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ABSTRACT

The study of linear vertical shear instability of meridional (north-south) jefs is conducted via an unidimensional hydrodynamic model, based on quasi-geostrophic
potential vorticity conservation. The shape of the vertical jet profiles are motivated by the Brazil Current-Intermediate Western Boundary Current System that flows
off the Brazilian Southeast coust and are built with the aim to satisfy necessary conditions for occuring baroclinic instability. The hydrodynamic model is based on
Johns (1988) and its formulation is presented without the omission of algebraic details. Its physics is explored through numerically-solved examples and comparison
with the analytical part of the model. The purpose is to subsidize the diagnosis of forms in which instability occur: at the ocean surface and in the interior of the
water column. Additionally, the effect of the continental slope on the instability properties is investigated and discussed, through its effects on the propagation of
unstable waves generated by instability process.

Keywords: geophysical jets, baroclinic instability, Western Boundary Currents Brazil Current, unstable waves.

RESUMO

0 estudo da instabilidade linear de cisalhamento vertical (ou baroclinica) de perfis de jato de diregdo meridional (norte-sul) é conduzido através de um modelo
hidrodindmico unidimensional, baseado no principio de conservacio de vorticidade potencial quase-geostréfica. Os perfis verticais de jato ufilizados nesse trabalho
tém motivagdo no Sistema Corrente do Brasil — Corrente de Conforno Infermedidria que flui ao largo da costa sudeste brasileira. Os perfis estdo construidos de
forma a satisfazer as condigoes necessdrias para ocorréncia de instabilidade baroclinica. O modelo hidrodingmico é baseado no trabalho de Johns (1988) e tem
sua formulagdo apresentada em detalhamento algébrico. Sua fisica é explorada através de exemplos e comparagdo com a parte analitica do modelo, com o intuito
de subsidiar o diagnéstico das formas com que a instabilidade ocorre na superficie do oceano e internamente na coluna de dgua. Adicionalmente, o efeito da
inclinagdo do fundo associada ao talude continental é discutido e exemplificado, através de seus efeitos na propagado das ondas instdveis geradas pelos processos
de instabilidade.

Palvras-chave: jatos geofisicos, instabilidade baroclinica, Corrente de Contoro Oeste, Corrente do Brasil, ondas instdveis.
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INTRODUCAO

As correntes de contorno oeste so jatos geofisicos caracterizados
como fluxos intensos, estreitos e bem definidos, fluindo ao largo das
margens confinentais oeste das bacias ocednicas. A Corrente do Brasil
(CB) ¢ uma dessas correntes de contorno que flui bordejando a costa
Sudeste do Brasil e em seu percurso apresenta a formacgo de largos
meandros, que ocasionalmente se fecham em vortices. A formagdo dessas
estruturas tem sido bastante descrita na literatura (SILVEIRA et al., 2001;
EVVANS; SIGNORINI, 1985).

Resultados recentes de modelagem numérica (CALADO, 2001;
FERNANDES, 2001) mostram que o crescimento dos meandros se deve
a drenagem de energia potencial do escoumento médio da CB. Estes
meandros, que nascem com pequena amplitude, crescem
exponencialmente. Efeitos ndo-lineares se tornam importantes e
eventualmente ocorre o isolamento do meandro e o destacamento de
vértices do eixo do jato.

Tal processo de crescimento de meandros sugere a ocorréncia de
um fenémeno de instabilidade hidrodindmica, que pode ser explicado
por teoria linear. A instabilidade hidrodindmica, em questdo, é a
instabilidade de cisalhamento vertical ou instabilidade baroclinica.

A estrutura vertical de velocidade da coluna de dgua da regido
na (B é caracterizada por singular variac@o em fermos de oceano mundial.
At os primeiros 300-400 m de profundidade a B flui em diregdo a sul-
sudeste. A partir deste limite de profundidade, hd uma inversdo de fluxo
para norte-nordeste, associado a uma outra corrente, denominada
Corrente de Contorno Oeste Intermedidria (CCl). Esta tem seu nicleo
mdximo de velocidade, centrado em aproximadamente 800-1000 m de
profundidade (SILVEIRA et al., 2001).

Motivado pelo cisalhamento vertical singular do sistema CB-CCl,
construiu-se um modelo linear unidimensional de instabilidade
baroclinica para um jato meridional (de direcdo norte-sul) que inverte o
sentido ao longo da coluna de dgua num oceano continuamente
estratificado. Este modelo é baseado no trabalho de Johns (1988) e usa
os preceifos dindmicos de Gill e outros (1974).

