














Apêndice 1 - O perfil de absorção da radiação solar





O fluxo de calor à superfície Qtotal pode dividir-se em duas partes: o calor perdido Fnsol que se supõe ser emitido pela superfície do mar (e por isso se considera negativo) e o calor ganho por absorção de radiação proveniente do Sol (ou insolação) Fsol. A insolação Fsol é absorvida em profundidade segundo uma lei estabelecida por Kraus (1972)� TA \l "Kraus (1972)" \s "Kraus, 1972" \c 1 �� TA \l "Kraus (1972)" \s "Kraus (1972)" \c 1 � onde existe uma dupla dependência exponencial da profundidade.
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�embed Equation.2 ���





Os índices 1 e 2 referem-se às componentes de grande e pequeno comprimento de onda da insolação respectivamente; z é positivo para baixo representando z=0 a superfície do mar. Paulson e Simpson (1977� TA \l "Paulson e Simpson (1977)" \s "Paulson e Simpson, 1977" \c 1 �) publicaram valores dos coeficientes �embed Equation.2 ��� (Tabela A1.1) de acordo com os tipos de água classificados por Jerlov (1968� TA \l "Jerlov (1968)" \s "Jerlov, 1968" \c 1 �) segundo a transparência. Os valores assumidos para �embed Equation.2 ��� dependem assim do tipo de água da região em estudo. 





Quadro A1.1 - Valores dos parâmetros que intervêm no perfil de absorção da radiação solar segundo Paulson and Simpson (1977� TA \s "Paulson e Simpson, 1977" �). Note-se que os tipo de àgua propostos por Jerlov (1968)� TA \s "Jerlov, 1968" � vão da àgua mais limpa (Tipo I) para a àgua mais turva (Tipo III).
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Kraus (1972) água muito limpa�
0.4�
5�
40�
�
Jerlov (1968) 


                    Tipo I�
0.58�
0.35�
23�
�
Tipo I (50 m. superiores)�
0.68�
1.2�
28�
�
Tipo I A�
0.62�
0.6�
20�
�
Tipo I B�
0.67�
1.5�
17�
�
Tipo II�
0.77�
1.5�
14�
�
Tipo III�
0.78�
1.4�
7.9�
�






Outras expressões foram entretanto utilizadas por outros autores. Em geral são usadas expressões do tipo;





 �embed Equation.2 ���


onde n representa o número de bandas de comprimento de onda, �embed Equation.2 ��� a fracção de energia solar em cada banda e �embed Equation.2 ��� o correspondente comprimento de atenuação.
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Apêndice 2 - Cálculo dos fluxos através da superfície do mar





2.1 - Fluxos de quantidade de movimento, de calor latente e de calor sensível





Um dos aspectos que mais incerteza gera na modelação do oceano superior são os fluxos de calor e quantidade de movimento necessários para forçar o modelo. A única forma realmente prática de calcular os fluxos consiste em recorrer à parametrização em bloco. Blanc (1985)� TA \l "Blanc (1985)" \s "Blanc, 1985" \c 1 � mostrou que os fluxos calculados através de diferentes esquemas podem variar em média 30%. Métodos em princípio mais exactos de determinação dos fluxos, como por exemplo o método directo ou o método da dissipação envolvem sempre delicados problemas instrumentais. 





Neste apêndice apresenta-se a formulação que utiliza a parameterização em  bloco para a determinação dos fluxos de quantidade de movimento e calor.� TA \l "Large e Pond (1981)" \s "Large e Pond, 1981" \c 1 �





Para uma camada limite atmosférica estacionária e horizontalmente homogénea, os fluxos são calculados por:





�embed Equation.2 ��� 	A.2.1





onde �embed Equation.2 ���, H e E são os fluxos de quantidade de movimento, de calor sensível e de calor latente, respectivamente. Medindo directamente as flutuações turbulentas u', w', T' e q' na CLS, é possível determinar as respectivas covariâncias e daí obter os fluxos turbulentos. Em princípio este será o melhor método mas infelizmente envolve delicados problemas instrumentais e requer uma plataforma estável que induz ela própria distorções no escoamento. No entanto algumas experiências têm sido levadas a cabo no sentido de medir directamente os fluxos.





