6.3. Nesta figura
idealizada, os cavados e as cristas estdo mostrados com linhas verticais quebradas, os ventos
estdo mostrados com setas entre as isolinhas de geopotencial. A situagdo ¢ tipica do
Hemisfério Sul.
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Figura 6.3: Onda sinotica na média troposfera no plano horizontal, mostrando regides
ciclonicas (<0 ) e anticiclonicas (£>0 ) e regides de adecgdo ciclonica e advecgdo
anticiclonica.

Cavado ¢ uma regido alongada de relativa baixa pressdo e, portanto, ¢ uma regiao de
vorticidade (geostrofica) ciclonica. Uma crista € uma regido alongada de relativa alta
pressdo. Em torno de um cavado, num escoamento basico de oeste, as linhas de corrente
ondulam para o lado do equador. Em torno de uma crista elas ondulam para o lado do polo,
em ambos os hemisférios.

Primeiro recordamo-nos que em regides da circulagdo ciclonica o sinal da
vorticidade relativa (geostrofica) C, € igual ao sinal do pardmetro de Coriolis, f. Isto €, no HS
€e < 0 nas regides ciclonicas. Devemos também lembrar que ¢ positivo em ambos
hemisférios.

A partir da Figura 6.3 podemos facilmente deduzir que, a leste do cavado, a advecc¢ao

da vorticidade relativa € ciclonica e, a oeste do cavado, ela é anticiclonica. Ou, a tendéncia
da vorticidade a leste do cavado é aumento da vorticidade ciclonica, € a oeste do cavado €
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decaimento da vorticidade ciclonica. Por este motivo o cavado desloca-se para leste, pelo
efeito da advec¢do da vorticidade relativa. O efeito da advecc¢do da vorticidade planetaria € o
oposto, e a onda tende a deslocar-se para oeste devido a este efeito. O efeito liquido depende
das magnitudes relativas dos dois termos.

Suponhamos que o campo de geopotencial pode ser expresso da seguinte forma
O(x, y, p, )= D(y, p) + D'(p, 1) senkx cosly (6.13)
e que
Dy, p) = Po(p) - foUy
onde @' ¢ a amplitude do componente ondulatério, k = 2n/L,, / = 2n/L, sdo nimeros de

onda, L, e L, s3o os comprimentos de onda nas dire¢des x e y, respectivamente. U € um
vento zonal médio constante. Neste caso, a vorticidade geostrofica relativa ¢ dada por

e = (Lfy) V2D = - (1/f)(KP+F) @'(p, 1) senkx cosly = - (1/f)(,*+17) (D - D)

Isto €, a vorticidade geostrofica € proporcional ao quadrado de niimero de onda. Ou,
para uma dada amplitude, ondas curtas (k, / maiores) apresentam vorticidade relativa maior
do que ondas longas (k, / menores). Portanto, o efeito da adveccdo de vorticidade relativa ¢

maior para ondas curtas, e o efeito da adveccao de vorticidade planetaria ¢ maior para ondas
longas. Ou, ondas curtas tendem a propagar-se para leste e ondas longas para oeste.

6.6. Equacio de tendéncia geopotencial

A adveccdo de vorticidade sozinha ndo determina completamente a evolucdo
temporal das ondas meteorologicas. As circulagdes verticais associadas as advecgdes
térmicas diferenciais modificam a evolugao.
As equacdes de vorticidade e termodinadmica (6.12 e 6.11) quasigeostrdfica sao
0Ce/0t = - Vo.V(Cy Hf) + fo(Ow/Op)
(0/0t + V. V)T — (op/R)m = J/C,.
Podemos escrever (, = - (/) VD ; V, = (1//o0)kxVD ; T = - (p/R)(0D/dp). Portanto, se
desconsiderarmos aquecimento diabatico, as duas equagdes formam um conjunto completo

de equagodes em duas variaveis dependentes @ e o.

Vamos designar a tendéncia de geopotencial 0®/0t pela letra x. Com isso as duas
equacdes do conjunto quasigestrofico podem ser escritas:

0y/0p = - Vo.V(0D/dp) - cw (6.14)
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V2 = - VeV ({1} VD+f) + £, (0w/dp) (6.15)

Destas duas equagdes podemos eliminar o para obter uma equacdo em @ apenas.
Assim

[V3H0/0p) {(£,2/5)(0/8p)} . = FoV e V({ 1/fo} V2DHN)-(0/0p)[-(f/5)V .V (-0D/3p)]. (6.16)

Esta equacdo significa que as mudangas no campo de geopotencial dependem da
adveccao de vorticidade e da advecg¢ao térmica diferencial.

Dada a distribuicao de geopotencial em um instante, a equagdo pode ser empregada,
teoricamente, para calcular a evolucdo do proprio geopotencial. Isto €, a equagdo pode ser
usada para fazer previsdes.

Para analisar heuristicamente a equag¢ao, vamos assumir um padrao de onda para o
campo de y e para os for¢antes da Equacdo 6.16 como segue:

x(x, ¥, p, 1) = X(p, 1) sen kx cos Iy
- [V V({1/£,} V?O+f) = F(p) sen kx cos Iy
- (fo*/0) V.V (-0D/0p) ~ Fr(p) sen kx cos Iy

onde X ¢ amplitude da tendéncia geopotencial, F, e Fr representam as dependéncias das
advecgdes da vorticidade e da temperatura, respectivamente, sobre a pressdao. Notamos que
Vi~ - (k2+12)x. Substituindo estas consideragdes na equagdo de tendéncia (6.16) tem-se-a

d*X/dp? - A*X = (/%) (F - OF1/dp) (6.17)
onde A = (IP+P%)o/fy".

Por hora, desprezamos a dependéncia da ¢ sobre a pressdo. Na Equagdo 6.17 os
termos do lado direito sdo forgantes para a tendéncia geopotencial. O primeiro termo do lado
esquerdo da equagdo tem efeito de espalhar a resposta do forcante na vertical. Isto &, o efeito
em uma altitude ¢ sentido em outras altitudes. Pelo segundo termo do lado esquerdo, um
forcante aplicado em um dado nivel afeta demais niveis em uma espessura inversamente
proporcional a A. Isto &, para ondas curtas (ou K*+/* grande) as tendéncias de geopotencial
devido ao efeito de forcante confinam proximo ao nivel. Para ondas longas (ou A*+7
pequeno) o efeito se estende grandes distancias na vertical.

O primeiro termo do lado direito é o principal forcante dos altos niveis. Na regidao de
advecgao positiva de vorticidade relativa, o Laplaciano de tendéncia torna-se negativa no
HS. Isso implica que a tendéncia ¢ positiva e o geopotencial tende a aumentar. Na regido da
advecgao negativa da vorticidade relativa o geopotencial tende a diminuir. Uma vez que as
adveccodes de vorticidade sdo mais intensas nas regides de inflexdes, e sdo nulas nas cristas e
cavados, a onda desloca-se para leste.
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Esse mesmo tipo de argumento para o termo de advecgdo da vorticidade planetéria
nds mostra que a onda desloca-se para oeste.

Devemos lembrar que, em uma onda em amplificagdo as cristas e cavados tendem a
ficar mais intensos com o tempo. Isto ¢, com o tempo, a altura geopotencial numa crista
aumenta e num cavado diminui. Nos pontos de inflexdo nenhum efeito ¢ sentido, ou o
geopotencial tende a permanecer ndo alterado com o tempo. Portanto, para diagnosticar o
efeito de amplificagdo de uma onda, devemos avaliar as tendéncias do geopotencial nas
regides de cristas e cavados.

Em uma onda que se propaga de oeste para leste, o geopotencial tende a aumentar a
leste da crista e diminuir a oeste. Portanto, a tendéncia nas cristas e cavados € nula. Todavia,
as tendéncias nos pontos de inflexdo sdo maximas. Por esta razdo, para diagnosticar o
movimento de uma onda devemos avaliar as tendéncias nos pontos de inflexdo.

O mecanismo principal de amplificacdo ou decaimento de uma onda sinotica de
latitudes médias estd expresso pelo segundo termo do lado direito da equagdo de tendéncia,
Equagdo 6.16 ou 6.17 que ¢ a taxa de variagdo com altura da advecgdo térmica. Em geral, a
adveccdo térmica ¢ grande proximo a superficie, onde se encontram maiores gradientes
horizontais de temperatura, do que nos altos niveis. Em uma onda baroclinica em
desenvolvimento (Figura 6.2), estas advecgdes tém maximas magnitudes diretamente abaixo
das cristas e cavados em 500 hPa. A oeste da baixa (centro de baixa pressao em superficie) a
adveccdo ¢ fria, e a leste da baixa a advec¢do ¢ quente. Em niveis altos as advecgdes sdo
despreziveis. Na regido de advecao fria.

- Vo.V(-0®/0p) <0, portanto
(0/0p)[ Ve.V(-0®/0p)] < 0 na regido de cavado em 500 hPa.

Isso implica que, na equagdo de tendéncia, V*y > 0, o que por sua vez significa que y
< 0. Ou, o geopotencial deve decair com o tempo. Isto é, o cavado em 500 hPa aprofunda ou
intensifica. Na regido de advecgdo de ar quente ocorre que a crista em 500 hPa torna-se mais
intensa devido ao aumento do geopotencial. Entdo, a onda se amplifica.

6.7. Equacao de vorticidade potencial quasigeostrofica

A equacgdo de tendéncia quasigeostrdfica 6.16 pode ser facilmente escrita na forma
de uma equagdo de conservagdo. O segundo termo do lado direito da equagdo pode ser
escrito
(AIOP)[-(f*15)V gV (-0D/p)] = -[Vo.V(8/dp)({ fo*/5} {6D/Op}) + (f,/5)(OV o/p).V( 6D/dp)].

O segundo termo do lado direito ¢ nulo porque vento térmico (0V,/Op) ¢é
perpendicular ao gradiente térmico V(0®/0p). Portanto
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- (DOp)[-(f: o)V 3.V (-0D/ap)] = - [V V(21p)({ fi*/c} {0D/ap})].
Usando esse resultado na equagdo da tendéncia podemos escrever

[V + (8/0p) {(1:"/0)(0/0p)} I, = - Ve-VI(1/fo) VD + f - (8/0p)( fs /5)(0D/0p)]

Designando
q = [(1/fs)V?® + 1 - (8/6p)( [, /o)(0D/Op)], tem-se-a (6.18)
D,q/Dt=0 (6.19)

onde Dy/Dt = (0/0t + V,.V)

Esta equacdo significa que a quantidade q ¢ conservada seguindo o movimento
geostrofico. q € chamada vorticidade potencial quasigeostrofica.

O primeiro termo da Equacdo 6.18 ¢ a vorticidade relativa geostréfica, o segundo
termo ¢ a vorticidade planetaria (ou parametro de Coriolis) e o terceiro termo ¢ a vorticidade
de “esticamento”. Este tltimo pode ser escrito

(&/0p)(f, o) (6D/8p) = - Rfa(6/0p)(T/ Sp)
onde S, = -7(0In6/0p) € um parametro de estabilidade estatica.

- RA(@p)TIS,) = -(f/Sy) (2T/ap)

Onde desconsideramos a variagdo do S, com p. Se uma coluna atmosférica ¢ esticada
verticalmente para conservar a temperatura potencial das parcelas que compde a coluna
(principalmente o topo e a base da coluna), Figura 6.4, a variagdo vertical da temperatura
07T/0p muda, e para compensar esta mudanca a vorticidade relativa e ou planetaria precisa
mudar, para conservar (.

A Equagdo 6.19 pode ser utilizada para previsdo. Nota-se que, se V, € paralelo as

isolinhas de q em todo o dominio, a adveccdo geostrofica da q ¢ nula. Neste caso o
escoamento permanecerd sem mudangas.

82



Meteorologia Dindmica Prakki Satyamurty

1 1 EJ
[ %’Tz 1 02
BT, — 6
P.Th — o4
PiT, Y 04
t=to t=to+At

Figura 6.4: Efeito dos esticamento na conservacao da vorticidade potencial.

6.8. Diagnéstico do movimento vertical
Eliminando y entre as Equagdes 6.14 e 6.15 (para processos adiabaticos) tem-se-a
[V2H(£,2/5)(8%/0p%)} 1o = (fo/S)(0/0p)V eV ({1/fo} VZO+N+(1/5) V[V V(-0D/3p)]. (6.20)

Esta equacdo ¢ diagnodstica e ¢ chamada “equagdo Omega”. Esta equacdo permite a
avaliacdo do movimento vertical sem precisar do vento ageostrofico. Ela ndo precisa da
informacao sobre a tendéncia da vorticidade ou de térmica. Somente informagdes de @ em
um dado instante (mais as condigdes de contorno) sdo suficientes para determinar o campo
de .

O primeiro termo do lado direito ¢ advecgao diferencial da vorticidade absoluta geostrofica,
e o segundo termo ¢ Laplaciano da advecgado térmica. O lado esquerdo da equagdo ¢ um tipo

de Laplaciano tridimensional e tende a espalhar os efeitos dos forcantes no espaco.

Para uma discussdo qualitativa da equagdo vamos assumir a seguinte estrutura para o campo
de .

o = W, sen(np/p,) senkx sen [y.
A estrutura é senoidal nas trés dimensoes, x, y, p. Na vertical em particular ® é nula em p =
Po (superficie) e em p = 0 (topo da atmosfera), com maxima amplitude na média troposfera.
Nesse caso podemos escrever
[V +{(1:’/0) (0% /op)} o o - [ + P + (1/0)(for/po) ] o« - ®.

O primeiro termo do lado direito da Equacao 6.20 ¢ proporcional a taxa de aumento

da adveccdo de vorticidade absoluta. Considere a Figura 6.4 na qual as linhas continuas sdo
linhas de ® = constante em 500 hPa e as linhas tracejadas sdo as isdbaras no nivel de mar
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(ou linhas de @ = constante em 1000 hPa). As frentes estdo mostradas com simbolos
tradicionais.

Adveccdo
fria

L Adveccdo
quente

W = E

Figura 6.5: Onda sindtica de latitudes médias do Hemisfério Sul em desenvolvimento.

A e B sdo os centros de alta e baixa pressdo, respectivamente. As frentes fria e
quente que emanam do centro de baixa pressao na superficie sdo marcadas na figura. As
adveccodes de vorticidade nos centros A e B sdo pequenas ou nulas (porque as vorticidades e
os ventos sdo fracos na superficie, e nos centros de pressdo os gradientes de vorticidade sdo
nulos). Mas em 500 hPa as advecgdes sdo fortes. A advecgdo € ciclonica sobre a regido de L
e ¢ anticiclonica sobre a regido de A. Considerando ¢ > 0 e /< 0 (HS), sobre A na Figura
6.4, o primeiro termo ao lado direito ¢ negativo. Isso significa que ® > 0 e portanto w < 0, ou
movimento descendente.

Do mesmo modo uma andlise na regido B mostra movimentos ascendentes (® < 0).
Isto é, em um sistema sindtico de latitudes médias em desenvolvimento, movimentos
ascendentes ocorrem na vanguarda do cavado em 500 hPa, e portanto estas regioes
apresentam tempo significativo (nebulosidade e chuva).

O segundo termo do lado direito ¢ o Laplaciano de advecgdo térmica. Sob efeito
deste termo, no HS, tem-se

w oc V[V V(-00/0p)] o< - V. V(-0D/dp)

Nas regides de advecgdo quente (ou maximo de advec¢do quente) o movimento ¢é
ascendente, w > 0. Portanto, movimentos ascendentes ocorrem, pelo efeito dese termo, na
regido ao nordeste do L. Movimentos descendentes ocorrem um pouco ao norte, debaixo do
cavado em 500 hPa.

Os movimentos verticais determinadas pela teoria uqasigeostrofica sdo aqueles que
asseguram que as mudancgas na vorticidade sdo geostroficas e as mudangas na temperatura
sdo hidrostaticas.
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6.9. Equacao Omega em termos de vetor Q

Os termos do lado direito da equagdo Omega (6.20) representam processos fisicos
bem interpretdveis. Mas, na pratica, os termos possuem um cancelamento entre eles. Ou,
uma parte de um termo se cancela com uma parte do outro termo. Podemos notar também
que os termos ndo sdo invariantes com respeito a transformac¢do da coordenada zonal. Isto €,
adicionando uma velocidade zonal constante para o escoamento os dois termos sofrem
mudangas na magnitude. (Entretanto a soma deles ndo muda.) Estas caracteristicas reduzem
a precisdo de calculo numérico da ®. Por estas razdes uma formulagdo alternativa da
equagao Omega foi desenvolvida por Hoskins.

Para simplificar o tratamento matematico, vamos considerar o caso em que 3 = 0. isto &,
consideramos plano f. Neste caso, as equagdes de movimento e energia termodinamica sao

Dguo/Dt — fova =0 (6.21)
Dgve/Dt + fou, = 0 (6.22)
D,T /Dt — Sy =0 (6.23)

Estas equagdes sao acopladas pelas relagdes do vento térmico

p(Oug/Op) = (R/fo)(OT/0y) e p(Ove/Op) = -(R/fo)(OT/0x)

Agora, eliminando a derivada em tempo entre 6.21 e 6.23 e usando a relacdo de vento
térmico tem-se-4:

o(8w/dy) — fo2(Ovalp) = - 2Q; (6.24)

Do mesmo modo através das Equagdes 6.22 e 6.23 pode-se obter

6(8w/ox) — fo*(Pu/dp) = - 2Q, (6.25)

onde

Q1 =-(R/p)[(Ouy/Ox)(0T/0x) + (Ove/0x)(0T/0y)] = - (R/p)(OV/0x).VT

Q2 = -(R/p)[(Oug/0y)(0T/0x) + (Ove/Oy)(OT/0y)] = - (R/p)(OV/0y).VT

Obtendo a derivada com respeito a x da Equagdo 6.25 e a derivada com respeito a y da
Equacao 6.24, somando as equacdes resultantes e usando a equacao de continuidade tem-se-
a:

oV + ,2(O*w/dp®) = - 2V.Q (6.26)

onde
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Q=(Qii+ Q) =- R/P){(OVy/0x).VTi+ (0V,/0y).VT j}

Equagdo 6.26 mostra que, no plano f, o movimento vertical ¢ forcado pela convergéncia do
vetor Q. Esta equacdo ndo possui termos forcantes que se cancelam. As regides de
convergéncia do vetor Q correspondem aos movimentos verticais para cima e nas regides de
divergéncia ocorrem movimentos descendentes.

Uma das grandes vantagens da formulacdo 6.26 ¢ que a informagdo de 7 e V, (ou
equivalentemente @) sobre uma unica superficie isobarica ¢ suficiente para avaliar o vetor Q
e ® naquele nivel. O uso do vetor Q, todavia, ndo ¢ imédiato. Para uma andlise heuristica
vamos referir o movimento as coordenadas cartesianas nas quais o eixo x fica paralelo a
isoterma no sentido de ter ar frio a direita do x no HS, e o eixo y aponta para a esquerda do
eixo x, isto €, o0 e€ixo y aponta para o ar quente. Neste caso

Q = - (RIp)(OT/3) {(Ove/dx) i + (Bvg/dy) j} = - (RIp)(OTIOY){(Ove/dx) i - (Oug/ex) j}
= (R/p) | 8Ty | {kx(8Vy/éx)}

Com esta expressao podemos avaliar o vetor Q com facilidade, examinando a
variagdo vetorial do vento ao longo das isotermas.
6.10. Situacoes sinoticas e vetor Q

Um exemplo de situagdo sindtica das latitudes médias ¢ uma familia de centros de
pressdo, alta, baixa, alta, etc. alinhados zonalmente conforme a figura esquematica 6.6.