0 objetivo central deste trabalho ¢ a avaliagdo das condicdes
necessdrias para ocorréncia de insfabilidade baroclinica e descriiio do
diagndstico da forma com que esta instabilidade ocorre. Adicionalmente,
detalhamento da derivacdo do modelo serd fornecida.

MODELO DE INSTABILIDADE BAROCLINICA

Formulacdo do modelo

Considerando uma porcdo da superficie da Terra aproximada por
um plano girando com velocidade angular constante £72, o chamado
plano “f”, construiu-se um modelo para o estudo das propriedades de
instabilidades de cisalhamento vertical em um escoamento fluido de
orientagdo norte-sul.

0 modelo parte da equacio de conservacio da vorficidade
potencial, que representa um principio andlogo ao da conservagio de
momento angular da mectnica cldssica. Assim,

dt ot ox oy

onde q é a vorticidade potencial (VP) quase-geostrofica, v é velocidade

meridional (norte - sul) e u a velocidade zonal (leste - oeste).
Assumindo um escoamento horizontalmente ndo-divergente,

define-se a fungdo  denominada fungdo de corrente geostrofica por

V=ul+vj=kxV¥, (2)

e reescreve-se a Equagdo (1) como

dq _ 9q

dt 8t+J<\p’q):0‘ 3

Utilizando-se o método das perturbagdes, define-se quantidades
médias e perturbadas para as seguintes varidveis :

q=9(xy.2)+q(x,y,2t), 4)
¥ =Y(x,y,2)+q(x,y,21), (5)
u=u'(x,y,zt), (6)
v="(x,y,2)+V(X,y,2t), @)
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as quantidades g, ¥ e Vsdo valores médios e q°, > e u’
representam as quantidades perturbadas. Os campos médios sdo
construidos de forma a serem paramétricos em y o que implica em
considerarmos os campos bdsicos s@o invariantes por translagdo
meridional.

Substituindo-se as igualdades acima em (3), chega-se a:

d_q:B_q’+u,|:a_(_1+V8_q’]+

dt ot ox  ox
B CCTINCL I RVE LRV Y B ®)
dy dy Y dy

Linearizando-se a Equacgio (8) e admitindo-se que g seja uma
funciio paramétrica de y, obtém-se :

Jd _d ,0q
|:§+vay}q+u x =0 9)

tal que @ e q’, de acordo com Pedlosky (1979) e Cushman-Roisin
(1994), siio dados por

_ 0¥ ¥
TN xS (10
, o0 f* oy’ ,

"N an

onde £ é o valor do parmetro de Coriolis médio na regido, v € o perfil
vertical médio de velocidade meridional e N é a frequéncia de Brunt-
Viisilld ou frequéncia de empuxo.

0 primeiro termo das relagoes anteriores (equacdes 10 e 11)
representa a contribuigdo a vorticidade do esfiramento ou achatamento
de uma parcela de fluido que ¢ refletida na divergéncia (achatamento)
ou convergéncia (esfiramento) horizontais do fluido. O segundo termo,
em ambas as relacdes, representa a vorticidade relativa , que é a
vorficidade devida ao cisalhamento horizontal das velocidades.

A frequéncia de empuxo, por sua vez, representa uma medida
da variacdo vertical da densidade p do meio dada por:

—gdp

N*(z) = . 52 (12)

onde p,, & a densidade média da coluna de dgua e g o aceleracdo da
gravidade.
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Para o propdsito de aplicacdes futuras, pode-se, através de uma
andlise de escala, simplificar a Equagdo (10) verificando que

PANT ~ / .
o iLaal’ Dessa forma a Equaciio (9) é reescrita na forma:
Iz

ox’ oz
2 2
950 (ygy 2 V) (00 av o3
ot  dy 2N oz Jz N
As condicdes de contorno apropriadas para aplicacdes
oceanogrdficas exigem que se tenha velocidade vertical nula nos limites
superior e inferior do oceano, isto é w = O em z = 0, H. Para

superficie (z = H), de acordo com Flierl (1978), pode-se, através de
argumentos termodindmicos, considerar que:

_dn

-0 (14)

onde 1 representa o desvio de uma superficie de densidade constante
relativamente a seu nivel de equilibrio hidrostdtico. Utilizando-se a
equagdo hidrostdtica, tem-se 1 em funcdo de

— _ia_\{l 15
n_ N2 az . ( )
Combinando (15) com (14) e utilizando-se a condicio w = 0
chegamos a :
$?Y
_9z _g. (16)
dt

Utilizando-se a definicio de y (Equaciio 5) e desprezando-se
0s termos ndo-lineares obtém-se
(a ) Ja\P’ ov O’

+

ot dy ) 0z dz dy a7)

Para o fundo , assumimos uma pequena variagdo fopogrdfica de
orientagdo zonal h = h (x),

dh

“a (18)

Linearizando-se a condigdo de contorno de fundo, analogamente
d da superficie, chega-se a:

ov B‘I” o’ ah N?