As dificuldades experimentais dos métodos directos, por um lado e as inúmeras observações disponíveis efectuadas regularmente por navios mercantes, por outro, levaram a que fosse estabelecido um outro método. Efectivamente, o método de parametrização em bloco permite relacionar os fluxos com os valores médios das grandezas pertinentes obtidas a elevações mais ou menos padronizadas, através de coeficientes ditos de transferência em bloco. Assim, tem-se:





�embed Equation.2 ���	A2.2





onde �embed Equation.2 ��� é o coeficiente de atrito. �embed Equation.2 ��� é o número de Stanton e �embed Equation.2 ��� o número de Dalton. As medições do coeficiente de atrito em condições neutras são tipicamente relacionadas com a velocidade do vento através de relações lineares do tipo:





�embed Equation.2 ���		A2.3





onde a, b e p são constantes a determinar. Geernaert (1990)� TA \l "Geernaert (1990)" \s "Geernaert (1990)" \c 1 � publicou uma extensa lista de resultados (pp. 129, quadro 1) alguns dos quais são também aqui apresentados (Quadro A2.1)





Quadro A2.1- Adaptada de Geernaert (1990� TA \l "Geernaert (1990)" \s "Geernaert (1990" \c 1 �))


Fonte�
Veloc. do vento (m/s)�
�embed Equation.2 ����
�
Geernaert et al.. (1986)�
5-21�
0.43+0.097U�
�
Large e Pond 


(1991)�
4-10


5-19�
1.14


0.46+0.069U�
�
Smith 


(1980)�
6-22�
0.61+0.63U�
�
Kondo


(1975)�
3-16�
1.2+0.025U�
�
Garratt


(1977)�
4-21�
0.75+0.067U�
�
Wieringa


(1974)�
4.5-15�
0.86+0.058U�
�






De �embed Equation.2 ��� muito poucas observações foram feitas.. O quadro A2.2 mostra alguns resultados obtidos experimentalmente:





Quadro A2.2 - Adaptado de Geernaert (1990)


� TA \l "Geernaert (1990)" \s "Geernaert (1990)" \c 1 �


Fonte�
�embed Equation.2 ����
�embed Equation.2 ����
�
Geernaert et al.. (1987)�
0.75�
___�
�
Large e Pond 


(1982)�
0.69/1.08�
___�
�
Anderson e Smith (1981)�
0.22/1.12�
1.27�
�
Smith 


(1980)�
0.83/1.10�
___�
�
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2.2 - Radiação infra-vermelha





A radiação infravermelha �embed Equation.2 ��� é determinada a partir do conhecimento da temperatura da superfície do mar T, humidade específica Qz   (ou temperatura do termómetro molhado), da pressão atmosférica e da cobertura das nuvens Cc  da seguinte forma:





�embed Equation.2 ��� 





com





�embed Equation.2 ���





�
Apêndice 3 - Um modelo integral 





Os modelos integrais foram originalmente introduzidos por Kraus e Turner (1967)� TA \l "Kraus e Turner (1967)" \s "Kraus e Turner, 1967" \c 1 � e baseiam-se em observações que indicam que a camada superficial do oceano está normalmente bem misturada. Consideram que a distribuição vertical de temperatura, salinidade e velocidade horizontal nesta camada é praticamente uniforme - pelo menos a variação observada aí é muito menor que nas camadas subjacentes. O facto de considerarmos esta camada uniforme permite integrar as equações de balanço das quantidades relevantes e assim obter expressões para o transporte turbulento em termos das quantidades médias e dos inputs externos. Se �embed Equation.2 ��� = 0, todos os transportes através da camada de mistura são funções lineares de z. A equação de balanço da energia cinética turbulenta é usada para obter a equação de evolução da profundidade da camada de mistura que é necessária para o fecho do sistema. Estes modelos são também conhecidos como modelos de "parametrização em bloco" e algumas das suas mais importantes versões foram apresentadas por Denman (1973),� TA \l "Denman (1973)" \s "Denman, 1973" \c 1 � Niiler e Kraus (1977� TA \l "Niiler e Kraus (1977)" \s "Niiler e Kraus, 1977" \c 1 �) e Price et al. (1978)� TA \l "Price et al. (1978)" \s "Price et al., 1978" \c 1 � 





