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ABSTRACT. The energetic analysis is an important diagnostic tool for the identification of dynamic processes associated with events of energy conversion in the
ocean. In brief, that analysis shows the energetic interactions which are taking place among the mean and eddy fields of a certain geophysical flow, as well as the
transfers involved between the reservoirs of energy in the oceans. Those processes are detailed in the Lorenz Diagram which links, through four boxes, the reservoirs of
the mean kinetic energy, eddy kinetic energy, mean potential energy and eddy potential energy of the flow. Moreover, the Diagram identifies the interactions that occur
between those four energy forms, as well as the exchanges through the boundaries (sources and sinks). After an extensive review, we have identified that the specialized
literature lacks in texts which detail the several mechanisms of energetic conversion among the main forms of energy in the oceans, with most publications detailing
only part of those components. This article presents a detailed review on this subject, gathering information of several sources and having as main objective the step by
step construction of the Lorenz Diagram, with their respective formulations. The discussion of each term of the Diagram is presented objectively thus enabling a better
understanding of this tool, which is instrumental in summarizing the energy processes at a given area of the ocean.

Keywords: Lorenz Diagram, potential energy, eddy kinetic energy, barotropic conversion, baroclinic conversion and quasi-geostrophy.

RESUMO. Aanilise energética é uma importante ferramenta diagndstica para a identificagdo de processos dindmicos associados a eventos de conversao de energia no
oceano. Esta andlise, de uma forma sucinta, procura mostrar as interag0es energéticas que ocorrem entre 0s campos médio e turbulento de um determinado escoamento
geofisico, bem como as transferéncias entre os reservatdrios de energia nos oceanos. Estes processos sdo sumarizados pelo Diagrama de Lorenz que representa,
através de quatro caixas, 0s reservatdrios das energias cinética média, cinética turbulenta, potencial média e potencial turbulenta do escoamento do fluido geofisico,
identificando as interagdes que ocorrem entre estas quatro formas de energia, bem como as trocas com o meio externo (fontes e sumidouros). Notadamente a literatura
especializada é escassa em textos que detalhem os diversos mecanismos de conversdo energética entre as principais formas de energia nos oceanos, havendo algumas
publicagdes que, dependendo da abordagem, detalham apenas alguns deles. Este trabalho apresenta uma revisdo sobre o assunto, reunindo informagGes de diversas
fontes e tendo como objetivo principal a construgdo, passo a passo, do Diagrama de Lorenz, com suas respectivas formulagdes. A discussao de cada termo do Diagrama
¢ apresentada objetivamente, o que possibilitard um melhor entendimento desta ferramenta, a qual € de real importancia para a sumarizagao de uma estimativa energética
para uma dada regido do oceano.

Palavras-chave: Diagrama de Lorenz, energia potencial, energia cinética, conversdo barotrpica, conversao baroclinica, quase-geostrofia.
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INTRODUGAOQ

Aandlise energética é uma importante ferramenta diagndstica para
aidentificagdo de processos dindmicos, conforme pode ser cons-
tatado em indimeros trabalhos encontrados na literatura (Wyrtki et
al., 1976; Brooks & Niiler, 1977; Szabo & Weatherly, 1979; Bray
& Fofonoff, 1981; Bryden, 1982; lllari & Marshall, 1983; Dewar
& Bane, 1985; Hall, 1986; Wright, 1987; Rossby, 1987; Dewar &
Bane, 1989; Oort et al., 1989; Xue & Mellor, 1993; Heywood et al.,
1994; Qortetal., 1994; Miller & Lee, 1995; Cronin & Watts, 1996;
Uotilaetal., 2004 e Mata etal., 2006). Neste contexto, o Diagrama
de Lorenz mostra as interacdes entre as formas de energia mais
importantes, ou seja, a energia cinética média (£CA/), a energia
cinética turbulenta (£C7), a energia potencial média (£FM) e a
energia potencial turbulenta (£/7). Este Diagrama consiste de
um conjunto de blocos, 0s quais representam os reservatorios
das vdrias formas de energia do sistema, e setas que apontam
no sentido do fluxo de energia, indicando a presenca de fontes,
sumidouros ou termos de conversdo entre as formas energéticas
(Holton, 1992).

0 Diagrama de Lorenz permite uma rdpida e facil visualiza-
¢do dos principais processos energéticos que estdo associados
a determinado processo dinamico, fornecendo também a quan-
tificacdo de cada um deles. Entre as conversdes de energia que
comp@em o Diagrama de Lorenz, as mais estudadas, em larga e
mesoescala, sdo0 aquelas oriundas dos processos de instabilidade
barotropica, que convertem £CM para £C7, e dos processos de
instabilidade baroclinica, que convertem £APM para £C7.

Uma revisdo na literatura mostrou que Holton (1992) e Pei-
xoto & Oort (1992) sdo boas referéncias para o estudo do Dia-
grama de Lorenz, entretanto, sua énfase é para as conversdes
energéticas na atmosfera. Indmeros outros trabalhos citam ou
detalham apenas determinada parte do Diagrama, tais como Gill
(1982), Kundu & Cohen (1990), Cushman-Roisin (1994) e Cro-
nin & Watts (1996). Por exemplo, em Kundu & Cohen (1990),
em um estudo dirigido a turbuléncia, a &nfase é dada nas tro-
cas envolvendo apenas as duas formas de energia cinética (£CM
e £CT); em Stull (1988) as equagBes da £C7 sdo discutidas
para um grande volume de controle; em Cronin & Watts (1996),
onde o estudo visava as interagOes entre 0 escoamento médio
e turbulento na regido da Corrente do Golfo, a énfase contem-
pla apenas as duas formas turbulentas de energia (£C7 e £FT).
Neste dltimo trabalho, os autores modificam a forma tradicional
do Diagrama de Lorenz, explicitando os termos de acoplamento
entre 0s campos de massa e velocidade e as componentes que
distinguem os fluxos de calor realmente associados com instabili-

dades dindmicas (conversdo baroclinica). Este procedimento per-
mite identificar fluxos turbulentos de calor ndo divergentes hori-
zontalmente, 0s quais ndo caracterizam um processo de adveccdo
de calor que acarrete uma modificagdo da posicdo do centro de
massa do fluido.

0 objetivo deste trabalho é um melhor entendimento do Dia-
grama de Lorenz mediante a construgdo, passo a passo, deste
Diagrama. Neste artigo é dada énfase aos processos de con-
versdo de energia associados com instabilidades dinamicas dos
movimentos de larga escala e sua variabilidade (mesoescala).
A origem de cada termo é relatada e discutida.

Ap0s esta introducdo, a se¢do 2 apresenta uma revisao teo-
rica sucinta sobre alguns importantes temas relacionados com a
construgdo do Diagrama de Lorenz seguida, na se¢do 3, pelaapre-
sentagdo dos quatro balangos de energia que compdem o Dia-
grama. A segdo 4 contém o detalhamento dos aspectos dindmicos
da conversdo baroclinica e finalmente na se¢do 5 sdo discutidos
e sumarizados varios aspectos relacionados ao Diagrama.

REVISAO TEORICA

Nesta secdo serd feita uma revisdo sucinta com relagdo aos
conhecimentos necessdrios para a construgdo do Diagrama de
Lorenz, 0s quais estdo relacionados com: (i) a teoria do movi-
mento quase-geostrofico @& e (i) as duas formas de energia
mais importantes no oceano: a energia cinética (£C) e a energia
potencial (£, com &nfase para o conceito de energia potencial
disponivel (£70, introduzido por Lorenz (1955). Apesar desta re-
visdo constituir um guia ao leitor interessado no assunto, a leitura
das referéncias Gill (1982), Apel (1987), Pedlosky (1987), Stull
(1988), Kundu & Cohen (1990), Holton (1992), Peixoto & Oort
(1992) e Gushman-Roisin (1994) é aconselhavel para um maior
embasamento tedrico.

A Teoria Quase-Geostréfica (05)

0 efeito da rotagdo da Terra sobre a dindmica dos movimentos
geofisicos aumenta a medida que diminui o Nimero de Rossby
(R,) associado ao movimento, dado por R, = ¥ /2L, onde
V & a escala tipica de velocidade horizontal do movimento, €
¢ a velocidade angular da Terra e Z a escala tipica de compri-
mento horizontal do movimento.

Ateoria da quase-geostrofia faz uso deste conceito para ava-
liar a importancia relativa dos processos oceanicos em fungdo de
suas escalas espaco-temporais. Paratal, as varidveis que descre-
vem 0 movimento sao escritas em termos de séries de poténcia
de um pequeno parametro tipico do escoamento (Lemes & Moura,
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2002). Nesta série os termos de maior ordem sdo considerados
como perturbagdes dos termos de menor ordem (Kundu & Cohen,
1990). No caso de escoamentos geofisicos o parametro citado
acima é o Nimero de Rossby. O pequeno valor de R,, garante que
as séries sejam assintoticamente convergentes. A velocidade do
gscoamento U serd entdo desenvolvida como uma destas séries,
aqual serdtruncada no termo de ordem R,,. Os termos de O (R2)
ou superiores serdo desconsiderados. As duas parcelas resultan-
tes sdo muito diferentes do ponto de vista dinamico, tal que:

(1) ocampo de velocidade geostrofica u, de O (1), é identifi-
cado pelo subindice ‘g’ em suas componentes, dadas por
u(ug, vg, 0) Nas diregdes zonal, meridional e vertical,
respectivamente. As caracteristicas principais do escoa-
mento geostrofico sdo: aceleragdo nula, divergente hori-
zontal nulo, movimento paralelo as isGbaras, equilibrio hi-
drostatico na vertical e fluido inviscido.