9, g0 |9 _ov . (19)
ot dy)dz 0z dy 9dy ox f

ou rearranjando-se os fermos,

9 _a)or’ av(. oh*)ov

9 Q| () N az=0. (20
(at”ay oz 82(+ax)8 paraz=0. (20)
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oh* ,oh, ,dv
onde -~ = =N*——/f* == ¢ q razio enfre a inclinagio do assoalho
Jx 0z’

oceanlco e a inclinacio das linhas de mesma densidade (isopicnais)
junto ao fundo.

Conforme descrito na Segdo 1, objetiva-se isolar o efeito da
instabilidade de cisalhamento vertical, em que as flutuacges drenam
energia primariamente do campo médio de energia potencial. Para isto
deve-se considerar os campos v, N2 ¢,

9q_of v

ox 0JzN?9z’ @n

independentes de x, ou seja, elimina-se o efeito do cisalhamento
horizontal e unidimensionaliza-se o problema.

Deve-se também impor a condigdo de conforno lateral a fim de
fechar o problema de instabilidade. Tais condigdes de contorno sdo
impostas de forma a confinar as perturbacdes em uma regido definida
como um canal de largura 2L, que remete & idéia de um jato meridional
limitado lateralmente em x = + L (Figura 1). Portanto, as condigdes
de contorno laterais implicam que ndo hd escoamento normal aos limites
|aterais do canal. Assim,

v’
aY

=0em x=%L (22)

onde L é a largura do canal.

>

(LA T

)

Figura T — Esquema no plano xy da perturbagio zonal no jato meridional.
Figure ] — Scheme on the xy - plane of the zonal disturbance
of the meridional jet

Para a resolucio do sistema de equacdes formado por (11), (17)
e (20), escolhe-se solugdes ondulatdrias que sejom periédicas em y e
confinadas na regido x = =+ L da forma
P _ X —ik(y—ct)
v s Yo 5t =v P
(X,y,2,t) <Z)COS[2L]e ] (23)
tal que W (z) é a amplitude da perturbaciio e ¢ é a e velocidade de

fase das ondas. A solugdo considera perturbagdes em x, substituindo
(23) na (19)

RSN A 4
at 2L E)z N? 9z
, (24
+1k\Il—=0
ox
: 9 f> 9
[(2—) (c—V)+k2(c—V)+(c—_)£Fa—Z]
_ . (25)
\Il—\IIa—qzo
ox

dividindo-se Equagdo (25) por (c—v), tem-se,
1

J(f* ow T’ aq
K+ Hlw=o
az(N2 82] { +4L2+(V—c)ax:| - (9

Com um procedimento similar, substituindo a Equacdo (23) nas
condicdes de contorno (Equagdes (17) e (20)),

ow ov

(\_/—C) > —\Ilg emz=H; 27
_ 0¥ oh*) _dv
(V—c)gz(l—a—x){lzemzzo_ (28)

Utilizando-se perfis médios de v e N, resolvendo o conjunto de
Equagoes (26), (27) e (28) numericamente, como um problema de
autovalores, obtém-se as amplitudes e velocidades de fase das ondas.

ANALISE DE INSTABILIDADE

A equacio para andlise das condicdes necessarias, mas ndo
suficientes para a ocorréncia de instabilidade baroclinica, pode ser obtida
pela multiplicagdo da Equacdo (26) pelo complexo conjugado ¥* da
funcdo de corrente, sendo :

Revista Brasileira de Geofisica, Vol. 21 (2), 2003
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2 2 q
SR A PSS N
0z N* 0z 4L (V—c)ax

Integrando a Equagdo (29) da superficie ao fundo e refendo
apenas os termos complexos, obtém-se,

H( 8 2 oT) .. o1 dq.,
——— | ¥ dz— ———Pdz=0
jr'a [(')Z N? 9z —];1 (V—c)ox . (30)

a b
integrando por partes o primeiro termo (a) -
H[a f2 aq/}y
f ————[¥dz

0 {0z N* 0z
Pode-se perceber facilmente que o termo sob a operacio de
integracdo, a direita da igualdade, é real e portanto iremos preservar

apenas o primeiro termo, este serd avaliado nos seus extremos utilizando-
se as condicdes de conforno — equagdes (27) e (28)). Assim,