~ T+2AT
- T+AT
s - TO
7
-
Vs

Figura 6.6: Centros de pressdo alinhados zonalmente e vetores Q associados.

As linhas cheias sdo as isdbaras (ou isolinhas de @) e as linhas quebradas sdo as
isotermas. Nesse caso, no centro de baixa presdo 0V,/Ox aponta para o sul. (A varia¢do do
vetor V, com x ¢ obtida subtraindo o V, a oeste do local considerado do V, a leste.)
Portanto, kxoV,/0Ox aponta para leste, isto €, o vetor Q aponta para leste no centro de baixa
pressdo. No centro de alta pressdo ele aponta para o oeste. Com isso, podemos verificar que
a leste do centro de baixa pressdo (ou a oeste do centro de alta pressdo) tem-se
convergéncia do vetor Q. Isso significa que os movimentos nesta regido sao ascendentes. Do
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mesmo modo verificamos que a oeste do centro de baixa pressdo ou a leste do centro de alta
pressdo tem-se movimentos descendentes.

r

Um outro exemplo interessante ¢ a saida do jato. Os jatos do ar superior se
apresentam sobre regides de elevados gradientes horizontais de temperatura. Todavia, os
ventos maximos apresentam nucleos que se estendem alguns milhares de km. Esses nucleos
sdo chamados “jetstreaks” em inglés. A parte corrente abaixo do centro do “jetstreak” ¢ a
saida do jato. A outra parte ¢ a entrada do jato. Uma entrada do jato orientada de oeste para
leste no HS ¢ esquematizada na Figura 6.7.

As linhas cheias sdo linhas de corrente e as linhas quebradas sdo as isotermas no ar
superior (média ou altas troposfera). Notamos que as linhas de corrente sdo confluentes
nesta regido. Ao longo do eixo do jato a magnitude do vento aumenta para leste (isto €, com
x). Portanto, 0V,/Ox aponta para leste, € kxoV,/Ox e portanto vetores Q apontam para o
norte. Se considerarmos que os vetores Q longe do eixo do jato sdo fracos ou nulos,
inferimos que tem-seconvergéncia do vetor Q e, portanto, movimentos ascendentes ao norte
do eixo do jato na regido da entrada do jato. Ao sul do eixo do jato tem-se movimentos
descendentes.

To+3AT
To+2AT

To+ AT
To

Figura 6.7: Esquematica da saida do jato no Hemisfério Sul e os vetores Q associados.
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Capitulo 7

7.1. Oscilagoes atmosféricas: Perturbacdes lineares

Perturbagdes atmosféricas apresentam caracteristicas ondulatérias. E dificil obter
uma visao fisica clara dos processos responsaveis pelas caracteristicas, através de equagdes
ndo lineares que precisam de métodos numéricos para soluciona-las. Métodos de pequenas
perturbagdes devem ser empregados para avaliar, com alguma facilidade, os movimentos
ondulatoérios. Nesse método as variaveis de campo (varidveis dependentes) sdo separadas em
duas partes: uma parte que descreve o estado bésico, que ¢ normalmente suposta
independente de tempo e longitude, e a outra parte ¢ a perturbacao, que € o desvio a partir do
estado basico. Por exemplo

u(x, 1) = u+ u'(x, t); T(x,t)= T+ T'(x,t) (7.1)
Neste caso o termo de advecgdo na equacao de termodinamica pode ser escrito

udT/ox = (u+u' )o( T+ T)/ ox ~
= u (0/ex) T+ u (8/ex)T +u'(&/ox) T+ u'(8/ox)T (7.2)

Mas, pela defini¢cdo dos campos do estado basico

(d/ox) T=0 (7.3)
Portanto
udT/ox = u (3/ox)T + u'(8/ox)T' (7.4)

As suposicdes basicas da teoria de perturbacdes pequenas sdo: o estado basico satisfaz as
equagdes governantes, ¢ as perturbagdes sdo pequenas para tornar os seus produtos
despreziveis tal que

| u (816X)T | >> | u'(8/2x)T" | (7.5)

Quando os produtos de perturbagdes sao desprezados, as equagdes sao reduzidas para
equacdes lineares. Estas equagdes lineares podem ser solucionadas pelos métodos padrdes
de integracao de equagdes diferenciais parciais. Em caso de equacdes diferenciais com
coeficientes constantes, as solugdes sdo senoidais ou exponenciais.

7.2. Movimentos ondulatorios e oscilatorios
Uma oscilacdo que apresenta diferentes fases em diferentes posigdes e se propaga no

espaco ¢ um movimento ondulatério. Um exemplo classico de movimento oscilatorio ¢é
oscilador harmoénico. E importante notar que, nesses movimentos, a velocidade de
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propagacgdo e a periodicidade sdo independentes da amplitude da oscilagdo. Como exemplo
vamos considerar as oscilagdes de um péndulo simples, composto de uma corda ideal (i. é.
sem massa) amarrada numa das suas pontas num suporte no teto da sala e um peso amarrado

na outra ponta da corda. Veja a Figura 7.1.
L
\

)
O—-"'l
g

Figura 7.1: Péndulo simples.

A equagdo que governa o angulo 0 entre o vertical e a corda do péndulo ¢ governado
por

d*0/dF* +v*0 =0 (7.6)

onde v* = g/l na qual / é o comprimento do péndulo ¢ g ¢é a aceleragdo de gravidade. A
equacdo tem como solucdo geral

0(t) = 0, cos vt + 0, sen v = 0 cos (vt-a) (7.7)

onde 0; , 0, , 0, a sdo constantes e poderdo ser determinados pelas condi¢des iniciais. 6 =
(6,%+0,%)" & amplitude e ¢ = (v-0) ¢ a fase de oscilagdo. o ¢ dada por tg™(01/6,).

Ondas progressivas também podem ser caracterizadas por uma amplitude e uma fase.
Uma onda unidimencional que propaga em x pode ser expressa da seguinte forma:

F(x, f)=A cos (kx - vt - ) (7.8)

onde k ¢ nimero de onda dado por k£ = 2n/L,, onde L, é comprimento de onda (a distAncia
entre duas cristas ou dois cavados consecutivos). Neste caso

o= (kx-vt-a) (7.9)
¢ a fase. Um observador que se desloca com a onda sempre esta na mesma fase de onda.
Portanto para o observador ¢ = (kx - v¢ - a) = constante. Assim sendo, a velocidade de fase ¢

dada por

Cx = (dx/df) ¢ — constante) = V/K (7.10)
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Da mesma forma, ondas progressivas tridimensionais sdo expressas do seguinte modo:
FCx,y,z,)=Acos (kx + [y + mz - vt - o) (7.11)
Onde /, m sdo nimeros de onda nas diregdes y, z, respectivamente, e sdo dados por / = 2n/L,,
m = 2n/L., na qual L, L. sdo comprimentos de onda nas diregdes y e z, respectivamente. As
velocidades de fase sao dadas por

cx = Vik, ¢y =V/l,c, = vim. (7.12)

A onda tridimensional dada pela Equagdo 7.10 pode ser escrita da seguinte forma
alternativa

F(x,y,z,t)=A cos (K.r - vt - o) (7.13)

onde K =ik + jl + km ¢ o nimero de onda vetor e r = ix + jy + kz € o vetor de posicao.

Crista

(A

—v_’
LX

Figura 7.2: Onda plana.

7.3. Série de Fourier

Qualquer funcdo de longitude, f(x), “bem comportada” pode ser expressa como um
somatdrio de uma série infinita de fungdes senos e cossenos da seguinte maneira:

f(x) = Z1°(As sen kgx + B cos kgx) (7.14)

f(x) representa uma onda unidimensional estaciondria ou a estrutura da onda progressiva em
um dado instante. Entretanto,

H; = (A sen kg + Bg cos kgx) (7.15)
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¢ chamado s-ésimo harmoénico, na qual ks = 2ns/L € o nimero de onda ¢ L ¢ a
circumferéncia do circulo de latitude, @, x = a cosp A ¢ a distancia ao longo do circulo
medida a partir de A = 0 (meridiano de Greenwich) e a € o raio da Terra.

A, pode ser determinada multiplicando a Equagdo 7.13 por sen(2nnx/L) onde n ¢ inteiro, €
integrando sobre toda a circunferéncia do circulo de latitude. Isto &,

As = (2/L) [o" f(x) sen(2msx/L) dx (7.16)
Do mesmo modo
B, = (2/L) [o" f(x) cos(2msx/L) dx (7.17)

Para obter as Equagdes 7.15 e 7.16 usamos as relacdes de ortogonalidade das fungdes
senoidais:

fo" sen(2mnx/L) cos(2msx/L) dx =0

Jo" sen(2nnx/L) sen(2msx/L) dx = 0 paras#n

fo" sen(2nnx/L) sen(2nsx/L) dx = L/2 paras =n (7.18)
fo" cos(2nnx/L) cos(2msx/L) dx = 0 para s # n

fo" cos(2mnx/L) cos(2nsx/L) dx = L/2 paras=n

A, e B sdo chamados “coeficientes de Fourier”.
Nota-se que
Hs = (A sen kox + By cos kgx) = Re[Cs exp (iksx)] (7.19)
onde B; = Re(Cs), Ag=-Im(C;). Portanto a série de Fourier pode ser escrita
f(x) = 2.7 C, exp(i2nnx/L) (7.20)

onde C,, = (Ap-iBp)/2 e C, = (Ay+iBp)/2.

7.4. Dispersao e velocidade de grupo

Para o oscilador linear v depende somente das caracteristicas fisicas do oscilador, do
comprimento do péndulo e da aceleracdo de gravidade. Todavia, para ondas progressivas v
também depende, em geral, do nimero (ou comprimento) de onda. Isso significa que ¢ = v/k
também depende do numero de onda, exceto no caso de v o« k&. Em geral, perturbac¢des na
atmosfera sdo compostas de varias ondas senoidais (ou harmonicos) ou varios componentes
de Fourier, cada um com o seu k;. Perturbagdes ou ondas progressivas em que a velocidade
de fase dos seus componentes harmodnicos depende do numero (ou comprimento) de onda
sdo dispersivas.
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A relagdo entre v e k£ é chamada relagdo de dispersdo. No caso especial de ¢
independer do k£ a onda ¢ nao dispersiva. Onda nao dispersiva preserva a sua forma e se
propaga no espaco com a velocidade de fase. Um exemplo disso ¢ onda actstica. Para um
dado meio todos os comprimentos de onda sonora se propagam com a mesma velocidade de
fase. (Se ndo fosse seria um desastre!!)

Para ondas dispersivas, a forma da perturbacdo ndo permanece constante a medida
que a onda se propaga no espaco. Ilustracdes graficas de uma perturbagao formada por um
grupo de ondas senoidais e sua propagacao no espaco sdo mostradas nas Figuras 7.3 ¢ 7.4.

VUU

/\/\V/\

Figura 7.3: Grupo de ondas formadas pelos componentes senoidais.

t=0

ct=21[_¢.vé

ct=4n —— =

ct=67

Figura 7.4: Propagacdo do grupo de ondas.

Considera-se uma combinacdo de duas ondas senoidais de amplitudes iguais e
nimeros de onda k+dk e k-0k e frequéncias v+ov e v-Ov, respectivamente, € que se
propagam na dire¢do x. A perturbacdo ¢ matematicamente dada por
y(x, 1) = exp [i(k+dk)x — (v+dv)f] + exp [i(k-Ok)x — (v-Ov)i] (7.21)
onde a notagdo “Re” foi omitida. A expressdo pode ser escrita da seguinte maneira:

y(x, 1) = {exp [i(dkx — dvr)] + exp [-i(dkx — dvi)]} { exp [i(kx-vi)]}
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=2 cos(dkx — ovt) exp [i(kx-vi)]. (7.22)

Podemos notar que a perturbagdo ¢ um produto de uma onda de alta frequéncia chamada
“onda carregador” de comprimento de onda 27n/k e velocidade de fase de v/k, e uma onda de
baixa frequéncia chamada “onda envelope” de comprimento de onda 2n/6k que se propaga
com a velocidade dv/ok.

No limite 8k— 0, dv/8k — OV/0k = c,. (7.23)

¢, ¢ chamada “velocidade de grupo”. Este resultado ¢ valido para envelopes de grupos de
ondas arbitrarios desde que 2n/dk ¢ maior que 2n/k, onde k ¢ o numero de onda dominante.
E importante notar que a energia da perturbagdo se propaga com a velocidade de grupo.

7.5. Onda plana e nomenclatura

Uma onda senoidal progressiva em trés dimensdes composta de um tinico harmdnico
com amplitude unitaria pode ser escrita

frim(X, v, z, t) = exp [i(kx+ly+mz —vi)] = exp [i(K.r —v1)]. (7.24)

Em um dado instante, i.€., ¢ = #, = constante, a fase desta onda ¢ dada por K.r = kx+ly+mz =
constante. Esta equagdo, para k, [, m constantes, representa um plano em trés dimensdes. Isto
¢, as superficies de fase constate sdo planas. Por esta razdo a onda representada pela
Equagdo 7.24 ¢ chamada “onda plana”.

Onda estacionaria : v = 0, o que significa que a velocidade da fase de onda (e do
grupo também) ¢ nula, ou a onda permanece estacionaria. Neste caso, as cristas e cavados
(ou centros de maximos ¢ minimos) permanecem estacionarios a respeito da Terra. Ondas
geradas pelos obstaculos permanentes como cadeias de montanhas, sdo aproximadamente
desta natureza. (A posi¢ao de cavados e cristas gerados pelas montanhas mudam de suas
posicdes conforme a intensidade e estrutura do escoamento. Mas, esta variagdo, de grosso
modo, € pequena dentro de uma dada estagdo do ano.)

Oscilacdo simultanea : Para K = 0 a varidvel em questdo ndo possui variabilidade
espacial. A variavel, porém, apresenta variabilidade temporal senoidal, o que ¢ uma
oscilagdo que ocorre em todo o dominio espacial simultaneamente.

Onda transversal : Em uma onda transversal oscilagdes das parcelas individuais do
fluido (ou meio) ocorrem numa direcdo perpendicular a propagacao da onda. Um exemplo
disso sdo as ondas na superficie do mar. Nestas ondas as parcelas oscilam na vertical,
enquanto as cristas ¢ os cavados propagam-se na horizontal.

Onda longitudinal : Em uma onda longitudinal oscilagdes das parcelas individuais do
fluido (ou meio) ocorrem na mesma direcdo da propagacdo da onda. Um exemplo disso sdo
as ondas sonoras (ou acusticas), nas quais as parcelas do meio oscilam na mesma direcao da
propagacao da onda.
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No que segue fica evidente que o conjunto de equagdes (de movimento,
continuidade, termodindmica) desenvolvido nos capitulos anteriores permitem diversos tipos
de ondas, desde ondas sonoras até ondas meteorologicas de escala sindtica.

7.6. Ondas sonoras ou acusticas

O som propaga-se pelas compressoes e rarefacdes adiabaticas do meio. Considera-se
aqui especificamente o caso da atmosfera terrestre. A Figura 7.5 do livro de Holton mostra
um diagrama esquematico de propagacdo de ondas sonoras em um tubo cilindrico no qual
uma das extremidades (uma se¢do circular) é coberta com uma membrana flexivel (ou
diafragma). Se o diafragma ¢ perturbado para vibrar, o ar adjacente sera comprimido ou
expandido conforme o movimento do diafragma seja para dentro ou para fora do tubo. A
forca de gradiente de pressdo resultante ¢ equilibrada pela aceleracdo oscilante. Esta
aceleracdo causa um gradiente pressdo no ar adjacente que, por sua vez, vai causar
aceleragdo, e assim sucessivamente. O resultado desse aumento e diminuicdo de pressao
repetitivos sdo compressdes e rarefacdes do fluido, as quais se propagam para dentro do
tubo. As parcelas individuais ndo sofrem deslocamento liquido para dentro do tubo, mas o
padrao de compressdes e rarefagdes desloca-se para leste com a velocidade do som.

| |
(a) ) H
I |

X —

__I:__

__:_I:__

__I:__
I

(b) [L

__;:__
":_
__:_:__
__;__

Figura 7.5: Esquematica da propagacao de onda de som. H e L sdo regides de alta pressdo e
baixa pressdo, respectivamente.

Aqui aplica-se o método de perturbagdo (pequena) para ilustrar o problema de
propagacdo de som em uma dimensdo, ao longo de eixo x. Para excluir a possibilidade de
ondas transversais assumimos que v = w = 0. Para simplificar ainda mais, eliminaremos toda
a dependéncia da estrutura do escoamento nas dire¢des y e z. Isto &,

u=u(xt);v=w=0.

Neste caso as equagOes governantes sao

Du/Dt + (1/p) (8p/ox) = 0 (7.25)
Dp/Dt + p (8u/éx) = 0 (7.26)
D(In6)/Dt = 0 (7.27)
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No qual D/D¢ = (8/6¢) + u(d/éx), 0= (p/pR)(ps/p)V onde ps = 1000 hPa.
Eliminando € da Equacao (7.26) e usando a defini¢do da temperatura potencial tem-se
(1/y)(DInp/Dt) — (DInp/Df) = 0. (7.28)

onde y = C,/C, ¢ a razdo entre calores especificos a pressdo € a volume constantes,
respectivamente. Eliminando p entre Equagdes (7.26) e (7.28) tem-se

(1/y)(Dlnp/Df) — du/dx = 0 (7.29)

Agora escrevem-se as varidveis como combinag¢des de um estado basico e uma perturbagao,
da seguinte maneira:

u(x, )= u+u'(x, 0);ple, )= p+p'(e0);px, )= p+p(x 0

Apds a substituicdo destas nas Equacdes (7.25) e (7.29) considera-se que |p'/p| << 1.
Desprezando os produtos entre perturbagdes tem-se

/ot + ud/oxyu’ + (1/ p)(©p'/ox) =0 (7.30)
(810t + udlox)p’ + (y p)(©@u'/ox) =0 (7.31)
Agora, eliminacdo de u' entre Equagdes (7.30) e (7.31) resultara

0/t + udlox)’p’ + (v pl p)&°p'/ox*)=0 (7.32)

Esta equagdo governa as perturbagdes adiabaticas longitudinais no campo de pressdo. Esta é
uma equacao linear que permite solugdes senoidais. Suponhamos que a solugao seja

p' = A explik(x-ct)] (7.33)

na qual omitimos “Re”. Substituindo a suposta solucdo na Equacdo (7.32) obtém-se a
condicdo de que a Equacgdo (7.33) seja solucdo da Equagdo (7.32). Nota-se que

op'lot=-ikcp'; op'/ox =ikp' (7.34)
A condigao ¢

(-ike + ik u)* —(y p/ p)ik)*=0

0 que equivale

c=ux(y p/ p)?= uxt(yR D", (7.35)
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Ressalta-se que (7.33) ¢ a solucdo da (7.32) somente se (7.35) ¢ satisfeita. A condig¢do
fornece a velocidade de ondas sonoras em termos dos pardmetros basicos do meio em que as
ondas se propagam. A velocidade de propagac¢ao relativa ao escoamento basico ¢ dada por

c=+(yR 1" (7.36)

Nota-se primeiro que a onda pode se propagar em ambas as dire¢des (veja o sinal +).
A velocidade do escoamento basico faz o papel de deslocamento Doppler da frequéncia da
onda. E interessante notar que a velocidade de som depende da temperatura do meio, sendo
maior para temperaturas maiores. A frequéncia ¢ dada por

v =kc = k(u £ c) (7.37)

e ¢ maior para observador corrente abaixo (e menor para observador corrente acima) da
fonte sonora. Na (7.37) c, ¢ a velocidade de som relativo ao escoamento basico (ou a fonte
sonora moével).