(2) o campo de velocidade ageostréfica Uy, de O(R,), é
identificado pelo subindice ‘a’ em suas componentes, da-
das por Ua(ug, v, we). As caracteristicas principais
do escoamento ageostrofico sdo: acelerado, divergente
horizontal ndo nulo e ndo inviscido.

Do exposto vemos que a velocidade do escoamento U pode
ser escrita como U = u + U,.

A consideracdo exclusiva dos termos de O (1) nas equagdes
do momentum forma um sistema degenerescente, dado que as
velocidades geostroficas sdo ndo divergentes e resultam em
velocidades verticais nulas, as quais impedem a ocorréncia de
movimentos convectivos e de ondas longas. Além disso, em flui-
dos estratificados, este fato impossibilita alteragdes na inclinagdo
das superficies isopicnais e, portanto, a geragdo de perturbagdes
de pressdo e, por conseqliéncia de movimento (e.g., Gill, 1982
¢ Cushman-Roisin, 1994). A inclusdo dos termos ageostroficos,
de maior ordem (R,), nas equactes do momentum possibili-
tard a descricdo da variabilidade do fluxo principal, formando-se
entdo um sistema de equagCes que descreve a quase-geostrofia
(QG). 0 formalismo resultante deste procedimento é conhecido
como Teoria Quase-Geostrofica (e.g., Cushman-Roisin, 1994 e
Pedlosky, 1987).

A teoria da @G parte do pressuposto que 0s movimentos
de mesoescala ocorrem como perturbacdes sobre o estado de
equilibrio, e que estas perturbacdes sdo pequenas quando com-
paradas com a ordem de grandeza do campo de velocidade domi-

10 subindice “z" denota a derivada da propriedade com relagdo a 7',

nante. Desta forma, as perturbag0es associadas aos movimentos
de mesoescala se refletem no campo de massa, de modo que a
densidade p apresenta um estado basico, que varia apenas ver-
ticalmente, e desvios sobre este estado, 0s quais variam nas trés
dimensdes bem como no tempo.

Assumindo-se entdo que a densidade do fluido p varia so-
mente em fungdo da sua temperatura 7' (portanto independente
da salinidade) na forma p = p,(1 — «T), onde o é 0 coefi-
ciente de expansdo térmica do fluido e p, sua densidade média,
podemos entdo decompor 0 campo de massa (em forma de tem-
peratura) em duas partes:

T(x,y,z,t) =0(z) + AT (x,y,2z,t) (1)

0 perfil de temperatura 6(z) é horizontalmente uniforme e
independente do tempo, sendo chamado de estratificagdo bési-
ca, 0 qual gera um estado de repouso (equilibrio hidrostatico).
Aparcela dindmica A T equivale aos desvios do campo de massa
com relacdo ao estado basico. A teoria &G assume que esta
gstratificacdo se manterd no tempo contra a acdo homogenei-
zadora da difusdo vertical, logo, é suposto que a estabilidade
do fluido é aproximada pela sua estratificagdo basica, ou seja’:
102] > |(AT),|. O formalismo @& ndo considera a origem e
a manutengdo da estratificagdo, mas somente o comportamento
dos movimentos que a perturbam fracamente (e.g., Cushman-
Roisin, 1994).

De forma sucinta serdo apresentadas as equag0es da @& uti-
lizadas neste trabalho. A Eq. (2) descreve o balango geostrofico
no plano horizontal, enquanto a Eq. (3) apresenta o balanco hi-
drostatico entre as perturbaces de pressao e do campo de massa,
esta Ultima expressa em termos de variagdo de temperatura.

1
fo(k xu) =——V,P 2)
£0
0:—i£+gaAT (3)
Po 0z

onde g € a aceleragdo da gravidade, P a pressdo dindmica e f,
é o pardmetro de Coriolis referido a latitude central do dominio.
0 simbolo V, representa o operador gradiente apenas com as
suas componentes horizontais e 0 versor k estd associado ao
gixo vertical do sistema de coordenadas. Mantidos apenas 0s
termos de ordem R,, as equagGes do momentum, calor e con-
tinuidade se reduzem as equagdes que governam a variabili-
dade do escoamento geostréfico. A equagdo do momentum de
O(R,), no plano B e sem a inclusdo do termo de atrito?, é dada

2Ando consideragdo do atrito conduz a auséncia de dissipacdo de £C' no sistema, o que pode ser contornado com a adogao de uma dinamica de estado estaciondrio

(sem variagdo local de energia) aplicada a um volume fechado.

Brazilian Journal of Geophysics, Vol. 26(2), 2008



1 56 0S PROCESSOS DE CONVERSAQ DE ENERGIA NOS OCEANOS: UMA REVISAQ DO DIAGRAMA DE LORENZ

por:

Z;—l; +u-Vyu+Byk xu)+ fo(kxUy) =0 (4

Nos termos de aceleragdo local, advectivo e de correcdo do para-
metro de Coriolis (devido ao efeito do plano B) da Eq. (4), esta
sendo considerada apenas a componente geostrofica da veloci-
dade do escoamento, em virtude daquela ser utilizada como pri-
meira estimativa para a velocidade nos termos ageostroficos, ou
seja: U ~ u (e.g., Cushman-Roisin, 1994). Este procedimento
se repetird na equagdo do calor. A equagdo da continuidade de
O(R,), tendo em vista que a componente geostrdfica de U é
nao divergente horizontalmente, assume a forma:

duy v, dw,

=0 )
ax ay 0z

A equacdo do calor de O(R,), é dada por (e.g., Holton, 1992):

aaA—tT+(u-V;,)AT+waGZ=O (6)
onde, conforme mencionado anteriormente, a derivada vertical
da perturbagdo da temperatura foi desconsiderada por ser muito
menor que a derivada vertical do campo basico 6, .

Para movimentos ndo lineares em fluidos continuamente es-
tratificados, com a aproximagao do plano 8, a equagdo da quase-
geostrofia pode ser escrita em termos de vorticidade potencial,
de acordo com a Eq. (7), conforme Pedlosky (1987), Cushman-
Roisin (1994) e Gill (1982):

32V21ﬁ

aq _
E + J(w7 Q) =v 822 (7)

onde g é a vorticidade potencial, definida por:

9 29
q =V + = (%%) + Boy (8)

Nestas equagdes v é o coeficiente de viscosidade cinematica mo-
lecular e v € a funcdo corrente associada com as velocidades
geostroficas na forma:

oy _ 9w

ay ‘e dx ©)

Com a utilizagdo da aproximagdo do plano B, o parametro de
Coriolis (agora dado por f) é definido por f = f, + Boy,
onde y é a distancia medida a partir da latitude central de refe-
réncia e B, = df,/dy. N*(z) ¢ afreqiiéncia de estratificagdo
(Brunt-Véisald) dada por:

8 dp(2) (10)

N%(z) =
(2) oo dz

onde p(z) corresponde 2 estratificagio basica. V2 e J sdo 0s
operadores Laplaciano e Jacobiano, respectivamente.

A seguir, tendo em vista que 0 objetivo principal deste tra-
balho é a obtencdo do Diagrama de Lorenz passo a passo, 0
que implica na obtengdo do balango de cada forma de energia
(média e turbulenta), as varidveis que descrevem o escoamento
geofisico serdo decompostas em uma parte média e outra flu-
tuante, definindo-se como flutuante a perturbagdo sobre 0 campo
médio da varidvel. Destacamos que neste artigo o termo “turbu-
lento” € utilizado para designar o estado perturbado das varidveis.
Esta decomposicdo tem como expressao genérica:

A, 1) = A(x) + A'(x, 1) (11)

onde x é o vetor posi¢do na forma x(x, y, z), 4 é uma varia-
vel qualquer do escoamento e ¢ é um determinado instante de
tempo (e.g., Brooks & Niiler, 1977). 0 valor de A(x) é obtido
dentro de uma janela temporal compativel com a escala do movi-
mento em estudo.

As equac0es para as variaveis médias e turbulentas do mo-
mentum de O(R,), que governam a variabilidade do escoa-
mento, sdo deduzidas mediante a aplicacdo da Eq. (11) naEq. (4),
0 que terd entdo como resultado:

au o _ _ , I ,

5+§+(u-w)u+(u “Vpu+ @-Vy)u

+ VU + Byk x i) + Byk x u) (12)

+ folk x Ug) + fo(k x U,) =0

A equacdo média é obtida pela promediacdo da Eq. (12), o que
fornece:

ou —
Yl @ Vpu+ @ - Vyu' + By(k x )

+f0(k><ﬁa) =0

(13)

Subtraindo a Eq. (13) da (12) resulta na componente turbulenta
da Eq. (4):

au/ / = = /

5 + @ -Vyu+ (- Vyu

+[@ - ViU — W - Vu'] + By(k x u) (14)
+ fok x UL) =0

O primeiro termo das Eq. (13) e (14) pode ser eliminado
nas situagcles em que Se assuma um movimento estaciondrio
(Steaay siare). Também podemos justificar a desconsideracdo
deste termo ao assumir a hip6tese ergodica para 0 movimento
(i.e., homogeneidade espacial e estacionariedade) de acordo com
Taylor (1920). Este mesmo procedimento de separacao deve ser
aplicado nas Egs. (3) e (6).
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As formas de energia no oceano

