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INSTITUTO OCEANOGRÁFICO
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minha mãe uma placa de metal contendo estes dizeres como homenagem pela grande

conquista, o Salmo 84:12 se tornou o norte da minha vida profissional. Após esse árduo

perı́odo de luta, quando mais do que nunca confiei em ti, agradeço Senhor Deus por

me manter firme e perseverante. E também por todas as amizades eternas que angariei

ao longo desse curso.
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famı́lia, dos amigos e, ao final, de mim mesmo. Sua abnegação foi fundamental para

que eu pudesse prosseguir lutando. Farei sempre o impossı́vel para torná-la cada vez
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pelos preciosos conhecimentos transmitidos durante as aulas e exame de qualificação.

Em especial ao Prof. Ilson agradeço pelo respeito, amizade e apoio espiritual nos mo-
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Leke, Nancy, Isabel, Carol Ernani, Mariana, Paulinha, Hélio e Mateus Chuqui sou grato

pelo ambiente de cooperação, amizade e momentos de descontração.

Ao Prof. Dr. Paulo Simionatto Polito agradeço a cordialidade, apoio e orientação

segura em todos os momentos, desde o Mestrado.
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contribuı́ram para a minha jornada do doutorado.

vi



Resumo

A Confluência Brasil–Malvinas (CBM) é formada pelo encontro da Corrente do

Brasil (CB) com a Corrente das Malvinas (CM) no Atlântico Sul e, por constituir o

encontro de correntes de contorno oeste (CCO), é demarcada por um intenso gradi-

ente horizontal de temperatura. A inclinação das isopicnais na porção mais quente de

regiões de encontro de duas CCO favorece a formação de águas modais ao final do

inverno. O estudo de águas modais subtropicais ainda é incipiente no Atlântico Sul,

quando comparado com os diversos trabalhos versando sobre o fenômeno em outras

regiões do mundo.

A realização do primeiro cruzeiro oceanográfico especificamente planejado para

o estudo de águas modais na região da CBM e de retroflexão da CB permitiu verificar

a anisotropia desse extenso corpo d’água, cuja espessura e profundidades máxima

e mı́nima variam mormente com a latitude em que o fenômeno ocorre. Os dados

fornecidos pelos perfiladores Argo lançados durante o cruzeiro, e ainda em operação

na região da CBM, corroboraram tal observação e revelaram o limite norte da região

de formação da água modal subtropical do sudoeste do Atlântico Sul (AMSTAS) em

torno da latitude de 34◦S.

A comparação dos resultados obtidos in situ com os dados do modelo oceânico

HYCOM, numa simulação de 4 anos, permitiu observar a mesma anisotropia e limite

norte da área de formação. Embora relativamente curta, a série temporal viabilizou a

primeira estimativa de volume da AMSTAS e uma avaliação preliminar dos processos

envolvidos na dissipação da AMSTAS recém formada.

O emprego de dados de satélites altı́metros para o cálculo do calor armazenado

(CA) na região de estudo permitiu verificar que a instabilidade apresentada na série

temporal de dados do modelo HYCOM se deve sobretudo à dinâmica de mesoescala
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na região mais próxima do encontro das duas CCO. A análise do CA na região onde foi

realizado o cruzeiro oceanográfico do estudo, permitiu identificar mais claramente a

existência de diferentes padrões de calor armazenado coincidentes com áreas tı́picas de

formação, os quais não ocorreram em áreas que continham AMSTAS apenas afundada.

Descritores: Água Modal Subtropical do Atlântico Sul, perfiladores Argo, HY-

COM, ATOBA, vorticidade potencial, calor armazenado.
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Abstract

The Brazil–Malvinas confluence zone (BMCZ) is an energetic region of the South

Atlantic Ocean where the Brazilian Current (BC) and the Malvinas Current (MC) meet.

As a convergence area of Western Boundary Currents (WBC), it is marked by intense

horizontal temperature gradients. The inclination of isopycnals in the warm side of

WBC convergence zone enables the formation of mode water at the end of winter. The

study of subtropical mode waters in the South Atlantic is still incipient compared to

similar investigations conducted in other regions of the world.

The first oceanographic cruise specifically dedicated to the study of mode waters

in the BMCZ and the BC retroflection helped verify the anisotropy of such extensive

water masses, whose maximum and minimum thickness and depth vary mainly with

the latitude where these phenomenon occur. Data derived from Argo profilers released

during the cruise and currently still operating in the BMCZ, support this observation

and indicate the northern limit of the formation region of the Southwestern Atlantic

subtropical mode water (SASTMW) near latitude 34◦S.

Comparison of in situ results with those obtained from a 4-years simulation with

the HYCOM ocean model, indicates similar anisotropy and northern limit of the forma-

tion area. Despite its relatively small length, this time series enabled the first estimation

of the SASTMW volume, and a preliminary validation of the processes involved in the

dissipation of newly formed SASTMW.

The use of satellite altimetry data for the computation of heat content in the

study area helped conclude that the instability observed in the time series of the HY-

COM model output is due to mesoscale dynamics near the convergence zone of the

BC and the MC. Analysis of heat content in the region where the oceanographic cruise

was conducted helped identify the existence of different patterns in heat content, that
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coincide with typical formation areas but not with areas where SASTMW is already

submerged.

Keywords: South Atlantic subtropical mode water, Argo profilers, HYCOM,

ATOBA, potential vorticity, heat content.
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OSTIA Operational Sea Surface Temperature and Sea Ice Analysis
PO.DAAC Physical Oceanography Distributed Active Archive Center
POP Paralel Ocean Program
REMO Rede de Modelagem e Observação Oceanográfica
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(painéis ”c”e ”d”) e 350 m (painéis ”e”e ”f”). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 60

4.5 Posição das isotermas de 14,1◦C (painel ”a”) e 15,9◦C (painel ”b”) na área de es-
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4.40 Similar à Figura 4.38 nos meses do perı́odo de formação (julho a outubro) de

2014. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 95

4.41 Calor armazenado (CA) em J m−2, oriundo dos dados do Projeto ATOBA, para
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Capı́tulo 1

Introdução

1.1 Preâmbulo

A circulação oceânica de larga escala forçada pelo vento forma células pratica-

mente fechadas ou giros oceânicos que se distribuem zonalmente acompanhando a

linha de rotacional nulo do vento [Sverdrup, 1947]. Observam-se correntes bem mais

intensas no lado oeste dos giros oceânicos que suas correspondentes do lado leste.

Através de um estudo sobre a circulação dirigida pelo vento, considerando um oceano

retangular e homogêneo, Stommel [1948] explicou o fato das correntes oceânicas serem

mais intensas no lado oeste, demonstrando que a assimetria dos giros oceânicos é

devida à variação do parâmetro de Coriolis com a latitude. Essas correntes mais in-

tensas no lado oeste dos giros oceânicos são denominadas de Correntes de Contorno

Oeste (CCO). As CCO são fluxos intensos, estreitos e bem definidos que representam

o escoamento de retorno do giro oceânico devido ao transporte de Sverdrup. Ander-

son & Gill [1975] sugeriram que o processo de intensificação das CCO está associado

à propagação de energia do interior oceânico para a borda oeste por meio de ondas

planetárias.

Por conservação de vorticidade potencial as CCO tem direção predominante-

mente meridional ajustando sua posição com a variação da vorticidade planetária a

fim de compensar a vorticidade relativa fornecida pelo vento. Ao atingirem a linha

de rotacional nulo do vento, as CCO fluem para o interior da bacia oceânica onde

conservam sua vorticidade planetária numa determinada latitude em balanço com a

1
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vorticidade relativa adquirida.

O afastamento das CCO da costa ocorre de duas formas bastante distintas. Pode

ocorrer suavemente, auxiliado pela inclinação da costa em direção ao interior da ba-

cia oceânica como, por exemplo, na Corrente do Golfo [Campos & Olson, 1991]. Pode

também ocorrer de forma abrupta, devido ao encontro de massas de água de estrutura

termohalina muito distintas em regiões onde a inclinação da costa forma um ângulo

obtuso em relação ao norte geográfico [Silveira et al., 1999]. A forma abrupta de afas-

tamento das CCO recebe o nome de retroflexão e tem como exemplo no Atlântico Sul

a separação da Corrente do Brasil (CB) em sua região de encontro com a Corrente das

Malvinas (CM), conhecida como Confluência Brasil-Malvinas (CBM). As regiões de en-

contro de Correntes de Contorno Oeste (CCO), no limite mais próximo dos polos nos

giros subtropicais, favorecem particularmente a formação de águas modais subtropi-

cais devido as suas caracterı́sticas termohalinas [Hanawa & Talley, 2001].

O foco do presente estudo é o entendimento dos mecanismos que causam a

variabilidade do volume de água modal existente na região da CBM. Para tal são ana-

lisados: i) dados coletados in situ por meio de uma comissão oceanográfica embar-

cada planejada exclusivamente para o estudo de águas modais; ii) dados de modelos

numéricos oceânicos; e iii) dados da anomalia da altura da superfı́cie do mar obtidos

por satélites altimétricos para o cálculo do calor armazenado. Para a consecução deste

estudo é essencial a descrição dos resultados obtidos previamente a fim de estabelecer

valores comparativos como referência para a avaliação da variabilidade.

Neste capı́tulo será apresentada uma sı́ntese da literatura acerca da região da

CBM, da estimativa de volume de águas modais subtropicais e de sua variabilidade

em outras regiões do oceano global e acerca de estudos pregressos conduzidos para

investigação de águas modais subtropicais no Atlântico Sul. Serão também expostos

os objetivos que nortearam os procedimentos e resultados analisados na presente tese.
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1.2 Sı́ntese da Literatura

1.2.1 Confluência Brasil-Malvinas (CBM)

A Figura 1.1 apresenta um esquema da circulação de larga escala para as cor-

rentes geostróficas no Atlântico Sul, na camada superior do oceano entre 0 e 100 m.