7.7. Ondas de gravidade de agua rasa

Este tipo de ondas ocorrem somente quando existe uma superficie livre ou existe
uma descontinuidade interna de densidade dentro do meio ou fluido. Por exemplo, agua por
baixo e Oleo para cima num recipiente apresentam uma superficie interna de
descontinuidade. As ondas de gravidade sdo transversas e a forca restauradora ¢ gravidade
que atua na dire¢do perpendicular a dire¢ao de propagacao de ondas.

Considera-se um sistema de dois fluidos hogéneos e incompressiveis com densidades
p1 € p2 como mostrado na Figura 7.6. A suposicao de incompressibilidade exclui ondas de
som e assim permite isolar as ondas de gravidade. A suposi¢do de homogeniedade dos
fluidos significa p; € p, constantes. Nesse caso a for¢a de gradiente de pressao em cada uma
das camadas dos fluidos ¢ constante com altura. Podemos verificar isso diferenciando a
equacao hidrostatica com respeito a x:

(0/0x)(0Op/0z) = - (0/ox)(pg) = - g (Op/ox) =0, e

(0/0z) (Oplox) = 0.
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(a)

Figura 7.6: Propagacdo das ondas de gravidade na superficie. H e L sdo regides de alta
pressdo e baixa pressao, respectivamente.

Considera-se também um escoamento uniforme em y. Com isso o problema
simplifica para duas dimensdes: x, z. Para simplificar ainda mais assume-se que a for¢a de
gradiente de pressao ¢ nula na camada de cima (no oleo, por exemplo). A for¢a de gradiente
de pressdo na cama de baixo pode ser obtida de seguinte forma. Integrando a equagdo
hidrostatica na vertical da base até a interface nos dois pontos vizinhos A e B, marcados na
Figura 7.7, separados de uma distincia dx, tem-se o gradiente de pressdo no fluido inferior
como:

lim 8x — 0: {(p+5p1)-(p+3p1)}/ 8x = g 8p (8h/éx)

onde dp = p; - p2 € a diferenca de densidades dos fluidos, e h(x, ) ¢ a altura da interface
entre os dois fluidos.

7 5 au
—_—
p R
' KFJ
A Ee
F'+ﬁp2 P+ip
fa h

Figura 7.7: Um sistema de fluidos com duas camadas.

Ignorando os efeitos da rotagdao da Terra, a equagdo de movimento ¢ dada por
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Ou/ot + u(0u/Ox) +w(0u/0z) = - g (dp/p1) (Oh/0x). (7.38)
A equacao de continuidade (para fluido incompressivel) ¢ dada por

(Ou/0x) + (ow/0z) = 0. (7.39)

Uma vez que a forga de gradiente de presdo ¢ independente do z, a velocidade u
também ¢ independente da altura. Esta ¢ uma das caracteristicas de um escoamento
barotrdpico. A equacdo de continuidade pode ser integrada na vertical de z = 0 a z = h, para
obter

w(h) — w(0) = - h (Ou/0x).

Mas, w(h) = Dh/D¢, e supondo que a superficie inferior ¢ horizontal tem-se w(0) = 0. Com
1sso obtém-se

6h/0t + u(6h/dx) +h(Bu/dx) = 0 — dh/dt + d(uh)/ox = 0 (7.40)

As duas Equacgdes (7.38) e (7.40) formam um conjunto fechado de equagdes em duas
variaveis dependentes u e h.

Agora aplica-se a técnica de perturbagdes (pequenas) para linearizar as equagdes.
Assim

u= u+u ;h=H+h,

onde H ¢ a altura da interface ndo perturbada. Introduzindo estas expressdes nas equagdes €
notando que W] <<He | w| << u, obtém-se as seguintes equagoes linearizadas:

ou'ldt + u(du'lox) + g (8p/p1) (Bh'/ox) =0 (7.41)
oh'/ot + u(oh'/ox) + H(ou'/dx) = 0 (7.42)
Eliminando «’ entre as duas equagdes tem-se

[(8/0f) + u(8/6x)]* h' - (gH)(8p/p1) (6°h'/6x%) = 0. (7.43)
Supde-se a solugdo

h' = A exp[ik(x-ct)].

Neste caso, a velocidade de fase deve satisfazer a condicao

c= u+ (gH8p/p1)"? (7.44)
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Se a camada superior do sistema de fluidos ¢é ar e a camada inferior é a agua, tem-se dp = p;.
Com isso a velocidade de propagacao das ondas de gravidade na superficie oceanica torna-
se

c= u+(gH)" (7.45)

Esta ¢é a velocidade de ondas de agua rasa e ¢ valida para comprimentos de onda bem
maiores que a profundidade do oceano. Por exemplo, se a profundidade do oceano ¢
aproximadamente 4 km (4000 m) a velocidade de propagacdo de ondas de gravidade iguala
200 ms™". Isto &, ondas longas na superficie ocednica propagam muito rapidamente. Todavia,
ondas com comprimentos maior que 4 km ndo sdo excitadas pelos ventos. Ondas de
gravidade podem ser excitadas na interface de descontinuidade entre agua fria e densa
abaixo e a camada de agua quente e leve acima. Esta interface, onde de fato ocorrem fortes
gradientes de densidade, ¢ chamada “termoclina” e localiza-se numa profundidade de ~ 1
km abaixo da superficie livre. A relativa diferenca de densidade, dp/p, proximo a termoclina
pode ter uma ordem de magnitude de 0,01. Neste caso a velocidade de propagacao de ondas
de gravidade ¢ dez vezes menor que a velocidade na superficie. Isto € as ondas de gravidade
proximo a termoclina ocednica propagam com a velocidade de aproximadamente 10 ms™.

7.8. Ondas de Rossby

Onda de Rossby ¢ a onda mais importante para os processos meteorologicos de larga
escala. Em um fluido barotropico sem atrito (ou fluido inviscido) de uma profundidade
constante a onda de Rossby ¢ movimento ondulatério que conserva a vorticidade absoluta.
Sua existéncia se deve a variagao de forca de Coriolis com latitude. Este ¢ chamado efeito J3.
Em uma atmosfera isentropica o movimento ondulatério de Rossby conserva vorticidade
potencial e sua existéncia se deve a variacdo da vorticidade potencial isentrdopica.

Considera-se uma corda de parcelas de fluido inicialmente alinhadas ao longo de um
circulo de latitude. Assume-se que inicialmente a vorticidade relativa ¢ nula. Isto é, ; =0
em ¢ = fy. Supde-se que em ¢ = ¢; a corda tera, localmente, uma perturba¢do meridional dy.
Nesse local (C+/)a = fio > Cu = fio — fii = - BOy, onde B=0f70y. Considerando Hemisfério Sul,
se o deslocamento for para norte (;; < 0, isto € vorticidade ciclonica. Se o deslocamento for
para sul G > 0, isto € vorticidade anticiclonica. Esta perturbacdo no campo de vorticidade
induz uma perturbagcdo no campo de movimento o qual advecta as parcelas
meridionalmente: a oeste da regido de {;; < 0 as parcelas sdo deslocadas para norte e a leste
desta regido as parcelas sdo deslocadas para sul. Os deslocamentos para norte e sul das
parcelas mudam a vorticidade relativa que por sua vez advecta as parcelas meridionalmente.
Assim, as parcelas do ar oscilam para norte e para sul enquanto a perturbagao desloca para

oeste. Esta onda que propaga para oeste na auséncia de escoamento bésico consiste a onda
de Rossby.

7.8.1. Onda de Rossby barotropica livre

Uma onda livre ¢ uma onda ndo for¢ada. Considera-se a equagdo de vorticidade
barotropica no plano-f3 em latitudes médias
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[0/0t + u(0/0x) +v(0/0y)]C + v = 0. (7.46)
Assume-se que u(x, t) = u+ u'(x,1);C(x, t)= z +(x, t);v=V".

Define-se uma funcao de corrente y' tal que

u'=-0ovy'/oy ;v =oy'/ox. (7.47)

Para u', v' geostroficos, u' = - (1/£,)0®'/0y , v/ = (1/f,)0D'/0x. Portanto, obtém-se a relagao y’
= @'/ f,. Com isso tem-se

L=V (7.48)
Colocando estas consideracdes na equacao de vorticidade (7.45) tem-se

[6/0t + u(8/ox)] VAy' + B(dy'/dx) = 0. (7.49)
Procura-se solugdes do tipo:

v’ =Re{A exp(i¢)}, onde a fase ¢ = (kx+ly-vi). (7.50)

Para obter a relacao de dispersdo da onda de Rossby Equacao (7.50) € substituida na
Equacao (7.48). Assim

(-v+ uk)(-kK-P)+kB=0—>v= uk-Bk/K* onde K*=Ik*+ I —>
cx=vk=u-p/ K. (7.51)

A velocidade de propagagao da onda de Rossby relativa ao escoamento basico ¢ sempre para
oeste. Nota-se que |cx| aumenta rapidamente com comprimento de onda e as ondas sdo
dispersivas.

Para comprimento de onda L,, L, = 6000 km (6x10° m), isto ¢, k = [ = 21/6000 km,
em @ = 458 a velocidade de propagacio ¢ da ordem de - 8 ms™. Em geral o vento basico na
média troposfera nas latitudes médias ¢ de oeste para leste, da ordem de 20 ms™. Portanto as
ondas de Rossby, em latitudes médias, propagam para leste com uma velocidade de
aproximadamente 10 ms™. Onda de Rossby se torna estacionaria para

K=B/ u=K_. (7.52)
A velocidade de grupo da onda de Rossby ¢
Cor = OVIOk = u+ B/ K ; cgy = OV/01 = 2Bkl K* (7.53)

Isto €, o grupo ou energia da onda de Rossby desloca-se sempre para leste. Combinando os
dois componentes da velocidade de grupo em um vetor, ¢ = icg, + jcg, pode-se escrever
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(cg- ui)=(B/K) { i+ QkUK)j}. (7.54)

7.9. Ondas de gravidade internas

A existéncia dessas ondas se deve a flutuabilidade do fluido. Ondas de gravidade na
atmosfera existem somente em situa¢des de estabilidade estatica, isto é, em situacdes da
estratificacdo estavel. Nestas condi¢des, parcelas de ar deslocadas verticalmente terao
oscilagdes de flutuabilidade. A forga restauradora nesse caso ¢ a forca de flutuabilidade, a
qual se deve a gravidade. Na atmosfera sem fronteira no topo ondas de gravidade podem
propagar em trés dimensdes. Nas ondas que propagam na vertical a fase de onda ¢ uma
fungdo de altura, e elas sdo chamadas ondas internas. Estas ondas ndo sao importantes para
movimentos de escala sinotica. Porém, os movimentos de escala subsinética sao afetadas por
estas ondas. Elas geram turbuléncia. Quando turbuléncia ocorre em condi¢des de céu claro,
isto ¢, em condi¢des meteorologicas de “bom tempo”, aquela ¢ chamada CAT (“Clear Air
Turbulence”).

Para estudar estas ondas vamos desprezar, novamente, a for¢a de Coriolis e considrar
ondas progressivas no plano x-z. Estas ondas s3o transversais de tal maneira que as
oscilagdes de parcelas sdo paralelas as linhas de fase. Vamos simplificar o problema
matematica considerando a atmosfera como um fluido Boussinesq. Isto €, a densidade ¢
tratada como constante em todas as equagdes exceto no termo de flutuabilidade. A atmosfera
¢ considerada incompressivel e as variagdes locais de densidade sdo desprezadas. Lembra-se
de que, de fato, a aproximagdo de Boussinesq ¢ valida somente para movimentos em que a
escala vertical ¢ muito menor que a altura da escala.

As equagdes basicas governantes sao:

Ou/0t + udu/Ox + wou/oz + (1/p)(Op/ox) =0 (7.55)
Ow/0t + uow/ox + wow/0z + (1/p)(Op/oz) + g =0 (7.56)
Ou/Ox + ow/oz =0 (7.57)
00 /0t +udb /ox +wol/0z=0 (7.58)

onde 0= (p/pR)(ps/p)V".
Emprega-se o método de pequenas perturbagdes para lineraizar as equagdes. Assume-se que

uxz, )= wz) +u'(xz, 0);pxz 0= p)+pEz0);p=pe) +p'xz),
w=w(xzt); 0= 0 (z)+ 0'(x,z,0) (7.59)
onde

d p/dz=-peg, In 5(2) =y In p(z) - In po(z) + constante.

Tem-se
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0'/0 ~y"' ('] p)-p'lpe—> p' = po(0'10)+ p'lcs. (7.60)
onde ¢, € a velocidade de som.

Para ondas de gravidade as flutuagdes em p’ devido as variagdes em p’ sdo consideradas
pequenas comparadas com as devido as variagdes da temperatura. Assim,

p'lpo~ 0'/0 (7.61)

Substituindo as Equagdes (7.59) nas Equacdes (7.55-7.58), levando em conta (7.61) e
linearizando o conjunto, tem-se

0/t + ud/ox) u' + (1/po)(@p'/ox) =0 (7.62)
(016t + udlox) w' + (1/po)(0p'1éz) — g(6'/6) =0 (7.63)
ou'lox + ow'loz =0 (7.64)
(810t + udlox) 0 +w'd 6 /6z=0 (7.65)

Agora, eliminaremos u’, p’, ' do conjunto de Equagdes (7.62-7.65) para obter

(010t + udlox)? (O*w'/ox” + &*w'/d2%) + N*(8*w'/ox*)= 0 (7.66)
onde
N’=g(d1n 6/ dz) (7.67)

na qual N ¢ a frequéncia de Brunt-Vaisala e ¢ assumida constante.
A Equacdo (7.65) possui solugdes senoidais da forma
w' = Re{w exp(ip)} = w; cos ¢ + wj sen ¢ , onde a fase ¢ = (kx+mz-vr), (7.68)
onde w = w; + iw; € uma amplitude complexa. Aqui, o nimero de onda & ¢ real, todavia, o
nimero de onda m pode ser complexa, portanto m = m, + im;. Neste caso m, descreve a
forma ondulatoria na vertical e m; representa um decaimento da amplitude com altura.
Quando m ¢ real o nimero de onda K = ik + km pode ser coniderado um vetor direcionado
perpendicularmente as linhas de fase ¢ = constante. Relembramos que k = 2n/L,, m = 27/L..
A equacdo de dispersdo obtida pela substituicio da Equacdo (7.68) na Equacdo
(7.66) ¢
(v - uk*(F+m?) =Nk =0 - (7.69)

v=(v- uk) =+ Nk/(l*+m®) = Nk/|K| (7.70)
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onde v ¢ chamada frequéncia intrensica ou frequéncia relativo a escoamento basico u. Para
k> 0e m <0 as linhas de fase (ou linhas de ¢ = constante) inclinam-se para leste com altura
conforme a Figura 7.8 do livro de Holton. Isto ocorre porque ¢ = kx - |m|z = constante, o que
implica aumento de z com x das linhas de fase.

Height ——

<—— W  Longitude

Figura 7.8: Estrutura da onda de gravidade interna. Warm: quente, Cold: frio, Hight: alta
pressdo (ou crista), Low: baixa pressdo (cavado). Vento ¢ representado pelas setas.

Escolhendo o raiz de v com sinal positivo na Equagio (7.70) a onda deve propagar-
se para leste e para baixo relativo a escoamento basico com velocidades de fase,

= vikec.= vim. (7.71)
Os componentes da velocidade de gupo sdo dados por
Cor =0 VIOk= u+ Nm?*/(IP*+m*)*? e g = + [- Nkm/(i*+m?*)*"]. (7.72)

Podemos escrever a velocidade de grupo relativo a escoamento bésico na forma vetorial da
seguinte maneira:

¢ =i(cg- u) + ke = * [iNm*/(K)® - kNkm/(K)*]. (7.73)

Esse vetor ¢ perpendicular ao vetor de onda K. Ou, o vetor velocidade de grupo esta paralelo
as linhas de fase de onda. Isto €, estas ondas transportam energia para leste ¢ para cima
enquanto deslocam com a velocidade de fase para leste ¢ para baixo. E interessante notar
que a inclinagdo (no plano x-z) das linhas de fase depende somente da razao entre frequéncia
de onda e a frequéncia de flutuabilidade (ou frequéncia Brunt- Vaisala) e ¢ independente de
comprimento de onda.
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Capitulo 8

8.1. Frentes

Na troposfera, observam-se gradientes de temperatura fortes e ventos fortes
concentrados em zonas estreitas. Associada a estas regides apresenta-se muita atividade
meteoroldgica, principalmente nebulosidade e precipitacdo. A ocorréncia e progressao
destas zonas sdo importantes para a variabilidade do tempo na escala de dias nos subtropicos
e nas latitudes médias e altas.

Frentes possuem comprimento da ordem de milhares de km (~ 1000 km), mas a
escala transversal ¢ da ordem de apenas centenas de km (~100 km). Ventos podem exceder
50 ms™. O numero de Rossby Ro é pequeno para escoamento ao longo da frente, o que
significa que o balanco geostréfico ¢ mantido na direcdo transversal. Isto ¢, a forca de
gradiente de pressdo ¢ a forca de Coriolis na direcdo transversal estdo em um balango
aproximado. Mas, na dire¢ao paralelo a frente nao se encontra o balango.

Assim sendo, frente ¢ uma zona de forte gradiente de temperatura e relativa alta
estabilidade estatica. Ela ¢ uma fronteira entre duas massas de ar, massa do ar quente e
massa do ar frio. De fato frente ¢ uma fronteira entre duas massas de densidades diferentes.
Valores aproximados encontrados sdo: gradiente de temperatura > 10 K/1000 km, gradiente
de umidade > 10 gm kg™ / 1000 km, vento > 30 m s™', e cisalhamento > 5 m s / km.

Por razdo da alta estabilidade estatica, a regido frontal apresenta alta frequéncia de
Brunt-Vaisala e portanto turbuléncia forte nos voos dos aeronaves que atravessam zonas
frontais.

8.2. Frente como uma descontinuidade da zero ordem

Vamos supor que a frente ¢ uma descontinuidade no campo de densidade, isto ¢, py
< pe, onde py € p. s3o0, respectivamente, densidade da massa do ar quente e da massa do ar
frio. Os subscritos w e ¢ sdo usados para designar as varidveis nas massas de ar quente e de
ar frio, respectivamente. Para que a situacdo seja estavel, a massa do ar quente (massa mais
leve) deve ficar em cima da massa do ar frio (massa mais pesada). Veja Figura 8.1.
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Figura 8.1: Descontinuidade da primeira ordem nos campos de A: temperatura, B:
temperatura potencial.

Agora considera-se uma situa¢do bidimensional no plano y-z, e uma situagdo
uniforme na diregdo x. O diferencial de pressdo pode ser escrito

dp = (0p/dy) dy + (Op/0z) dz = (Op/dy) dy - gp dz.