As duas formas de energia mais importantes do oceano,
associadas aos movimentos de larga escala, s3o a energia ciné-
tica (£C) e a potencial (£7), estando a primeira relacionada com
a velocidade das particulas de um determinado volume de fluido
€ a segunda com a posigdo do centro de massa deste volume.
As equacles da £P e £C serdo apresentadas a seguir de acordo
com os fundamentos da teoria @& A multiplicagdo da Eq. (7) por
¥ resulta em uma equagdo cujos termos tém dimensdo 2,7
(taxa de variacdo da energia), onde 7" & escala de tempo do movi-
mento. Esta nova equagdo, sequida de uma integragdo nas trés
dimensdes do dominio, considerando-se as condigGes de con-
torno nulas (dominio com tampa rigida na superficie e no fun-
do, com paredes verticais meridionais e decaimento a grandes
distancias na direcdo zonal), fornece apos vdrias integraces por
partes (Cushman-Roisin, 1994):

%U// So0| vy Rdxdya:
+/// ;pO}}\z(?j)zdxdydz] (15)
T

0 lado esquerdo da Eqg. (15) corresponde entdo a variacdo tem-
poral da energia total do sistema, a qual é igual ao valor do termo
dissipativo do lado direito da equagdo, sempre negativo. As duas
expressoes da Eq. (9) que definem a fungdo corrente +, quando
aplicadas no primeiro termo da Eg. (15), fornecem:

/// %p0|V1/f|2dxdydz o
:/// %po(ué—f—vé)dxdydz o

que corresponde a £C do sistema. Na Eq. (16) a parcela da
£C devida aos movimentos verticais ndo 6 considerada. O se-
gundo termo do colchete da Eq. (15) corresponde entdo a ex-
pressdo da £ do sistema, a qual difere da tradicional forma
JII pgzdxdyd:z esperada para esta forma de energia. O con-
ceito de A7 Disponivel (£P0), introduzido por Margules (1903)
e desenvolvido por Lorenz (1955), explica esta diferenca entre
as duas expressoes (Gushman-Roisin, 1994). Lorenz (1955) in-
troduziu o conceito de £P0 como aquela porgdo ou parte da
energia potencial média que pode ser liberada pelo relaxamento
adiabatico de todas as superficies de temperatura potencial para
uma configuracdo horizontal. Cushman-Roisin (1994) define a
£PD como a diferenga entre a £7 atual do fluido e aquela que ele

2
dxdydz

Brazilian Journal of Geophysics, Vol. 26(2), 2008

teria em um estado de referéncia, o qual é definido como o estado
basico (hidrostético) ndo perturbado.

A Figura 1, adaptada de Cushman-Roisin (1994), ilustra
melhor este conceito. Um fluido com duas camadas de densi-
dade p; e py esta inicialmente em seu estado de menor energia
(estratificacdo basica) onde a £P é minimae a £C € nula.

¥
z

p2 Hz

Z7=0 Y

T .y

Figura 1 — Modelo de fluido estratificado com duas camadas utilizado para
demonstragdo do conceito de Energia Potencial Disponivel — £72. A energia
potencial do fluido é maior quando a sua interface (curva entre as duas camadas
de liquido) esta afastada de seu estado de relaxagdo (linha tracejada).

Este estado corresponde na Figura 1 as duas camadas de
fluido separadas pela linha tracejada. Uma perturbagdo p’ des-
loca a interface para uma nova posicdo, representada pela curva
cheia sobre a linha tracejada, a qual mantém uma distancia
h(x, y) da posicdo de repouso. A integral da expressdo tradi-
cional da /7 sobre todo o dominio mostra que a diferenca (£70)
entre a /AP total do estado perturbado (a/za/) e aquela do estado
de referéncia (&), é dada por:

EPD = /// pgzdxdydz — /// pgzdxdydz
atual ref
1
= / / / Epoz\ﬂh%/xdyarz

Uma perturbacdo de densidade, em um ponto qualquer (x, ) do
dominio, esta associada com a diferenga entre a densidade do
ponto de origem da particula de fluido que o ocupou e a densi-
dade inicial deste ponto. Supondo-se que uma particula se moveu
verticalmente de um ponto B(zg) inferior para um ponto 4(z 4)
superior (separados por 2 = z 4 — z ), a perturbagdo de den-
sidade serd dada por p’ = p(z4 — h) — p(z4). A suposicdo
de um valor 2 muito pequeno permite uma expansao em Série
de Taylor a qual, truncada na derivada de ordem 1, permite es-
crever o/ = —(dp/dz)h = (poN?/g)h, com 0 auxilio da

(17)
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Eq. (10) que definiu a freqliéncia de estratificagdo (Brunt-Véisald),
conforme Cushman-Roisin (1994). A fungdo corrente v, defi-
nida na Eq. (9), quando associada com a Eq. (2), permite es-
Crever uma nova expressdo para a fungdo corrente  dada por:
P = p, fo . Esta expressdo, por sua vez, agora associada com
0 balanco hidrostéatico entre as parcelas dindmicas da pressao
e densidade, conduz a expressao p’ = —(po fo/g)0V/0z,
a qual quando substituida na expressao anterior de p’, permite
definir o deslocamento / em relagdo ao estado basico como
h = —(f,/N*)dy/dz. Estaexpressdo quando substituida
na Eq. (17) fornece:

Sk

0 que confirma que o segundo termo do colchete da Eq. (15) é
realmente uma expressao de £, mais precisamente a £/2. Con-
forme expressaa Eq. (15), aforma de £/ passivel de variar com o
tempo é somente a £70, 0 que corrobora com a definicdo de £70
proposta por Lorenz (1955) e apresentada anteriormente. Lorenz
(1955) define ainda algumas propriedades para a £70:

2 9 2
% (%) dxdydz  (18)

(i) asomada £PD e da £C é conservada em um fluxo adia-
bético,

(i) a £PD é completamente determinada pela distribuicdo de
massa,

(i) a £PD € zero se a estratificagdo é horizontal e estatica-
mente estavel3 e

(iv) a £PD é alnica fonte de £C.

A derivada da Eq. (18) com relagdo ao tempo, considerando-se
ainda a expressdo da velocidade vertical w, (ndo apresentada
aqui) da teoria @&, fornece (e.g., Cushman-Roisin, 1994):

¢ [[[ pwardya:

Esta expressdo permite concluir que parcelas pesadas de fluido
subindo e parcelas leves descendo aumentam a £70, ou sgja,
um aumento na inclinagdo das isopicnais em um sistema
de estratificacdo estavel aumenta sua £72. Um consumo de
FPD neste mesmo sistema, conseqientemente, implica numa
relaxacdo de suas isopicnais (Plumb, 1983).

Peixoto & Oort (1992) compararam a razdo entre a £C € a
FPD no oceano e na atmosfera (2#77), 0 que mostra um valor

d(EPD) (19)

muito menor no primeiro;

(EC/EPD),upuno = 0.013

(EC/EPD),,, =0.27

Os autores citam que isto implica dizer que, numa situagdo hipo-
tética, se todos o0s processos de geragdo de energia fossem para-
lisados, a circulagdo geral dos oceanos teria uma fonte relativa de
energia muito maior do que a da circulagdo geral da atmosfera.

Instabilidades barotrdpicas e baroclinicas

Instabilidades, tanto barotrépicas como baroclinicas, sdo feicdes
intrinsecas de fluidos geofisicos e, portanto, havendo um escoa-
mento cujo estado bésico se encontra em balango geostrofico ele
estara naturalmente sujeito a ocorréncia de instabilidades. Obser-
Vamos que nos casos onde existem condicdes favordveis ao cres-
cimento das instabilidades, este ocorre a custa da energia média
do escoamento, de forma que existe transferéncia de energia do
gscoamento médio para as instabilidades. Desta forma as insta-
bilidades que crescem drenam energia do escoamento médio e
funcionam como um mecanismo de manutengdo do equilibrio da
circulagdo basica dos oceanos.

A instabilidade barotrdpica tem como caracteristica principal
0 fato do crescimento da instabilidade se dar a custa do consumo
da energia cinética média do escoamento. Esta forma de insta-
bilidade desenvolve importante papel porque € através dela que
pode ocorrer a transferéncia direta da energia cinética média para
a energia cinética associada aos movimentos vorticais, propor-
cionando a interagdo entre 0s campos médio do escoamento e
de mesoescala, a chamada energia cinética de vértice*. Ja no
caso da instabilidade baroclinica o crescimento se da mediante o
relaxamento das superficies isopicnais do fluido. Esta instabili-
dade desempenha a fungdo de transferir, indiretamente, a energia
do campo de massa para 0 campo de escoamento. Portanto, as
instabilidades barotrdpica e baroclinica contribuem para levar o
oceano (e da mesma maneira, a atmosfera) a uma condicdo de
menor energia potencial e cinética, conduzindo entdo o sistema
para uma condicdo de maior equilibrio.

Identificar se 0 escoamento estd apto ao desenvolvimento
de determinada instabilidade ndo é trivial. Determinadas carac-
teristicas do perfil de velocidade podem indicar se 0 escoamento
tem condicdo ou ndo de desenvolver determinado tipo de instabi-
lidade. Em geral, teremos apenas a identificagdo de condigdes ne-
cessarias, mas ndo suficientes, para que ocorra o crescimento da

SNA:A estratificacdo € vertical, o que configura isopicnais planas e horizontais (estado basico).
40 termo encontrado na literatura inglesa é £z, ou no caso, £ty Kinetic Energy (FKE)
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instabilidade. No caso especifico de escoamentos baroclinicos,
com superficies isopicnais inclinadas, este possui uma energia
potencial maior do que aquela da situagdo em que suas Su-
perficies se encontram relaxadas (horizontais). A diferenca de
gnergia entre 0s dois casos € chamada de Energia Potencial Dis-
ponivel — £PD a qual foi destacada na secdo anterior. Pode-se
afirmar, entdo, que todo escoamento com superficies isopicnais
inclinadas é potencialmente instavel visto que possui uma energia
“armazenada” que pode ser liberada para o crescimento das ins-
tabilidades. Podemos dizer que um perfil baroclinico, mais cedo
ou mais tarde, serd atingido por uma perturbagdo com a fase e
0 comprimento de onda adequados, a qual afastara o sistema de
seu equilibrio. Logo, este tipo de escoamento & intrinsecamente
instavel (e.g. Cushman-Roisin, 1994). Maiores explicagbes po-
dem ser encontradas nos artigos classicos sobre instabilidade
baroclinica como os de Charney (1947) e Eady (1949).