Nela, a Corrente Sul Equatorial (CSE) flui de leste para oeste e se bifurca ao se apro-

ximar da costa brasileira aproximadamente em 15◦S. Os estudos de Molinari [1982] e

Stramma [1991] descreveram a CSE como um fluxo para oeste com três ramos distin-

tos: sul (CSEs), central (CSEc) e equatorial (CSEe), onde os ramos CSEe e CSEc estariam

separados pela Subcorrente Sul Equatorial (SCSE), e os ramos CSEc e CSEs pela Con-

tracorrente Sul Equatorial (CCSE).

Figura 1.1: Esquema da circulação de larga escala para as correntes geostróficas no Atlântico
Sul, entre 0 e 100 m. São mostradas: Subcorrente Equatorial (SCE); Corrente Norte do Brasil
(CNB); Subcorrente Sul Equatorial (SCSE), Contracorrente Sul Equatorial (CCSE); Ramos cen-
tral (CSEc), sul (CSEs) e equatorial (CSEe) da Corrente Sul Equatorial (CSE); Corrente do Brasil
(CB); Corrente do Atlântico Sul (CAS); Corrente Circumpolar Antártica (CCA); Corrente das
Malvinas (CM); Corrente das Agulhas (CA); Corrente de Benguela (CBg). As correntes estão
sobrepostas a um mapa de temperatura da superfı́cie do mar (TSM em ◦C) oriundo do World
Ocean Atlas 2005 (WOA05). Modificado de Stramma & England [1999].
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Ao sul da bifurcação da CSE, a CB flui para sul até aproximadamente 36◦S, ini-

ciando seu afastamento da costa até 38◦S devido ao encontro de suas águas quentes e

salinas com as águas de origem subpolar da CM [Garzoli & Garrafo, 1989]. A diferença

na estrutura vertical de densidade das duas correntes aliada às velocidades relativa-

mente grandes propicia a ocorrência de instabilidades que se manifestam sob a forma

de meandros e vórtices intensos [Chelton et al., 1990].

Na CBM, a CB divide-se em dois ramos: um que retorna para norte aproximada-

mente ao longo de 53◦W (lóbulo de retroflexão) e forma uma célula de recirculação an-

ticiclônica quase-estacionária, centrada na latitude ∼34◦S [Stramma & Peterson, 1990];

o outro flui para sul até a latitude aproximada de 45◦S, onde desvia para nordeste for-

mando a Corrente do Atlântico Sul (CAS) [Böebel et al., 1999]. Essa corrente localiza-se

no limite sul do giro subtropical do Atlântico Sul e está associada às grandes veloci-

dades zonais observadas na frente subtropical. A Figura 1.2 apresenta um diagrama da

circulação de superfı́cie no Atlântico Sudoeste, evidenciando a presença da bifurcação

supracitada.

A região da CBM corresponde a uma das áreas mais energéticas do oceano

global, demarcada por um intenso gradiente meridional de temperatura [Gordon, 1981;

Chelton et al., 1990]. Portanto, o estudo mais acurado dos mecanismos responsáveis

pela variabilidade do volume de águas modais nessa região requer um levantamento

detalhado da dinâmica de meso e larga escala da CBM.

A variabilidade temporal dos fenômenos de meso e larga escala na CBM ocorre

em várias bandas do espectro. Goni & Wainer [2001], empregando dados altimétricos,

indicaram que a frente na região da CBM apresenta intensa variabilidade interanual,

com amplitudes médias anuais de 1◦ a 6◦ de latitude, o que corresponde à aproximada-

mente 650 km de distância meridional. Segundo os autores, essa variação está forte-

mente relacionada às flutuações do transporte baroclı́nico da CB. Assireu et al. [2003]

observaram grande influência de anomalias meteorológicas na região frontal da CBM

e oscilação da posição desta com perı́odo sazonal.

O estudo da variabilidade de mesoescala da CBM por meio de observações de

derivadores e imagens satélites por sensor infra-vermelho Advanced Very High Resolu-

tion Radiometer (AVHRR) efetuado por Olson et al. [1988] indicou que o lóbulo prin-
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Figura 1.2: Diagrama da circulação de superfı́cie no Atlântico Sudoeste. Modificado de Piola
& Matano [2001].

cipal de retroflexão da CB frequentemente se alonga para sul, emitindo vórtices an-

ticiclônicos dentro do giro subpolar. Lentini et al. [2006] detectaram 40 vórtices anti-

ciclônicos de núcleo quente, emitidos pela CB após essas incursões austrais, no perı́odo

de janeiro de 1993 a outubro de 1998 com o emprego de dados do satélite altı́metro

TOPEX/Poseidon e campos de temperatura e salinidade climatológica para a região

da CBM. A Figura 1.3 apresenta um vórtice com essas caracterı́sticas e o lóbulo prin-

cipal de retroflexão da CB por meio de uma imagem AVHRR da Confluência Brasil–

Malvinas.
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Figura 1.3: Imagem AVHRR da Confluência Brasil-Malvinas editada a partir de Olson et al.
[1988].

Vivier & Provost [1999] empregaram uma radial composta por 17 correntômetros

distribuı́dos em quatro fundeios lançados entre 40◦S e 41◦S, nas profundidades de 450,

1507, 2200 e 3043 m, de modo a amostrar toda a extensão transversal da CM. A radial

permaneceu fundeada por 18 meses, de dezembro de 1993 a junho de 1995. A partir

de uma série inicial de 254 dias os autores estimaram o valor de (41,5 ± 12,2) Sv para o

transporte de volume da CM através de toda a seção transversal da radial. Uma parte

significante deste desvio padrão é devido à atividade de mesoescala da Confluência

Brasil-Malvinas, pois retirando-se os sinais com perı́odo inferior a 2 meses o desvio

padrão reduz-se aproximadamente à metade. A disponibilidade simultânea de medi-

das de subsuperfı́cie por correntômetros, anomalias da velocidade geostrófica de su-

perfı́cie cross-track oriundas do satélite altı́metro TOPEX/Poseidon e dados hidrográficos

in situ propiciaram aos autores a oportunidade de estimar a velocidade média de su-

perfı́cie. Vivier & Provost [1999] demonstraram que pode-se inferir a velocidade média
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geostrófica na superfı́cie a partir do cálculo da velocidade cross-track numa determi-

nada profundidade de referência para cada dado de satélite altı́metro. A velocidade

cross-track é calculada conhecendo-se o cisalhamento geostrófico entre a profundidade

de referência e a superfı́cie para uma passagem especı́fica do satélite altı́metro.

Empregando essa metodologia Vivier & Provost [1999] observaram que com os

dados altimétricos do satélite TOPEX/Poseidon, em conjunto com informações es-

tatı́sticas da estrutura vertical da corrente, é possı́vel monitorar o fluxo de volume.

Uma série de 3 anos do transporte foi derivada a partir desse estudo e apresentou

uma correlação de 0,8 com as estimativas obtidas a partir dos dados oriundos dos cor-

rentômetros na CM (40◦ – 41◦S). Cerca de 60% da variância dos dados foi explicada

por perı́odos superiores a 20 dias. Dois perı́odos dominaram a variação de posição da

frente na CBM: 50 – 80 dias e 180 dias. As oscilações interanuais observadas tiveram

mais energia que as de perı́odo anual. Foi sugerido pelos autores que a CM tem pouco

impacto sobre as migrações anuais da confluência. A predominância do ciclo semi-

anual da migração da frente é compatı́vel com forçantes remotas como sugerido por

estudos observacionais de Goni et al. [1996] e de Provost et al. [1992], e numéricos de

Smith et al. [1994].

Smith et al. [1994] empregando um modelo isopicnal forçado por ventos realı́sti-

cos no Atlântico Sul relacionaram o ciclo semianual de variação da posição da Frente

Brasil-Malvinas (FBM) com o transporte no Estreito de Drake. Eles observaram que

enquanto existiu uma alta correlação entre o transporte no Estreito de Drake, o trans-

porte na CM e os movimentos meridionais sazonais da CBM, o ciclo do transporte na

CB exibiu um pico significativo de energia somente no perı́odo anual. Tal fato denotou

que o sinal semianual local forçado pelo vento ao sul da CBM é extremamente atenu-

ado antes de alcançar a região da CB por diversos fatores: atrito, o próprio fluxo oposto

da corrente e a incapacidade das densas massas de água que compõe a CM de penetrar

a circulação subtropical que é confinada às camadas superiores do modelo. Goni et al.

[1996] observaram aproximadamente o mesmo ciclo semianual em 37,5◦S, assim como

o estudo de Provost et al. [1992] por meio de 3 anos de dados de TSM.

Goni et al. [2011] observaram por meio do emprego de uma série de 15 anos

de dados de altura da superfı́cie do mar (ASM) e TSM que a FBM migrou 1,5 graus de



CAPÍTULO 1. INTRODUÇÃO 8

latitude (cerca de 100 km) para sul no perı́odo de 1993 a 2008. A ausência de mudanças

de longo termo na série do transporte de volume calculado pelos autores para a CB e

para a CM não permitiu a correlação da variação desses transportes com a migração da

FBM observada. Goni et al. [2011] verificaram ainda a existência de tendência positiva

tanto nos dados de TSM quanto nos dados de AASM, sugerindo um aumento do calor

armazenado nas camadas superiores na região da CBM.