Na massa do ar quente proximo a frente tem-se-a

(dp)w = (Op/Oy)w dy - gpw dz. (8.1)
Da mesma forma na massa do ar frio tem-se-a

(dp). = (Op/0y). dy - gp. dz. (8.2)
Mas, a continuidade requer que (dp)w = (dp).. (8.3)

Entdo, tem-se-4 a inclinagdo da superficie frontal
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(dz/dy)e = [(Op/Oy). - (Op/Oy)w] | g(pe - Pw). (8.4)

Uma vez que (dz/dy)r # 0, existe uma descontinuidade na forca do gradiente de
pressdo nos dois lados da frente. No HS (dz/dy)r < 0, em geral, e portanto (Op/0y). <
(Op/0y)w. Se o gradiente de pressao varia de um lado para outro da frente as isobaras sofrem
um “kink” na frente. Veja Figura 8.2.

Quente Quente
ar/yy >0 ap/2y>0

P2

A
NN\, Y

ap/ay <0 ap/ a2y >0

Frio Frio

Figura 8.2: Descontinuidade no campo de pressdo. A: alta pressdo, B: baixa pressao.

A equacdo do vento geostrofico nos da (op/0y) = - pf u,. Portanto

(dz/dy)e =/ (Pwthgw - Pettge)/8(Pe - Pw)- (8.5)

Esta equacdo pode ser aproximada

(dz/dy)e= [ Plutgw - tge)/2(Pe - Pw); (8.6)

onde p = (p. + pw)/2 € uma densidade média. Uma vez que a frente deve se inclinar para o
lado do ar frio (ugw < ug) no HS Isto significa que existe necessariamente um cisalhamento
ciclonico do vento geostrofico através da frente, o que significa, por sua vez, que uma frente
¢ um cavado.

A inclinagdo da frente pode ser escrita em termos de temperatura (no lugar de
densidade). Assim

(dz/dy)ex f T(ugw - ge)/g(Tw — To). (8.7)

As limitagdes e consequéncias deste modelo sdo:
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(1) a vorticidade ciclonica na frente ¢ infinita
(2) 0o modelo ndo consegue satisfazer as duas condigdes,

(Pe # Pw) € (Vee Pe # Vaw Pw), sSimultaneamente.

Em uma frente geostrofica vee = vew , Isto € nos dois lados da frente o vento
transversal deve ser igual e esta ¢ a velocidade com que a frente propaga.

Pode-se obter uma estimativa da inclinagdo da frente com valores tipicos observados
do escoamento da seguinte maneira:

(dz/dy)e~ [(10™* s7)(300 K) (10 m s™H)]/ [(10 m s7%) (10 K)] ~ 1/300.

Este resultado significa que uma superficie frontal é quasehorizontal. Se a frente na
superficie encontra-se em Sdo Paulo, ela se encontra em Curitiba a uma altura de 1 km. De
fato, frente fria forma uma cunha proximo a superficie com uma inclinacdo mais acentuada
rente a superficie e torna-se mais horizontal com altura. Veja Figura 8.3.

3 -]
2 -
Z 1 -
(Km) .
i Frio Quente
PA CT SP BH

Figura 8.3: Inclinacdo da superficie frontal na vertical. PA: Porto Alegre, CT: Curitiba, SP:
Sdo Paulo, BH: Belo Horizonte.
8.3. Frontogénese
Frontogénese ¢ a formacdo de uma frente (ou intensificacdo de uma frente
preexistente). Decaimento de uma frente ¢ chamada front6lise. Matematicamnte define-se
frontogénese da seguinte forma:

F=(D/D)|VO| (8.8)

F ¢ a taxa de variagdo do gradiente de temperatura potencial seguindo parcelas do ar.
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Considere uma zona frontal alinhada zonalmente, isto é paralelo aos circulos de
latitude. Neste caso, em coordenadas isobaricas no Hemisfério Sul, uma vez que (06 /0y) >
0, F pode ser escrita (vide Bluestein, 1993)

F = (D/D£)(36 /0y),
= (OV/8y)p(00 /3y, + (802/0y)p(80 13p) — (1/Cy)(polp)X P(8/0y)(dQ/d0), (8.9)

onde D6 /Dt = (l/Cp)(po/p)me(dQ/dt) na qual 6 ¢ a temperatura potencial e dQ/dz ¢ a taxa
de aquecimento diabatico.

O primeiro termo ao lado direito ¢ efeito cinematico de confluéncia sobre o gradiente
horizontal da temperatura. Certamente, um campo de vento confluente terd o efeito de
reduzir as distancias entre isotérmas, assim aumentando o gradiente térmico. O termo pode
ser interpretado de uma outra maneira: Adveccao térmica positiva (ou advecgdo quente) no
lado da massa de ar quente e advecc¢do térmica negativa (adveccdo fria) no lado da massa de
ar frio aumentara o gradiente térmico. O segundo termo ¢ o efeito da variacdo meridional do
movimento vertical sobre o gradiente vertical de temperatura. As isentrdpicas inclinam-se
para ter um componente no plano horizontal sob a agdo do movimento vertical diferencial. O
terceiro termo ¢ a variagdo horizontal do aquecimento diabatico (radiagdo ou liberagao do
calor latente). Se a massa do ar quente ¢ aquecida e a massa do ar frio ¢ esfriada o gradiente
térmico aumenta. Os processos representados pelos trés termos sdo apresentados
esquematicamente na Figura 8.4.
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Figura 8.4: Processos cinematicas que compactam ou afastam as isotermas. Coluna
esquerda mostra isotermas antes do compactamento. Coluna direita mostra depois.
8.4. Funcao frontogenética do Petterssen

Um escoamento horizontal na vizinhanga imediata de um dado ponto pode ser
decomposto em quatro partes: translacdo, divergéncia, rotacdo e deformagdo (ver Equagao
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3.1.3 do Bluestein, 1992). Devido ao efeito cinematico dos campos de deformacdo e
divergéncia o gradiente térmico no ponto pode aumentar, criando uma zona frontal, ou
diminuir, desintensificando uma frente. Este efeito ¢ expresso pela fungdo frontogenética do
Petterssen:

F=(1/2)[VO|(D cos 2 - 8) (8.10)

onde D = (0u/0Ox’ - 0v/0y") € a deformacdo resultante apds a rotacdo de coordenadas de tal
maneira que (0v/ox" + ou/oy") = 0. Apos esta rotacdo de coordenadas o eixo x’ coincide com
o eixo de dilatacdo (do campo de deformagdo). (Para maiores detalhes ver o Capitulo 3 do
Bluestein, 1992.) ¢ angulo entre o eixo de delatagdo D e o gradiente de temperatura. 6 =
(Ou/Ox + 0v/0y) ¢é a divergéncia (e € invariante com respeito a rotagdo dos eixos).

A partir desta equag@o pode-se notar que (i) o efeito da deformagao ¢ frontogenético
quando o eixo de deformagio estd entre - 45° e + 45° do gradiente de temperatura. Quando o
angulo B é maior que 45° e menor que 90° o efeito é frontolitico, (ii) a convergéncia ajuda
frontogénese e a divergéncia frontolise, e (iii) vorticidade ndo afeta frontogénese, pois o
efito cinematico da rotagdo ¢ apenas girar a orientagdo das isotermas. O efeito do atrito ¢
difundir os extremos de gradiente, e portanto ¢ frontolitico. Os efeitos da deformagdo sdo
ilustrados na Figura 8.5 (adaptada da Figura 2.13 do Bluestein, 1993).
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Figura 8.5: A¢do de campo de deformagdo sobre campo térmico para produzir frontogénese
ou frontolise.
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GLOSSARIO

Adveccao ¢ transporte efetuado (eminentemente no plano horizontal) pelo escoamento. A
expressao matematica para a advecgao de uma varidvel escalar o ¢ dada por — U.Va, onde U
= (iutjv+kw) ¢ vetor do movimento do fluido (ver Coordenadas para i, j, k), V ¢ operador
nabla (ver Gradiente). As unidades sdo as™.

Alta ¢ a regido da relativa alta pressdo em comparagdo com a vizinhan¢a no mesmo nivel
horizontal, ou regido da relativa alta geopotencial no mesmo nivel isobdrico. A intensidade
de alta ¢ medida em termos do Laplaciano horizontal de pressdo em uma superficie
horizontal ou em termos do Laplaciano de geopotencial em uma superficie isobarica. Na
regido de alta o Laplaciano ¢ negativo.

Anticiclone ¢ uma regido de circulacdo no sentido horirio no plano horizontal no
Hemisfério Norte e sentido antihorario no Hemisfério Sul. A sua intensidade é medida em
termos da vorticidade.

Aproximaciao Boussinesq ¢ uma simplificacdo das equagdes que governam escoamento
atmosférico ou oceanico baseada na suposi¢do de que a variagdo da densidade nao ¢
importante para a dindmica exceto quando a densidade est4 associada com a gravidade. Isto
¢, a densidade ¢ considerada constante em todos os termos das equagdes governantes exceto
no termo de flutuabilidade (“buoyancy”) das parcelas do fluido.

Aproximacido do Plano - 3 ¢ uma simplificacdo linear da variacdo meridional do
parametro de Coriolis (f), tal que f = f + By, onde f € o parametro de Coriolis em uma

o

latitude, @y emy =0, B = ™ =2Qcos@ /a ¢ a distancia meridional. Esta aproximagao ¢

valida para y pequena. Para ¢ = 45° a aproximag¢do ¢ chamada de aproximacdo do plano
B de latitudes médias, e nesta By << f;. Quando ¢y =0° a aproximacdo ¢ chamada

aproximagdo do plano 3 equatorial. Nesta f; ¢ nulo ou << Py.

Atrito ¢ a forca que opde movimento relativo entre duas laminas adjacentes do fluido ou
entre o fluido e as paredes rigidos que contém o fluido. Quando o movimento relativo ¢ nulo
a forca do atrito também ¢ nula.

Aproximacio tradicional ¢ a consideracdo que a profundidade da atmosfera terrestre ¢é
muito menor que o raio da Terra (a). Isto ¢ a altura de uma parcela atmosférica acima da
superficie terrestre, z, ¢ muito menor que o raio da Terra ou, z << a, portanto a distancia da
parcela do centro da Terra r = a.

Baixa ¢ a regido da relativa baixa pressao em comparagdo com a vizinhanga no mesmo nivel

horizontal ou regido de relativa baixa geopotencial no mesmo nivel isobarico. A intensidade
de baixa ¢ medida em termos do Laplaciano horizontal de pressdo em uma superficie
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horizontal ou em termos do Laplaciano de geopotencial em uma superficie isobarica. Na
regido de baixa o Laplaciano ¢ positivo.

Balango Ciclostréfico ¢ um balango entre as forcas de gradiente de pressdo e centrifuga.
Este balango ¢ viavel quando a for¢a de Coriolis ¢ atrito sdo ausentes ou despreziveis. Para
os movimentos rotacionais de pequena escala como redemoinhos e tornados o balango
ciclostréfico ¢ uma boa aproximacao.

Balanco Geostroéfico ¢ um balango entre as for¢as de gradiente de pressdo e de Coriolis.
Este balango ¢ vidvel somente quando outras forcas como centrifuga e atrito sdo ausentes ou
dispreziveis. Para escoamentos atmosféricos em regides de médias e altas latitudes, longe da
camada limite (ou na atmosfera livre) e da desprezivel curvatura das isobaras, este balango ¢
uma boa aproximagao.

Baroclinia ¢ um estado do escoamento de fluido em que as isdbaras e isotermas nao
coincidem, ou seja, a temperatura varia sobre superficies isobdricas. Sua intensidade e
dire¢do sdo obtidas através do produto vetorial entre o gradiente térmico ¢ o gradiente de
pressdo. As unidades sdo K m™ hPa. Em uma atmosfera baroclinica o escoamento ¢ uma
funcdo da altura ou coordenada vertical.

Barotropia ¢ um estado do escoamento em que as isobaras e isotermas (portanto as
superficies de igual densidade) sdo identicas. Nesta situacdo o vento geostrofico nao varia
com altura, isto ¢ vento térmico ¢ nulo, e portanto sistemas geostroficos (ou
quasigeostréficos) nao sofrem (ou, aproximadamente nao sofrem) inclinagdes com a altura.

Brisa Maritima ¢ a brisa ou o vento proximo a superficie no sentido de mar para continente
que se desenvolve nas regides litorAneas nos periodos de tarde. A brisa se deve a variagdo
da pressdo na horizontal devido ao aquecimento diurno sobre o continente em relagao ao
mar adjacente. A brisa normalmente penetra alguns km a até 100 km para dentro do
continente. A circulacdo no plano vertical perpendicular a costa ¢ fechada em uma
profundidade de 1 a 2 km.

Brisa Terrestre ¢ a brisa ou vento proximo a superficie no sentido de continente para mar
que se desenvolve nas regides litoraneas nos periodos de noite. A brisa se deve a variagao
da pressao na horizontal devido ao esfriamento noturnorno sobre a Terra em relacdo ao mar
adjacente. A brisa afeta alguns km a até 100 km para dentro do mar. A circulagdo no plano
vertical perpendicular a costa ¢ fechada em uma profundidade de 1 a 2 km.

Camada de Ekman (na atmosfera) ¢ a camada com aproximadamente 2 km de
profundidade préximo a superfice, na qual os efeitos do atrito, as forcas de Coriolis e
gradiente de pressdo interagem para produzir um hodédgrafo de ventos que giram no sentido
antihorario com a altura no Hemisfério Sul. O vento na superfice ¢ nulo e o vento no topo da
camada ¢ geostrofico (aproximadamente). O transporte liquido do fluido nesta camada ¢
para regides de baixa pressao.

Camada de Superficie ¢ a camada atmosférica rente a superficie da profundidade
geralmente inferior a 100 m em que o transporte turbulento vertical de quantidade de
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movimento ¢ constante (ou aproximadamente constante). O perfil vertical de vento nesta
camada ¢ logaritmico, sendo o escoamento ¢ nulo na superficie.

Cavado ¢ uma regido alongada de uma relativa baixa pressdo num plano horizontal (ou
regido alongada de baixos valores de geopotencial numa superficie isobarica). Na regido de
cavado as isObaras frequentemente ndo sdo fechadas. As isobaras abertas apresentam uma
ondulagdo para o lado das altas pressdes. A intensidade do cavado pode ser medida através
do Laplaciano do campo de pressao na horizontal ou Lapalaciano do campo de geopotencial
numa superficie isobarica.

Ciclone ¢ uma regido em volta do qual a circulagdo no plano horizontal ¢ antihoraria no
Hemisfério Norte e horaria no Hemisfério Sul. Sua intensidade ¢ medida em termos da
vorticidade, a qual € negativa no Hemisfério Sul e positiva no Hemisfério Norte, ou seja do
mesmo sinal do parametro de Coriolis.

Circulagdo ¢ o integral de linha da velocidade tangencial ao longo de um circuito de

, . . ~ 2 -1 . ~
particulas do escoamento do fluido. As unidades sdo m’s™. A circulagio é uma macro
medida da rotagao do fluido circundado pelo circuito.

Clima de uma localidade constitui o estado médio e o comportamento estatistico da
variabilidade dos parametros do tempo (temperatura, chuva, vento, etc.) sobre um periodo
suficientemente longo. O periodo recomendado ¢ de 30 anos.

Comprimento de Onda ¢ a distancia entre duas cristas consecutivas (ou dois cavados
consecutivos) de uma fun¢ao ou um campo ondulatério. As unidades sdo m.

Confluéncia ¢ uma caractristica do escoamento em que as linhas de corrente se unem ou se
aproximam. Difluéncia ¢ a caracteristica oposta, i. €., afastamento ou bifurca¢ao das linhas
de corrente.

Constante de Gas ¢ o constante de proporcionalidade entre o produto da pressdo e o volume

especifico e a temperatura de um gas, designado R. R = ¢, — ¢,, onde ¢, € ¢, sdo calores

especificos a pressdo constante e a volume constante, respectivamente. As unidades de R sdo
M

JK kg™

Convergéncia ¢ uma caracteristica do escoamento em trés dimensdes em que um elemento
material do fluido tende a diminuir seu volume. Em um escoamento de duas dimensdes um
elemento material do fluido tende diminuir a sua area sob o efeito da convergéncia. A
convergéncia de um campo vetorial em trés dimensdes ¢ dada por - V.U = - owox - 0v0y -
Ow/dz. Veja escoamento para U e gradiente para V. As unidades sdo s

Coordenadas usadas na meteorologia sdo georeferenciadas. Em qualquer ponto da
atmosfera (ou eceano) eixo-x, €ixo-y € e€ixo-z apontam nas direcdes leste, norte e
verticalmente para cima, respectivamente. Isto ¢ eixo-z aponta no sentido oposto da
gravidade. X, y, z medem as distancias nas suas respectivas direcoes. Devido varias
vantagens, usa-se um sistema de coordenadas isobdricas na vertical, na qual pressdo
atmosférica, p, ¢ usada no lugar de z, como coordenada (ou variavel independente). Neste
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sistema a altura, z (ou mais precisamente geopotencial ¢ = gz), torna-se uma variavel
dependente. Uma das grandes vantagens do sistema de coordenadas isobdricas ¢ a
simplicidade da equacdo de continuidade, a qual ndo contém, explicitamente, a densidade ou
volume especifico. O termo da for¢a de gradiente de pressao também nao contém densidade.
Os versores (vetores unitarios) nas dire¢des de x, y, z sdo designados por i, j, Kk,
respectivamente. i, j, kK formam um conjunto ortonormal.

Crista ¢ uma regido alongada de uma relativa alta pressao num plano horizontal (ou regiao
alongada de altos valores de geopotencial numa superficie isobarica). Na regido de crista as
isdbaras nao sdo fechadas ao contrario a centros de pressao. As isobaras abertas em torno da
crista apresentam uma ondulacdo para o lado das baixas pressdes. A intensidade da crista
pode ser medida através do Laplaciano do campo de pressao na horizontal ou Lapalaciano
do campo de geopotencial numa superficie isobarica.

Densidade ¢ a massa por volume unitario do fluido em questio. As unidades sio kg m™. Em
condi¢des normais, a densidade da agua é 1000 kg m™. A densidade da atmosfera no nivel
do mar, em condi¢des normais, ¢ aproximadamente 1 kg m™. Ela se relaciona com a presso
e temperatura através da equacao do estado.

Derivada Total ou Derivada Substancial de uma variavel a = a(x, y, z, t) do escoamento ¢
dada por Do/Dt = do/ot + U.Va, onde o vetor de movimento tridimensional U = (ui + vj +
wk) e V = (i0/0x+jo/0y+kd/0z), na qual do/ot ¢ a derivada local e U.Va ¢ a derivada
advectiva. A derivada total é a taxa de variagdo com tempo de o de uma parcela do fluido
seguindo o seu movemento. (Veja coordenadas para i, j, k.)

Derivada Local ou Tendéncia de uma variavel o = a(X, y, z, t) do escoavento ¢ dada
por do/ot em um ponto fixo no fluido. A derivada local € a taxa de varia¢do da varidvel com
tempo em um dado ponto ou local.