£2 00 [H £ o ou
- L By (ML IVOY
N? 0z ‘o Jo N o 8D

. 8V, .
— Uy —(1—-h
JH g 2o (1=hy)
AR P 7N vy, (32)
dz 0 N v-—c N v—cC

0 expressdo obtida para os extremos pode entdo ser reescrita na forma

v, OV

2 | ~—(1—h; 0’
v+ C Fq 9 > dz( ) (33)
real ¢, +ic N_ |ﬁfc|_ |§7C|_
0 segundo membro (b), por sua vez, pode ser reescrito como
99
— H9x g2
v+c —=2_Pdz . 34

Considerando-se, entdo, somente a parte imagindria das
integragdes dos termos (a) e (b), obtemos

?\Iﬂ ?(1—11;)\1/2 ; % (35)
fZ /A _ |0z _ X \Ilzd =0.
‘e [o—cf N* |7 — |’ fﬂ [v—cf ’

H 0

CONDICOES NECESSARIAS PARA INSTABILIDADE

De acordo com a Equaio (35), pode-se dizer que, para as
ondas instdveis, a condictio ¢ >0 tem de ser safisfeita. Para tanto, o
termos entre colchetes devem se anular. As condicdes necessdrias, mas
ndo suficientes para que isto ocorra, sio:

9q : g
* 3, ocar de sinal entre a superficie e o fundo; ou
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o 0q , ov
* se em alguma profundidade, 5 ver o mesmo sinal que Flll
;. z
superficie; ou

Jq . .
* se em alguma profundidade, —2 fiver sinal oposto d quantidade

h*\ov
1—¥ o, lunio ao fundo.

Logo, a partir do perfil do gradiente de vorticidade potencial,
pode-se inferir, a luz da teoria de estabilidade linear, se o jato &
“potencialmente™ baroclinicamente instavel ou ndo. O problema da
inferéncia da instabilidade baroclinica de um jato meridional fica

-
dependente especificamente dos perfis de v, N e 8_2 .

Um jato instdvel pode gerar ondas de periodos e velocidades de
fase distintas. Consegue-se diagnosticar diferentes tipos de instabilidade
baroclinica, analisando-se o periodo e a velocidade de fase das ondas
instaveis.

As instabilidades abordadas neste trabalho sdo, basicamente,
duas. A primeira, instabilidade de borda (EADY, 1949; GREEN, 1960),
a sequnda, instabilidade interna (CHARNEY, 1947; CHARNEY; STERN,
1962).

Estes dois tipos de instabilidades podem ser diagnosticadas
comparando-se o nivel de acoplamento entre as velocidades de fase das
ondas instdveis e as velocidades do perfil de corrente. O nivel de
acoplamento ¢ definido como o nivel no qual v =c, (PEDLOSKY,
1979), ou seja: onde as ondas instdveis se “acoplam” ao fluxo médio
para dele drenar energia potencial.

A instabilidade de borda pode ser caracterizada por ondas
instdveis que tenham nivel de acoplamento das velocidades de fase
proximo ao das velocidades nos limites superiores ou inferiores do perfil
de velocidade, isto & ¥ = ¢, nos contornos. Se o nivel de acoplamento
esfiver em uma regido proxima a um dos contornos, as ondas instdveis
serdo aprisionadas proximas a este.

Ja para a instabilidade interna, o nivel de acoplamento se da
com valores das velocidades de fase das ondas instaveis proximos aos
valores de velocidades do interior do campo, isto é v = ¢, no inferior
do jafo e, por conseqiéndia, da coluna de dgua. £ caracteristico deste
tipo de instabilidade gerar ondas que tenham velocidades de fase com
valores nas vizinhangas da inferface da inversdo de sinal no campo de
Jq
a_X .

£ importante ressaltar que os dois fipos de instabilidade no séo
excludentes: podem ocorrer (e ocorrem) em conjunto ou separadamente.
Neste trabalho, os perfis foram escolhidos de tal forma que,
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didaticamente, os dois tipos de instabilidade baroclinica ocorressem
separadamente.