Observa-se que as isopicnais se aprofundam rapidamente em direção ao norte

na região da CBM, através da frente encontrada no limite sul do giro subtropical do

Atlântico Sul [Hanawa & Talley, 2001]. Desta forma, a região compreendida entre o fluxo

principal da Corrente do Brasil (CB) e o seu lóbulo de retroflexão, ou seja no interior

da célula de recirculação supracitada, apresenta aspectos propı́cios para a formação de

uma espessa massa de água modal ao norte da frente e no lado mais quente desta, onde

encontra-se a CB. Tal região tem ainda potencializada sua capacidade de formação

dessa água modal devido à processos de interação oceano-atmosfera, associada à perda

de calor latente ocorrida durante o inverno [Piola & Matano, 2001].

O primeiro cruzeiro oceanográfico com coleta de dados ao longo do talude con-

tinental na região da CBM, desde a profundidade de 100 m até profundidades superi-

ores a 4000 m, com perfis contı́nuos de oxigênio dissolvido, foi o Confluence 3 realizado

entre 7 e 27 de fevereiro de 1990 a bordo do Navio de Pesquisa ”Le Suroit”. Provost

et al. [1995] analisaram os dados dessa pioneira comissão oceanográfica, apresentando

as condições hidrográficas encontradas no verão austral de 1990.

Os autores observaram a presença da água modal subtropical nas radiais B e C

do cruzeiro (Figura 1.4), nas profundidades entre 200 m e 400 m. Essa água modal foi

caracterizada por vorticidade potencial menor que 1,0× 10−10 m−1 s−1, temperatura de

14,5◦C a 16,0◦C e salinidade de 35,5 a 36,0. Foi possı́vel observar ainda máximos locais

na concentração de oxigênio dissolvido de 4,85 mL L−1 a 5,05 mL L−1 e densidade

potencial variando de 26,3 kg m−3 a 26,5 kg m−3 referentes a essa água modal. Os

autores não foram capazes de calcular o volume de água modal subtropical existente

na região e a idade da mesma devido à indisponibilidade de dados para tal.
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Figura 1.4: Localização das estações hidrográficas do cruzeiro Confluence 3. As radiais são
referenciadas por A, B, C, D, E, F. Modificado de Provost et al. [1995].

1.2.2 Água Modal Subtropical

Amplamente estudadas no Hemisfério Norte, as águas modais constituem uma

espécie de corpo d’água com o potencial de diagnosticar alterações climáticas ocorri-

das na atmosfera devido à mudanças nos processos de troca de calor entre o oceano e a

atmosfera [Hanawa & Talley, 2001]. Sua formação ocorre geralmente desde o inverno até

a primavera, quando condições atmosféricas severas com ventos de maior intensidade

associadas à massas de ar com baixas temperaturas e menores ı́ndices de umidade re-

lativa, junto da superfı́cie do oceano, provocam o aumento do fluxo de calor latente do

oceano para a atmosfera [Yu et al., 2008]. Essa perda de calor do oceano redunda no

decréscimo do empuxo desse corpo d’água propiciando sua subsidência para camadas

inferiores do oceano. O movimento convectivo que é gerado incrementa a mistura ver-

tical das camadas da superfı́cie até abaixo da camada de mistura, podendo chegar até

a profundidade da termoclina permanente dependendo das condições na superfı́cie.

Com o desenvolvimento da termoclina sazonal durante a primavera e o verão,

ocorre o isolamento dessa camada de mistura profunda gerada no inverno. Com isso,
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têm-se a água modal formada e confinada abaixo da termoclina sazonal e acima da

termoclina permanente, com suas temperatura, salinidade e vorticidade potencial ca-

racterı́sticas bem definidas Provost et al. [1999]. No decorrer do ano, esse volume de

água modal sofrerá advecção lateral ao longo de sua isopicnal de equilı́brio por meio

de processos de reestratificação e dissipação, provocando sua migração para regiões

afastadas de seu local de formação [Douglass et al., 2013].

A interação oceano-atmosfera é em grande parte responsabilizada por meca-

nismos pelos quais a vorticidade potencial (VP) é extraı́da do oceano. A parcela da VP

devido ao estiramento do tubo de vórtice está diretamente relacionada com o gradiente

vertical de densidade [McCartney, 1982]. Águas verticalmente homogêneas, como as

modais, apresentam pequena variação da densidade na vertical e, por conseguinte,

baixos valores de VP. Desta forma, o estudo da interação oceano-atmosfera é de grande

relevância para a compreensão da formação das águas modais subtropicais, já que

estas são caracterizadas por baixa VP.

O estudo realizado por Worthington [1972] evidenciou a importância do fluxo

de calor do oceano para a atmosfera como mecanismo responsável pela formação de

massas de água no hemisfério norte. O autor observou que no limite oeste dos giros

subtropicais do Atlântico e Pacı́fico Norte a perda de calor do oceano para a atmosfera

ocorrida ao final do inverno provoca o afundamento de grandes porções de águas

superficiais nessas regiões dos oceanos. O cálculo do calor armazenado, e a variação

desse ao longo do tempo, pode indiretamente indicar a importância do fluxo de calor

do oceano para a atmosfera nas regiões de formação de águas modais subtropicais,

tipicamente no limite oeste dos giros oceânicos nessa faixa de latitude.

Estimativas do calor armazenado (CA) na coluna d’água são tradicionalmente

baseadas em medidas in situ ou em conjuntos de dados climatológicos. Yan et al. [1995],

por exemplo, realizaram um estudo de variabilidade do calor armazenado por meio

de dados de XBT (eXpendable BathyTermograph) lançados de 1976 a 1989 em diversas

posições entre as latitudes de 30◦N e 40◦N no Oceano Pacı́fico. Os autores observaram

que a variação temporal da taxa de armazenamento de calor para a isoterma carac-

terı́stica da camada de mistura correspondeu ao fluxo de calor tanto nos locais escolhi-

dos quanto atravessando a bacia inteira. Além disso, verificaram que o cálculo da taxa
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de calor armazenado é afetado pela isoterma escolhida e escala espacial envolvida.

O estudo da circulação e da variabilidade temporal da água modal subtropical

do Atlântico Sul, na região da CBM, ainda é incipiente. Em outras regiões do globo,

onde os estudos de massas d’água deste tipo são muito mais frequentes, foram obser-

vadas diferentes escalas temporais governando a ocorrência e intensidade da formação

dessas águas modais regionalmente.

Água Modal Subtropical do Atlântico Norte

O Atlântico Norte é a região do globo que detém, até o momento, a maior quan-

tidade de estudos de água modal subtropical. A água modal subtropical do Atlântico

Norte ou água de 18 graus (AM18) é estudada desde os trabalhos de Worthington

[1959]. O autor descreveu a AM18 como uma camada de água isotérmica e isohalina,

formada durante o inverno no Mar do Sargasso, com espessura superior a 250 m, tem-

peratura tı́pica (17,9 ± 0,3)◦C e salinidade 36,5 ± 0,1. O volume de AM18 apresenta

variação interanual e interdecadal. Estudos voltados à investigação de processos de

baixa frequência apontaram que invernos intensos, capazes de produzir mistura con-

vectiva de mais de 500 m e portanto maiores volumes de água modal, ocorreram em

intervalos de vários anos (1964, 1975, 1982 e 1988) [Talley & Raymet, 1982; Jenkins, 1987,

1998; Klein & Hogg, 1996].

Kwon & Riser [2004] observaram que a água modal de 18◦C apresentou um

tempo médio de residência de (3,57 ± 0,54) anos, usando a série de dados de 1961

– 2000 do World Ocean Database 2001 (WOD2001), de perfiladores dos projetos World

Ocean Circulation Experiment (WOCE) e Argo. O cálculo do tempo médio de residência

consistiu da divisão do volume médio anual de AM18 pelo volume médio anual de

água modal recém-formada em contato com a superfı́cie, ou seja, representa a quan-

tidade de perı́odos de formação necessários para recompor todo o volume médio de

AM18 detectado na série temporal. Nesse estudo, o volume de água anualmente ge-

rada foi de (1,10 ± 0,16) × 1014 m3 para um volume médio total de água modal no

inverno de (3,93± 0,20)× 1014 m3. Os autores observaram ainda uma variabilidade in-

teranual superior a 6 anos, onde invernos mais rigorosos provocaram maior formação

de água modal e o contrário ocorrendo durante invernos menos intensos.
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Maze et al. [2013] estudaram os mecanismos de extração da VP do oceano por

meio da comparação de padrões espaciais e de magnitude dos fluxos de VP na su-

perfı́cie, por origem diabática e do atrito, em uma simulação numérica de alta resolução

do Atlântico Norte. O modelo representou satisfatoriamente vórtices de mesoescala e

apresentou realismo no volume e na distribuição regional da água modal de 18◦C,

tanto para a média anual quanto para o ciclo sazonal, quando comparados com outros

estudos [Maze et al., 2009; Forget et al., 2011].

Maze et al. [2013] determinaram o valor de 26,34 kg m−3 para a densidade poten-

cial do núcleo da água modal de 18◦C no Atlântico Norte, com variação (± 0,2) kg m−3,

em consonância com estimativas anteriores [Forget et al., 2011; Kwon & Riser, 2004].

Nessa camada de densidade potencial ocorre uma convergência de fluxos de volume,

da camada menos densa para a mais densa, muito maior na porção mais quente da

frente no limite norte da Corrente do Golfo quando comparada à porção mais fria.