O modelo aqui apresentado e usado em algumas simulações descritas no capítulo 6, foi desenvolvido por Price, Weller e Pinkel em 1986 e ficou conhecido por PWP. Desde aí foi usado com bastante sucesso em variadas ocasiões (Price et al., 1986� TA \l "Price et al. (1986)" \s "Price et al., 1986" \c 1 �; Price et al., 1987� TA \l "Price et al. (1987)" \s "Price et al., 1987" \c 1 �; Flament et al., 1994� TA \l "Flament et al. (1994)" \s "Flament et al., 1994" \c 1 �, Schudllich e Price, 1992� TA \l "Schudllich e Price (1992)" \s "Schudllich e Price, 1992" \c 1 �, Ravier-Hay e Godfrey, 1993� TA \l "Ravier-Hay e Godfrey (1993)" \s "Ravier-Hay e Godfrey, 1993" \c 1 �; Coelho, 1993� TA \l "Coelho (1993)" \s "Coelho, 1993" \c 1 �). Trata-se de um modelo com três particularidades muito interessantes:





- Não assume uma descontinuidade na base da camada de mistura


- Foi concebido para simular respostas rápidas do oceano superior ao forçamento atmosférico


- Juntamente com ele foram desenvolvidas parameterizações de escalas capazes de caracterizar o ciclo diurno em função das condições médias do forçamento.





Como se verá adiante, e para além das limitações habituais já apontadas a este tipo de modelos, há outras restrições à aplicabilidade deste modelo.





A ocorrência de um ciclo diurno na temperatura da camada superior do oceano quando o aquecimento solar excede o calor emitido pela superfície do oceano, é bem conhecido e foi diversas vezes observado (Imberger, 1985� TA \l "Imberger (1985)" \s "Imberger, 1985" \c 1 �; Kondo et al., 1979� TA \l "Kondo et al. (1979)" \s "Kondo et al., 1979" \c 1 �). Na ausência de vento, o aquecimento solar produz um forte aumento da temperatura numa camada superficial muito pouco espessa. Sob condições de aquecimento no Verão, quando os ventos são fracos, a profundidade da resposta térmica é de cerca de 1m (valor médio) e a amplitude da variação da temperatura à superfície é de 2�symbol 176 \f "Symbol"��C ou 3�symbol 176 \f "Symbol"��C. Fenómenos com esta amplitude foram diversas vezes observados (Halpern e Reed, 1976� TA \l "Halpern e Reed (1976)" \s "Halpern e Reed, 1976" \c 1 �; Stramma et al., 1986� TA \l "Stramma et al. (1986)" \s "Stramma et al., 1986" \c 1 �). Bem mais usual, no entanto, é a ocorrência de ventos fracos a moderados onde a energia térmica solar é misturada verticalmente até profundidades consideravelmente maiores do que aquelas que são atingidas directamente pela radiação. Neste caso, a profundidade de captura (trapping depth), o valor médio da profundidade do perfil da anomalia de temperatura, é da ordem dos 10m e a amplitude da variação da temperatura da superfície do mar é reduzida na proporção inversa, i.e., tipicamente da ordem de 0.2�symbol 176 \f "Symbol"��C, como observaram Price et al. (1986).� TA \l "Price et al. (1986)" \s "Price et al. (1986)" \c 1 � Sendo conhecidos a tensão do vento e o aquecimento solar à superfície, a questão que se coloca para compreender e prever o ciclo diurno da temperatura da camada superficial do oceano, é perceber como é que a profundidade de captura é determinada pelos efeitos concorrentes do fluxo de calor à superfície (estabilizador) e da tensão do vento (instabilizador). Assumindo que a mistura provocada pelo vento só ocorre por ajustamento do efeito de corte de forma a que exista estabilidade na camada de mistura, uma análise de escalas leva a concluír que a profundidade de captura mínima diária �embed Equation.2 ��� varia proporcionalmente a �embed Equation.2 ��� (onde �symbol 116 \f "Symbol"�� é a tensão do vento e Q é o fluxo total de calor à superfície), que a variação da temperatura da superfície do mar �embed Equation.2 ��� varia proporcionalmente a �embed Equation.2 ��� e que a variação da velocidade máxima à superfície é proporcional a �embed Equation.2 ���. Embora o perfil da velocidade possa ter algumas semelhanças com o da teoria clássica de Ekman, a sua estrutura é consequência do ciclo diurno e é até certo ponto oposta à do modelo de Ekman uma vez que um aumento na tensão do vento provocará um decréscimo no efeito de corte entre dois níveis arbitrários do oceano superior. 