Como ndo é o objetivo deste artigo discorrer longamente so-
bre instabilidades, destacamos apenas que alguns critérios de
identificagdo, de um possivel crescimento da instabilidade para
um dado escoamento, se baseiam na avaliagdo do gradiente da
vorticidade absoluta do escoamento médio ao longo do dominio,
dado por

d(fo + By — dii/dy)/dy = p — d*ii/dy?,

para 0 caso de um escoamento zonal. Para ilustrarmos um des-
tes critérios, o qual diz que se este gradiente trocar de sinal no
dominio um escoamento barotrépico é candidato ao crescimento
de uma instabilidade (Cushman-Roisin, 1994), a Figura 2 mos-
tra dois escoamentos, onde o da Figura 2(a) é estdvel e o da Fi-
gura 2(b), adaptado de Cushman-Roisin (1994), pode vir a desen-
volver um processo de instabilidade, pois neste Gltimo a referida
troca de sinal ocorre no dominio. A instabilidade baroclinica é
exemplificada pela “cunha de instabilidade” citada na segdo 3.4
deste artigo (ver Fig. 7).

Escoamentos estratificados em um sistema em rotagdo como
a Terra podem estar sujeitos as instabilidades barotrdpica e baro-
clinica que fazem parte de uma faixa ampla de tipos de insta-
bilidade chamada “instabilidade combinada barotropica-baro-
clinica”, que ocorrem quando o0 escoamento € cisalhado em am-
bas as dire¢des: horizontal e vertical. Nao havendo cisalhamento
horizontal a instabilidade que pode se desenvolver se situa em um
extremo desta faixa: a instabilidade baroclinica. Por outro lado,
na auséncia de cisalhamento vertical, a instabilidade que pode se
desenvolver se localiza na outra extremidade da faixa: a instabili-
dade barotrdpica.

Ao leitor interessado em informagGes mais detalhadas sobre
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instabilidades indicamos os livros de Kundu & Cohen (1990) e
Cushman-Roisin (1994).

0 DIAGRAMA DE LORENZ

Nesta se¢do 0s processos fisicos que influenciam no balango de
energia de cada bloco do Diagrama de Lorenz serdo detalhados,
totalizando quatro balangos associados com 0s reservatorios de
FOM, ECT, FPM & FPT. Todas as conversdes envolvidas com
a £P sdo de fato conversdes de £70. Serd suposto que um vo-
lume de controle, o qual compreende todo o0 dominio de estudo
(grande volume), foi dividido em volumes elementares (pequenos
volumes) sobre 0s quais 0s balangos aqui desenvolvidos serdo
aplicados.

Para o desenvolvimento dos balangos de energia uma se-
gunda decomposicdo é aplicada na parte dindmica do campo de
massa, definido em termos de temperatura pela Eq. (1). Esta
decomposicdo segue a Eg. (11), obtendo-se entdo (Cronin &
Watts, 1996):

AT(x,y,2,t) = AT(x,y,2) + T'(x, y,z,t)  (20)

A média temporal AT é somada com o campo bésico, configu-
rando um campo de massa médio final, independente do tempo,
dado por:

T(x,y,z)=0(z) + AT(x, y,z2) (21)

0 balanco de energia cinética média

A energia cinética média (£CM) no volume elementar, por uni-
dade de massa, de acordo com a Eq. (16), serd dada por:
gop~ 38 _ %t 22)
2 2
0 balango da £CM pode ser obtido pela promediagdo do produto
gscalar entre o vetor velocidade média e as equagOes médias do
momentum, na forma:

Balango ECM = u - (equacdo 4) + w, - (equacdo 3)

(23)
A B
Como a Eq. (4) promediada corresponde a Eq. (13), obtemos:
i [8—“] = —i-[@-Vya] —i- [(u’-Vh)u’]
at N e
1 2 3
—u- [By(k x )] —u-[fo(k x Ug)] 24)
4 5
Wy 0P R
—— — +gawq AT
PO 0Z ‘——
N—— 7

6
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V Vv V
' o - A
d*w/ay’
du [ dy
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Figura 2 — (a) Escoamento barotropico estavel (da esquerda para a direita sucedem-se os perfis de velocidade média, da sua primeira deri-
vada e da segunda derivada, sendo que este Gltimo é utilizado em expressdes que definem critérios de instabilidade). Nao ha troca de sinal
da segunda derivada e o escoamento € estavel; (b) Escoamento barotrépico apto a desenvolver um processo de instabilidade. A segunda
derivada do perfil de velocidade média exibe troca de sinal dentro do dominio (segundo exemplo adaptado de Cushman-Roisin, 1994).

Segue-se uma analise dos termos da Eq. (24). O termo 1 re-
presenta a variagdo local da £ZCM e é nulo no movimento esta-
cionario. O termo 2 pode ser reescrito como:

—i- (@ V] = -1V, ("2—") — —@-V, ECM (25)

Este termo representa a Advecgdo da £CM pelo Escoamento
Médio, termo que chamaremos de AFCM_FM. O termo 3 expan-
dido, depois de alguma manipulacdo algébrica, resulta em dois
outros termos dados por:

—u- [(u/ . Vh)u/] =
—0u —F (0u av — 0V
o g AN g g 7o g
= ugugg +ugvg (W + W) + vgvgw
A (26)

B dugugilg dvgugUg
dax ay ox ay

A A 7=
Bugvgug ngugvg

0 termo A4 da Eq. (26) é citado em Kundu & Cohen (1990) como
um produto de tensGes turbulentas pela taxa de deformacédo do
campo médio. Jd Cronin & Watts (1996) tratam este termo como
fluxos de momentum horizontal que sdo orientados em sentido
contrdrio ao do gradiente do momentum médio (aowngradient).
As componentes do termo A, dadas por

—du —— v

g Y
ulul,—= 4+ v,v,—
Y ggay’

podem ser positivas ou negativas, dependendo do sinal do gra-
diente do momentum médio. Contudo, o sinal das demais com-
ponentes do termo A carece de uma melhor interpretacdo. A Fi-
gura 3 mostra um perfil horizontal de velocidade no plano x — »
dado por # = a(y) com v = 0. Uma particula de fluido, de-
vido a uma perturbagdo de velocidade v’ (suposta negativa), se
desloca da posi¢do A para B, transportando consigo a veloci-
dade média do ponto A4, a qual é maior que a velocidade média
do ponto B, ocasionando entdo uma perturbagdo »’ > 0 na
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velocidade deste ponto, logo, 0 produto /v’ serd negativo.

Ay

i(y)
OA
lV' V, i
& ©
X

Figura 3 — Movimento vertical de uma particula de fluido devido a uma
perturbagdo v’. A andlise da figura permite concluir que os fluxos de momentum
turbulentos cruzados, dados por ugvgdiig /9y + ugugdvg/dx, S30 sempre
negativos e downgradient.

A seta maior na Figura 3 indica o sentido do gradiente de
momentum médio (positivo), ou seja, o fluxo u/v’ é realmente
downgradient. SimulacOes semelhantes, com a variagdo do sen-
tido deste gradiente e/ou o sentido das perturbagdes da veloci-
dade, mostram que os fluxos de momentum turbulentos cruzados,
dados por . .

—ou v
uévéa—j + u’gvéa—xg,

sdo sempre negativos e downgraarent. Finalmente, a analise rea-
lizada nas componentes do termo 4 permite dizer que 0 mesmo
pode ser positivo ou negativo. Este termo 4 é comumente tra-
tado na literatura (e.g., Dewar & Bane, 1985 e Kundu & Cohen,
1990) como o termo de conversao barotropica (C57), 0 que
sera mantido neste trabalho. Porém, um processo de conversao
barotrdpica consiste no aumento da energia do campo turbu-
lento (perturbado) do escoamento a custa do consumo de energia
cinética do escoamento médio (conversdo de £CM para £CT).
Portanto, um real processo de conversdo barotrdpica ocorre so-
mente quando as componentes dominantes do termo A forem flu-
x0s de momentum turbulento downgradiient. E aesta situagdo que
Cronin & Watts (1996) se referem quando de sua definicdo para
0 termo CA7. Naquelas situacGes em que estes termos dominan-
tes correspondem a fluxos no sentido do gradiente do momentum
médio (ypgradient) estard configurado um processo de “sobre-
estabilidade barotrdpica”, conforme Dewar & Bane (1989). Al-
guns artigos que fazem referéncia a este tipo de conversao (contra
a “cascata de energia”) sdo Brooks & Niiler (1977), Plumb (1983)
¢ Dewar & Bane (1985).

0 termo B da Eq. (26) € tratado por Kundu & Cohen (1990)
como um transporte da £CM pelas tensdes de Reynolds. Este
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termo sera tratado como 7ECM_7R.