Esta convergência foi responsável pela formação de aproximadamente 4 Sv de água

modal subtropical por ano em média, durante o perı́odo de 2003 – 2006. A água modal

de 18◦C apresentou uma média anual de 350 m para a máxima espessura da camada

entre 50◦W e 55◦W, na latitude de 36◦N. Esse corpo d’água estava armazenado em dois

reservatórios principais ao sul da Corrente do Golfo: um centrado em 52◦W e o outro,

coerente com as observações de Kwon & Riser [2004], em cerca de 70◦W.

Foi observado por Maze et al. [2013] um volume médio anual da AM18 de 57 Svy,

onde 1 Svy' 3,15× 1013m3 correspondentes a um fluxo de 1 Sv (= 106 m3 s−1) mantido

por um ano. A amplitude do ciclo sazonal do volume de AM18 foi cerca de 11 Svy com

máximo ocorrendo ao final do mês de março (término do inverno boreal). Não foram

observadas pelos autores significativa acumulação ou destruição da AM18 ao longo do

perı́odo analisado por meio dos dados empregados.

Já Marshall et al. [2009] foram capazes de observar que, durante o inverno, a

formação de água modal foi dominada por fluxos oceano-atmosfera enquanto a destrui-

ção da AM18 se deu primordialmente por fluxos não advectivos (mistura) no interior

do oceano. Os autores verificaram a formação de (9,3 ± 1,8) Svy de AM18 no inverno,

sendo (4,9 ± 1,8) Svy destes formados devido ao fluxo de calor oceano-atmosfera e

(3,7 ± 1,8) Svy destruı́dos pela mistura vertical ocorrida no interior do oceano.
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Ainda sob a ótica dos mecanismos responsáveis pela extração de VP do oceano,

Olsina et al. [2013] utilizaram a metodologia conhecida como pseudo vorticidade po-

tencial (PVP) para estimar a VP aplicada sobre o oceano a partir de dados observados

e gerar mapas climatológicos que indicassem a variabilidade interanual das forçantes.

A PVP é uma grandeza obtida com a substituição da densidade potencial pela tem-

peratura potencial no cálculo da vorticidade potencial. Segundo os autores, devido à

correspondência entre a temperatura potencial e a densidade potencial dos afloramen-

tos de AM18 durante o inverno, os resultados do estudo utilizando a PVP são equi-

valentes ao comportamento da VP observado nas áreas de formação de águas modais

subtropicais.

O mapa global construı́do por Olsina et al. [2013] (Figura 1.5) evidencia a im-

portância do fluxo de empuxo em relação ao fluxo total de pseudo vorticidade poten-

cial (PVP) nas regiões subtropicais onde ocorre o encontro de CCO. No Atlântico Norte

os autores observaram que o fluxo de empuxo tem contribuição dominante para a PVP

atuando como forçante da formação de AM18. Tal prevalência não foi observada pe-

los autores no Atlântico Sul, onde os maiores gradientes verificados na região da CBM

denotaram maior influência do vento nos processos de extração de VP do oceano, e

por conseguinte, atuando como forçante principal da formação de água modal nessa

região.

Figura 1.5: Média anual global da contribuição do fluxo de empuxo para o fluxo de PVP
total. As áreas destacadas correspondem à região de formação de águas modais subtropicais
no Atlântico Norte e no Atlântico Sul. Modificado de Olsina et al. [2013].
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Embora a perda de calor do oceano para a atmosfera seja responsável por grande

parcela de água modal formada na região subtropical do Atlântico Norte, Davis et al.

[2013] observaram por meio de dados oriundos de dois fundeios posicionados ao sul

da Corrente do Golfo e próximos da mesma, numa região tı́pica de formação da AM18,

que a advecção lateral exerce importante papel na consolidação das propriedades tı́picas

dessa água modal, particularmente de sua temperatura, salinidade e na determinação

do ı́nicio do processo de formação. Segundo os autores, tal influência ocorre pela

manutenção da estratificação, retardando o inı́cio do processo de formação de AM18,

por meio de um suprimento direto de calor e sal oriundo da Corrente do Golfo para as

camadas superficiais. Desta forma foi observada a maior relevância desses processos

laterais no fundeio mais próximo dessa CCO.

Silverthorne & Toole [2013] empregaram perfiladores lagrangeanos na região da

Corrente do Golfo com o objetivo de analisar mudanças no calor armazenado nas ca-

madas superiores do oceano. Os autores observaram que a variabilidade do calor ar-

mazenado na camada de mistura nessa área tı́pica de formação da AM18 é controlada

primordialmente por processos advectivos e pelo intenso cisalhamento vertical provo-

cado pela Corrente do Golfo. Entretanto, durante o inverno as variações do calor ar-

mazenado na camada de mistura foram dominadas pela forçante associada à passagem

de intensas tempestades sobre a região do estudo.

O estudo dos processos envolvidos na dissipação e subducção da água modal

recém formada foi realizado por Kelly & Dong [2013]. As regiões de formação de água

modal foram caracterizadas pelas autoras como aquelas em que houve ocorrência de

temperaturas da superfı́cie do mar entre 17◦C e 19◦C coincidentes com camadas de

AM18 com espessuras superiores a 100m durante o inverno. As autoras observaram

um volume médio de AM18 de 3,9 × 1014 m3 ao final do inverno e 2,8 × 1014 m3

ao término do outono. Kelly & Dong [2013] estimaram a formação de 2,4 × 1014 m3

de volume de água modal nova a cada inverno em média, entretanto apenas 35%

desse volume recém formado é advectado e alcança maiores profundidades na região

de subducção, onde a AM18 não atinge a superfı́cie durante o inverno. As autoras

atribuı́ram uma perda de 65% do volume de AM18 recém formado à mistura causada

pelo meandramento nas proximidades da Corrente do Golfo.
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O uso de perfiladores lagrangeanos por Fratantoni et al. [2013] permitiu que

os autores realizassem observações diretas da circulação e estratificação da AM18 ao

longo de 4 anos de observações. O estudo revelou que a circulação no interior da

AM18 indicou significativa presença de vórtices, tanto próximo da Corrente do Golfo

quanto ao longo do giro subtropical, associada com alterações na espessura da camada

de AM18. Isso denota que os vórtices podem desempenhar importante papel na dis-

persão da AM18 dentro do giro subtropical. Além disso, os autores observaram que

a maior parte da água modal afundada detectada pelos perfiladores do estudo estava

isolada da atmosfera a menos de 24 meses.

Interações Fı́sico-Biológicas da AM18

Palter et al. [2005] observaram que a participação da água modal na produtivi-

dade primária no oceano não se dá apenas pelo aporte de nutrientes trazidos para a

zona eufótica pela convecção gerada durante seu processo de formação. Os autores

verificaram que após invernos intensos, quando ocorreu maior formação de AM18,

houve elevada depleção de nutrientes. Isso significa que camadas espessas de água

modal com baixa concentração de nutrientes ao serem advectadas a partir da região de

formação podem diminuir a produtividade primária nessas regiões remotas de onde

ocorreu a formação, alterando a disponibilidade de nutrientes em subsuperfı́cie. Como

exemplo, citaram a concentração de nitrato em uma estação realizada próximo do ar-

quipélago de Bermuda, ao sul da região de formação da AM18. Em julho de 1960,

foi observada nesse ponto uma camada de AM18 com cerca de 400 m de espessura e

concentração de nitrato de 2,5 mmol m−3 na profundidade de 500 m. Na mesma pro-

fundidade, em julho de 1989, a concentração de nitrato observada foi de 7,1 mmol m−3

para uma camada de AM18 inferior a 200 m. A camada de água modal ao ser advec-

tada, provocou o movimento vertical da nutriclina para baixo, afastando a mesma do

limite da zona eufótica e reduzindo a produtividade primária por escassez de nutri-

entes.

Uma possı́vel explicação para a baixa concentração de nutrientes caracterı́stica

da AM18 foi apresentada por Lévy [2005]. A autora sugeriu que o crescimento do

fitoplâncton na água modal subtropical durante o inverno provoca o consumo dos nu-
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trientes em larga escala e, em seguida, o inı́cio do processo de afundamento da água

modal e sua advecção ao longo da porção subsuperficial do oceano reduz a eficiência

do processo de remineralização, responsável pela reposição dos nutrientes consumi-

dos, provocando a escassez de nutrientes e de dióxido de carbono (CO2) na AM18.

Por conseguinte, a baixa concentração de dióxido de carbono nas águas superficiais do

oceano provocada pela formação de água modal subtropical permite a passagem de

CO2 da atmosfera para a água do mar.

Andersson et al. [2013] estudaram a influência do processo de formação de AM18

no fluxo de CO2 no giro subtropical do Atlântico Norte. Os autores observaram que o

carbono inorgânico dissolvido (CID) médio existente na AM18 recém formada durante

o inverno de 2007 foi ligeiramente menor do que o CID observado em AM18 antigas

cobertas pela picnoclina sazonal a montante da Corrente do Golfo. Tal resultado foi

atribuı́do à mistura vertical de águas de superfı́cie com baixa concentração de CID

com a AM18 antiga, na região de formação. Estudos de Levine et al. [2011] também

creditaram a essa mistura o movimento vertical para cima de CO2 antropogênico por

meio de trocas gasosas e entranhamento de massas de água com elevada assinatura

antropogênica.