3.1 - Escalas de comprimento relevantes 





No decurso da descrição do modelo serão muitas vezes usadas as expressões camada de mistura, para representar uma camada superficial quase homogénea e camada de transição para a região muito estratificada que se situa entre a camada superficial e as águas profundas subjacentes. Embora muito úteis em termos descritivos, estes conceitos são muito perigosos, uma vez que, por exemplo em dias de vento forte, a camada de mistura estimada a partir das observações pode ser muito sensível a qualquer perturbação entretanto ocorrida no oceano, levando a cometer erros por vezes bastante grosseiros na sua estimativa.





Por esta razão, Price et al. (1986),� TA \l "Price et al. (1986)" \s "Price et al. (1986)" \c 1 � correndo o risco de gerar alguma confusão sugeriram duas novas escalas de comprimento: a profundidade de captura e a profundidade de penetração. Elas possuem as enormes vantagens de poderem ser modeladas de forma independente e estimadas a partir das observações, necessitando apenas do conhecimento do perfil da anomalia de temperatura T'. Defina-se então este perfil: 





�embed Equation.2 ���	A3.1





onde �embed Equation.2 ��� é um nível de referência que deve (i) estar numa camada verticalmente homogénea para escapar aos efeitos de advecção vertical e (ii) ser suficientemente profundo para que os efeitos do ciclo diurno não se façam sentir. Quando se observa um conjunto de dados, não é possível identificar um nível de referência e é-se forçado a tomar como nível de referência um nível  cuja profundidade é inferior à ideal.





Uma vez definida a anomalia de temperatura, podemos definir a profundidade de captura �embed Equation.2 ��� como sendo o valor médio da profundidade do perfil da anomalia de temperatura ou do aquecimento diurno:





�embed Equation.2 ���		A3.2





onde �embed Equation.2 ��� é evidentemente a profundidade mínima à qual foram obtidos registos. Nos perfis onde estejam bem definidas uma camada de mistura e outra de transição, �embed Equation.2 ��� será aproximadamente metade da profundidade da camada de transição. 





A profundidade de penetração é definida como sendo a escala de comprimento �embed Equation.2 ���da equação unidimensional do calor �embed Equation.2 ��� onde �embed Equation.2 ��� e c são a densidade e a capacidade calorífica da água (constantes) e F é o fluxo de calor cujo valor à superfície é Q. A profundidade de penetração é estimada como sendo o valor à superfície da escala de comprimento 





�embed Equation.2 ���		A3.3





Durante a fase de aquecimento, quando o perfil do fluxo de calor decresce monotonamente a partir da superfície, �embed Equation.2 ��� é uma medida directa da profundidade da mistura induzida pelo vento. Embora não tenha de acontecer sempre, os valores mínimos diários de �embed Equation.2 ��� e �embed Equation.2 ���, �embed Equation.2 ��� e �embed Equation.2 ���são aproximadamente iguais (Price et al., 1986� TA \l "Price et al. (1986)" \s "Price et al. (1986)" \c 1 �� TA \s "Price et al. (1986)" �; Price et al., 1987� TA \l "Price et al. (1987)" \s "Price et al., 1987" \c 1 �� TA \s "Price et al. (1987)" �).





3.2 Equações fundamentais do modelo





Duma maneira geral as equações que governam o oceano superior já aqui foram apresentadas. Vão-se agora relembra de novo apresentando algumas hipóteses necessárias para que o problema seja solúvel.