Voltando a Eq. (24), o desenvolvimento do termo 4 mostra
que ele é nulo. O termo 5, por sua vez, com a utilizagdo da Eq. (2)
da geostrofia, pode ser reescrito na forma:

i [Br( x Ug)) = ——2 . v, P (27)
Po

mostrando que este termo pode ser interpretado como um tra-
balho horizontal da pressdo sobre 0 escoamento médio, o qual
seré tratado como 7AHP-£M. Q termo 6 representa o trabalho ver-
tical da pressdo sobre 0 movimento médio, aqui tratado como
TVP_FM. Mais precisamente, o trabalho da pressao é realizado
sobre a componente ageostrofica do escoamento médio. Final-
mente, 0 termo 7 representa o fluxo vertical de calor devido ao
gscoamento médio e sera tratado como AVC_FM. A equagdo final
do balango de £CM, onde o lado esquerdo da equagao serd igua-
lado a zero por estar sendo assumido um movimento estacionario
(ou estatisticamente estaciondrio), tem a forma:

]
E(ECM) =0=—-u-Vy,ECM
D e —
AECM_FM
variagdo local da EC M
7] du v
!, !’ !
[ -k (5 + ) + 0

TECM_TR

. Wy 0P _—
——2 .V, P -2 4w AT
00 Py 0z e —

THP.FM TVP.FM

FVC_.FM

Cabe destacar que os dois tltimos termos da Eq. (28) se anulam,
visto que sdo oriundos da equacdo do balango hidrostético, ou
seja: TVPEM + FVC-EM = 0. De acordo com Cronin & Watts
(1996), apesar destes termos se anularem, eles sdo muito im-
portantes no balango da energia no oceano, uma vez que eles
acoplam os campos de massa e de escoamento (velocidade).
Aredistribuicdo do campo de massa, oriunda de uma mudanca da
inclinagdo das isopicnais, o que resulta em um fluxo vertical de
calor, modifica a pressdo hidrostatica local e, conseqiientemente,
0 gradiente horizontal de pressdo, resultando em um trabalho de
pressdo sendo realizado sobre 0 escoamento médio. Observa-
se entdo que estes trabalhos de pressdo estdo associados com
mudangas na £CM que estdo, por sua vez, vinculadas as tro-
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cas na £P0 do sistema, tendo em vista que estes trabalhos alte-
ram a posigdo do centro de massa do fluido. Estes trabalhos de
pressdo conectam entdo as caixas de £ e de £PM do Diagrama
de Lorenz.

0 balanco de energia cinética turbulenta
A energia cinética turbulenta (££7) do sistema é definida como:

ECT~ — =
2 2

(29)

Cronin & Watts (1996), com o objetivo de facilitar a manipulagdo
matematica, definem uma segunda forma de £C7, ndo promedi-
ada no tempo, dada por:

&) 2 + 2

ECT ~ 4 _ Ug TV & (30)

2 2
0 balanco da £C7 pode ser obtido pela promediacdo do produto
escalar entre o vetor velocidade turbulenta e as equagoes turbu-
lentas do momentum, na forma:

Balango ECT = w’ - (equacdo 4) + w), - (equacdo 3)’ (31)

A B

Como a componente turbulenta da Eq. (4) corresponde a
Eq. (14), obtemos:

o ou’ _
ot

—u - [( - Vpu] —u - [@- Vy)u']

. /. T . ’
v [ Vu'] - - [Brk x )] (32)
4 5
—u' - [fok x Up)| —wy [ ! ap/] +gaw,T' =0
[ S — £0 0z N————
6 ~— 8

7

Segue-se uma analise termo atermo da Eq. (32). O termo 1 repre-
senta a variagdo local da £C7 e serd anulado conforme ja expli-
cado anteriormente. O segundo termo, se desenvolvido, fornece
a mesma expressdo do termo de conversao barotropica C57 do
balango de £CMda Eq. (28), porém, com sinal contrario. Isto
confirma a relagdo entre os reservatorios de £CM e £C7 ja citada
no balanco anterior.
Os termos 3 e 4 da Eq. (32) podem ser escritos na forma:

—u - [(W-Vyu]=—@-V)ECT (33)

—w [ -Vu]= -V, - (WECT) (34)

0s quais refletem, respectivamente, a advecgdo da £C7 pelo
escoamento médio, tratado como AFCT_FM, e a adveccdo da
ECT pelo escoamento turbulento, este tratado como AFCT_£T.
0 termo 5 ap6s o desenvolvido resulta nulo. Os termos 6 a 8 sdo
similares aos termos 5 a 7 do balango da £C/A/e sofrem 0 mesmo
tratamento. Novamente, o trabalho vertical da pressdo, agora so-
bre 0 escoamento turbulento, é anulado pelo fluxo turbulento ver-
tical de calor. A equagdo final do balango de £C7 em um volume
elementar, para um movimento estaciondrio, tem entdo a forma:

]
5(ECT) =0 =
N e’
variagdo local 0a ECT
——0u du  Jv —— 0v
= ugug8 —I—ugvg By —I—a —I—vgvgay
—CBT
(35)
I
—(@-Vy)ECT —Vj - (W ECT) ——£ .V, P!
Po
AECT_-FM AECT_FT _—
THP_FT
wl 9P’
—&— —i—gawaT’
Po 0z ——
~——— FCV_FT
TVPFT

Neste sentido, sequindo a Eq. (35), o Diagrama parcial de Lorenz,
que redine 0s processos fisicos envolvidos com a £C, ja pode
ser esbogado como apresentado na Figura 4(a). Na Figura 4(b)
é considerado o equilibrio hidrostatico entre os 717 e 0s FIC.
Os “blocos circulares” do Diagrama modificado (Fig. 4(b)) repre-
sentam o acoplamento do campo de massa com o de escoamento.
Cabe destacar que ndo hd necessidade dos valores de entrada
destes blocos coincidirem com o0s seus valores de saida (Cronin
& Watts, 1996).

0 balango de energia potencial média

A energia potencial média £2M disponivel para conversao, pode
ser expressa como (LeBlond & Mysak, 1978):

= 8% (AT)?
EPM =2 (AT) (36)

4

0 balango de £PM pode ser obtido pela multiplicagdo da
Eq. (6) do calor, em sua forma promediada, pelo fator
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AECM_FMl lTECM_TR AECT_FMl lAECT_FT

mirm®_ECM [¢—o5> ECT [¢mo .. ECM [¢——* ECT
r F \
T THP_FM THP_FT
TVP_FM TVP_FT e 3
FVC_FM FVC_FT
. . -TVP_FM = FVC_F -TVP_FT = FVC_FT
EPM EPT EPM EPT

(@)

AECM_FMl lTECM_TR AECT_FMl lAECT_FT

(b)

Figura 4 — Diagrama de Lorenz parcial: (a) tradicional e (b) modificado por Cronin & Watts (1996). Este diagrama parcial mostra as trocas que envolvem
as caixas de energia cinética. No caso (b) os “blocos circulares” representam o acoplamento do campo de massa com 0 campo de escoamento.

ga AT /6., 0 que resulta:

gaAT AT gaAT _ —
- (- VAT
0. ot 0,
1 2
AT ——— 1)
—gae W V)T —gabgAT
A N e’

4
3

0 termo 1 da Eq. (37) representa a variagdo local da £AM. O
termo 2 resulta na expressdo —iu - V, E P M, Ou Seja, repre-
senta a advecgdo da £PM pelo escoamento médio, o qual serd
tratado como AFFPM_EFM. O termo 3, apds alguma manipulacdo
matematica, resulta numa nova expressdo, a qual conta com dois
termos A4 e B:

AT ———
- W T =
zZ
. _ _ 38)
- _%a(u, N)T'(AT) —I—‘Z—au/T’ -V, (AT)
Z Z

A B

Cronin & Watts (1996) destacam o termo B como um fluxo tur-
bulento horizontal de calor w77 no sentido downgradient do
campo de temperatura média. Durante a discussdo do balango da
£PT, asequir, este termo sera abordado com mincia. O termo 4,
de forma andloga ao termo B da Eq. (26), representa um trans-
porte da £PM pelos fluxos turbulentos de calor e serd tratado
como 7EPM_ET. Q termo 4 da Eq. (37) representa um fluxo verti-
cal médio de calor, o qual aparece com sinal contrdrio no balango
de £CM, ou seja, este termo conecta os blocos de £CM e £FPM
do Diagrama de Lorenz, e serd tratado como FVC_£M. O balan-
¢o final de £PM para um escoamento estaciondrio tem entdo a
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seguinte forma:

Il
o
Il

d
5 (EPM)
e e’
variagdo local de E P M

_ ga —
— —a-V,EPM =2 V)T (AT
h 92( WT'(AT) — (39)
AEPM_FM
TEPM_FT
o ——— N —
+ 8TV (AT) —ga, AT
92 —_——
FVC_FM
CBC

Este fluxo vertical de calor, conforme visto no balango de £CM,
é equilibrado pelo trabalho vertical da pressao 7VP.£M, sendo a
pressdo a forgante responsavel pelo acoplamento entre 0 campo
de massa e o de velocidade que une os blocos de £PM e £ECM.