Deformacgao ¢ a caracteristica do movimento do fluido que deforma um elemento de teste
do fluido, sem aumentar ou diminuir o seu volume ou sem rotaciona-lo. Isto é, sob a
atuacdo de um escoamento deformativo o elemento sofre uma dilatacdo ao longo de uma
dire¢do e contragdo ao longo de outra, sem alterar o seu volume. A dier¢do ao longo da qual
a parcela sofre maxima dilatagdo ¢ o eixo de dilatacdo e a direcdo ao longo da qual o
elemento sofre a maxima contragdo ¢é o e¢ixo de contragdo. Estes eixos ndo necessariamente
sao perpendiculares. Uma medida de deformagdo de um escoamento em duas dimensdes (X,
y) pode ser obtida através do céalculo das seguintes quantidades, D; = du/0x - 0v/0y e D, =
ou/0y + ov/ox. Com a rotacdo de coordenadas de referéncia (x e y para x’e y’) podemos
zerar um dos componentes da deformagdo. Nas regides do escoamento difluente ou
confluente a deformagao ¢ grande. As unidades sio s'. Frentes térmicas e bandas de
nebulosidade na atmosfera sdo orientadas ao longo do eixo de contragdo (ou eixo de
confluéncia).

Difluéncia ¢ uma caractristica do escoamento em que as linhas de corrente se afastam ou se

bifurcam, corrente abaixo. Confluéncia ¢ a caracteristica oposta, i. €., as linhas de corrente
s€ unem ou aproximam.
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Divergéncia ¢ uma caracteristica do escoamento em trés dimensdes em que um elemento
material do fluido tende a se expandir ou aumentar seu volume. Em um escoamento de duas
dimensdes um elemento material do fluido tende aumentar a sua area. A divergéncia de um
campo vetorial, U, ¢ dada por V.U = owox + 0v0y+ ow/0z, e € oposto da convergéncia. As
unidades deste campo sdo s™.

Entropia (s) ¢ uma medida de desordem num sistema termodinamico. Em processos
reversiveis a sua taxa de variagdo seguindo o escoamento num fluido ¢ dada por
Ds/Dt=1J/T onde J ¢é a taxa de aquecimento e T ¢ a temperatura. Processos em que ] =0 a
entropia permanece constante. Os processos em que s ¢ constante sdo processos isentropicos
ou adiabaticos. Nestes processos a temperatura potencial (#) das parcelas atmosféricas

também permanece constante ou conservada.

Equacao de Continuidade ¢ a equacdo que expressa a conservagao de massa e ¢ dada por:
(1/p)Dp/Dt + V.U = 0. O primeiro termo ¢ a variagao relativa da densidade do fluido
seguindo o escoamento e o segundo ¢ a divergéncia do escoamento.

Equacéo do Estado ¢ a equacdo que relaciona as variaveis do estado do fluido. No caso da
atmosfera ela é expressa por: pa = RT, ou p/p = RT, onde p é pressdo, a ¢ volume
especifico, p ¢ densidade, T ¢ temperatura e R ¢ constante do gas da atmosfera.
Conhecimento de quaisquer duas variaveis entre p, o, p € T € suficiente para determinar o
estado completo da atmosfera.

Equacdo de Movimento ¢ a equacdo que expressa a segunda lei de Newton ou
equivalentemente o principio de conservagdo da quantidade de movimento (ou momentum):
a aceleracdo de uma particula (ou uma parcela do ar) ¢ igual ao somatorio de forgas por
massa unitaria atuantes sobre a parcela (for¢as reais e aparentes). Nas coordenadas
georeferenciadas, a equagdo ¢ escrita da seguinte forma: DU/Dt = - 2QxU - (1/p)Vp + g +
F;, onde U ¢ o vetor de movimento em trés dimensoes, V ¢ o operador nabla, g ¢ a gravidade
da Terra (na qual foi incorporada a forca centrifuga devido a rotacdo da Terra), Q ¢ a
velocidade angular da Terra (vetor) e F; ¢ a forca de atrito (ou viscosidade). O primeiro
termo do lado direito ¢ a forca de Coriolis e o segundo ¢ a for¢a de gradiente de pressao.

Equacido Omega ¢ uma equacdo diagnostica obtida pela eliminagdo da tendéncia
geopotencial entre as equacdes quasigeostroficas de vorticidade e termodindmica (expressas
em termos de geopotencial). Ela ¢ dada por:

[V24+(£,2/6)(8°/0p)]o = (£,2/6)(8/0p) { V. V[(V’D/f,)+]} + (1/6)V*{ Vo.V[-00/0p]}

onde ® ¢ a velocidade vertical, f ¢ pardmetro de Coriolis ou a vorticidade planetaria, f, ¢ o
seu valor numa latitude referencial, ¢ ¢ estabilidade estatica, @ é geopotencial. O termo do
lado esquerdo ¢ Lplaciano (tridimensional) da ®, o primeiro termo do lado direito ¢ a
variagdo vertical da adveccdo da vorticidade absoluta e o segundo ¢ o Lapalaciano da
adveccao térmica. Esta equacao expressa em termos do vetor Q, para § = 0, ¢ dada por:
oV?e + £,7(6°0/dp?) = - 2V.Q. Veja Vetor Q.

Equacdo de Tendéncia ¢ uma equacdo diagnostica obtida pela eliminacdo de ® nas
equagdes quasigeostroficas de vorticidade e termodinamica. Ela ¢ dada por
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[V*H(@/0p) {(£%/0)(8/0p)} 1, = -fo{ V- VI(V’ D/ ) H]} — (8/0p)[(-Fo*/5) V.V (-0D/0p)],
onde y = 0od/ot ¢ a tendéncia geopotencial. Para o significado de demais simbolos veja
Equac¢ido Omega.

Equacio Termodinamica ¢ a expressao da lei da conservacao da energia e ¢ dada por:
C,DT/Dt + pDa/Dt = J, onde C, ¢ calor especifico a volume constate do fluido (atmosfera),
T ¢ temperatura, oo € o volume especifico, p € pressdo e J ¢ a taxa de aquecimento, D/Dt ¢
derivada total ou substancial. O primeiro termo do lado esquerdo ¢ a taxa de variagdo da
energia interna do fluido e o segundo ¢ a taxa de trabalho feito para expansdo do fluido. A
equacdo pode ser escrita das seguintes formas também:

Cp,DT/Dt - aDp/Dt = J; C,D(InT)/Dt — RD(In p)/Dt = Ds/Dt; C,DIn6/Dt = Ds/Dt; onde C, é
o calor especifico a pressao constante e s € entropia para processos termodinamicamente
reversiveis e 6 ¢ a temperatura potencial.

Equacido de Vorticidade ¢ uma equacdo obtida tomando rotacional da equacdo de
movimento. Para os sistemas sinoticos (escala horizontal de ~ 1000 km e escala temporal de
alguns dias) o componente vertical da vorticidade relativa, C, ¢ o mais importante. Portanto,
a equagdo que descreve as tendéncias da C ¢, normalmente, considerada a equagdo de
vorticidade. Ela é dada em coordenadas isobaricas por: 0C/ot = - V.V(C+f) - wdl/op —
(EHHV.V + k.{(0V/op)xVw}, onde V ¢ vento (parte horizontal do vetor de movimento),
w=dp/dt ¢ a velocidade vertical. O termo ao lado esquerdo ¢ a tendéncia da vorticidade
relativa, o primeiro termo do lado direito ¢ a adveccdo da vorticidade absoluta, o segundo
termo ¢ a advecgdo vertical da vorticidade, o terceiro ¢ efeito de divergéncia e o quarto ¢
efeito de inclinagdo do eixo de cisalhamento.

Escoamento ¢ o conjunto de caracteristicas do fluxo e do estado do meio (ou fluido). Para
definir completamente um escoamento sobre um dominio de interesse, precisa especificar o
campo vetorial de movimento (tridimensional ou bidimensional) mais os campos dos
variaveis de estado do meio e as propriedades do meio, tais como gasosa ou liquida, taxa de
rotagdo, campo gravitacional, etc.

Estabilidade ¢ uma caracteristica do escoamento de um fluido que diz respeito a tendéncia
de decaimento ou amplificagdo de uma perturbacdo pequena superposta nele. Quando a
perturbagdo tende a crescer o escoamento ou o estado do fluido ¢ dito instdvel. Quando a
perturbagdo tende a diminuir o escoamento ou o estado do fluido ¢ dito estavel. Na ciéncia
atmosférica encontramos vérios tipos de estabilidade (ou instabilidade) dependendo do tipo
e a escala de perturbagdo. (Veja instabilidade baroclinica, instabilidade barotrépica,
estabilidade estatica.)

Estabilidade Estatica ¢ uma medida da estratificagdo de um fluido planetario. Para
atmosfera terrestre a expressdo ¢ = - go0/0p (em coordenadas isobdricas) representa
adequadamente as condi¢des de estabilidade para perturbagdes de parcelas do ar na vertical.
Quando o ¢ positiva a atmosfera ¢ estavel. Outras expressdes para estabilidade estatica sdo
encontradas nos livros e revistas. As unidades da o sdom s~ K Pa™.

Flutuabilidade ¢ a leveza de uma parcela do fluido (ou objeto) em relacdo ao meio em que
se encontra. Uma parcela se torna leve quando a sua densidade ¢ menor que a densidade do
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meio ou fluido. E dada por g (P,-Pn)/Py, onde P, e P, sdo densidades da parcela e do meio
respectivamente e g ¢ a gravidade.

Forca de Gradiente de Pressdo, designada F,, ¢ a forca que atua num elemento de fluido
devido a variacdo espacial de pressdo. Ela atua no sentido oposto do gradiente de pressao e
a sua intensidade ¢ proporcional ao modulo do gradiente. F, = - (Vp)/p, onde p € a
densidade, p ¢ pressdo, V = (i0/0x+jo/0y+ko/0z) € o operador de gradiente As unidades sdo
N kg'. (Veja gradiente.)

For¢a de Coriolis, designada F., ¢ uma for¢a aparente que atua sobre um elemento do
fluido em deslocamento sobre um planeta em rotagdo. F. ¢ dada por -2QxU, onde U ¢ a
velocidade do movimento da parcela do fluido e Q ¢ o vetor da rotacio da Terra. As
componentes desta for¢a nas direcdes x e y devido ao movimento horizontal da parcela sdo
2Q u seng e 2Q) v seng respectivamente, onde Q ¢ o modulo de Q2. A forca de Coriolis atua
na dire¢do perpendicular ao movimento para a esquerda do movimento horizontal no
Hemisfério Sul. A forca de Coriolis ¢ nula sobre o equador, ¢ negativa no Hemisfério Sul e

¢ positiva no Hemisfério Norte, atingindo valores extremos nos polos. As unidades sdo N
-1
kg".

Frente ¢ a zona de transicdo entre uma massa do ar quente € uma massa do ar frio. O
gradiente horizontal de temperatura através da zona frontal ¢ forte. Se a massa do ar frio
avanga na direcdo da massa do ar quente a frente ¢ designada frente fria. Se a massa do ar
quente avanca na dire¢do da massa do ar frio a frente ¢ designada frente quente. Frentes
inclinam com altura para o lado do ar frio da ordem de 100 km na horizontal para 1 km na
vertical. A inclinagdo ¢ maior para as frentes quentes. Todas as frentes sdo cavados também.
Portanto as isobaras na superficie horizontal ou as isolinhas de geopotencial na superficie
isobarica apresentam uma projecao para o lado de altas pressdes ao atravessar uma frente.

Frequéncia, designada v, expressa o nimero de ciclos por tempo unitdrio. Frequéncia e
’ ~ . . . N - -1
periodo, T, sdo relacionados da seguinte forma: v = 21/t. As unidades da frequéncia sdo s™ .

Frontogénese ¢ o processo de formacao de frente ou intensificacdo de uma frente existente.
Ela ¢ dada por F = d‘VT|/dt, e F > 0 implica frontogénese e F < 0 implica o oposto
chamado de frontdlise. Isto ¢, em situagdes de frontogenese o gradiente térmico aumenta e
nas situagdes de frontélise o gradiente diminui com tempo. As unidades sio K m™'s™

Frontoélise (veja Frontogénese.)

Geopotencial, designado ¢, ¢ a energia potencial de uma parcela do ar de massa unitaria,
sendo que o seu valor referencial de zero encontra-se, em geral, no nivel médio do mar. Ou,
®(z) =] g dz, onde os limites inferior ¢ superior do integral sdo 0 e z, respectivamente, é o
trabalho requerido para levantar uma massa unitaria do nivel médio do mar ao nivel z. A
altura geopotencial ¢ obtida dividindo o geopotencial pela aceleragdo de gravidade
referencial do planeta. As unidades sio m* s™.

Gradiente ¢ um operador vetorial, representado por V = i0/0x + jo/0y + ko/0z, onde i, j, k
sdo vetores unitarios ortogonais nas diregdes X, y € z, respectivamente (ver Coordenadas).
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A orientagdo do gradiente ¢ a dire¢ao em que a variavel estd variando com a maior taxa e o
seu modulo é justamente esta taxa. O operador tem unidades de m™.

Instabilidade Baroclinica ¢ a vulnerabilidade de um escoamento (zonal, em geral)
planetario representado pelo corrente de jato a uma perturbagdo de escala sindtica e/ou
subsinotica. A instabilidade se deve ao gradiente horizontal de temperatura (basicamente
meridional) ou, equivalentemente, devido ao cisalhamento vertical do escoamento. A
instabilidade ¢ maior para cisalhamentos maior e para estabilidade estatica menor. Para 3
(variacdo meridional do parametro do Coriolis) maior a instabilidade ¢ menor. Durante o
processo de crescimento da amplitude da perturbacdo a energia potencial do escoamento
basico ¢ convertida em energia potencial da onda e, por sua vez, esta energia potencial da
perturbagdo se transforma em energia cinética da perturbacdo. O desenvolvimento de
sistemas sindticos de médias latitudes, como ciclones extratropicais, se deve a este
mecanismo.

Instabilidade Barotrépica ¢ a vulnerabilidade do corrente de jato para perturbagdo de
escala sinotica devido a variagdo horizontal (perpendicular ao eixo do corrente de jato) da
vorticidade na zona do jato. A energia cnética da perturbagdo aumenta recebendo a energia
cinética do escoamento basico.

Isébara ¢ a superficie na qual a pressdo atmosférica ¢ constante. Em um plano horizontal as
isobaras sdo linhas que passam pelos pontos de igual pressdo. Isto ¢, um lado da isobara
encontram-se pressdes maiores do que do outro lado.

Isoterma ¢ a superficie na qual a temperatura ¢ constante. Em um plano horizontal as
isotermas sdo linhas que passam pelos pontos de igual temperatura. Isto ¢, um lado da
isoterma encontram-se temperaturas maiores do que do outro lado.

Laplaciano ¢ um operador que mede as saliéncias dos campos escalares tridimensionais (ou
bidimensionais). E dado por V* = V.V = §%/0x* + &*/0y> + 6°/0z> (ver gradiente para
defini¢ao do V). Ele ¢ equivalente a segunda derivada que mede as maximas ¢ minimas. (O
Laplaciano em duas dimensdes horizontais x ¢ y é escrito 8/0x> + 6°/0y”). Nas regides
proximas as maximas o Laplaciano da vardvel ¢ negativo e nas regides de minimas ele ¢
positivo. As unidades sdo m™.

Linha de Corrente ¢ uma linha tracada dentro de escoamento de um fluido de tal forma que
o escoamento ¢ tangencial a esta linha em todos os pontos em que ela passa. As linhas de
corrente que comecam na fronteira necessariamente terminam na fronteira do dominio
estudado. As linhas que comegcam dentro do dominio necessariamente se fecham. As
equagdes que geram as linhas de corrente, em trés dimensdes, sao dadas por dx/u = dy/v =
dz/w, nas quais dx, dy, dz sdo componentes do segmento da linha de corrente e u, v, w sdo
componentes do vetor do escoamento do fluido.

Movimento Vertical ¢ o componente vertical do movimento da parcela do ar, designada por
, . ~ -1 . , .

w e ¢ dada por w = dz/dt. As suas unidades s3o m s”. A sua magnitude, em geral, ¢ muito

menor (duas a trés ordens) que os movimentos horizontais, u e v. Isto ¢, w, normalmente,

-1 . . . Jox ’
apresenta valores da ordem de 1 cm s~. Movimento vertical nas coordenadas isobaricas ¢
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medido através da quantidade o = dp/dt = -gpw. (veja Velocidade Vertical.) Neste caso as
unidades sdo Pa s,

Numero de Onda, designada por K = ik+jl+km, onde k, I, m sdo seus componentes nas
diregdes x, y, z, respectivamente, mede o niimero de cristas (ou cavados) por distdncia
unitaria na direcdo perpendicular aos planos de fase. Ele estd relacionado com o
comprimento de onda da seguinte forma: k = 2n/Ly, 1 = 2n/Ly, m = 2n/L,.onde Ly, L, L, sdo
os comprimentos de onda nas dire¢des X, y, z, respectivamente. (ver também Onda Plana.)

Onda ¢ alternancia de altas e baixas (ou maximos e minimos), numa variavel de campo, que
se propagam com tempo. Isto €, em uma onda que se propaga os maximos ¢ minimos do
campo se encontram em posicoes diferentes em diferentes instantes de tempo. Em uma
onda estaciondria os médximos € minimos se encontram nas mesmas posi¢oes em todos os
instantes do tempo.

Onda Barclinica ¢ uma onda cujo mecanismo de desenvolvimento ou manutensdo é a
instabilidade baroclinica. Normalmente as ondas baroclinicas possuem escala horizontal
da ordem de 1000 km. Uma onda baroclinica de latitudes médias apresenta uma defazagem
entre os campos de pressdo (ou equivalentemente da geopotencial) e o campo térmico de tal
forma que a massa do ar frio fica para esquerda do cavado. Isso significa que os cavados ¢
cristas inclinam-se para oeste com altura. As ondas baroclinicas sd3o normalmente
acompanhadas de ventos fortes (ou corrente de jato) nos altos niveis.

Onda Externa ¢ uma onda que forma na interface de dois fluidos com caracteristicas
distintas de densidade. A amplitude desta onda ¢ méxima na interface e decai
(exponencilmente) para os dois lados da interface. Um exemplo ¢ a onda na superficie do
mar. Neste caso os dois fluidos sdo agua e ar.

Onda de Gravidade Externa ¢ a onda que se forma e propaga na superficie horizontal de
um fluido ou na interface entre dois fluidos. A forca restauradora da perturbacdo ¢ a
gravidade. A velocidade de propagacdo depende da profundidade do fluido e a diferenga
entre as densidades dos fluidos: ¢ = +[gH(pi-p2)/p1]"* onde g & a aceleracio de gravidade, H
¢ a altura média da superficie, p; € p, s@o as densidades do fluido inferior e fluido superior,
respectivamente. Nota-se que as ondas de gravidade propagam para todos os lados com a
mesma velocidade. Esta ¢ uma onda transversal e ndo dispersiva.

Onda Interna ¢ a onda que se forma num fluido estratificado continuamente cuja amplitude
¢ maxima em alguma regiao no interior do fluido (ou escoamento).

Onda Plana ¢ expressa da seguinte forma: ¢(X, y, z, t) = ® exp i(kx+ly+mz - vt), onde v ¢ a
frequéncia, k, 1, m sdo nimeros de onda nas diregdes X, y, z respectivamente, ¢ @ ¢ a
amplitude. i = V-1. As unidades de ¢ e ® sdo iguais. (kx+ly+mz-vt) é chamada fase de onda.
As linhas de fase constante sdo dadas pela equacdo kx+ly+mz-vt = consante. Em um dado
momento t = ty ela representa um plano, para k, I, m constantes. Por esta razdo a onda ¢
chamada onda plana. (Veja também onda ¢ nimero de onda.)
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Onda de Rossby ¢ o movimento ondulatério no plano horizontal da escala sinotica, na qual
as regides de vorticidade ciclonica e anticiclonica se alternam a medida que a onda propaga.
A forga restauradora desta onda ¢ a forca de Coriolis. A velocidade de fase do protétipo da
onda de Rossby ¢ dada por ¢ = U - B/k’, onde U é escoamento basico (para leste)
considerado constante e uniforme, 3 = 2Qcos@/r onde Q ¢ a velocidade angular da Terra, ¢
¢ a latitude e r é o raio da Terra, ¢ a variagdo do parametro de Coriolis com a latitude e k € o
nimero de onda na dire¢do x. Esta ¢ uma onda transversal e dispersiva. (Veja nimero de
onda.)