O ciclo diurno foi modelado por Price et al.(1986)� TA \l "Price et al. (1986)" \s "Price et al. (1986)" \c 1 � assumindo que estão envolvidos apenas dois processos fundamentais: a mistura vertical e a absorção de radiação. O modelo é forçado pelos fluxos de calor e quantidade de movimento locais. Com estas hipóteses os balanços para o ciclo diurno são traduzidos pelas habituais equações unidimensionais:





�embed Equation.2 ���	A3.4, A3.5 e A3.6





onde F, E e G representam os perfis dos fluxos. Os valores dos fluxos à superfície são conhecidos: F(0)=Q é o fluxo de calor entre o oceano e a atmosfera; E(0)=S(E-P) é o fluxo de massa multiplicado pela salinidade à superfície; G(0)=�symbol 116 \f "Symbol"�� é a tensão do vento. O fluxo de calor à superfície Q pode dividir-se em duas partes: o calor perdido L que se supõe ser emitido pela superfície do mar (e por isso se considera negativo) e o calor ganho por absorção de radiação proveniente do Sol (ou insolação) I. A densidade é calculada pela equação de estado linearizada:


 


�embed Equation.2 ���	A3.7





3.3 - Simulação dos processos de mistura





Depois de várias experiências com diversos tipos de parametrização, Price et al. (1986)� TA \l "Price et al. (1986)" \s "Price et al. (1986)" \c 1 � decidiram-se por aquela que lhes pareceu mais realista e que apresentou uma melhor estrutura de perfis. Martin (1986)� TA \l "Martin (1986)" \s "Martin, 1986" \c 1 � publicou uma extensa comparação entre vários modelos que pode ser útil na compreensão da decisão tomada. O modelo PWP é essencialmente o modelo da instabilidade dinâmica (DIM) de Price et al. (1978) (ver também Pollard et al., 1973� TA \l "Pollard et al. (1973)" \s "Pollard et al., 1973" \c 1 � e Kronenburg, 1975� TA \l "Kronenburg (1975)" \s "Kronenburg, 1975" \c 1 �), possuindo apenas e adicionalmente um processo de mistura no fluido estratificado que se situa abaixo da camada de mistura. A mistura vertical no modelo tem lugar de forma a satisfazer vários critérios de estabilidade que implicam que:





�embed Equation.2 ���		A3.8





para a estabilidade estática,





�embed Equation.2 ���	A3.9





para a estabilidade da camada de mistura, e





�embed Equation.2 ���	A3.10





para a estabilidade de escoamento com efeito de corte. Note-se que h representa a profundidade da camada de mistura e �symbol 68 \f "Symbol"��( ) é o operador diferença entre o valor de uma grandeza na camada de mistura e o seu valor no nível subjacente a esta. Pode-se dizer que o primeiro processo de mistura simula a convecção livre que ocorre quando a superfície perde calor. A convecção livre provoca mistura até à profundidade de convecção (Dalu e Purini, 1981� TA \l "Dalu e Purini (1981)" \s "Dalu e Purini, 1981" \c 1 �). O segundo processo de mistura simula o arrastamento por atenuação do efeito de corte na base da camada de mistura, i.e., por aumento do número de Richardson em bloco e o terceiro processo simula os efeitos de instabilidade provocados pelo efeito de corte através da aumento de um número de Richardson dos gradientes. Estes dois últimos são os processos de mistura vertical dominantes (Coelho, 1993� TA \l "Coelho (1993)" \s "Coelho, 1993" \c 1 �; Price et al., 1986� TA \l "Price et al. (1986)" \s "Price et al., 1986" \c 1 �) e podem ser vistos como processos de mistura induzida pelo vento, visto que as velocidades que aparecem nas expressões dos número de Richardson o são �. Em princípio ambos os processos ficarão inactivos se o vento desaparecer.