0 balanco de energia potencial turbulenta

Séo definidas duas expressoes para a energia potencial turbulenta
£PT, de forma similar a £C7, como Segue:

ga

EPT = gﬁ (40)
EPT = %T’Z (41)

0 balanco de £77 pode ser obtido pela multiplicagdo da Eq. (6)

do calor, em sua forma turbulenta, pelo fator g‘;ZT', seguida da
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extragdo da média temporal da equacdo resultante, o que fornece:

goT’ 0T’ gaT’

oo iV,
6. ot Y
1 2
T — gal’
W VAT -E W vy (@)
z z
3 4
—gaw, T’ =0
\—\f—/

5
Como antes, sera feita uma andlise termo a termo na Eq. (42).
0 termo 1 indica a variacdo local da £P7. Os termos 2 & 4 podem

Ser regscritos como:

gaT’

@-V)T' =—ii-V,EPT (43)

z

/

gaT

z

W V)T =V, - WEPT (44)

0S quais representam, respectivamente, a advecgdo da £P7 pelo
gscoamento médio, o qual sera tratado como AEPT_EM, e a
advecgdo da £P7 pelo escoamento turbulento, que serd tratado
como AEPT_ET. O termo 3 da Eq. (42) fornece:

gaT’
6;

W - VAT = —i—“(ﬁ> - V,(AT) (45)

Este termo, 0 qual ja surgiu na equagdo do balango da £2M com
sinal contrdrio, une os reservatorios de £PM e £PT. Conforme
destacado no balanco anterior este termo é tratado como um fluxo
turbulento horizontal de calor no sentido dowrngradient datempe-
ratura média. Para exemplificar este destaque, a Figura 5 mostra
duas massas de fluido com temperaturas diferentes (7; > T») €
uma particula do fluido que se move da posigdo 4 para B devido
a uma perturbaco de velocidade zonal uy > 0.

Teremos entdo um fluxo turbulento de calor upgT' < 0, 0U
seja, no sentido downgradient do campo de temperatura média.
Se 0 sentido de uy for invertido, o fluxo de calor continuara
sendo negativo e ainda downgradient. Nestes casos, exemplifi-
cados pela Figura 5, ocorre uma conversao de £PM para £P7.
Entretanto, uma analise mais cuidadosa com a consideragdo das
duas parcelas do termo 3, mostra que nem sempre este fato se

repete. Estas parcelas sdo dadas por:

- 22 WT) - V,(@AT) =

z

ga AT OAT (46)
—— T +u' T
0, | & ox & 9y
—_— —
4 B

Em determinadas configuracbes do campo horizontal de
massa uma destas parcelas pode ser yogradient do campo de
temperatura média e, se esta for a parcela dominante do termo
3, este tera valor final negativo e teremos uma conversao de £P7
para £FM.

AY
Lolno M
A u' B
O——7—>0
—
u;T'
X

Figura 5 — Fluxo turbulento de calor horizontal ué, Tg’ no sentido downgradient
do campo de temperatura média, quando entdo ocorre uma conversao de £FAW
para £PT.

0 termo 5 é um fluxo turbulento vertical de calor. O sinal
negativo era esperado, pois este mesmo termo € positivo no
balango de £C7, onde foi chamado de AV/7_£7. Gomo os termos
3 e 5 representam fluxos de calor, uma andlise conjunta destes
dois termos pode ser feita sobre dois cendrios: (a) termo 3 su-
posto positivo (gowngradient ) e (b) termo 3 suposto negativo
(uypgradient). A primeira andlise sera realizada com o cendrio (a).
A Figura 5 pode ser refeita para a visualizagdo de um movimento
vertical, 0 que é mostrado na Figura 6.

Nesta nova configuragdo uma particula de fluido se move de
B para A,devido a uma perturbacdo de velocidade w/,, suposta
negativa, 0 que resulta em w/, 7’ < 0, ou seja, um fluxo turbu-
lento de calor downgradient. Este mesmo fluxo dowrngradient se
repete com a inversdo do sentido da perturbagdo de velocidade
w,,. Cabe destacar que este fluxo turbulento vertical de calor
W pode ter dois sentidos, ou seja, quando negativo (posi-
tivo), ocasiona um aumento (reducdo) de £77, 0 que ocorre com
uma estratificagdo estavel (instével). No balango de £CA/foi mos-
trado que os fluxos verticais de calor conectam os blocos de £C°
e de £ no Diagrama de Lorenz. Em uma estratificacdo estavel,
conseqientemente, havera uma redugdo na £C7 do fluido.
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Figura 6 — Fluxo turbulento de calor vertical w, 7” no sentido gowngradient
do campo de temperatura média. Este fluxo turbulento vertical de calor w), T”,
conforme destacado no texto, pode ter dois sentidos, ou seja, quando nega-
tivo (positivo), ocasiona um aumento (reducdo) de £77, 0 que ocorre com uma
estratificagdo estavel (instével).

Uma situagdo especial de fluxo turbulento de calor, contudo,
pode ocorrer numa condicdo de estratificagdo estavel, condu-
zindo a um aumento da £€7, com conseqiiente redugdo da £~7.
A Figura 7 mostra duas camadas de fluido separadas por uma
superficie isopicnal inclinada (/s). Para uma situagdo estavel é
exigido 77 > 7». O movimento de uma particula de fluido da
posicdo 4 para B, com a suposicdo de perturbacdes de veloci-
dade u, < Oewj, > 0,gerao fluxo turbulento horizontal de
calor upT" < 0 (downgradient) e o fluxo turbulento vertical
de calor w/, T" > 0 (ypgradient). O movimento de B para 4
resulta em fluxos de calor idénticos.

Az ——
5 —
O n 1
1,
v,.T
—
”g.!" Is
»x

Figura 7 — Instabilidade Baroclinica e Cunha de Instabilidade: O fluxo vertical

de calor gerado pelo movimento de uma particula de fluido da posicdo A para

B acarretard um aumento na £C'7 e uma reducdo na £77. O processo completo,

chamado de instabilidade baroclinica, envolve ainda um fluxo horizontal de calor

que extrai energia da £PM convertendo-a em £P7, a qual é convertida em £C7
via o fluxo vertical de calor citado acima. Kundu & Cohen (1990) destacam que

ondas instaveis possuem trajetdrias de particulas que caem na zona da Cunha de

Instabilidade.

Este fluxo vertical de calor terd como consegiiéncia um au-
mento na £C7 e uma reducdo na £A7. O processo completo,
chamado de instabilidade baroclinica, envolve também um fluxo
horizontal de calor que extrai energia da £P4/ convertendo-a em
£PT, a qual é convertida em £C7 via um fluxo vertical de calor.
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0 processo recebe este nome visto que o crescimento da £C7 se
da a custa da £70 do fluido, a qual, por sua vez, depende da
distribuigdo horizontal do campo de massa, caracteristica dos es-
coamentos baroclinicos (Charney, 1947). Neste caso a posicao
do centro de massa do fluido é rebaixada. A estreita faixa do
campo de massa onde este processo ocorre (marcada pelo angulo
n na Fig. 7) é conhecida como “cunha de instabilidade”. Para
maiores detalhes consultar Orlansky & Cox (1973) e Pedlosky
(1987). A conversdo entre as formas de energia £PM e EPT
é conhecida como “conversdo baroclinica’, a qual corresponde
ao termo 3 da Eq. (42), que sera tratado como CAC. No caso
desta conversdo ser no sentido de £PM para £P7 configura-
Se a primeira etapa de um processo de instabilidade baroclinica.
No estudo das interagdes entre os fluxos médio e turbulento na
Corrente do Golfo, realizado por Cronin & Watts (1996), a do-
mindncia da instabilidade baroclinica sobre a barotrdpica foi iden-
tificada pela presenca de fluxos turbulentos verticais de calor 4p-
gradient, 0s quais sdo assinaturas térmicas deste tipo de insta-
bilidade. Naquelas situacOes em que o termo 3 da Eq. (42) é
negativo, o que configura o cenario (b), quando ocorre uma con-
versao de £P7 para £PM, temos 0 processo conhecido como
“sobre-estabilidade baroclinica®, citado em Hall (1986), Rossby
(1987), Hall (1991), Jayne & Marotzke (2002) e Scott & Arbic
(2007). Neste processo o fluxo turbulento de calor horizontal é
ypgradient do campo de temperatura média.

0 balango final de £P7 para um escoamento estacionario tem
entdo a forma:

3
—(EPT =0=
o, (EPT)

variagdo local de EPT

= —i-V,EPT —V),- WEPT')
AEPT_FT

(47)

AEPT_FM

o ——0 — ——
— T Vi(AT) —gaw, T’
———

4

FVC_FT
CBC

0 fluxo turbulento vertical de calor FVC_£T7, conforme visto no
balango de £C'7 (onde tem sinal positivo), é balanceado pelo tra-
balho vertical da pressdo 7VP_£7, sendo a pressdo responsavel
pelo acoplamento entre 0s campos de massa e velocidade que
une os reservatdrios de £P7 e £C7. O Diagrama de Lorenz mais
completo pode agora ser montado. Os blocos de £# dos Dia-
gramas da Figura 4 sdo agora completados com novos termos de
gnergia, 0 que é mostrado nas Figura 8(a) e 8(b).
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AECM_FMl lTECM_TR AECT_FMl lAECT_FT

AECM_FMl lTECM_TR AECT_FMl lAECT_FT

mrL_ECM €57 ECT [“Tirrr ECM CBT ECT
3 7
THP_FM THP_FT
TVP_FM TVP_FT
- FVC_FM - FVC_FT e e
v ! TVP_FM = FVC_F -TVP_FT = FVC_FT
< I .
rerm F7L_EPM  [$—<gc EPT TEPM_F EPM [*—<sc *_EPT
TAEPM_FM AEPT_FMT TAEPT_FT TAEPM_FM AEPT_FM TAEPT_FT

(a)

(b)

Figura 8 — Diagrama de Lorenz: (a) tradicional e (b) modificado por Cronin & Watts (1996) j com todas as trocas de energia que ocorrem entre e com as

caixas que compdem o Diagrama.