Onda Sonora ou Acustica ¢ a alternancia das compressdes ¢ rarefagdes adiabaticas do
fluido. A forga restauradora para estas ondas ¢ o gradiente de pressdo. A velocidade de fase
de ondas sonoras ¢ dada por ¢ = * (yRT)”Z, onde y ¢ a razdo entre calores especificos a
volume constante e a pressao constante, R € o constante de gas e T ¢ a temperatura. Esta ¢
uma onda longitudinal e ndo dispersiva.

Parametro de Coriolis, f, ¢ dado por 2Q) sengp onde Q ¢ a velocidade angular da Terra (ou
planeta) ¢ ¢ a latitude. Ele € positivo no Hemisfério Norte e negativo no Hemisfério Sul,
sendo nulo sobre o equador. As unidades sdo s™.

Plano ( : Veja aproximagdo do plano -3 .

Pressao Atmosférica, p, ¢ a forga por area unitéria exercida pelo fluido. As unidades sao
2 . , . .

Pa ou N m™ (ver unidades). Ela ¢ relacionada com a temperatura, densidade ¢ volume

especifica através da equacao do estado.

Quasigeostrofia ¢ uma caracteristica do escoamento planetdrio na qual os movimentos em
um dado instante sdo muito aproximadamente geostroficos, porém a evolucao temporal do
escoamento se deve aos movimentos ageostroficos que sdo pequenos. Os movimentos
atmosféricos da escala sindtica nas latitudes médias da Terra sdo essencialmente
quasigestroficos. A teoria simplificada para estudar os sistemas de tempo que utiliza este
fato ¢ chamada teoria quasigeostréfica.

Temperatura, T, ¢ uma das variaveis do estado de gas e diz respeito ao grau da agitagao
molecular. Para um gas ideal T estd relacinada com pressao, o volume especifico ¢ a
densidade através da equacdo do estado. A temperatura ¢ medida em graus Kelvin (K) ou
graus Celcius (C) que possuem uma diferenca constante de tal forma que 273,16°K = 0°C.

Temperatura Potencial, 6, ¢ a temperatura que a parcela do ar em questdo atingiria se ela
fosse deslocada adiabaticamente para um nivel de pressdo de referéncia, po (em geral, pp =
1000 hPa = 100.000 Pa). 6 = T (po/p)V'® onde T ¢ a temperatura no nivel de pressio p, R é
constante do gas, C, é o calor especifico do ar a pressdo constante. Em um escoamento
adiabatico a temperatura potencial ¢ conservada, i. e., a temperatura potencial das parcelas
do ar que ndo trocam calor com o ambiente ¢ conservada ou permanece constante. As
unidades sdo K ou C.
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Temperatura Virtual, T,, ¢ a temperatura que o ar seco teria para igualar a sua densidade
com a densidade da parcela do ar em questdo, em condic¢des iguais de pressdo. Como o ar
umido ¢ mais leve que o ar seco em condigdes iguais de pressdao, T, >T.

Tempo ¢ o conjunto de condi¢des atmosféricas e fenomenos meteoroldgicos que afetam a
biosfera e a superficie terrestre em um dado momento e em um dado local. A temperatura,
chuva, vento, umidade, nevoeiro, nebulosidade, etc. formam o conjunto de parametros do
tempo.

Tendéncia Geopotencial designada por y = 0¢/0t € a variagao do geopotencial com tempo
em um dado local. A equagdo de tendéncia geopotencial ¢ uma importante ferramenta para
previsores de tempo.

Teorema de Circulacdo ¢ obtida tomando integral de linha da segunda lei do Newton
(equacao de movimento) para uma corrente de particulas fechada. Desprezando forgas de
atrito, o teorema para movimentos atmosféricos terrestres € escrita da seguinte forma: DC/Dt
=- fc(l/p) dp - 2Q2 DA/Dt, onde C ¢ a circulacdo relativa a Terra, p ¢ a densidade do fluido,
p € pressao, Q ¢ a velocidade angular da Terra e A. ¢ a projecdo da area do circuito no plano
equatorial, e . ¢ o integral fechado de linha. D/Dt é derivada total. O termo do lado
esquerda ¢ a taxa de variagdo da circulagdo seguindo o movimento do fluido. O primeiro
termo do lado direita ¢ efeito solenoidal e o segundo ¢ o efeito da variagdo meridional do
parametro de Coriolis. Deve-se lembrar que a proje¢do ¢ negativa no Hemisfério Sul e ¢
positiva no Hemisfério Norte. Para um fluido barotropico o efeito solenoidal ¢ nulo, e a
equagao, neste caso, que expressa a conservacao da circulagdo absoluta, ¢ conhecido como
teorema de circulagdo do Kelvin.

Trajetéria ¢ o caminho seguido por um corpo ou parcela do fluido ao se movimentar no
espaco. A trajetoria é determinada pela integragdo da equagdo ds/dt = U(x, y, z, t), onde ds e
U sdo, respectivamente, o segmento direcionado de trajetdria e a velocidade do movimento.
Deve se lembrar que a posi¢ao da particula ¢ fung¢ao de tempo, e portanto x = x(t), y = y(t) e
z = z(t). Em um estado permanente, i. e., quando o campo de movimento ndo varia com
tempo, as trajetorias ¢ as linhas de corrente coincidem.

Unidades sdao medidas padroes das variaveis do estado e de movimento dos fluidos, corpos
e materia em geral. As unidades bésicas padrdes usadas sdo metro (m), kilograma (kg),
segundo (s) e grau Kelvin (K). As unidades derivadas frequentemente usadas na
meteorologia sdo: Newton (N = kg m s?), Pascal (Pa =N m™), Joule (J = N m), Watt (W =]
s™), Watt Hora (Wh = 3600Ws = 3600 J), millibar ou hectoPascal (mb = hPa = 100 Pa).

Velocidade Angular ¢ a taxa de variagdo do angulo com o tempo em um movimento
rotacional. As unidades sdo radianos s'. A velocidade angular da Terra ¢ 2 radianos (ou
360 graus) em um dia.

Velocidade de Fase ¢ a velocidade com que as cristas e cavados de uma onda individual
deslocam no espago. Velocidade de fase na direcdo x ¢ dada por cx = v/k, onde v ¢é a
frequéncia da onda (plana) e k ¢ o nimero de onda na dire¢cdo x. As expresdes para as
velocidades de fase ¢y e ¢, nas diregdes y e z, respectivamente, sdo analogas. As unidades
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~ -1 ~ ~ .
sdo ms™. Nota-se que ¢y, ¢y, € ¢, ndo sdo componentes de um vetor. (Veja Onda e Onda
Plana.)

Velocidade de Grupo ¢ a velocidade com que os pacotes de ondas (dispersivas)
movimentam no espago. E dada por Cex = OV/0K, onde v = v(k) € a frequéncia, k ¢ o niimero
de onda e cg € 0 componente da velocidade de grupo na dire¢do x. As expressdes para Cgy €
g, sdo analogas. As unidades sio m s'. Ao contrario das velocidades de fase, as
velocidades de grupo nas trés dire¢des formam um vetor.

Velocidade Vertical ¢ o componente vertical do movimento de uma parcela do ar e ¢ dada
por w = dz/dt (ver movimento vertical). As unidades sio m s”. (A sua intensidade ¢ fraca
em comparacao com os componentes horizontais de movimento, e portanto ¢ medida em cm

1=102ms™). A velocidade vertical em coordenadas isobaricas, designada w, ¢ dada por ®
dp/dt. As unidades usadas sdo hPa s™. A equicaléncia ¢ aproximadamente dada por o ~ -
gpw, onde g ¢ a aceleragdo de gravidade e p é a densidade. Nota-se que valores negativos
da o representam movimentos verticais para cima (ou ascendentes) e vice versa.

|72]

Vento ¢ a parte horizontal do movimento das parcelas de ar e € dado por V =1iu + jv, onde u

e v sdo componnte nas direcdes leste e norte respectivamente, i e j sdo vetores unitarios nas
. ~ . . ~ -1

diregoes leste e norte, respevtivamente. As unidades sdoms™.

Vento Ageostrofico ¢ a diferenca entre o vento e o vento geostrofico. Esta parte do vento ¢
divergente ¢ pequeno em magnitude em relagio ao vento geostréfico. As unidades sio ms'.

Vento Geostrofico, V,, ¢ definido como vento uniforme e estaciondrio tangencial as
isObaras retas e paralelas em uma atmosfera sem atrito. V, é proporcional ao gradiente de
pressdo. No Hemisfério Sul a for¢a de Coriolis atua para a esquerda do V, e a for¢a do
gradiente de pressdo atua para a direita. As duas forcas estando em perfeito balango, as
parcelas do ar ndo sofrem aceleracdo. Longe de superficie e barreiras orograficas e longe dos
centros de pressdo, onde as isobaras ndo aprasentam grandes curvaturas, o vento observado

na escala sindtica nas latitudes médias ¢ aproximadamente geostrofico. As unidades sdo m s
1

Vento Gradiente, V., ¢ o movimento curvilineo estaciondrio tangencial as isObaras
paralelas com curvatura das parcelas do ar sem atrito. As trés forcas que atuam sobre as
parcelas do ar, gradiente de presdo, Coriolis e centripeta, mantém um perfeito nbalango e as
parcelas nao sofrem aceleragdo da magnitude do vento gradiente. Em volta de centros de
baixa pressdo o [Vg| > |V,|, € em volta dos centros de alta pressdo |Vg| < [V,|. As unidades
sdloms’ .

Vento Térmico, Vr= Vy — Vi onde V1 e Vo sdo ventos geostroficos na base e no topo de
uma camada atmosférica, ¢ a diferenga dos ventos geostroficos em dois niveis na vertical. A
variagdo do vento geostrofico com altura, 0V,/0z, se deve ao gradiente térmico na
horizontal. A dire¢do do vento térmico ¢ perpendicular ao gradiente térmico horizontal. No
Hemisfério Sul a regiio mais quente fica para a esquerda do Vr. As unidades sdo ms™.

124



Meteorologia Dindmica Prakki Satyamurty

Vetor Q ¢ um vetor relacionado com as variacdes no gradiente horizontal de temperatura
devido ao efeito do campo de deformacdo do vento geostrofico. Variagdes espaciais neste
campo representadas por - 2Vp.Q ¢ a funcdo forcante mais importante na equacido ®
quasigeostrofica. Nas regides da convergéncia do vetor Q espera se movimento vertical
para cima e nas regides de divergéncia o movimeto ¢ para baixo. E de se esperar que 0 Q e a

funcdo frontogenética de Petterssen sdo intimamente ligados. As unidades sdo m* s kg™

Volume Especifico, o, ¢ volume de um gas por massa unitaria. o = 1/p, onde p ¢ densidade
(ver densidade). o esta relacionado com a temperatura e pressdao através da equacdo do
estado. As unidades do o sio m’ kg'. O volume especifico do ar no nivel do mar é
aproximadamente 1 m’ kg”. O volume especifico da 4gua em condi¢des normais é de 1 litro
por kilograma.

Vorticidade Relativa, { = 0v/0x - 0u/Oy onde u e v sdo componentes do vento nas diere¢des
X ey, respectivamente, ¢ a medida pontual da rotagdo de um escoamento no plano xy. As
unidades sdo s”. A vorticidade relativa do escoamento atmosférico em latitudes médias tem
a ordem de magnitude de 107 s™', sendo uma ordem de magnitude menor que a vorticidade
planetaria de Terra, f~ 107 s™.

Vorticidade Absoluta, n, ¢ o somatorio da vorticidade planetaria e a vorticidade relativa.
Isto ¢, n = + f, onde € = (Ov/Ox - 0u/dy) ¢ a vorticidade do escoamento relativo a Terra e f
é a vorticidade devido a rotagio da Terra. As unidades sdo s. (Veja parametro do Coriolis
e vorticidade relativa).

Vorticidade Potencial, P = -g({ + )(00/0p), onde ¢ a vorticidade relativa e f ¢ a
vorticidade planetéria, O ¢ temperatura potencial p ¢ a pressdo, ¢ a vorticidade relativa que
uma parcela teria se for deslocado adiabaticamente para o equador a condi¢do de
estabilidade estatica unitaria. P ¢ uma quantidade conservada em escoamentos isentropicos.
As unidades usadas sio m K s hPa™. (Veja vorticidade relativa, vorticidade planetaria,
temperatura potencial, estabilidade estatica).
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Problemas e solucoes

Aviso: Alguns problemas sortidos, maioria obtidos do livro do Holton — 3 Ed., sdo
resolvidos. O aluno deve procurar as respostas no tltimo caso de ndo conseguir resolveé-
los.

Observacdes: (1) Letras em negrito representam quantidades vetoriais. (2) colchetes
representam a média da camada ou média vertical, i. e. [a] representa a média de o na
camada em questdo. (3) Aceleragdo de gravidade ¢, normalmente, tomada 10 m s, (4)
Considere o valor do pardmetro de Coriolis, f=- 10 s™', quando néo foi especificado
nenhum valor. (5) Em geral as unidades sdo do sistema mks, todavia usam-se unidades
de hora (h), dia (d), hectoPascal (hPa = milibar), etc. quando for preciso.

1. Calcule a espessura entre as superficies de 1000 e 500 hPa de uma atmosfera
isotérmica (temperatura constante com altura) com a temperatura de 280K.

Resposta:

A espessura Zr entre dois niveis p; € p, (p1 > p2) ¢ dada por

ZT =H hl(pl/pz),

onde H = R[T]/g ¢ a altura de escala, na qual [7] é a teperatura média da camadae Re g
sdo conzstante de gas e aceleragdo de gravidade, respectivamente. R =287 JK'kg' e g =
10 ms™.

Para a atmosfera isotérmica dada [7] = 280K, a altura de escala, H = 287x280/10 = 8036
m.
Portanto, Zt = 8036xIn(1000/500) = 8036xIn(2) = 5570 m = 5,6 km.

2. Suponha que uma parcela do ar parte de repouso no nivel de 800 hPa e sobe até¢ 500
hPa mantendo-se mais quente que o ambiente por 1C. (a) Assumindo-se que a
temperatura média da camada ¢ de 260K, compute a energia liberada pelo trabalho da
forca de flutuacdo. (b) Assumindo-se que toda a energia liberada ¢ convertida em
energia cinética, qual sera a velocidade vertical da parcela em 500 hPa?

Resposta:

(a) A forca por massa unitaria de flutuagcdo (ou aceleracao vertical) de uma parcela do
fluido ¢ dada por

Dw/Dt = g(po - p)/p = g0'/0¢

Onde p e 0 sdo a densidade e a temperatura potencial, respectivamente, da parcela. pg e
0y sdo densidade e temperatura potencial, respectivamente, do ambiente. 8’ € o excesso
da temperatura potencial da parcela em comparagdo com o ambiente.

Colocando os valores, 0y =260K, ' = 1K, e g=10 ms'l, tem-se Dw/Dt = 1/26 ms™.

A espessura entre 800 e 500 /#Pa (calculada nas linhas do Problema 1) ¢ 3507 m.
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A energia realizada pela forga = forga x distancia = 135 J

(b) O tempo, At, percorrido para atingir o nivel de 500 hPa ¢é dado por At =
[2Z+/(Dw/D1)]"* = 427 s.

Velocidade vertical em 500 hPa, w(500) = (Dw/Df)At, uma vez que a velocidade inicial
em 800 /Pa é nula. Assim, w(500) = 427/26 = 16,4 ms™".

3. A temperatura média da camada entre 750 e 500 ~Pa decresce para leste com uma
taxa de 3C/100 km. (a) Se o vento geostrofico em 750 hPa ¢ de noroeste com a
magnitude de 20 m s, qual é o vento geostrofico em 500 ~Pa? Tome o pardmetro de
Coriolis, f= - 10* 5. (b) Qual ¢é a advecgio térmica média na camada?

Resposta:

(a) OT/dx = - (3/10°) °K/m

Vento térmico, V500 — Vgrs0 = V1 = (uritvrj), o qual é dado por

ur = - (R/A)(O[T]/0y) In(750/500) = 0, pois [7] ndo varia com y.

vr = (R/N(@[T]/6x) In(750/500) = - (287/10™*)(3/10°)In(750/500) = - 35 ms™".
Vgs00= Vgrso + Vr = (20c0s45)i + (- 20sin45 - 35)j = (14i - 49j) ms™".

(b) Adveccdo térmica média na camada ¢ dada por - [V.].V[T] = [ug]O[T)/Ox = -
(14x3/10°) °K s ~ - 1,5 °K h™".

4. Calcule (a) a velocidade angular da Terra, (b) o parametro de Coriolis em latitudes de
20°S, 30°S, 45°S, 60°S, (c) massa da atmosfera terrestre por area unitaria assumindo que
pressdo atmosférica a superficie ¢ 1000 2Pa, (d) massa total da atmosfera assumindo que
a superficie terrestre ¢ regular (sem montanhas), (¢) o calor latente da vapor d’agua da
coluna atmosférica com 40 mm de agua precipitavel, (f) o aumento médio de temperatura
da coluna apods a liberagdo deste calor. (Considere seguintes constantes e parametros:
Gravidade, g=9,81 m s, Raio da Terra, a = 6,37x10° m, Constante de gas do ar seco, R
=287 J K'kg™', Calor especifico do ar a pressdo constante, cp, = 1004J K kg™, Calor
especifico do ar a volume constante, ¢, = 717 J K™ kg™, Calor latente de condensacio da
vapor d’agua, L, = 2,5x106 J kg")

Resposta

(a) A Terra completa uma rotagdo (360° = 27 radianos) em 24 horas. Isto ¢, a

(b) velocidade angular da Terra, Q, ¢ 2w radianos em 24 horas. QQ = 3,1415/(12x60x60)
(c) rad/s =7,27x107 57"

(d) 20°S & -20°.

A(-20°) = 2Q sen (-20°) = - 2x7,27x107 sen (-20°) s = - 4,97x107 s™".

Do mesmo modo os valores de f'nas demais latitudes sdo:

A-30°) =-7,27x10-5 57"

A-45°)=-1,03x10-4 5",

A-60°) =-1,26x10-4 57"

(e) Pressdo atmosférica em superficie, ps, ¢ igual ao peso da coluna unitaria. Isto &,
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M g = 1000x100 Pa — M = 10°/9,81 kg = 1,02x10" kg (10,2 toneladas) por m".

(f) A area da superficie terrestre = 4ma’ = 510x10"% m?.

Portanto massa total da atmosfera = 510x10'*x1,02x10" kg = 520,2x10'° kg.

(g) 40 mm de agua precipitavel (w) ¢ igual 40 litros de 4gua por m” que equivale 40 kg
m™ na forma de vapor de 4gua. Condensacio desta quantia libera calor = Low =
2,5x10°x 40 Jm™ = 10" T m™.