Embora tenham verificado um aumento do CID de apenas (4,1± 2,7) µmol kg−1

entre fevereiro e março de 2007, ou seja ao final do inverno, Andersson et al. [2013] esti-

maram por meio da integração vertical desse aumento até a base da camada de mistura

o valor de (2,1± 1,4) mol de carbono (C) por m2, ou ainda, (124 ± 82) mmol C m−2 d−1

de aumento vertical para toda a camada de AM18. O valor total é considerável pois os

autores trataram de uma camada de mistura de∼500 m de espessura. Os autores calcu-

laram o valor de 0,007 Pg Cy−1 a 0,015 Pg Cy−1 para o total de CO2 trazido à superfı́cie

anualmente pela formação de nova AM18. Para tanto, utilizaram o volume de AM18

total formado de 9,3 Svy obtido por Marshall et al. [2009], a espessura média da camada

de mistura de 400 m durante a formação e o perı́odo de 30 a 60 dias para a AM18 em

contato com a atmosfera. Entretanto, os autores avaliaram que a remoção efetiva de

CO2 atmosférico e o tempo em que o gás permanece armazenado dependem da ve-

locidade de destruição e renovação da AM18 e da quantidade de AM18 destruı́da e

renovada. A variabilidade desses parâmetros está ligada a modos climáticos tais como
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a Oscilação do Atlântico Norte e o El Niño conforme estudos de Bates et al. [2002];

Gruber et al. [2002]; Levine et al. [2011].

Fenômenos de mesoescala, tais como vórtices, estão diretamente associados com

a ocorrência de episódios de maior produtividade primária em regiões subtropicais

predominantemente oligotróficas. Todavia, McGillicuddy et al. [2007] observaram que

os vórtices anticiclônicos apresentam um padrão diferente da média quando propa-

gando-se sobre um volume de água modal. Os vórtices anticiclônicos sem água modal

aprofundam tanto a picnoclina sazonal quanto a principal enquanto vórtices de água

modal, cujo nome foi associado pelos autores à existência de espessa camada de água

modal, provocaram o afundamento da picnoclina principal e a elevação da picno-

clina sazonal. Nos vórtices de água modal os autores verificaram que as velocidades

geostróficas são governadas pelo afundamento da picnoclina principal, provocando o

mesmo sentido de rotação dos vórtices anticiclônicos. Durante a formação e intensi-

ficação dos vórtices de água modal a ressurgência no interior dos mesmos é favore-

cida, assim como nos vórtices anticiclônicos sem água modal. Entretanto, a partir da

redução de velocidade de rotação dos vórtices de água modal, a subsidência é favore-

cida, assumindo padrões semelhantes aos vórtices ciclônicos sem água modal.

Os vórtices de água modal observados por McGillicuddy et al. [2007] foram as-

sociados a máximos de Clorofila a (Chl-a) dominados por algas diatomáceas, deten-

toras de alta taxa de crescimento em condições de pouca luminosidade. Os máximos

de Chl-a associados aos vórtices ciclônicos observados pelos autores tiveram predomi-

nância de Prochlorococcus spp. e prymnesiofitos, sendo inexistentes as algas diatomáceas.

Os autores observaram que as concentrações de diferentes espécies se devem à interação

da tensão de cisalhamento do vento com os vórtices de água modal propiciar o au-

mento do fluxo de nutrientes no interior dos mesmos. Em contraste, a interação com

os vórtices ciclônicos provoca a redução do fluxo de nutrientes e a presença de espécies

de menor tamanho e maior dependência da incidência de luz.

Água Modal Subtropical do Pacı́fico Norte

Os primeiros relatos da água modal subtropical do Pacı́fico Norte (AMSPN)

foram realizados por Masuzawa [1969]. O autor descreveu a AMSPN como um grande
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volume de água com homogeneidade vertical semelhante a AM18, distribuı́do zonal-

mente por uma extensa área delimitada pelas correntes de Kuroshio, do Pacı́fico Norte,

da Califórnia e corrente Norte Equatorial. Esse volume ocupava profundidades entre

100 e 300 m na latitude aproximada de 30◦N, e era caracterizado por uma temperatura

média de 16,5◦C e salinidade média de 34,75.

Talley [1988] verificou a existência de regiões com vorticidade potencial menor

que 2× 10−12 m−1 s−1 na parte oeste do giro subtropical do Pacı́fico Norte coincidentes

com as áreas de ocorrência da AMSPN relatadas por Masuzawa [1969]. A autora obser-

vou ainda que o mı́nimo vertical na vorticidade potencial ocorrido aproximadamente

na longitude 140◦E coincidiu com a densidade potencial de 25,2 kg m−3. A região que

o continha se estendia na direção leste, com acréscimo de densidade, até a longitude

de 170◦W onde alcançava o máximo de 26,0 kg m−3.

Suga et al. [1989] observaram por meio de uma radial de estações oceanográficas

com emprego de equipamento CTD (Condutivity, Temperature and Depth) realizada ao

longo da longitude 137◦E, diferentes valores caracterı́sticos da AMSPN para o verão e

o inverno. Foram analisados pelos autores dados de temperatura, salinidade, pressão

e oxigênio dissolvido, coletados durante todos os meses de inverno desde 1967 e du-

rante todos os meses de verão desde 1972 pela Agência Meteorológica do Japão. Adi-

cionalmente à vorticidade potencial os autores empregaram a Utilização Aparente de

Oxigênio (UAO), que corresponde à diferença entre a concentração de oxigênio numa

parcela de água e o valor de saturação do oxigênio desta mesma parcela, como ferra-

menta para a caracterização da AMSPN.

A UAO tem tendência a aumentar devido ao consumo de oxigênio por pro-

cessos orgânicos ao longo do tempo decorrido após a parcela de água estar isolada da

atmosfera. Suga et al. [1989] observaram valores de UAO entre 0,55 e 0,65mL L−1 para o

verão e de 0,85 – 0,95mL L−1 para o inverno. Adicionalmente, verificaram por meio do

emprego de correlação com atraso de seis meses aplicada aos valores caracterı́sticos de

temperatura potencial, salinidade e densidade potencial dos pontos com AMSPN, que

as regiões que continham AMSPN no verão e no inverno subsequente aparentemente

tiveram essa parcela de AMSPN formada no inverno imediatamente anterior. Os au-

tores sugeriram que a AMSPN observada no verão tinha idade de 6 meses enquanto a
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AMSPN observada no inverno tinha 1 ano de idade, indicando que a AMSPN formada

em um determinado inverno pode ter sido advectada a partir do local de formação na

direção sul. Os valores tı́picos de temperatura potencial, salinidade e densidade poten-

cial observados pelos autores para o verão foram 17,5◦ – 19,1◦C; 34,77 – 34,89 e 24,75 –

25,35 kg m−3. Para o inverno, os valores tı́picos observados para a AMSPN foram 15,9◦

– 17,7◦C; 34,71 – 34,83 e 25,05 – 25,55 kg m−3.

De acordo com os estudos de Suga et al. [1989] a variação sazonal da posição

da frente subtropical pode interferir na advecção e formação de AMSPN, tendo em

vista o menor volume de AMSPN observado durante o perı́odo de grande meandra-

mento do Kuroshio, particularmente no verão de 1977 e nos invernos de 1978 e 1979.

Suga & Hanawa [1995] empregaram os dados disponı́veis de temperatura, salinidade e

oxigênio coletados no oeste do Pacı́fico Norte de 1945 a 1987 e localizados entre as la-

titudes de 10◦ – 40◦N e entre as longitudes de 120◦ – 170◦E, compilados pelo Centro de

Dados Oceanográficos do Japão, em seu estudo de circulação da AMSPN. Os autores

confirmaram a advecção da AMSPN na direção sul sugerida por Suga et al. [1989], ob-

servando que a contracorrente de Kuroshio, que é parte da recirculação anticiclônica de

Kuroshio, advecta a AMSPN formada no inverno a leste de 140◦E na direção sudoeste

de Honshu nos perı́odos em que não ocorre um grande meandramento do Kuroshio.

Já na ocorrência desse meandramento, o sistema de recirculação foi dividido em dois

giros anticiclônicos separados geograficamente pelo meridiano de 140◦E e nenhuma

advecção substancial da AMSPN na direção sudoeste foi observada.

O padrão de circulação da AMSPN na direção sudoeste a partir da região de

formação observado em estudos pregressos foi correlacionado com o acúmulo de vo-

lumes de água com baixa vorticidade potencial (VP) ao sul do Japão por Qiu & Miao

[2000]. Esse estudo foi baseado em um modelo numérico de duas camadas com equa-

ções primitivas para o Pacı́fico Norte. O acúmulo de volume de baixa VP seria res-

ponsável por iniciar o ciclo autossustentável de seleção do padrão de circulação da

Corrente de Kuroshio ao sul do Japão, retilı́neo ou meandrante, conforme explicado

abaixo. De acordo com Qiu & Miao [2000] esse acúmulo de baixa VP fortalece o giro de

recirculação ao sul da Corrente de Kuroshio e pressiona a mesma a fluir paralelamente

à costa (padrão retilı́neo). Posteriormente, o fortalecimento do giro de recirculação au-
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menta o cisalhamento de velocidades do padrão retilı́neo e provoca o surgimento de

instabilidades baroclı́nica e barotrópica do sistema, conduzindo ao desenvolvimento

do padrão meandrante (grande meandro de Kuroshio). Com o crescimento do mean-

dro, ocorre a liberação de vórtices ciclônicos transportando água com alta VP a partir

da costa, enfraquecendo o giro de recirculação. Ao longo do tempo, o acúmulo de

volume de água com baixa VP é restabelecido ao sul do Japão e o ciclo é reiniciado.