A PARTE DINAMICA DO FLUXO DE CALOR

Como 0 escoamento geostrdfico é horizontalmente ndo diver-
gente, a adveccdo de calor resultante SO pode ser associada
com fluxos de calor horizontalmente divergentes, dados por
aV,(AT) e WwV,T’. A “assinatura” de um fluxo turbu-
lento horizontal de calor downgradient pode indicar um enga-
Nnoso processo de conversdo baroclinica crescendo a partir de um
fluxo de calor puramente ndo divergente quando, entdo, nenhuma
advecgdo de calor liquida estd ocorrendo. A conversdo baroclinica
€ um processo de advecgdo de calor que tende a baixar o cen-
tro de massa do fluido e, portanto, conduzindo o sistema para
uma condicdo de maior estabilidade. Em outras palavras, fluxos
turbulentos de calor ndo divergentes ndo estdo relacionados as
situacGes de adveccdo liquida de calor que, por sua vez, estdo
correlacionadas com eventos de conversdo baroclinica (Marshall
& Shutts; 1981; lllari & Marshall, 1983 e Cronin & Watts, 1996).
Phillips & Rintoul (2000) fazem referéncia a este fato no calculo
do termo CBC para a regido da Corrente Circumpolar Antartica
a0 sul da Austrélia, ao citar que sua estimativa para a magni-
tude deste termo pode estar sobreestimada por um fator 2, como
sugerido por Cronin & Watts (1996), caso ndo seja separada a
parte divergente da ndo-divergente do fluxo de calor. Jayne &
Marotzke (2002), em estimativas do transporte de calor turbu-
lento no oceano global, também salientam a importancia desta
separacao.

0 termo de conversdo baroclinica C5C dos balangos de £P
ndo distingue a parte divergente da ndo divergente do fluxo de
calor associado a este termo. Torna-se entdo necessario extrair
deste termo a componente relativa ao fluxo divergente, dnica par-
cela que deve figurar nas equaces do balango de energia. Cro-

nin & Watts (1996) chamam esta parcela de taxa de conversao
baroclinica dindmica (£AC-0) a qual é dada por:
CBC.D = —ge—a(u/T’) Wy, T

z

(48)

Na Eq. (48) o gradiente horizontal é aplicado a 7 e ndo mais em
AT, 0 que ndo modifica a expressao original, pois a diferenca
entre estas duas varidveis é 0(z) cujo gradiente horizontal é
nulo. O método introduzido por Marshall & Shutts (1981) per-
mite a separacdo das parcelas divergente e ndo divergente de um
fluxo de calor promediado no tempo. Neste método os autores
decompdem as velocidades média e turbulenta do escoamento
geostrofico em duas parcelas, ou sgja:

(49)

uxuy +u

A parcela ) € responsavel pelo “fluxo” de calor paralelo as iso-
termas do campo de temperatura média, garantindo-se entdo a
ndo adveccdo de calor, enquanto a parcela «_ Serd responsavel
pelo fluxo entre as isotermas (transversal) e, consequientemente,
pela adveccdo liquida de calor. Com o objetivo de encontrar
a parcela «, Marshall & Shutts (1981) utilizam a funcdo cor-
rente v aplicada a teoria quase-geostrofica (ver se¢do 2), a qual
mantém relacdo com as componentes da velocidade geostréfica
u de acordo com a Eq. (9). O método parte do pressuposto que
se as linhas de corrente média podem ser aproximadas as iso-
termas de temperatura média, ou seja, ¥ = ¥ (T), entdo as
velocidades w; e wj podem ser determinadas através do fator
empirico dv/d T (suposto vélido para 0s escoamentos médio
e turbulento) conforme as expressges:

(50)
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u]lzkahZ—?T’ (51)

A parcela ndo divergente do fluxo turbulento de calor «/7”,
considerando-se as Eq. (49) e (50), sera entdo dada por:

dv _
w7 = |:k x V;,—I/_ITC| T’
dT

(52)

1dvy —
—kx VW e g
2dT

nao div
Cronin & Watts (1996) recomendam cautela na utilizacdo da
Eq. (52), pois se ela ndo “capturar” com precisdo a parcela ndo
divergente do fluxo turbulento de calor, o fluxo residual ndo serd
puramente divergente. Eles recomendam que, para o ¢aso de con-
dicOes de contorno fechadas, é preferivel determinar as parcelas
do fluxo resolvendo-se a respectiva equagdo de Poisson, como
em Lau & Wallace (1979).

Marshall & Shutts (1981), com a utilizagdo das Eqgs. (50) e
(52), e utilizando a identidade

K x VuT)-VuT2 = —(k x V,T?2) -V, T’

multiplicada pelo fator (ger/26.)dv /d T, obtiveram uma im-
portante identidade:

BTN, T (89)

z

u - V,EPT = —

A Eq. (53) mostra que, sendo assumida uma boa acurécia do
método citado, a fragdo ndo divergente do fluxo turbulento hori-
zontal de calor (lado direito) é diretamente balanceada por um
termo advectivo de £P7 (lado esquerdo). Esta adveccdo é reali-
zada pela “componente” da velocidade geostréfica média que ndo
advecta calor, ou seja, associada ao fluxo de calor paralelo as iso-
termas do campo de temperatura média. O balango de £/7 dado
pela Eq. (46), ap6s a decomposicdo proposta, pode ser reescrito
na forma:

Il
S
Il

a
—(EPT
3 r( )
=
variagdo local o8 EPT

= —u-V,EPT —uy -V,EPT =V -(WEPT’)

————
AEPT_.FM AEPT_FM AEPT-FT (54)
ndo dindmica dinamica

8o ——; ndo div = 8O ————div - ——

- -uT “VuT —?(UT) VT —gaw,T

4 4 N,

FVC_FT
CBC CBC
140 dindmica dindmica
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A utilizacdo do termo “dindmico” refere-se as parcelas da equacdo
do balango de £P7 que podem ser relacionadas com os verda-
deiros eventos de conversdo baroclinica. A utilizagdo da Eq. (53)
permite 0 cancelamento dos termos em destaque na Eq. (54). Os
termos restantes dao origem a uma nova modificagdo no Dia-
grama de Lorenz que assume a forma final mostrada na Figura 9.
Chinn & Gille (2007), para o calculo do fluxo de calor turbu-
lento para a Corrente do Golfo, fazem mengao que a componente
perpendicular ao campo médio de velocidade desta corrente estd
associada ao fluxo de calor divergente, conforme discutido por
Marshall & Shutts (1981).

AECM_FMl lTECM_TR AECT_FMl lAECT_FT

ECM —> ECT

THP FM 'I'HP FT

-TVP_FM = FVC F! -TVP_FT =FVC FT!

TEPM_1"

AEPM_FMT

o

~ CBC din

AEPT_FM dinT TAEPT_FT

Figura 9 — Diagrama de Lorenz final modificado por Cronin & Watts (1996) o
qual inclui termos dindmicos que fazem referéncia as parcelas da equagdo do
balango de £P7 que podem ser relacionadas com os verdadeiros eventos de
conversdo baroclinica.

DISCUSSAO E CONCLUSOES

Nesta se¢do, 0s aspectos mais relevantes ao entendimento do
Diagrama de Lorenz para a dindmica ocednica serdo discuti-
dos. Na secdo 3 foi constatado que inlmeros processos ad-
vectivos e de transporte estdo associados com cada reservatorio
de energia do Diagrama de Lorenz. A consideragdo do dominio
de estudo como um grande volume de controle, composto de
varios volumes elementares, onde em cada um deles é realizado
um balango energético, permite a visualizagdo destes processos.
A abordagem utilizada na secdo 3 apresentou 0s balangos de
ECM, ECT, EPM & EPT aplicados a cada um destes peque-
nos volumes (elementares), 0s quais podem representar pontos
de uma grade numérica ou profundidades de uma secdo de fun-
deio. A transferéncia de energia através das faces destes volu-
mes elementares representa um fluxo de energia de uma parte do
fluido para outra, portanto ndo contribuindo para o balanco de
energia do volume total, exceto no caso de haver fluxo na sua su-
perficie externa. A dissipagdo de energia em cada volume elemen-
tar, entretanto, contribui para a perda de energia total do grande
volume (e.g. Gill, 1982). A consideragdo de determinados fluxos
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de energia fica entdo condicionada a escolha do volume de con-
trole. Definindo-se K como a energia cinética total contida no
grande volume, dada por:

K:KU}WW@& (55)

a equacdo que fornece a taxa de variagdo temporal dK /dt para
um fluido homogéneo, tem como forma (Gill, 1982):

‘Z_]j +// FldS = —/// pedxdydz  (56)

onde £, ¢ o fluxo de energia através da drea elementar 4.5 da
superficie externa deste volume, dirigido para fora, e ¢ € a taxa
de dissipacdo de energia, sempre positiva, dada por (e.g. Gill,

1982):
IUN>  [(oUN? [oU\?
=V [(a) +(5) + (%) } o7
0 segundo termo da Eq. (56) indica entdo a transferéncia total de
energia através da superficie externa do volume de controle.