PERFIS MEDIOS VERTICAIS

Nesta secdo, elaboraremos perfis verticais de jatos meridionais e
freqiéncia de empuxo tedricos que satisfacam as condicdes para
instabilidades apresentadas na secio anterior. Os perfis tedricos
escolhidos representam, de forma idealizada, o sistema CB-CCl.

a ) Perfil da Frequencia de Empuxo (i\?)
0 T T T
100 1
200 - 1
300 1
8
@ 400F 4
2 00
£
[:1]
2 s500F 1
o
=
e
5 600 |
°
(=
700 - 1
800 1
900 1
1000 3 L g
0 0.5 1 1.5

Freqiiéncia de empuxo

A representacdo da variacio verfical da estratificacio ¢ feita
através da escolha de um perfil de freqiéncia de empuxo (N), ajustado
exponencialmente, a partir de um perfil médio de N dimatoldgico da
regido sudeste do Brasil.

0 perfil justado & apresentado na Figura 2, assim como 0 seu
gradiente vertical. Sua forma analitica é dada por

N?(z) = ¢, +c,e”™ 4 cel/™) (36)

b } Gradiente Vertical do Perfil de N

0 T
——

100 - .

200 .

300 | y

400 .

500 [ 7

600

profundidade em metros

700 - .

800 .

900 - .

1000 i
2 0 2

dN/dz em rad (ms)’ x 10°

oN
Figura 2 — Perfil do quadrado da frequéncia de empuxo N2 (Fig. 2a) e o seu gradiente vertical —=— (Fig. 2b).

0z

oN
Figure 2 — Froffle of the square of the buoyancy frequency N? (Fig. Za) and its vertical gradient >, (Fig. 26).
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onde as constantes c,,c,, ¢, h, e h, estio listadas na Tabela 1. inferiores apresentam o perfil de velocidade, denominado “B””, & seu
Esses valores foram escolhidos de forma que o perfil médio da freqiéncia  gradiente vertical.

de empuxo, como dito anteriormente, a um perfil médio de N Aforma analitica dos perfis segue a dos ajustes de N (Equaciio
climatolégico da regido sudeste do Brasil. 36), tratando-se, entrefanto, de simulagdes. Assim,
Tabela 1— Constantes da forma analitica da freqiéncia de empuxo. V=V, +V, /1) | v, KON (37)

Table 1 — Coefficients of the analytical form of the buoyancy frequency.

onde V éa velocidade média, V' e 'V as amplitudes das velocidades
barodlinica, & h, e h, as escalas de variagdo associados.

A Tabela 2 exibe os valores dessas consfantes para os perfis
c3 | 2,59%x107% 72 “A” (Figura 3, painel superior) e “B”* (Figura 3, painel inferior).
h 9,97 m

e | 2,31 x107% g2
¢y | —4,33 x 107% g2

Tabela 2 — Constantes da forma analitica do jatos meridionais “A” e “B”.
hy 72,19 m Table 2 — Coefficients of the analytical form of meridional jefs “A> and “B”.

Perfil “A” Perfil “B”

Jato Meridional Vo| 0,02ms™' | 0,22 ms™!
Vi | —0,25 ms™! | —1,10 ms™!
Os perfis tedricos de velocidade propostos, bem como seus ¥, | 0,10 ms=' | 0,55 ms~!

gradientes verticais, sto apresentados na Figura 3.

. . . . . h: 72,19 200, 00
Os paingis superiores mostram o perfil de velocidade, denominado ol - -

. . . . e =
“A”, assim como o0 seu gradiente vertical. Analogamente, os painéis hy | 15,00 m 100,00 m
a) Perfil Vertical da Velocidade D) Gradiente do Perfil Vertical da Velocidade
0 : 0
§ \ i
S 200 S 200
@ @
£ £
E 400 E 400
@ ]
=} =
2 600 3 600
= =
c c
3 2
[=] [=]
© 800 2 800
1000 1000
02 015 01 005 0 005 4 3 2 1 0
Vemms' dV/dzems' x10°
) Perfil Vertical da Velocidade d)  Gradiente do Perfl Vertical da Velocidade
0 - 0
w0 7]
S 200 \ S 200
3 3
£ E
E 400 E 400
@ 1]
ki ki
= 600 T 600
= =
c c
2 2
=] =]
800 2 800
1000 1000
0.4 0.2 0 0.2 0.4 1.5 1 0.5 0
Vemms' dV/dzems' x1i0°

Figura 3 — Perfis verticais de velocidade meridional e o correspondente gradiente vertical para os jatos “A” (Fig. 3a e 3b) e “B”” (Fig. 3c e 3d).
Figure 3 — Vertical profiles of meridional veloaty and the coresponding verfical gradlients for jets “A> (Fig. 3a and 3b) and “B” (Fig. 3c and 3.
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a) Gradiente Zonal da Vorticidade Potencial