Qiu et al. [2006] realizaram um estudo sinótico da AMSPN por meio de estações

oceanográficas com emprego de CTD e de 20 perfiladores Argo, lançados na região

da recirculação e na extensão da Corrente de Kuroshio. Os autores constataram que

no perı́odo do estudo o jato da extensão de Kuroshio estava estável, com o giro de

recirculação bem desenvolvido e com baixa incidência de vórtices de mesoescala re-

gionais. Essas condições são favoráveis à formação de uma intensa AMSPN na região

geograficamente confinada no giro de recirculação ao norte de 30◦N. A AMSPN foi

caracterizada por temperaturas de 16,0 – 18,0◦C; salinidade de 34,70 – 34,85 e densi-

dade de 25,2 – 25,5 kg m−3. Entretanto, ao sul de 30◦N Qiu et al. [2006] observaram que

a camada de mistura do inverno anterior atingiu profundidades menores (150 m) em

comparação com as observadas no giro de recirculação e que a maioria dos núcleos de

baixa vorticidade potencial foram dissipados com o desenvolvimento da termoclina

sazonal após o inverno. Assim sendo, os autores sugeriram que a AMSPN remanes-

cente ao sul de 30◦N se deve mormente à indução lateral a partir do giro de recirculação

e não à formação local por convecção na camada de mistura.

A variabilidade decadal da AMSPN foi analisada por Qiu & Chen [2006] uti-

lizando dados de CTD e XBT contidos no World Ocean Atlas 2001 (WOA01) [Conkright

et al., 2002], dados de perfiladores Argo e dados de temperatura obtidos pelo Centro de

Dados Oceanográficos do Japão. Além disso, os autores empregaram dados de anoma-

lia da altura da superfı́cie do mar (AASM) obtidos por meio de satélites altimétricos

e fornecidos pelo Centre National d’Etudes Spatiales (CNES) [Ducet et al., 2000] para de-

tectar a variabilidade temporal da superfı́cie dinâmica nas proximidades da região do

giro de recirculação e extensão da Corrente de Kuroshio. Para quantificar as forçantes

devido aos processos de interação oceano–atmosfera sobre a região de formação de

AMSPN foram utilizados dados de fluxo de calor pela superfı́cie de reanálise oriundos
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do National Center for Environmental Prediction–National Center for Atmospheric Research

(NCEP–NCAR) [Kistler et al., 2001].

Os autores observaram a presença de sinal decadal na variabilidade da AMSPN

caracterizado pela progressiva redução da profundidade atingida pela camada de mis-

tura no inverno anterior à formação da AMSPN no perı́odo de 1993 a 1999. Adicional-

mente, ocorreu um subsequente espessamento dessa camada a partir do ano 2000,

tanto na região central de formação no giro de recirculação da Corrente de Kuroshio

(localizada entre as latitudes 31◦ – 36◦N e entre as longitudes 141◦ – 150◦E) quanto ao

sul do giro de recirculação (26◦ – 30◦N, 140◦ – 144◦E). No primeiro perı́odo a camada

de mistura no inverno sofreu redução até ∼200 m na região de formação. Entretanto,

nos anos de 1995/96 e 2003/04, quando ocorreu maior formação de AMSPN, foi veri-

ficada uma camada de mistura no inverno de ∼320 m. A forçante associada às trocas

de calor entre o oceano e a atmosfera foi responsável por 80% da variância da camada

de mistura no inverno anterior à formação da AMSPN.

Suga et al. [2008] analisaram o processo de ventilação da picnoclina permanente

na região subtropical do Pacı́fico Norte a partir da contribuição proveniente das águas

modais subtropicais. Os autores calcularam a vorticidade potencial (VP) da água afun-

dada originada no limite inferior da camada de mistura de inverno com base na es-

timativa de taxa de subducção. Assim, observaram que a alta taxa de subducção foi

a principal responsável pela manutenção dos volumes de água com baixa vorticidade

potencial da AMSPN. Para as demais águas modais do Pacı́fico Norte, não relacionadas

com a região de encontro de duas CCO, a baixa taxa de advecção de densidade (fluxo

transversal às isopicnais) foi determinante para a baixa VP das mesmas. Verificaram

também que o tempo de renovação para AMSPN menos densa (25,0 – 25,3 kg m−3)

foi de 2 anos enquanto que a AMSPN mais densa (25,3 – 25,6 kg m−3) preservou seus

valores tı́picos de formação por um perı́odo de 5 – 9 anos.

O emprego do modelo númerico de alta resolução do Parallel Ocean Program

(POP), aplicado para a região da extensão da Corrente de Kuroshio, viabilizou as es-

timativas de volume da AMSPN realizadas por Rainville et al. [2007]. O referido mo-

delo foi inicializado a partir da climatologia do Modular Ocean Data Assimilation System

(MODAS) da Marinha Americana com resolução espacial de 1/8◦ [Fox et al., 2002]. Os
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autores registraram o valor médio de 1,0 × 1014 m3 de volume formado ao término do

inverno, sendo mantidos em média 3,5× 1014 m3 ao longo do ano, para os três anos de

simulação (1998 a 2000) do estudo.

Douglass et al. [2012] empregaram o modelo POP supracitado com rodada global

e condições atmosféricas de superfı́cie repetidas anualmente, conhecidas como forçan-

tes anuais normais do NCEP–NCAR [Large & Yeager, 2009]. Significativa variabilidade

interanual e decadal do volume de AMSPN na região de formação foi observada pe-

los autores. Essa variabilidade temporal de larga escala foi atribuı́da à caracterı́sticas

intrı́nsecas do oceano, previamente observadas por Qiu & Miao [2000]. O volume

médio observado pelos autores foi de 1,15× 1015 m3 ao longo de 120 anos de simulação.

Douglass et al. [2012] verificaram ainda a presença de um ciclo sazonal bem

definido e de diferenças nos parâmetros fı́sicos da AMSPN de acordo com a região

onde foi detectada. Próximo da costa do Japão a AMSPN foi encontrada em maiores

profundidades, mais quente e menos densa do que os valores tı́picos observados pelos

autores ao sul da extensão da Corrente de Kuroshio para leste. Essa variabilidade foi

confirmada pela idade da AMSPN obtida pelos autores a partir de dados de traçadores

de clorofluorcarbonos (CFC) que indicaram a média de 4,1 anos, com variação desde

3,0 anos na porção mais a leste até 4,9 anos no extremo oeste da área onde ocorreu

AMSPN. Dessa forma, Douglass et al. [2012] identificaram que a formação da AMSPN

se dá, ao sul da extensão da Corrente de Kuroshio (∼ 36◦N), sendo em média formada

mais de 40% de água modal nova entre as longitudes 150◦ – 165◦E e 30% entre as lon-

gitudes 165◦ – 180◦E. Apenas 5% do volume total formado por ano ocorre a oeste da

longitude 140◦E e os autores observaram a influência do grande meandro de Kuroshio

na variabilidade do volume formado.

O estudo comparativo entre as águas modais subtropicais do Atlântico Norte

(AM18) e do Pacı́fico Norte (AMSPN) desenvolvido por Douglass et al. [2013] apre-

sentou aproximadamente o mesmo volume de água modal para os dois oceanos (1,0

× 1015 m3). Eles evidenciaram que mudanças no volume médio são apenas da or-

dem de 5%, sendo o desvio padrão do volume médio de 4,9 × 1013 m3 para a AM18 e

5,2 × 1013 m3 para a AMSPN. Em ambas as bacias foi observada a dominância do ciclo

sazonal com magnitude muito superior a da variabilidade interanual, com máximo ao
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final do inverno e mı́nimo ao término do outono.

1.2.3 Água Modal Subtropical do Atlântico Sul (AMSTAS)

Um número de observações consideravelmente menor orienta o conhecimento

em relação à água modal no Atlântico Sul. Gordon [1981] em seu estudo sobre a venti-

lação da termoclina no Atlântico Sul, por meio de estações hidrográficas realizadas

entre 8 de dezembro de 1979 e 10 de janeiro de 1980, descreveu pela primeira vez

o que seria conhecido posteriormente por Água Modal Subtropical do Atlântico Sul

(AMSTAS). O autor caracterizou essa massa d’água, obtida na sua estação número 37

(53,5◦W / 42,5◦S), como uma espessa camada aproximadamente homogênea de 200

m, coberta por uma fina camada de 50 m de água de superfı́cie de baixa salinidade.

Os parâmetros fı́sicos da camada observados pelo autor foram temperaturas de 13 a

14◦C, salinidade 35,7 e densidade potencial (σθ) de 26,65 kg m−3. Gordon [1981] su-

geriu que a camada relativamente quente e salina abaixo da superfı́cie era remanes-

cente da camada de mistura de inverno e que a camada fina de baixa salinidade exis-

tente na superfı́cie seria proveniente de fenômeno pós-inverno. A origem dessa água

modal atribuı́da pelo autor foi a extensão da Água Central do Atlântico Sul (ACAS)

transportada em direção ao pólo sul pela CB, entretanto Gordon [1981] a denominou

primeiramente como Água Modal Subantártica.

Estudos posteriores de McCartney [1982] e Roden [1989] observaram dois tipos

de água modal no Atlântico Sul. Uma delas, formada na zona Subantártica, com

σθ = 27,2 kg m−3 classificada como Água Modal Subantártica. A outra menos densa,

apresentou σθ ≈ 26,5 kg m−3 e está relacionada com a Água Modal Subantártica des-

crita por Gordon [1981], constituindo de fato um tipo de AMSTAS devido sua região de

formação estar contida no interior do giro subtropical. A ocorrência dessa água modal

com densidade de 26,5 kg m−3 foi observada por McCartney [1982] na extensão para

leste até 20◦W da radial zonal do International Geophysical Year (IGY) realizada em 32◦S.