3.4 - Implementação do modelo PWP





O modelo pode correr com um passo temporal qualquer desde que razoável em termos físicos. Em cada instante a insolação é absorvida de acordo com descrito no Apêndice 1. Após o modelo receber os valores da tensão do vento e do calor emitido pela superfície, é calculado um perfil de densidade. Se necessário, o perfil de densidade é ajustado para que se verifique a estabilidade estática (eq. 8), por mistura a partir da superfície simulando a convecção livre. O perfil do fluxo de calor que acompanha a convecção livre é, segundo Deardorff et al. (1969),� TA \l "Deardorff et al. (1969)" \s "Deardorff et al., 1969" \c 1 �





�embed Equation.2 ���	A3.11





Neste momento, o modelo calcula um valor da profundidade da camada de mistura, recorrendo a um critério de variação na densidade inferior a �embed Equation.2 ��� (em unidades �symbol 115 \f "Symbol"��t).





A tensão do vento é absorvida na camada de mistura e o número de Richardson em bloco, �embed Equation.2 ���, é calculado. Se �embed Equation.2 ��� < 0.65, então a camada de mistura incorpora sucessivamente os níveis subjacentes até que a condição (9) seja satisfeita. O fluxo de calor que acompanha esta mistura induzida pelo vento aumenta com a profundidade crescente e tem um máximo à profundidade da camada de mistura: 





�embed Equation.2 ���		A3.12





e anula-se imediatamente abaixo. Aparecem termos semelhantes nos balanços da salinidade e quantidade de movimento.





Até aqui o modelo funciona exactamente como o modelo DIM (Dynamic Instabillity Model) desenvolvido por Price et al. (1978),� TA \l "Price et al. (1978)" \s "Price et al. (1978)," \c 1 � e no fundo, como a maioria dos modelos de parametrização em bloco convencionais (independentemente da forma como é parameterizada a mistura induzida pelo vento). Por outro lado, o modelo assume a existência de uma camada de mistura com uma descontinuidade na densidade e na velocidade na sua base. Ora a maioria dos dados observacionais mostra que isto não é realista, pois embora exista uma camada bem misturada, na sua base não existe certamente nenhum salto na densidade e velocidade. Em vez disso verifica-se a existência de uma zona de transição através da qual a velocidade e a densidade da camada de mistura variam continuamente até atingirem os valores característicos do oceano profundo. Sem simular esta zona de transição é complicado fazer comparações entre modelos e dados observacionais.





Em parte devido às observações de Price (1979)� TA \l "Price (1979)" \s "Price, 1979" \c 1 � e assumindo que saltos deste tipo devem ter lugar em zonas de instabilidade provocada pelo efeito de corte, Price et al. (1986)� TA \l "Price et al. (1986)" \s "Price et al. (1986)" \c 1 � impuseram a condição de que o número de Richardson dos gradientes, �embed Equation.2 ���, não fosse inferior a um valor crítico, 0.25 (Turner, 1973� TA \l "Turner (1973)" \s "Turner, 1973" \c 1 �; Thompson, 1980� TA \l "Thompson (1980)" \s "Thompson, 1980" \c 1 �; Adamec et al., 1981� TA \l "Adamec et al. (1981)" \s "Adamec et al., 1981" \c 1 �). �embed Equation.2 ��� é calculado pelas diferenças entre a densidade e a velocidade na parte estratificada do perfil de densidade (abaixo da camada de mistura). Se o menor valor de �embed Equation.2 ��� no perfil for menor que o valor crítico de �embed Equation.2 ���, então �symbol 114 \f "Symbol"��, T, S e V, nos dois níveis que produziram o referido valor de �embed Equation.2 ���,, j e j+1, por exemplo, são parcialmente misturados de acordo com: 





�embed Equation.2 ���	A3.13 e A3.14





onde �embed Equation.2 ���é o valor após a mistura ser efectuada e �embed Equation.2 ���' = 0.3 é uma constante introduzida que é ligeiramente maior que o valor crítico para acelerar a convergência e que não tem qualquer influência apreciável nas soluções. �embed Equation.2 ��� é, então, calculado de novo entre j-1 e j+2. Este procedimento é feito de novo até que �embed Equation.2 ��� �symbol 179 \f "Symbol"�� 0.25 em todo o perfil.