100

200 -

300

400 -

500 b

600 -

profundidade em metros

700 b

800

900 - 1

1000
0.5 0 05

aQ/ax em 10° (ms)’

b)

Gradiente Zonal da Vorticidade Potencial

100 i
200 1

300 1

500 i b

600 - b

profundidade em metros

700 b

800

900 - i

1000 :
0.5 0 0.5 1

aQ/ax em 10%(ms)’

Figura 4 — Perfil vertical do gradiente zonal de vorficidade potencial para o jato “A”” (Fig. 4a) e o jato “B”” (Fig. 4b).
Figure 4 — Vertical profile of the zonal gradient of potendial vorticity for ““A> (Fig. 4a) and jet “B” (Fig. 44).

Gradiente Zonal de Vorticidade Potencial

AFigura 4 exibe os perfis médios do gradiente zonal de vorticidade
potencial, calculados a partir da Equacdo (21), para os perfis “A” e
“B”. Nota-se que, de acordo com as condicdes necessdrias de
instabilidade baroclinica, ambos os perfis satisfazem as condicdes
necessdrias para sua ocorréncia. Verifica-se que, satisfazendo-se a
primeira condicto de instabilidade, automaticamente as outras duas
condicdes serdo satisfeitas.

Entrefanto, s escolhas das formas de para os perfis de “A”
“B” mostram-se evidentes. O perfil de <X do jato “A” apresenta
alta variagio proximo a superficie. Ou seja, 0 jato “A” ¢ um candidato
natural a apresentar instabilidade de borda. Jd, o perfil de jato “B”,
apresenta troca de sinal em 265 m de profundidade, distante de ambos
0s limites verticais. O valor pequeno de 99 stes limites sugere que 0
jato “B”” seja um candidato natural a instabilidade barodlnica infera.

De volta a Equacdo (35), pode-se evidenciar as suposicdes
anteriores com argumentos mais quantitativos. Considerando-se que os
trés termos da Equacdo (35) devem ter aproximadamente a mesma
ordem, o nivel de acoplamento glecisu estar localizado numa regido
préxima & mudanca de sinal de <2 . Isto porque a Gnica forma de que
os incrementos da integral do ferceiro membro da Equacdio (35) tenham
aproximadamente a mesma contribuicdo que foda a integral é que, na
regido onde os valores de [v—c| —0, o termo infegral apresente
valores de 8_2 com sinais opostos proximos ao nivel de acoplamento.

Calculo de Instabilidade
Os pardmetros do modelo unidimensional composto pelas
Equagdes (26), (27) e (28) foram fixados para os dois perfis: a largura

do canal foi escolhida L. = 100km e as taxas entre a indlinacdo do
fundo em relacio a inclinagdo das isopicnais profundas foram

Revista Brasileira de Geofisica, Vol. 21 (2), 2003



lson Carlos Almeida da Silveira, Leandro Calady, Cayo Prado Femnandes Francisco 1 4 1

W
o—
S

Velocidade de Fase

0,145

0.146 -

0.147 -

0.148 -

0.1489 -

Velocidadades de Fase emm s’

0.15 L -
0

I L L I L

o

=
n
o

|
0.04 0.058 0.06 0.07 0.08 0.09 0.1
numero de onda em km'

Taxa de Crescimento

o
6 n s
- o n

taxa de crescimento em dias’
o
[=]
o
:

=]

o

0.01 0.02

0.04 0.08 0.06 0.07 0.08 0.08 0.1
numera de onda em km'

Figura 5 — Velocidade de fase das ondas instdveis (Fig. 5a) e a toxa de crescimento da ondas instdveis (Fig. 5b) do jato “A™.

oh" oh’

Nao hd diferenca observavel entre os casos =——=0 ¢ ——=10.

ox ox

Figure 5 — Phase veloaiy of the unstable waves (Fig. 5a) and the growth rate of unstable waves (Fg. 55) of jet A"

oh’

. . oh"
There is no notable difference between — =0 and P 10,

—

E

ox

Velocidade de Fase

g

g

0.01F

=]
T
s

Velocidadades de Faseemms ' £
1

o
2

=
-
n

' 1 |
0.04 0.05 0.06 0.07 0.08 0.09 0.1
numero de onda em km '

Taxa de Crescimento

o

g

§

0.02

taxa de crescimento em dias '
o
8

0
0 0.01 0.02

0.04 0.05 0.06 0.07 0.08 0.09 0.1
numero de onda em km '

Figura 6 — Velocidade de fase das ondas instdveis (Fig. 6a) e a taxa de crescimento da ondas instdveis (Fig. 6b) do jato “B”.