(h) Se o calaadditno item (e) aquece uniformemente a coluna toda da massa
calculada no item (c) o aumento da temperatura ¢ dado por:

AT = calor liberado/(massa x calor especifico do ar a volume constante)
=107/(1,02x10*717) K= 1,37 K.

5. Um vértice ciclonico estd em equilibrio ciclostrofico com a velocidade tangencial
dada por V = V(r/ry)" onde V, ¢ a velocidade tangencial a uma distancia ry do centro da
vortice. (a) Calcule a circulacao ao longo da linha de corrente com raio r. (b) Calcule a
vorticidade ao raio r (suponha que a pressdo € pp em r (raio) = ro € que a densidade ¢
constante.)

Resposta:

(a) Os campos de pressao (p = p(r)) e de velocidade tangencial (V(r)) num voértice em
balango ciclostrofico tem a seguinte relagao:

V?/r = - (1/p) (8p/ér) onde r ¢ a distancia do centro para fora.

Uma vez que a densidade ¢ considerada constante podemos integrar a equacao para obter
a pressao como fungdo der.

[(@p/orydr = - [ p(V¥/r)dr

Substituindo o valor de V dado no anunciado do problema e tomando limites da
integracdo 1y a r, € notando-se que p(ro) = po, tem-se

p=po+ (pVe20)[1-(r/r0)*"].

A circulag@o em volta do circuito circular do raio r ¢ dada por

C = [cV(r) dl, onde d/ ¢ incremento infinitesimal (positivo no sentido antihorario) da
distancia ao longo do circuito e jc ¢ um integral fechado em torno deste circuito, d/ =r
d6, onde dO ¢ o incremento de angulo.

Colocando o valor da velocidade tangencial dada no anunciado do problema tem-se

C =]c Vo (t/rg)" 1 d0 = 27tV (" */r")/(n+2).

(b) A vorticidade, C, ¢ a circulagdo por area unitaria. Portanto
& =2nVo (" /rg")/[(mr’)] = (2Vo/ro)(x/ro)™.

6. Que distancia um cinturdo zonal de ar, inicialmente em repouso com respeito a Terra a
uma altura de 100 km em 60°S, deve deslocar latitudinalmente para adquirir um
componente de movimento de oeste para leste com uma magnitude de 10 m s com
respeito a Terra?
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Resposta

Designando AR a variacdo da distancia do cinturdo do eixo da Terra e Au ¢ a variagdo da
velocidade do cinturdo com respeito a Terra, tem-sea forga centrifuga:

QR’” = {Q + Au/(R+AR)} {R + AR}* . Desprezando os termos da alta ordem tem-se :
Au=-2Q AR =-2Qr A sen @,, onde ¢ ¢ latitude e @, ¢ a latitude inicial.

Substituindo os valores da velocidade angular da Terra (Problema 5) e Au = 10 m s™, @,
=-60°, a distancia do cinturdo do centro da Terra, r = 6,47)(106 m, tem-se Ap =0,0123
radianos. Isso corresponde um deslocamento latitudinal de aproximadamente 0,7° no
sentido do polo sul.

7. (a) Prove que a vorticidade relativa, C, integrada sobre uma superficie fechada em
volta da Terra (exemplo superficie de 500 hPa) é nula. (b) O que significa esse
resultado? (c) E, a divergéncia, D = ou/0x + 0Ov/0y, integrada sobre esta superficie
também ¢ nula?

Resposta

(a)Sabe-se que a vorticidade integrada sobre uma érea limitada dentro de um fluido ¢
igual a circulacao em volta da sua fronteira, a qual ¢ um circuito fechado. A circulagao,
C, ¢ dada pelo integral de linha da velocidade tangencial ao circuito. Isto ¢,

[a ¢ dA = AC, onde A ¢é a area (ndo necessariamente plana), £ ¢ a componente de
vorticidade perpendicular a 4rea infinitesimal dA e [ ¢ o integral de 4rea sobre A.

C ¢ a circulagao dada por C = fc v; dl, onde fc ¢ integral fechado ao longo do circuito C
que fecha a area A, v; ¢ componente de velocidade do fluido tangencial ao circuito e dl ¢
um segmento de linha ao longo do circuito, positivo no sentido antihorario. Isto
significa que se o comprimento do circuito tender a zero a circulagdo também tende a
zero. Agora, imagine uma superficie fechada na atmosfera em volta da Terra com um
pequeno orificio. A vorticidade (componente perpendicular a superficie) integrada sobre
a superficie serd igual a circulagdo em volta do perimetro do orificio. Se o orificio for
cada vez menor o perimetro fica cada vez menor, e no limite de superficie fechada o
orificio se torna um ponto e a circulagdo em torno do perimetro tornard nula. Ou,
vorticidade integrada sobre uma superficie fechada em volta da Terra ¢ nula.

(b) Este resultado significa que se tem uma regido de vorticidade ciclonica sobre uma
superfice fechada, como por exemplo a superficie de 500 hPa, deve existir uma outra
regido da vorticidade anticiclonica. Em outras palavras, o nimero de centros ciclonicos e
numero de centros anticiclonicos sobre uma superficie global sdo igauis e em média as
intensidades sdo iguais.

(c) Analogamente, a divergéncia integrada sobre uma superficie fechada também ¢ nula.
A divergéncia integrada sobre uma 4rea ¢ igual o fluxo para fora da area, a qual ¢ igual
o integral do componente de movimento perpendicular ao perimetro da area ao longo do
perimetro. Para uma superficie fechada o “perimetro” ¢ nulo e portanto o resultado. Isto

129



Meteorologia Dindmica Prakki Satyamurty

significa que as regides de divergéncia e convergéncia sao de igual nimero e em média
da igual intensidade.

8. Para um oceano homogéneo e incompressivel de profundidade h, a equacdo de
vorticidade turbulenta pode ser escrita:

(0/06){*/ox* — f,X/gHYh’ + B(6h’/ox) = 0,

onde h = H + h’ e demais simbolos tem significados habituais. (a) Mostre que as ondas,
h’ = h, exp[i (kx-v¢)] admitidas como solug¢do desta equagao tem a seguinte relagao de
dispersdo: v = - Bk/(k*+/,%/gH). (b) Esta onda ¢ dispersiva? Qual é a sua velocidade de
grupo? (c) Para um oceano de profundidade H = 1 km qual ¢ a velocidade de fase desta
(1)1nda1d? Rossby de comprimento de onda de 1000 km. Assuma que /=- 107 s™; B =10

m's".

Resposta

(a) Sendo h’ = h, exp [i(kx-v?)], tem-se

oh’/ox = h, ik exp [i(kx-vf)] = ik h’; d*h’/dx® = - kK> h;

oh’/0t = - h, 1v exp [i(kx-vt)] =-iv h’;

(8/00) (&1’ /dx?) = iv k*h;

Substituindo essas relacdes na equacdo de vorticidade dada tem-se
&+ . /gH)v + Bk =0 — v = - Bk/(K*+/;*/gH)

(b) Uma vez que a velocidade de fase desta onda cx = v/k ¢ uma funcdo do
comprimento da onda a onda ¢ dispersiva. Portanto, a sua velocidade de grupo ¢
diferente da sua velocidade de fase.

Velocidade de grupo, ¢, = 6v/dk = B(k’ - f,7/gH)/(K*+f;*/gH)

(c) tem-se B=10"m's", H=10" m, Ly=10° m > k =2n/L = 6,28x10° m".
Substituicao destes valores tem-se , cx = - 0,25 ms'l, cg=17? ms™.

9. A equacao de continuidade em duas dimensdes (x, z) integrada na vertical para um
escoamento barotrdpico € dada por

(0/00h + u (8/ox)h' + H(d/éx)u' = 0

onde u, H sdo movimento e profundidade do estado basico, g é a aceleracio de gravidade
e h' e ' sdo perturbagdes da superficie livre e da velocidade horizintal. Esta equagdo
juntamente com a equacdo de movimento permite ondas de gravidade (externas).

A perturbagdo da altura da superficie livre do fluido para onda de de gravidade ¢ dada por
h' = Re[A exp ik(x-ct)],

onde A ¢ amplitude (complexa), k ¢ numero de onda, c ¢ a velocidade de fase da onda e
demais simbolos tem significados tradicionais.
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(a) Ache a expressao para a perturbacao de velocidade do fluido.
(b) Esboge h' e u' para a onda que se desloca para leste.
Resposta

(a) Ao substituir a expressao para h’ na equagdo de continuidade verticalmente integrada
tem-se

-ikch' +ik uh' =H(d/ox)u' — (8/ox)u’ = [-ik(c- u)/H]N’
Integrando a equagdo em x tal que a constante de integrac¢do ¢ nula tem-se
w' =[( u-c)H. Ou,u' =[(c- u)/H] Re[A exp ik(x-cf)]

(b) Para onda que se propaga para leste (c- u) > 0. como H é sempre positiva, a fase da
velocidade horizontal das parcelas do fluido coincide com a fase do desvio da altura da
superficie livre. O aluno deve esbogar o campo de u’ no plano xz.

10. Dada a expressdo para o campo de geopotencial:

O, v, p, 1) = Do(p) + fol- Uy + k'V cos (mp/p,) sin k(x-cf)] onde U, V e ¢ sdo
velocidades constantes, use a equacdo de vorticidade quasigeostrofica para obter uma
estimativa de . Assuma que df/dy = 3 € constante e que ® € nula em p = p,.

Resposta

A expressdo de @ dada no anuncio do problema fornece seguintes expressoes para vento
geostrofico, vorticidade geostrdfica e sua advecgdo e tendéncia:

Ug = - o lom/oy = U; Vg = f,'0®/0x = V cos(mp/p,) cos k(x-c?);

Lo =-fo ' V2D = V[-Uy + k''V cos (np/p,) sin k(x-c£)] = -Vk cos (np/p,) sin k(x-cf);
dCg 10t = - V K’¢ cos (mp/p,) cos k(x-c?);

0y /lox=-V k? cos (mp/p,) cos k(x-ct); 0L /0y = 0;

V.V = ugdCy /0x = UVK® cos (mp/p,) cos k(x-ct);

Substituindo as expressdes na equacao de vorticidade quasigeostrofica:
0Cg 10t = - VoV - Vo3 + £ O0/0Op —

0w/0p = [0C, /10t + Vo Vo + vofBl/fo.

tem-se

dw/dp = V[B - kK*(c-U)] cos k(x-ct) cos (mp/po)

Integrando a equagdo de p = p, a p = p e notando que w(p,) =0 tem-se
o(x, p, 1) = - V[B - K*(c-U)] cos k(x-cf) sen (1p/po)
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Questoes frequentemente feitas nos exames orais

1. Por que os centros de pressdo inclinam-se com a altura?

Porque a pressdo decai com a altura mais rapidamente em uma coluna atmosférica fria e
com uma menor taxa em uma coluna quente (equagdo hidrostatica ou equagdo
hipsométrica).

2. Por que os centros de pressdo ndo se inclinam com a altura numa atmosfera
barotropica?

Uma consequéncia da hidrostatica ¢ que os centros de baixa pressao inclinam para o lado
das temperaturas relativamente frias e os centros de alta pressdo para o lado das
temperaturas quentes. Em uma atmosfera barotropica isdbaras e isotermas sao
coincidentes (por exemplo, baixa fria ou alta quente). Nestas condi¢des um centro de
baixa pressdo continua no local de temperatura relativamente baixa, ou seja, nao se
inclina na vertical. Do mesmo modo, o centro de alta pressdo também continua no
mesmo local em todos os niveis. Em caso de autobarotropia, ou seja, temperatura
constante (horizontalmente) em todo o dominio, também os centros permanecem no
mesmo lugar geografico.

3. Em que situagcdo um centro de baixa pressdo se aprofunda (se intensifica) com a
altura?

Quando o nucleo do centro de baixa pressdo esta relativamente frio, se comparado com a
vizinhanga.

4. Em que situagdo um centro de baixa pressdo se enfraquece com a altura, e é
substituido por um centro de alta pressdao?

O centro de baixa pressdo enfraquece com altura quando o seu centro apresenta
temperaturas mais quentes que na sua vizinhanga. Isto ocorre porque em uma coluna
atmosférica quente a pressdo decai com a altura com menor taxa que na sua vizinhanga.

5. Descreva a estrutura vertical dos centros de alta pressdo associados com friagens.
Explique a estrutura.

Sao rasos, confinados na baixa troposfera. Na alta troposfera encontra-se um cavado no
mesmo lugar geografico da alta fria. Isto se devew a alta taxa de decaimento da pressdo

com a altura numa coluna atmosférica fria.

6. Para gradientes de pressdo iguais, o vento geostrofico é mais intenso que o vento
gradiente em volta de um centro de alta pressdao. Por que?

Em escoamentos estaciondrios (sem mudangas com o tempo) em volta da alta pressdo a
circulagao ¢ normalmente anticiclonica. Isto é, antihoraria no Hemisfério Sul. Nestas
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condigoes a forca de Coriolis contrabalanga o somatdrio de duas forcas, forca de
gradiente de pressdo e a forga centrifuga. Uma vez que a forca de Coriolis ¢
proporcional a velocidade da parcela, a velocidade deve ser maior que o vento
geostrofico necessario para contrabalancar apenas uma tnica forca.

7. Os campos de divergéncia e de vorticidade estdo associados com os ventos
ageostrofico e geostrofico, respectivamente. Explique.

Considerando o parametro de Coriolis constante o vento geostroéfico ¢ ndo divergente;
portanto, a divergéncia do escoamento ¢ devido ao vento ageostrofico. O rotacional do
vento ageostréfico € desprezivel em comparagdo com o rotacional do vento geostrofico
para movimentos sinoticos.

8. Quais sdo as vantagens de descrever o escoamento atmosférico da escala sinotica
em coordenadas isobaricas?

Primeiro, a equacdo da continuidade assume uma forma simples, a qual ndo faz
referéncia a densidade, uma variavel ndo medida. Os termos de gradiente de pressao nas
equagdes de movimento também ndo fazem referéncia a densidade. Segundo, as
medidas meteorologicas a partir de radiossondagens sao feitas nas superficies isobdricas.

9. Qual é a diferenca entre a circulagdo e a vorticidade?
Vorticidade ¢ uma medida pontual do rotacional de escoamento e a circulacdo ¢ uma
medida da mesma em volta de uma area finita.

10. O que é isolinha e como fica gradiente de um campo escalar em relagcdo as suas
isolinhas?

Isolinha ¢ uma linha continua tragada conectando os pontos com um mesmo valor do
campo escalar definido num dominio de espago em duas dimensdes ou espaco-tempo.
Exemplos na meteorologia sdo isobara que liga os pontos com um mesmo valor de
pressao barométrica e isoterma que liga pontos com um mesmo valor de temperatura.
Neste caso, o gradiente do campo escalar num ponto (no dominio em que o campo esta
definido) ¢ um vetor bidimensional que estd direcionado perpendicular as isolinhas do
campo no sentido de baixos valores para altos valores. A magnitude do gradiente ¢
exatamente a taxa de variagdo do campo neste ponto na direcdo perpendicular as
isolinhas. (Esta ideia pode ser facilmente estendida para campos tridimensionais.)

11. Explique fisicamente o significado de Gradiente, Advec¢do e Laplaciano?

12. O que ¢ circulagdo ciclonica, em qualquer Hemisfério?

Se a projecdo da circulacdo no plano equatorial estd no mesmo sentido da rotagdo da
Terra, a circulacao ¢ dita ciclonica. Se o sinal da vorticidade relativa ¢ igual ao sinal do

parametro de Coriolis, a circulagdo ¢ chamada ciclonica.

13. Qual é a ordem de magnitude do vento na baixa troposfera? Qual é a sua ordem no
nivel do jato?
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O vento na baixa troposfera nos sistemas de escala sindtica ¢ da ordem de 10 m s™. No
nivel da corrente de jato a ordem de magnitude aumenta para 100 ms™, na alta troposfera.

14. Qual é a ordem de magnitude da divergéncia e da vorticidade na baixa troposfera
em latitudes médias? E nas latitudes tropicais? Qual é a consequéncia destes
valores?

A vorticidade nas latitudes médias, nos sistemas sindticos, é da ordem de 107 s
enquanto a divergéncia ¢ da ordem de 10° s™. Nos tropicos, a vorticidade ¢ menor, ou
seja, ¢ da ordem de 10 s™'. Por esta razdo, a aproximagdo quasigeostréfica ndo é valida
nos tropicos.

15. Em geral, qual é o perfil vertical da velocidade vertical nas proximidades dos
centros de pressio?  Como este perfil estd associado com os campos de
convergéncia e divergéncia?

Nos centros de baixa pressdo (dos sistemas sinoticos) das latitudes médias observa-se
movimento vertical ascendente mais intenso na média troposfera. Proximo a superficie e
na estratosfera os movimentos verticais sdo fracos ou aproximadamente nulos. Isso se
deve a convergéncia (divergéncia) na baixa (alta) troposféra. Nos centros de alta pressao
o movimento vertical ¢ descendente na média troposfera por razdo da divergéncia
(convergéncia) na baixa (alta) troposfera.

16. O que é “entrada do jato” e “saida do jato”?

Em uma regido estreita de ventos fortes de oeste, a entrada de jato ¢ a subregido a oeste
do seu nucleo e a saida ¢ a subregido a leste do seu nucleo. As linhas de corrente na
entrada do jato sdo confluentes, enquanto na saida do jato sao difluentes.

17. Em que posigdo, relativo a um corrente de jato, espera-se desenvolvimento ciclonico
na superficie e por qué?

No lado equatorial da entrada do jato e ao lado polar da saida do jato espera-se formagao
ou aprofundamento do centro de baixa pressdo, porque estas regides apresentam
divergéncia em altos niveis inferidos pelos ventos ageostroficos devido a aceleragdo
corrente acima e desaceleracao corrente abaixo do nucleo do jato.

18. Esboge uma onda de geopotencial e uma onda térmica em um nivel da baixa
troposfera em trés situagoes: baroclinica, barotropica e autobarotropica.
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A figura mostra o esbo¢co de uma onda baroclinica idealizada. As isolinhas em preto
representam anomalia de geopotencial (m) e as linhas coloridas representam o campo
térmico (C), em um plano horizontal. Nos eixos X e y as distancias para leste ¢ para
norte (no HS) sdo dadas em centenas de km. B e A s@o os centros de baixa e alta pressao
(geopotencial), respectivamente. Q e F sdo os centros de massas de ar quente ¢ frio,
respectivamente. O comprimento de onda na direcdo leste-oeste ¢ 5000 km. Nota-se
que o campo térmico estd defasado em relagdo ao campo de pressdo por
aproximadamente 2000 km para oeste. Isto ¢, o nucleo de ar frio estd a uma distancia de
2000 km para oeste do centro de baixa pressdo. (Se todo o comprimento de onda
corresponde a 360°, a defasagem equivale a 145°.) Nestas condi¢bes os centros de
pressdo tendem-se a inclinar para oeste com a altura.

No caso de uma onda barotropica, a defasagem é nula ou de 180°. Isto €, as isObaras ¢ as
isotermas sdo coincidentes. Em outras palavras, temperatura torna-se fungcdo somente da
pressdo. Neste caso, os centros de pressdo ndo inclinam-se com a altura. (Todavia, eles
podem-se intensificar ou desintensificar com a altura.)

No caso de temperatura horizontalmente constante em todo o dominio da onda, isto &,
quando ndo existe onda térmica, a situacdo ¢ trivialmente barotropica. Esta situacdo ¢é
chamada autobarotrépica. Neste caso, os centros de pressdo tendem permanecer na
mesma posicao com a altura, sem sofrer alteracdes nas suas intensidades.