Finalmente, resta acrescentar que, independentemente de existir ou não acção forçadora, existe sempre um processo de difusão por condução de calor que obedece à equação de difusão clássica.


�
Apêndice 4 - Breve apontamento sobre a hierarquia de modelos de Mellor e Yamada. 


Neste apêndice será apresentada duma forma resumida a hierarquia de modelos desenvolvida por Mellor e Yamada (1974) - de aqui em diante referida por MY. Particular destaque será dado ao modelo de nível 2.5 na versão de quasi - equilíbrio originalmente desenvolvida por Galperin et al (1988) - De aqui em diante GAL. Descrições detalhadas destes modelos podem ser encontradas nos referidos artigos. 


Uma sequência de hipóteses de fecho feitas por MY conduzem a um sistema de equações para as tensões de Reynolds � EMBED Equation.2  ���, que formam a base do modelo de nível 4. Adicionalmente outra equação pode ser obtida calculando a diferença entre a equação do tensor de Reynolds e o produto de � EMBED Equation.2  ��� pelo traço da equação das tensões de Reynolds. Definindo � EMBED Equation.2  ��� esta equação escreve-se:





� EMBED Equation.2  ���	A4.1


� EMBED Equation.2  ���	A4.2


onde


� EMBED Equation.2  ���	A4.3





sendo l a escala de comprimento da turbulência, � EMBED Equation.2  ��� a acelaração da gravidade, � EMBED Equation.2  ��� a vorticidade planetária, ( o coeficiente de expansão térmica e ( a flutuação da temperatura.





De acordo com MY, vão-se agora introduzir dois tensores adimensionais que caracterizam o afastamento da isotropia local:





� EMBED Equation.2  ���	A4.4


� EMBED Equation.2  ���	A4.5





onde





� EMBED Equation.2  ���	A4.6 a)


� EMBED Equation.2  ���	A4.6 b)


� EMBED Equation.2  ���	A4.6 c)


� EMBED Equation.2  ���	A4.6 d)





representando � EMBED Equation.2  ��� a norma da matriz.





Relembrem-se agora (sem entrar em grandes detalhes) as escalas introduzidas por MY, válidas para todos os modelos desta hierarquia:





� EMBED Equation.2  ���	A4.7 a)


� EMBED Equation.2  ���	A4.7 b)


� EMBED Equation.2  ���	A4.7 c)


� EMBED Equation.2  ���	� EMBED Equation.2  ���	A4.7 d)


� EMBED Equation.2  ���	� EMBED Equation.2  ���	A4.7 e)


� EMBED Equation.2  ���		A4.7 f)


e ainda





� EMBED Equation.2  ���		A4.8





Usando estas escalas podem determinar-se as ordens de grandeza de cada um dos termos das equações A4.1 e A4.2. Para a equação A4.2 tem-se:





� EMBED Equation.2  ���	A4.9





Para a equação A4.1 tem-se:





� EMBED Equation.2  ���	A4.10





Desprezando os termos de O(a2) na equação A4.10 chega-se às equações no nível 3 de MY. Se em vez disso se seguir o procedimento indicado por GAL, usando o 2º membro da equação A4.9 multiplicado por � EMBED Equation.2  ���para proceder à substituição dos termos semelhantes na equação A4.10, depois de alguma manipulação tem-se:





� EMBED Equation.2  ���	A4.11





Desprezando todos os termos de O(a2) nas equações A4.9 e A4.11  obtém-se:





� EMBED Equation.2  ���	A4.12





� EMBED Equation.2  ���	A4.13





A equação A4.13 substitui a equação 21 em MY para o modelo de nível 3 e não contém explicita ou implicitamente nenhum termo da ordem de a2 em contraste com os modelos de nível 2.5 e 3 de MY. Admitindo válida a aproximação da camada limite, o que é razoável uma vez que a razão de aspecto é pequena, as equações A4.12 e A4.13 escrevem-se:





� EMBED Equation.2  ���	A4.14





� EMBED Equation.2  ���	A4.15





� EMBED Equation.2  ���	A4.16


Uma análise semelhante pode ser feita para as equações dos fluxos turbulentos de temperatura e para a variância de temperatura. As equações para o nível 3 escrevem-se (Mellor e Yamada, 1982):