* *

" oh . oh
Curvas sdlidas correspondem ao caso para o qual F 0, e curvas fracejadas correspondem ao de — =10

ox

Figure 6 — Phase veloaity of the unstable waves (Fig. 6a) and the growth rate of unstable waves (Fig. 65) of jet*B”. The solid lines corespond 1o the case

®

*

oh . Jh
where — =0, and the dashed lines correspond 1o the case — =10 .

ox

Brazilian Journal of Geophysics, Vol. 21 (2], 2003

ox



142

INSTABILIDADE LINEAR DF GISALHAMENTO VERTICAL EM JATOS GEOFISICOS MERIDIONALS

consideradas a—lizo (fundo plano) e %—}:=10 (a fim de simular o
talude continental de forma rudimentar).

0s resultados do cdlculo das propriedades lineares de instabilidade
sdo mostrados nas Figuras 5 (para o jato ““A”) ¢ 6 (para o jato “B”’),
onde as curvas solidas representam a solucio para configuragdes de
oceano com fundo plano e as curvas tracejadas para configuragdes
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considerando presenga de inclinacdo de fundo. A Figura 7 exibe a estrutura
verfical da onda mais instdvel para os jatos “A” (Figuras 7a e 7b) e
“B” (Figuras 7c e 7d).

Inicia-se a apresentacdo e discussdo dos resultados obtidos
envolvendo configuragoes de um oceano com o fundo plano. Para o
perfil “A”, a regido onde localiza-se o nivel de acoplamento é em
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Figura 7 — Perfil vertical da amplitude do modo mais instdvel dos jatos <A™ (Fig. 7a e 7b) e “B”” (Fig. 7c e 7d).
Figure 7 — Vertical profile of the amplitude in the most unstable wave of jet A (Fig. 7a and 75) and jet “B> (Fig. 7c ond 74).

torno de 30m. Observamos, no perfil de velocidade da Figura 3a, que a
esta profundidade existem valores de velocidade da ordem -0,15ms™.
Estes correspondem a velocidade de fase média das ondas instaveis
apresentadas no diagrama de dispersdo da Figura 5b. Neste diagrama,
observamos que as ondas sdo apenas ligeiramente dispersivas e que se
aproximam assintoticamente do valor de em superficie. Tal
comportamento é tipico de instabilidade de borda. Ondas mais curtas
apresenfam maiores faxas de crescimento num regime instavel, onde
apenas ondas infinitamente longas ndo crescem em amplitude.

A Figura 7a ilustra a estrutura vertical de P(z) para a onda
mais instdvel exibida na Figura 5b. Esta estrutura mostra um rdpido
decréscimo verfical e apenas valores de amplitude razodveis nos primeiros

100 m. Trata-se, portanto, de uma onda instdvel tipo £ady; que confirma
um regime em que o fenémeno da instabilidade baroclinica de borda
esfd isolado.

_ Para o perfil de “B”, de acordo com a Figura 3q, a regido onde
2—2 muda de sinal é localizada aproximadamente em 265m de
profundidade. Pela andlise das Figuras 6a e 6b, onde temos a taxa de
crescimento das ondas instdveis para aix:lo, fica evidente que os
valores de velocidade onde hd crescimento das ondas variam entre —
0,04 ¢ 0,01cm s™. Verificando no perfil de velocidade, nota-se que a
regido de acoplamento estd compreendida entre 240 e 360m de
profundidade. Este nivel de acoplamento encontra-se afastado dos
contornos, caracterizando existéncia de instabilidade interna. Em oposicdo
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aos resultados obtidos para o jato “A”, o regime de ondas instdveis
obtido ¢ limitado para ondas de comprimento relativamente longos. A
Figura 7c exibe a estrutura vertical de P(z) para a onda mais instdvel
exibida na Figura 6b. Essa onda apresenta amplitude considerdvel ao
longo de toda a coluna de dgua, com valor junto ao fundo representando
174 do valor de superficie. Tal configuragdo é também caracteristica de
instabilidade baroclinica interna, onde variagdes na vertical de gradientes
horizontais de densidade facilitam a drenagem de energia pelas
perfurbagdes.