A presença de água modal semelhante foi também notada por Tsuchiya et al. [1994] por

meio de uma longa radial meridional realizada de fevereiro a abril de 1989 ao longo

de 25◦W, desde o Equador até 54◦S (Ilha Georgia do Sul). Os autores observaram a

ocorrência de dois tipos de água modal sendo uma com densidade de 26,7 kg m−3 en-
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tre a Frente Subtropical em 42◦S e a Frente da Corrente do Brasil em 34◦S, e a outra

com densidade de 26,6 kg m−3 ocorrendo ao norte da Frente da Corrente do Brasil.

Ambas foram assumidas pelos autores como sendo geradas por forçantes convectivas

no inverno.

A variabilidade das águas modais contidas no giro subtropical do Atlântico

Sul permaneceram sem estudo até o trabalho de Provost et al. [1999]. Os autores re-

alizaram uma classificação das águas modais por meio de dados hidrográficos e da-

dos de batitermógrafos descartáveis (XBT) coletados no perı́odo de 1983 a 1996. A

análise da variabilidade dessas águas foi relacionada com flutuações das forçantes at-

mosféricas na região.

Provost et al. [1999] identificaram três tipos de água modal por meio da detecção

de baixos gradientes verticais de temperatura associados com mı́nimos valores de vor-

ticidade potencial. Essa análise foi baseada em dados de radiais hidrográficas reali-

zadas em: i) janeiro de 1995 na região da CBM (37◦S), ii) em outubro e novembro de

1983 a leste da bacia do Atlântico Sul e junto da costa da África e iii) duas radiais

meridionais realizadas entre fevereiro e abril de 1989 ao longo de 25◦W e de outubro

a novembro de 1983 ao longo de 2◦E. Particularmente na região da CBM, os autores

observaram a presença de todos os três tipos de água modal mapeados pelo estudo,

com σθ de 26,2; 26,45 e 26,6 kg m−3, sendo então classificadas como Água Modal Sub-

tropical dos tipos 1, 2 e 3, respectivamente. A mais quente foi a água modal do tipo 1,

com valores de temperatura potencial (θ) de (17 ± 1)◦C, densidade de 26,2 kg m−3, sa-

linidade (S) de (36,0 ± 0,1) e vorticidade potencial menor que 1,2 × 10−12 m−1 s−1, cor-

respondente a um máximo de salinidade subsuperficial centrado em cerca de 100 m de

profundidade com 150 m de espessura da camada. A água modal do tipo 2 foi encon-

trada entre 150 m e 400 m de profundidade e tinha como caracterı́sticas θ = (15 ± 1)◦C,

σθ = (26,45 ± 0,05) kg m−3, S = 35,6± 0,15 e vorticidade potencial inferior a 0,5× 10−12

m−1 s−1. O terceiro tipo tinha vorticidade potencial maior que 0,8 × 10−12 m−1s−1 e

menor que 1,2 × 10−12 m−1 s−1 associada aos menores valores de temperatura e salini-

dade (θ = (13,0 ± 1)◦C e S = 35,3± 0,25) e às maiores densidades (26,65 ± 0,05 kg m−3),

posicionados entre 400 m e 600 m. Estes três mı́nimos de vorticidade potencial foram

observados pelos autores também na região de recirculação do giro subtropical, a oeste
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de 40◦W e ao sul de 30◦S.

Estudo recente de Sato & Polito [2014] apresentou um critério robusto para qua-

lificar os diferentes tipos de água modal observados nos dados obtidos por meio de

perfiladores lagrangeanos do Projeto Argo. Os autores selecionaram perfis de tem-

peratura potencial (θ) e salinidade (S) realizados pelos perfiladores Argo no perı́odo

de 2000 a 2013 em toda a bacia do Atlântico Sul, limitada ao norte pelo Equador e ao

sul pela latitude 50◦S. Em seguida, identificaram amostras com vorticidade potencial

inferior a 1,5 × 10−10 m−1 s−1, gradiente vertical de temperatura menor que 0,01 ◦C

m−1 acima da termoclina principal, temperaturas variando de 11,5◦C a 18,5◦C e sali-

nidade variando de 34,7 a 36,5, como possı́veis candidatos à água modal subtropical.

Devido aos fatores estabelecidos pelos autores, os valores de densidade atribuı́dos às

amostras que seriam avaliadas como possı́veis águas modais no estudo foram limita-

dos a σθ = 25,6 kg m−3 a 26,8 kg m−3.

Após esta seleção, os autores realizaram uma análise de clusters não hierárquica

K means [Gong & Richman, 1995] com o objetivo de agrupar as amostras selecionadas

de forma quantitativa de acordo com valores semelhantes de temperatura potencial,

salinidade, densidade potencial, posição geográfica e tempo. A distribuição dos pon-

tos semelhantes se dá em torno de um centróide de referência, sob a condição de que

as distâncias relativas a ele são minimizadas. A partir deste critério estatı́stico que

primou pela preservação da continuidade dos volumes de água modal, tendo con-

siderado a distribuição horizontal das amostras como um dos fatores de qualificação

dos seus diferentes tipos, Sato & Polito [2014] observaram a existência de três tipos de

Água Modal Subtropical do Atlântico Sul (AMSTAS), cuja ocorrência se dá em regiões

distintas:

1. A AMSTAS 1 apresentou-se mais concentrada a oeste de 25◦W na região da retro-

flexão da CB e na região afetada por incursões da CB alongando-se para o sul

[Stramma & England, 1999]. A localização do centróide de referência para este

cluster foi 36,8◦W e 36,2◦S, com temperatura e salinidade médias associadas de

(15,0 ± 0,9)◦C e (35,6 ± 0,2). A densidade potencial média que caracterizou esta

água modal foi de (26,4 ± 0,1) kg m−3 e sua espessura média da camada foi de

(159 ± 53) m.
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2. A AMSTAS 2 ocupou uma ampla área desde a África até 55◦W e apresentou-

se como a menos densa das AMSTAS (σθ = (26,1 ± 0,1) kg m−3). Com centróide

localizado em 2,8◦W e 32,4◦S, este cluster apresentou salinidade média de (35,7

± 0,2) e temperatura média de (16,7 ± 0,9)◦C. A espessura média da camada da

AMSTAS 2 foi de (152 ± 42) m.

3. A AMSTAS 3 formou-se ao longo da Frente Subtropical (FST), na fronteira sul do

giro subtropical. O centróide obtido na análise de clusters localizou-se em 14,3◦W

e 38,0◦S. Com temperatura e salinidade médias de (13,2 ± 0,9)◦C e (35,2 ± 0,2),

foi o mais frio e menos salino dos três tipos observados no estudo. A densidade

potencial média foi de (26,5 ± 0,1) kg m−3 e sua espessura média da camada foi

de (164 ± 61) m.

Devido à distribuição temporal irregular dos perfiladores Argo, Sato & Polito

[2014] estudaram o ciclo sazonal de formação das AMSTAS por meio da média, du-

rante o verão e o inverno em separado, da densidade potencial de cada perfilador na

profundidade da vorticidade potencial média. Foi possı́vel observar que a formação

ocorreu principalmente entre os meses de julho e outubro. Nas demais estações do

ano, as AMSTAS apresentaram-se submersas e com densidades ligeiramente superi-

ores durante todo o ano, exceto para a AMSTAS 2 que apresentou-se agrupada em

torno do perı́odo de formação apenas, sendo menos evidente durante o verão. De-

vido a AMSTAS 2 ser a de menor densidade dentre as AMSTAS, é esperado que isto

ocorra já que o aquecimento das camadas de superfı́cie seria suficiente para restabele-

cer a estratificação no interior da camada deste tipo de água modal. Não foi observada

pelos autores tendência significativa de alteração da densidade potencial destas águas

modais ao longo do perı́odo estudado.

Os autores realizaram ainda o estudo comparativo da energia cinética turbu-

lenta (ECT) associada às espessuras da camada de AMSTAS. Foi observado por meio

do espectro cruzado que a AMSTAS 1 foi a única das três águas modais do estudo clara-

mente correlacionada no perı́odo anual. A máxima espessura da camada de AMSTAS

1 ocorre 80 dias antes da máxima ECT. Com isso, um aumento da ECT poderia redun-

dar na redução do volume de AMSTAS 1. Os autores observaram ainda que, apenas

22,4% dos perfis ARGO que foram selecionados por conter AMSTAS encontravam-
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se no interior de um dos vórtices identificados e catalogados por Chelton et al. [2011].

80% dos vórtices que continham AMSTAS eram anticiclônicos. Sato & Polito [2014] não

foram capazes de afirmar por meio do estudo que mecanismo pode causar a maior in-

cidência de AMSTAS no interior de vórtices anticiclônicos, entretanto, foi possı́vel ob-

servar que não há uma clara ligação dos processos de formação, transporte e destruição

das AMSTAS com a formação e propagação de vórtices.

É digno de nota que todos os estudos realizados para a investigação de águas

modais subtropicais no Atlântico Sul, até então, empregaram dados hidrográficos cole-

tados por projetos que tinham por objetivo principal a observação de outros fenômenos

de meso e larga escala na região, sendo o estudo das águas modais aplicado a conjuntos

de dados inespecı́ficos para esse fim, por aproveitamento.

Interações Acústicas da AMSTAS

O conhecimento da distribuição espacial da AMSTAS é fundamental para o en-

tendimento da propagação acústica na área de ocorrência desse grande volume de

águas homogêneas. Ferreira et al. [2015] observaram que a estrutura vertical aproxi-

madamente homogênea da camada de AMSTAS apresentou um aspecto refratário em

termos acústicos, em todas as simulações realizadas por meio do modelo de propagação

acústica TRACEO [Rodrı́guez, 2011].