19. Em que sentido uma onda de Rossby desloca-se com relagdo ao escoamento basico?
Para oeste.

20. Que termo da equagdo de vorticidade é responsavel pelo movimento da onda de

Roosby para leste, que termo é responsavel pelo movimento para oeste? Que termo
domina as ondas curtas e que termo domina as ondas longas?
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A adveccdo de vorticidade relativa ¢ responsavel pelo movimento para leste e o termo
beta (ou advec¢do da vorticidade planetaria) € responsavel pelo movimento para oeste.
As ondas longas sdo afetadas pelo termo Beta e as ondas curtas pela adveccdo da
vorticidade relativa.

21. Os movimentos associados a divergéncia e convergéncia sdo essencialmente
movimentos que atravessam as isobaras. Explique.

Os movimentos paralelos as isobaras sdo essencialmente geostroficos e a sua
divergéncia ¢ desprezivel ou nula. Portanto somente movimentos que atravessam as
isobaras sao ageostroficos e divergentes.

22. O que é advecgdo térmica?

E a taxa de variagdo de temperatura em um ponto geografico pelos movimentos da
atmosfera na presenca de contrastes térmicos.

23. Os movimentos que atravessam as isotermas sdo responsaveis pelas advecgoes
térmicas. Explique.

Para haver advecao térmica precisa haver variagdes térmicas e um componente nao nulo
do movimento de parcelas do ar ao longo do vetor de gradiente ou perpendicular as
isotermas.

24. Qual é o mecanismo principal relacionado com a forte queda de temperatura
associada a friagem?

Adveccao térmica. (A perda radiativa de calor durante a noite tambem causa queda de
temperartura, porém seu efeito ¢ menor que a advecc¢ao nas friagens que ocorrem no Sul
e Sudeste do Brasil.)

25. Em uma situa¢do estaciondria o atrito é responsdvel pelos movimentos que
atravessam as isobaras para regioes de baixa pressdo. Explique.

Na presenca de atrito, em situagdes estaciondrias, o balango de forgas sobre as parcelas
do ar se da entre a forga de Coriolis, a for¢a de pressao, o atrito e a forga centrifuga. A
forca de Coriolis ¢ reduzida na presenca do atrito porque o atrito reduz a velocidade e a
forga de Coriolis ¢ proporcional a velocidade. A forca de gradiente de pressao, portanto,
acelera as parcelas para o lado de baixa pressdo, ou seja, perpendicular as isdbaras. Este
efeito ¢ mais sentido em situagdes em que a forca da pressao atua no sentido oposto ao
da forca centrifuga, ou seja, em volta dos centros de baixa pressdo. Por esta razdo,
observa-se convergéncia e, consequente, movimento ascendente na média troposfera na
regido de baixa pressao.

26. O que é bombeamento de Ekman (““Ekman pumping”)?

Devido a presenga do atrito proximo a superficie, o fluido (a atmosfera) ¢ transportado
para o lado de baixa pressao e a divergéncia do transporte integrado na vertical em toda a

136



Meteorologia Dindmica Prakki Satyamurty

camada de Ekman ¢ proporcional a vorticidade na atmosfera livre, isto é, no topo da
camada de Ekman (aproximadamente 2 km). O movimento vertical é proporcional a
vorticidade relativa geostrofica no topo da camada de Ekman. O transporte de massa
para cima devido a esta velocidade vertical ¢ chamada de “Ekman pumping”.

27. O que é “spindown” ou decaimento da circulagdo?

Os movimentos secundarios devido a presenca de atrito proximo a superficie tendem
desacelerar os movimentos primarios do escoamento basico inicial. Esta desacelerag¢ao
destroi a circulagdo primaria. O tempo de redugdo da intensidade da circulagdo primaria

(1PN

para os valores “e” vezes menores que os valores iniciais € o tempo de “spindown”.

28. O que é a ideia de “coeficiente de arrasto” para parametrizar os fluxos turbulentos
de quantidade de movimento e calor? Em que condigoes esta parametriza¢do ndo se
aplica?

Em condi¢des favoraveis, principalmente sobre regides continentais nos dias bem
aquecidos, uma cmada atmosférica rasa proximo a superficie se mistura bem
(verticalmente) de tal maneira que a temperatura potencial e a velocidade de vento ndo
variam com altura. Observac¢des indicam que nesta camada os fluxos turbulentos
(verticais) podem ser representadas da seguinte maneira:

u'w'=-Cd| V‘ u

onde u e w sdo componentes horizontal e vertical do movimento das parcelas do ar V. O
constante de proporcionalidade C4 é chamado “coeficiente de arrasto”. A barra acima
dos variaveis indica a média do Reynolds.

Esta teoria ndo se aplica em condi¢des estavies, isto é, quando o parametro de
estabilidade estatica ¢ positiva e grande. Nestas condi¢des ndo ocorre mistura da
camada, e a velocidade e a temperatura potencial apresentam grande variacdo com a
altura.

29. O que é teoria K?

Em condi¢des normais de estabilidade, na camada limite planetaria, o vento ¢ a
temperatura potencial variam muito com a altura. Nestas situacdes os fluxos turbulentos
sdo expressos, usando a anlogia da difusdo molecular, da seguinte maneira:

u'w' = - Ky (0u/oz), etc.

Na qual K, € coeficiente de viscosidade turbulenta, u e w sdo componentes horizontal e
vertical de vento e a barra representa a média de Reynolds. Esta suposicdo de que os
fluxos turbulentos sdo proporcionais ao gradiente da varavel, chamada teoria K, permite
o fechamento das equagdes que regem o escoamento na camada limite planetéria.

30. Por que o escoamento ciclonico apresenta convergéncia e o escoamento
anticiclonico apresenta divergéncia?
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Devido ao atrito, principalmente proximo a superficie ou camada limite planetaria, o
vento deixa de ser geostrofico e adquire um componente para o lado de baixa pressao.
Isto significa que, em volta de um centro de baixa pressdo ou equivalentemente num
ciclone, o vento converge para o centro. Do mesmo modo, em volta de um centro de
alta pressao ou um anticiclone, o escoamento apresenta divergéncia.

31. Por que regioes ciclonicas apresentam mau tempo e anticiclonicas bom tempo?

As regides ciclonicas estdo associadas com convergéncia em baixos niveis e divergéncia
em altos niveis, assim, os movimentos verticais na média troposfera sdo ascendentes. As
razdes para isso sdo os efeitos dinamicos (advecgdo diferencial da vorticidade e
Laplaciano de advec¢do térmica) e os efeitos de atrito na baixa troposfera. Estes
movimentos sao necessarios para a formagao de nuvens e outros fenomenos de tempo.

32. Quais sdo as diferencas entre os Hemisférios da Terra?

Geograficamente falando, primeiro o parametro de Coriolis, f, € positivo (por defini¢ao)
no Hemisfério Norte (HN) e negativo no Hemisfério Sul (HS). O HS apresenta
proporcionalmente maior homogeneadade da superficie. A calota polar no HS ¢ um
continente, enquanto a do HN ¢ um mar.

33. Qual é a diferenca entre jato subtropical e jato polar?

O jato subtropical, além da latitude de ocorréncia ser mais proximo ao equador, se
encontra numa altitude mais elevada. O jato subtropical ndo ¢ circumpolar. Ele ocorre
nas regdes corrente abaixo das regides de células de Hadley intensas.

34. Qual é a ligagdo entre a célula de Hadley e o jato subtropical? Qual é o papel da
conservagdo de momentum angular nesta ligagdo?

Na regido equatorial da célula de Hadley o ar se eleva e na alta troposfera desloca-se na
direcdo do polo. Este movimento meridional faz com que a distancia do eixo da Terra
diminua, e pela conservagdo do movimento angular o ar adquire um componente do
movimento de oeste para leste. Ou seja, os ventos nos subtropicos, corrente abaixo das
c¢lulas de Hadley intensas, tornam-se essencialmente zonais (e descendentes). Nestas
regides os ventos atingem maximos que sao chamados de jato subtropical.

35. Por que a temperatura cai com a altura na troposfera?

Essencialmente o ar troposférico ¢ aquecido por baixo proximo a superficie e € esfriado
por cima. [Se a temperatura aumenta ou fica uniforme com a altura, a troposfera se torna
muito estavel, ndo permitindo circulagcdes meridionais (no plano y-z) e o crescimento de
perturbacdes baroclinicas necessarias para o transporte de calor para altas latitudes. ]

36. Por que nado se usa a equagdo de continuidade para estimar a velocidade vertical?

Porque os dois termos da divergéncia horizontal do escoamento normalmente
contrapdem um ao outro € no somatdrio deixam um residuo de uma ordem de magnitude
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menor que cada termo. Isso implica em grandes incertezas no calculo da divergéncia e,
portanto, no calculo da velocidade vertical.

37. Quais sdo os métodos de avalia¢do da velocidade vertical na escala sindtica?

Através da equagdo omega convencional ou através da equacdo omega expressa em
termos do vetor-Q ou através da equacao termodinamica ou através do uso da equacao
de vorticidade. Normalmente, o uso da equagdo de continuidade nio fornece resultados
satisfatorios (veja questio anterior).

38. O que é aproximagdo de dgua rasa?

Quando a profundidade de um fluido incompressivel ¢ muito menor que a extensao
horizontal dos fendmentos ou ondas estudadas as equagdes tornam-se mais simples de
tratar. Essencialmente as equacdes de continuidade e do movimento horizontal
juntamente com a equacdo hidrostatica geram uma equacao relativamente simples de
tratar.

39. O que é um sistema sinotico (de latitudes médias)?

Um sistema sindtico ¢ uma perturbagdo do escoamento com escala horizontal de
milhares de km, e ¢ constituido, em geral, por altas e baixas nos campos de pressao ou
geopotencial, vento, temperatura e umidade. Os sistemas sindticos baroclinicos
apresentam uma estrutura tridimensional. Dependendo das condi¢des do escoamento, os
sistemas podem se intensificar ou desintensificar (dissipar) com o tempo. Normalmente
os sistemas sinoticos apresentam deslocamento na horizontal com uma velocidade da
ordem de 10 ms' para leste. Um sistema sindtico de latitudes médias em
desenvolvimento ¢ composto de um centro de baixa pressao, uma frente fria, uma frente
quente, um centro de alta pressdo na retaguarda da frente fria e correntes de jato na
média e na alta troposfera. Diferentes partes do sistema sinoético apresentam diferentes
fenomenos de tempo (reldmpago, chuva, nebulosidade, nevoeiro, céu claro, etc.). Por
estas razoes, o tempo em um ponto fixo na Terra sofre variagdes a medida que o sistema
atuante evolui e/ou propaga.

40. O que é quasigeostrofia? Em que situagoes a teoria quasigeostrofica funciona?

Para os sistemas extratropicais os movimentos horizontais sdo aproximadamente
geostroficos e as variagdes temporais de campos ocorrem devido aos pequenos desvios
da geostrofia. Os movimentos tridimensionais atmosféricos desses sistemas, com as
restri¢des da equagdo hidrostatica e aproximadamente geostrofica, podem ser expressas
pela distribuicdo do campo de geopotencial sobre as superficies isobaricas. O conjunto
de equacdes simplifica-se para as equacdes de vorticidade geostrofica e da
termodindmica, nas quais as advecgdes sdo carregadas pelo vento geostrofico. A teoria
quasigeostrofica funciona bem nas latitudes médias para estudar os sistemas das escalas
sindtica e maiores.
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41. O que é equagado de tendéncia?

As equacgdes quasegeostroficas de vorticidade e termodinamica permitem a eliminacao
da variavel omega, resultando em uma equacdo de tendéncia do geopotencial. Esta
equacdo permite (dentro das limitagdes da teoria quasigestrofica) a obtengdo da variagdo
temporal do geopotencial dada o campo do geopotencial em um instante. As forgantes
do Laplaciano da tendéncia do geopotencial sdo a advecg¢do da vorticidade absoluta
geostrofica e a variagdo vertical da advecgdo térmica. Esta equacdo pode ser escrita
ainda na forma de uma equagdo de conservacdo de vorticidade quasigeostrofica
potencial. E uma equagdo prognostica e pode ser usada para previsio de tempo.

42. Quais sao as limitagoes da equa¢do Omega quasigeostrofica convencional e como
foram sanadas por Hoskins?

As duas forcantes dinamicos do Laplaciano da velocidade vertical (advecgdo de
vorticidade diferencial e Laplaciano da adveccdo térmica) possuem termos de
cancelamento e as forgantes ndo sdo invariantes Galelianas. Isto €, se adicionarmos um
escoamento uniforme (uma translagao pura) aos campos de ventos os termos mudam de
valor. Com isso os erros na estimativa da velocidade vertical dependem criticamente dos
erros de observagdo. Na formulacao do vetor Q da equacao este problema foi sanado,
uma vez que as duas for¢antes foram juntadas em uma unica forgante, a divergéncia do
vetor-Q.

43. Quais sdo os tipos basicos de ondas atmosféricas permitidos pelas equagoes
primitivas?

Essencialmente, ondas acusticas, de gravidade e de Rossby.
44. O que é uma onda de Rossby?

Uma onda de Rossby ¢ uma alternancia de vorticidade absoluta ciclonica e anticiclonica.
Possui um comprimento de onda da ordem de alguns milhares de km na horizontal e
normalmente propaga-se de oeste para leste. Os sistemas de tempo nas latitudes médias
sao eminentemente ondas de Rossby. A propagacao da onda de Rossby, em relagdo ao
escoamento basico, ¢ de leste para oeste, todavia, o escoamento basico nas latitudes
médias ¢ de oeste para leste e ¢ bastante intenso para levar as ondas para leste.

45. O que é raio de deformagdo de Rossby?

E a distancia percorrida pela onda de gravidade na escala de tempo de atuacdo da forca
de Coriolis. E uma escala de distancia horizontal sobre a qual o campo do geopotencial
se ajusta para um equilibrio geostréfico.

46. O que é conservagdo de uma propriedade do escoamento atmosférico?

Uma propriedade das parcelas do fluido ¢ dita conservada quando ndo ocorre mudanca
durante o percurso livre da parcela. Ou seja, a parcela carrega com ela a mesma
quantidade da propriedade em questdo. Um exemplo disto ¢ a temperatura potencial
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num escoamento adiabatico. Matematicamente, d0/dt = 0, onde d/dt é uma derivada
substancial e 0 ¢ a temperatura potencial.

47. Cite duas propriedades do escoamento atmosférico que se conservam
aproximadamente? Em que condicoes elas se conservam?

Temperatura potencial ¢ conservada em processos adiabaticos. A vorticidade potencial
de Ertel de um fluido inviscido (ou sem atrito ou viscosidade) é conservado nos
escoamentos que conservam a temperatura potencial. O momentum angular ¢
conservada em um escoamento sem atrito.

48. Cite o mecanismo principal que tende a diminuir a pressdao atmosférica em um ponto
sobre a superficie terrestre?

Se o escoamento apresenta divergéncia do fluido, integrada em toda a coluna
atmosférica sobre um ponto, a pressdo na superficie nesse ponto tende a diminuir. Isso
se deve a diminuicao do peso (massa vezes gravidade) da coluna atmosférica.

49. O que sdo ondas transversais e ondas longitudinais?

Ondas em que o movimento das parcelas do ar (ou do fluido ou do meio ou da
propriedades do meio que se alternam) e a propagagdo de onda sdo na mesma direcao
sao chamadas ondas longitudinais. Se o movimento das parcelas do ar estdo
perpendiculares a propagag¢do da onda, ela ¢ considerada transversal. Exemplos
classicos: Ondas de som sdo longitudinais e ondas de luz (ondas eletromagnéticas) sao
transversais. Na atmosfera, ondas de Rossby sdo transversais e ondas acusticas sdo
longitudinais.

50. O que sdo velocidades de fase e de grupo?

Em uma perturbagdo do meio (ou fluido) composta de um tnico harmonico a velocidade
com que um observador precisa viajar para sempre estar na mesma fase da onda (crista
ou cavado ou ponto de inflexdo ou qualquer outra fase) ¢ chamada velocidade de fase.
Quando a perturbagdo ¢ composta de mais de um harmoénico, e cada harmdnico propaga-
se com uma velocidade diferente, os maximos ¢ minimos do campo em questdo no
somatorio dos dois ou mais harmonicos propaga-se com uma velocidade diferente. Esta
velocidade ¢ chamada velocidade de grupo. Em ondas ndo dispersivas, i. €., quando a
velocidade de fase independe do comprimento de onda ou harmonico, as velocidades de
grupo e fase sdo iguais.

51. Que tipos de ondas sdo as acusticas, de gravidade e de Rossby e por qué?

As ondas acusticas sdo longitudinais. As parcelas do ar vibram na mesma direcdo da
propagacao da onda acustica (ou propagacdo de contragdo e rarefacdo; ou propagacdo de
relativa baixa densidade e alta densidade). As ondas de gravidade sdo transversais no
qual a altura da superficie livre se movimenta na dire¢do da gravidade e a onda propaga-
se perpendicular a gravidade. Ondas de Rossby sdo transversais, na qual as parcelas do
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ar, na auséncia do escoamento basico, se movimentam na dire¢do norte-sul ¢ a onda se
propaga de oeste para leste.

As ondas de som e de gravidade (externa) sdo ondas ndo dispersivas, na qual a
velocidade de propagacao independe do comprimento da onda. As ondas de Rossby sdo
dispersivas, as ondas longas propagam-se para oeste rapidamente e as ondas curtas
lentamente.

52. O que é onda dispersiva? Que ondas atmosféricas sdao dispersivas?

As ondas cujas velocidades de propagagdo dependem do comprimento de onda sdo
dispersivas. As ondas de Rossby sdo dispersivas. As ondas de Rossby longas
propagam-se para oeste rapidamente enquanto as ondas curtas propagam-se lentamente.
Quando a perturbacdo ¢ composta de mais de um harmdnico, e cada harmonico propaga
com uma velocidade diferente, os maximos ¢ minimos do campo em questio (altura
geopotencial ou vorticidade) no somatorio dos dois harmonicos propagam-se com uma
velocidade diferente. No caso das ondas de Rossby a velocidade de grupo (relativo ao
escoamento basico) € para leste.

53. Em que regido uma crista e um cavado se cruzam?

Somente nas regides de “colos”.

54. O que é campo de deformagdo ou escoamento com deformagdao?

E uma caracteristica fundamental dos escoamentos de fluido (em duas dimensdes) que
deforma um circuito continuo formado por parcelas do fluido adjacentes, alongando-o
numa direcao e comprimindo-o numa outra, sem alteracao na area do circuito plano. Esta
caracteristica ¢, frequentemente, responsavel pela formagdo de zonas frontais na

presenca de gradiente térmico.

55. O que acontece com um elemento do fluido sobre a influéncia do campo de
convergéncia?

O seu volume tende a diminuir.

56. O que acontece com um elemento de fluido sob a a¢do do campo de vorticidade?

O elemento sofre rotagdo em torno do eixo paralelo ao vetor de vorticidade.

57. Esboge uma situagcdo em que o escoamento é confluente sem que haja convergéncia.
58. Esboce um escoamento curvilineo sem rotacgdo.

59. Esboge perfis verticais de temperatura que representem situagoes estaticamente
estavel e instavel.
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60. Esboge perfis verticais de temperatura potencial que representem situagoes
estaticamente estavel e instdvel.
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