Considerem-se, agora, os resultados obtidos quando utilizam-se
configuracdes de oceano com um fundo inclinado, isto €, um experimento
onde valores de LX =10 foram utilizados. Verifica-se nas Figuras 5a e
5b que, para o perfil “A” ndo ha mudanca de comportamento em
relacdio ao valor de aix: 0. As curvas tracejadas e solidas se superpoem.
Isto ¢, obviamente, conseqiéncia de que jd que obtivemos ondas
fortemente aprisionadas junto a superficie, o efeito do fundo ndo é sentido
por essas. Logo, pela Equagdo (35), o balango principal dos termos para
ocorréncia de instabilidade de borda junto a superficie se dd entre o
primeiro e terceiro fermos da equacgo. .

Ja para o peril “B”, Figuras 6a e 6b, quando E;%:10, as
velocidades das ondas sofrem um desvio, principalmente na regido de
velocidades nega[ivus, e 0 taxa de crescimento & ligeiramente menor,
em relacdo a %:0. Em outras palavras, o efeito da inclinago do
fundo na mesma direciio do talude continental é estabilizador. Pela
Equacdo (35), o segundo termo adquire importdncia relativa em
confraponto ao primeiro termo (referente a condicdo de conforno de
superficie). A expressdo entre colchetes se anula devido a domindncia e
inversdo de sinal nos incrementos da integral do ferceiro fermo, enquanto
0 segundo termo exerce mero efeifo atenuador no crescimento das
amplitudes.

Consideragées Finais

0 modelo de Johns (1988) representa um exemplo simples da
instabilidade de cisalhamento vertical em escoamentos fluidos geofisicos.
Neste trabalho, apresentamos a variagdo desse modelo para jatos
meridionais no plano f, ufilizando uma estratificacio simulada da regido
sudeste brasileira e perfis tedricos idealizados, motivados pelo
cisalhamento vertical do sistema (B-CCl. O principal objetivo foi
representar dois tipos de instabilidade baroclinica que ocorrem
comumente no oceano: instabilidade de borda e instabilidade inferna.
Desta forma, pode-se obter o comportamento das ondas instdveis, para
os padrdes de perfis verticais apresentados, através do cdlculo das faxas
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de crescimento e da inclinagdo do fundo ocednico, para os casos de
instabilidade de borda e instabilidade interna.

Para o perfil de velocidade “A”, obteve-se, isoladamente, a
instabilidade de borda, com a velocidade de fase e toxa de crescimento
das ondas instdveis mostradas nas Figuras 5a e 5b. Tal instabilidade é
confirmada pela presenca de uma onda instavel do fipo Zza), na
amplitude vertical da fungdo de onda perturbada ¥ (Figura 7a).
Analisando-se o perfil de velocidades ““B” obtivemos, ao contrdrio do
caso “A”, instabilidade intena, que tem a velocidade de fase e taxa
de crescimento das ondas instdveis mostradas nas Figuras 6a e 6b. Essa
instabilidade ¢ também obtida isoladamente e pode-se confirmd-la,
também, pelo exame da amplitude vertical da fungiio de onda perturbada
Y, que apresenta como onda mais instdvel uma onda de grande
amplitude, o que é caracteristico da instabilidade intena (Figura 7c).

0s resultados obtidos tambhém mostram que, no caso de
instabilidade de borda, ondas mais curtas sdo mais instdveis e suas
velocidades de fase aproximam-se da velocidade do jato na borda
superior. Para o caso de insfabilidade intemna, as ondas instdveis ocorrem
em um regime de comprimentos de onda relativamente longos, com a
velocidade de fase dessas ondas apresentando valores préximos aos
valores de velocidade do jato na regido de inverso de fluxo. Com relagio
aos efeitos de inclinagdo do fundo, as ondas geradas na instabilidade de
borda apresentam-se aprisionadas na superficie, ndo havendo, portanto,
modificago alguma com a inclinagdo do fundo, enquanto as ondas
geradas por instabilidade interna sofrem um decréscimo na sua taxa de
crescimento e um aumento na velocidade de fase das ondas mais longas
para uma inclinacGo positiva de h”, mostrando o efeito estabilizador da
inclinagdo do fundo nas ondas geradas por instabilidade interna.

No oceano, instabilidades baroclinicas e barotropica (devido a
cisalhamento horizontal) ocorrem simultaneamente. Geralmente, em
sistemas de corrente de contorno oeste, a instabilidade baroclinica interna
¢ 0 mecanismo inicial e desencadeador do processo de formagdo de
meandros de amplitude finito e vortices isolados, fundamental para a
troca de propriedades fisicas, quimicas e bioldgicas entre as diferentes
regioes ocednicas e a atmosfera.
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