Esta equagdo pode ser aplicada no oceano, mesmo com fron-
teiras méveis, desde que compostas das mesmas particulas de
fluido, como é o caso da sua superficie livre (no caso de ndo ser
admitida troca de massa com a atmosfera). Este grande volume
ocednico, conforme ja citado, também poderia ser dividido em
uma grande quantidade de volumes elementares e, em cada um
deles, os balangos de energia da se¢do 3 poderiam ser aplica-
dos. Neste caso, 0 somatério de todos estes balangos forneceria
também os termos dados pela Eq. (56). A contribuigdo advec-
tiva resultante deste somatério é nula, pois ndo foram considera-
das trocas entre 0s volumes elementares e 0 contorno (Suposto
fechado) nos balancos da se¢do 3. Consegiientemente, o se-
gundo termo da Eq. (56) também deve ser nulo para esta mesma
situagdo. Na realidade, energia é transferida da atmosfera através
da superficie livre do oceano pelo trabalho da forga de pressdo
e da difusdo. No fundo do oceano, como a velocidade normal é
nula, nenhum trabalho da pressao pode ser realizado. A perda de
energia no grande volume esta relacionada com tensdes de cisa-
lhamento agindo no fundo e com a prépria dissipagdo viscosa
agindo internamente em todo o fluido. Esta perda ndo foi con-
templada nos balangos dos volumes elementares da se¢do 3 em
virtude da consideragdo de que ndo hd transferéncia de energia
pelos contornos e de um movimento estacionario.

Para exemplificar mais ainda esta diferenca de abordagem
(pequeno x grande volume) é apresentado o balango geral da
£C para um grande volume, retirado de Kundu & Cohen (1990).

A equagdo deste balango, em notagdo indicial original de Kundu

& Cohen (1990), com os indices “i” e “;” variando de 1 até 3, é
dada por:

d R
T LECM + ECT] = —2vEy Byj = 2vegjey; -£ (po+pw)
t N - _ Po

Nl
laxa ae variacdo dissipagdo viscos lrocas com a
da energia cinética energia potencial

d U (57 i 7 7 T 17 /2
+E[—g(PU]+1>Uj)+2u(U,E,j+Ul.e,j)—U,Ul.Uj—5UjUi

tansporte

(58)

onde 0s termos E;; e e;; representam os tensores das taxas de
deformagdo do escoamento médio e turbulento, respectivamente,
e onde w = w,. Uma analise da Eq. (58) mostra que:

(i) elainclui todos os termos das equagdes dos balangos de
FCM e ECT apresentados na secdo 3;

(i) seus termos de dissipagdo viscosa ndo surgiram no de-
senvolvimento apresentado na referida segdo pelo fato do
oceano ter sido considerado em movimento estacionario e
que nenhuma troca de energia é realizada pelos contornos;

(iii) o termo relativo a conversdo barotropica, tratado como
CBT, ndo aparece em virtude do mesmo ndo alterar a
quantidade de £C total presente no sistema;

(iv) os termos relativos aos trabalhos de pressdo 7AH/V)P-EM
e 7HV)P.£T estdo sendo tratados como termos de trans-
porte, visto que ao ser considerado um grande volume o
trabalho da pressdo apenas redistribui a £ sem, contudo,
alterar a sua quantidade;

(v) os termos advectivos deduzidos na se¢do 3 ndo estdo ex-
plicitados, ou seja, eles também ndo contribuem para a
variagdo da £C no grande volume, ocorrendo adveccdo
apenas entre 0s pequenos volumes. Estes termos advecti-
vos estdo agregados na derivada total da £C total do sis-
tema e no quarto termo de transporte que, caso expandido,
representa o termo A£CT_£7 e

(vi) otermo 7ECM. 7R do balango de £CM estd representado
pelo terceiro termo de transporte.

Os termos de transporte de Kundu & Cohen (1990) constam da
Eqg. (58) na forma de um divergente do fluxo. Se esta equacdo
for integrada em todo o grande volume de controle, para obter a
taxa de variacdo total (ou global) da £, entdo os termos de di-
vergéncia podem ser transformados em uma integral de superficie
com a utilizacdo do Teorema de Gauss (Kundu & Cohen, 1990)
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EXpresso por:

0 -
/—QdV=/Q-dA,- ou entio
Bxi
A

v

/V-QdV:A/Q~dA

14

(59)

Definindo-se a propriedade O como o somatdrio dos termos de
transporte da Eq. (58), significa que se houver produgdo (con-
sumo) da propriedade dentro do volume, haverd fluxo da proprie-
dade para fora (dentro) da superficie de controle. Esta variagdo in-
terna de Q ndo ocorrerd no grande volume de controle ocednico
por ndo estar sendo considerado fluxo de energia pela sua su-
perficie externa, ou seja, este termo de transporte apenas repre-
senta a transferéncia de energia de um local para outro dentro do
grande volume sendo, portanto, constante o valor do somatorio.

Conforme mostra a Eq. (58) as (nicas maneiras possiveis de
haver variagdo da £C (média e turbulenta) de um grande volume
de controle, suposto isolado do meio exterior, sdo:

(i) através das interacOes desta forma de energia com a £7
(ver a quarta propriedade da £#2 citada em Lorenz (1955)
que consta na se¢do 2.3 do presente trabalho), através dos
termos de fluxo de calor vertical e

(i) pela dissipagdo viscosa, que sempre reduz a quantidade
de £C total no volume.

Cabe destacar que a (nica maneira de reduzir a energia total (£7
mais £C) do grande volume de controle € através da dissipacdo
viscosa que acontece no interior de todo o fluido, a qual ocorre
em escalas espaciais muito pequenas, e pela agdo de tensoes de
cisalhamento no fundo do oceano (face inferior do grande vo-
lume). A taxa de reducdo da energia total de um sistema ocednico
aberto (que interage com a atmosfera) ¢ funcdo da diferenca entre
atransferéncia de momentum e energia entre 0 oceano e a atmos-
ferae aacdo dos agentes de dissipagdo viscosa e de cisalhamento.

As conversdes de energia que ocorrem no Diagrama de
Lorenz podem ser resumidas com a utilizagdo da expressdo
C(A, B) aqual indica conversdo da forma de energia A para
a forma de energia B (Miller & Lee, 1995). Por definicdo, caso
0 valor de C (4, B) seja negativo a conversao se da em sentido
contrario, de B para 4 (Dewar & Bang, 1985 e Hall, 1991). Com
esta notacdo e considerando X como a energia cinética média
(£CM) do sistema, K’ como a energia cinética turbulenta (£C7),
P como a energia potencial média (£PM/) e P’ como a energia
potencial turbulenta (£P7°), o Diagrama de Lorenz contém as
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seguintes conversoes:

3 i di v
K K/ - _ 7, 1 0y - _
CK, K |:ugug8x “gle (8)/ + 8x>
- (60)
— v
+ g
C(P,K) = gaw,AT (61)
C(P, Py = —ge—a(u/T/) WG, T (62)
C(P,K') = gaw,T’ (63)

Nas conversoes entre £P e £C estdo sendo mantidas aquelas
expressoes fornecidas pelo Diagrama de Lorenz tradicional por
serem as mais citadas na literatura (e.g. Holton, 1992; Wilkin &
Morrow, 1994; Biastoch & Krauss, 1999 e Oliveira et al., 2001).
Caso C(K, K') seja positivo estard identificado um processo
de instabilidade barotrdpica no sistema. Este termo, independen-
temente de sinal, caracteriza uma conversdo barotrgpica. Caso
C (P, P') seja positivo estard identificada a primeira etapa de
um processo de instabilidade baroclinica no sistema. Este termo,
independentemente de sinal, caracteriza uma conversao baro-
clinica. Esta conversdo ja inclui a correcdo dindmica introduzida
no Diagrama de Lorenz por Cronin & Watts (1996). As conver-
sfes citadas, conforme adaptacdo de Holton (1992), podem ser
reunidas na forma:

dK/dt = —C(K,K')+C(P,K)+¢
dP/dt = —C(P, P') —C(P,K)
dK'/dt = C(K,K')+C(P'",K')+¢
dP'/dt = C(P,P)—C(P,K')

(64)

onde & é um termo de dissipagdo de energia. Do conjunto de
Eq. (64) podemos obter uma equagdo que mostra a variagdo de
energia total para um dado volume ocednico que ndo interage com
a atmosfera:

d % / D / = /
Z[K—I—K +P+Pl=c+¢
Para um oceano inviscido o lado direito da Eq. (64) se anula e
a energia total do sistema é conservada. Uma fonte de energia
externa ao sistema poderia ser representada pela inclusdo de um
termo F do lado direito desta equagdo, decomposto em sua parte
média e flutuante. Uma média de longo periodo aplicada ao termo
esquerdo da Eq. (64) deve anular este termo, mostrando que a
dissipagdo da £C do sistema deve ser compensada pelas fontes
externas de energia, na forma (Holton, 1992):

(65)

F4+F =—-8—-¢ (66)
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Este termo £ na atmosfera depende basicamente da agdo so-
lar, enquanto que no oceano esta diretamente vinculado a sua
interagdo com a atmosfera (vento sobre a superficie do oceano,
atuando como fonte para £C, e aquecimento diferencial na su-
perficie do oceano, afetando as variag0es de densidade, atuando
como fonte de £7D).

Finalmente, a importante contribuicdo de Cronin & Watts
esta no fato de explicitar que a energia transita entre 0s cam-
pos de massa e velocidade através da circulagdo secundaria
(campo ageostrofico), transferéncia esta realizada pelo trabalho
da pressdo. Qutra contribuicdo, igualmente relevante, esta no
fato de terem associado a conversdo baroclinica com o fluxo
de calor turbulento divergente, a qual esta relacionada com a
advecgdo liquida de calor como € requerido para um verdadeiro
processo de conversdo baroclinica. O Diagrama de Lorenz com
estas modificacOes é apresentado na Figura 9.
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