� EMBED Equation.2  ���	A4.17





� EMBED Equation.2  ���		A4.18





As constantes do modelo especificadas em Mellor e Yamada (1982), são:





� EMBED Equation.2  ���	A4.19





A escala de comprimento da turbulência, l, pode ser determinada a partir de equações algébricas (MY, Hassid e Galperin, 1983) ou de equações diferenciais (Mellor e Yamada, 1982). Em qualquer dos casos é sempre necessário impor um limite em regiões de estratificação estável:





� EMBED Equation.2  ���		A4.20


Este constrangimento reflecte o efeito limitativo que a estratificação estável tem no tamanho dos turbilhões.





O conjunto de equações A4.14 - A4.20 juntamente com as equações para a quantidade de movimento médio, a equação da continuidade e a equação de balanço de calor, formam a base do modelo de nível 2.5 na versão de quasi-equilíbrio, que pode ser apelidado de modelo de nível � EMBED Equation.2  ���, uma vez que se trata de um modelo intermédio entre o nível 2.5 e o nível 3. De qualquer forma, seria talvez mais exacto classificá-lo como sendo de nível 3 uma vez que as equações do modelo são obtidas através duma eliminação consistente de todos os termos de O(a2) e O(b2) - Neste sentido o modelo de nível 2.5 e o modelo de nível 3 de MY são de facto modelos intermédios entre os níveis 3 e 4. Também neste caso o nível abaixo é o nível 2 ou modelo de “super-equílibrio”. No modelo de nível 2.5 admite-se que os fluxos turbulentos verticais podem ser parameterizados com a ajuda de coeficientes de difusão:





� EMBED Equation.2  ���		A4.21





� EMBED Equation.2  ���		A4.22





sendo SH e SM os coeficientes de mistura vertical adimensionais também conhecidos por funções de estabilidade. Das equações A4.14 a A4.18 deduzem-se as expressões para estas funções que foram apresentadas no capítulo 4� . Estas expressões são idênticas às obtidas por Mellor e Yamada (1982) se considerarmos que os termos de produção e destruição se equilibram. 





A grande vantagem do modelo 2.5 na versão de quasi-equilíbrio reside no facto de os coeficientes de difusão turbulenta só dependerem de GH e não dos gradientes de velocidade. Este facto permite que não seja necessário impor a condição 4.9 - �embed Equation.2 ���. 





O limite superior para GH tem que corresponder ao caso de estratificação instável deve ser determinado pelo facto de GM permanecer positivo no modelo de nível 2 onde:





� EMBED Equation.2  ���		A4.23





Isto leva a que, 





� EMBED Equation.2  ���	A4.24





Para o valor limite de GH tem-se � EMBED Equation.2  ��� e portanto as outras duas componentes ficam � EMBED Equation.2  ���. 





No caso de estratificação estável, usando a definição de GH e a desigualdade A4.20 chega-se a:





� EMBED Equation.2  ���		A4.25





Pode ser mostrado a partir das equações A4.16 e a expressão da função de estabilidade SH que quando GH atinge o mínimo, a razão � EMBED Equation.2  ��� é limitada de acordo com:





� EMBED Equation.2  ���	A4.26





A desigualdade A4.26 mostra que, mesmo quando a turbulência de pequena escala é suprimida pelas forças de impulsão e a componente vertical das flutuações de energia cinética e a própria energia cinética tendem para zero, a razão � EMBED Equation.2  ��� permanece limitada. A desigualdade sugere ainda que mesmo quando a estratificação é muito pronunciada, o nível de anisotropia não excede o valor crítico estabelecido por Mellor e Yamada (1982), isto é,





� EMBED Equation.2  ���		A4.27





sendo � EMBED Equation.2  ��� o mínimo entre � EMBED Equation.2  ��� com i = 1,2,3.





� Está-se a supor que os processos de advecção horizontal são pouco importantes.


� �embed Equation.2 ���


	4.10





�embed Equation.2 ���	4.11