Os autores observaram grandes variações nas trajetórias dos raios sonoros e,

consecutivamente, na propagação da energia acústica em função de pequenos deslo-

camentos na profundidade da fonte. Ferreira et al. [2015] verificaram ainda que nas

proximidades da Elevação do Rio Grande os efeitos decorrentes do posicionamento

horizontal da fonte acústica no interior da camada de AMSTAS são mais perceptı́veis.

Isso se deve às alterações no relevo submarino em regiões mais próximas das encostas

da Elevação do Rio Grande e à maior interação com o fundo bom refletor caracterı́stico

das mesmas.
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1.3 Objetivos

Por se tratar de um estudo especı́fico da Água Modal Subtropical do Atlântico

Sul do tipo 1 (AMSTAS 1) classificada por Sato & Polito [2014], na região sudoeste do

referido oceano, esse volume d’água será doravante mencionado apenas por AMSTAS.

1.3.1 Hipótese

Sabemos que a água modal subtropical do Atlântico Sul ocupa uma região contı́-

nua próximo à Confluência Brasil–Malvinas e da retroflexão da Corrente do Brasil e

que sua formação está associada à perda de calor pela superfı́cie. Dessa forma, o es-

pessamento da camada de baixa vorticidade potencial associada à AMSTAS, ocorrido

durante a formação, tem como resposta oceânica a perda de calor armazenado. Assim,

temos por hipótese que:

Na região da Confluência Brasil–Malvinas e retroflexão da Corrente do Brasil

a espessura e a profundidade da camada de Água Modal Subtropical do Atlântico

Sul (AMSTAS) variam meridionalmente a partir da área de formação, sendo esta

associada com a região de perda de calor armazenado.

A confirmação de tal hipótese torna possı́vel a utilização de dados de altı́metros

para monitorar a formação de água modal subtropical continuamente.

1.3.2 Objetivos Especı́ficos

Os objetivos dessa tese consistem em:

• Obter o campo de distribuição horizontal das camadas isopicnais referentes à

densidade potencial tı́pica de AMSTAS, a partir de dados in situ, realizando a

análise de espessura da camada de água modal subtropical detectada, na região

da CBM e retroflexão da CB;

• Obter campos mensais de distribuição horizontal das camadas isopicnais refe-

rentes à densidade potencial tı́pica de AMSTAS, a partir de dados de modelo

oceânico, na região da CBM e retroflexão da CB, realizando o cálculo de volume
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de AMSTAS formado e afundado, além de analisar a espessura da camada e sua

variabilidade temporal; e

• Obter campos mensais do calor armazenado estimado por meio de dados de

modelo oceânico e dados de altı́metro, na região da CBM e retroflexão da CB,

realizando a análise dos padrões observados associados com a ocorrência da

AMSTAS.

A caracterização de águas modais subtropicais por meio de observações in situ

confere robustez aos parâmetros fı́sicos identificados, permitindo a validação e concep-

ção de modelos numéricos oceanográficos dedicados à correta identificação e ao estudo

das mesmas.

A execução do primeiro cruzeiro oceanográfico planejado exclusivamente para

estudo de águas modais no Atlântico Sul, permitiu realizar a caracterização e estima-

tiva inicial de distribuição espacial da AMSTAS em um perı́odo intermediário en-

tre dois ciclos de formação. Por meio de dois perfiladores Argo lançados durante

o referido cruzeiro foi examinada nos meses subsequentes a evolução da espessura

da camada de AMSTAS detectada. A realização de simulações por meio de modelos

numéricos oceânicos para a região de estudo, permitiu expandir a estimativa inicial

e realizar a detecção da AMSTAS e o cálculo de seu volume médio mensal, a fim de

verificar a variabilidade do mesmo na região da CBM ao longo do ano. Além disso, a

disponibilidade e a resolução espaço–temporal de dados de satélite altı́metro na região

de estudo viabilizou o cálculo do calor armazenado e a correlação do mesmo com as

áreas de formação de AMSTAS identificadas. No Capı́tulo 2, serão apresentados os

dados que serviram de base para a presente tese.

No Capı́tulo 3, serão apresentados os procedimentos metodológicos emprega-

dos no planejamento da missão, no tratamento e análise dos dados coletados in situ,

oriundos das simulações numéricas oceanográficas e da anomalia da altura da su-

perfı́cie do mar (AASM).

As análises realizadas no capı́tulo supracitado são consolidadas no Capı́tulo

4, onde serão discutidos os resultados da caracterização e distribuição espacial da

AMSTAS obtidos por meio dos dados do cruzeiro oceanográfico, apresentados os ma-

pas horizontais de distribuição da AMSTAS obtidos por meio dos modelos numéricos
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oceanográficos e as estimativas de volume médio mensal de AMSTAS para a região da

CBM e será descrita a correlação do calor armazenado estimado com a formação de

AMSTAS. E, finalmente, no Capı́tulo 5, será apresentado um sumário dos resultados,

bem como as conclusões e sugestões para trabalhos futuros.



Capı́tulo 2

Conjunto de Dados

2.1 Preâmbulo

São escassas as oportunidades no meio oceanográfico em que se dispõe de dados

coletados in situ, particularmente no Atlântico Sul. Tornam-se ainda mais invulgares

as comissões oceanográficas conduzidas para a análise de fenômenos de meso e larga

escala em regiões distantes da costa, as quais exigem elevado esforço logı́stico e navios

de pesquisa de maior porte, construı́dos e preparados para longas travessias sob ven-

tos intensos e condições severas de estado do mar. De tal sorte que os poucos dados

coletados por navios nessa região até o momento, assim o foram durante o verão aus-

tral na plataforma continental, em sua maioria.

A escassez de dados in situ compromete sobremaneira o estudo de fenômenos

de meso e larga escala, tais como a formação, afundamento e advecção das águas

modais subtropicais. O emprego de modelos numéricos oceanográficos ameniza essa

vicissitude tı́pica de estudos no Atlântico Sudoeste, provendo longas e contı́nuas séries

temporais de dados que viabilizam a análise da variabilidade desses processos oceâni-

cos ocorridos em extensas áreas da Terra.

Desde o inı́cio da década de 1990, a aquisição quase simultânea de medidas

da altura da superfı́cie do mar (ASM) e radiométricas da temperatura da superfı́cie

do mar (TSM), têm fornecido informações significativas sobre a circulação oceânica e

sobre as interações entre o oceano e a atmosfera. A ASM é uma variável dependente da

estrutura termohalina da coluna de água. Nas escalas de tempo e espaço tratadas neste

31
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estudo os dados altimétricos podem descrever feições que não sejam perceptı́veis nas

imagens termais devido à cobertura de nuvens ou devido à perda da assinatura termal

superficial através de interações oceano-atmosfera.

Graças ao apoio da Marinha do Brasil, por meio de um de seus navios de pes-

quisa, foi possı́vel congrassar na presente tese o emprego de dados coletados in situ

com dados oriundos de modelos oceanográficos gerenciados pelo Centro de Hidro-

grafia da Marinha (CHM). Foram utilizados ainda dados provenientes dos satélites

altı́metros Jason-2, Cryosat-2 e Saral/AltiKa, disponibilizados pelo Collecte Localisation

Satellites (CLS), para cálculo do calor armazenado nas regiões tı́picas de formação de

águas modais subtropicais. A seguir serão apresentados esses dados, bem como algu-

mas caracterı́sticas dos sistemas e equipamentos utilizados na coleta dos mesmos. O

processamento dos dados empregados no estudo será apresentado no Capı́tulo 3.

2.2 Dados Hidrográficos In Situ

No intuito de confirmar a presença de AMSTAS na área descrita por Sato &

Polito [2014], entretanto empregando uma observação sistemática e quase-sinótica do

fenômeno, foram utilizados no presente estudo dados hidrográficos coletados pelo

Navio Hidroceanográfico (NHo) “Cruzeiro do sul” (H-38), da Marinha do Brasil (MB).

O cruzeiro ocorreu entre 1◦ de abril e 8 de maio de 2015, por meio de 45 estações

oceanográficas realizadas, na área compreendida entre as longitudes de 30◦W e 40◦W e

as latitudes de 30◦S e 38◦S. Essa campanha constituiu o primeiro cruzeiro oceanográfico,

denominada Comissão ”Oceano Sul”(OCSUL), planejado e conduzido exclusivamente

para o estudo de água modal subtropical no Atlântico Sul de que se tem registro.

Para planejamento da OCSUL, foi utilizado um conjunto de dados composto por

médias mensais de temperatura e salinidade obtidas a partir de dados hidrográficos in

situ, oriundos do sistema In Situ Analysis System (ISAS) [Gaillard et al., 2009]. O ISAS

foi desenvolvido e é mantido pelo Laboratoire de Physique dês Océans (LPO) pertencente

ao Institut Français de Recherche pour L’exploitation de La Mer (Ifremer). A construção

das médias mensais é baseada em dados de perfiladores Argo, CTD e XBT (do inglês

eXpendable BathyThermograph). A climatologia do ISAS foi utilizada para a detecção da
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Figura 2.1: Número de ocorrências da AMSTAS nos meses de abril e maio ao longo de treze
anos a partir de médias mensais obtidas de observações por dados hidrográficos in situ. As 45
estações planejadas para a OCSUL estão assinaladas pelos cı́rculos verdes. As áreas em azul
indicam que não houve ocorrência de água modal durante os referidos meses em todos os anos
da série temporal de 2002 a 2014.

AMSTAS no sudoeste do Atlântico Sul no perı́odo de 2002 a 2014.

O mapa da frequência de ocorrência da AMSTAS nos meses de abril e maio

do perı́odo de onze anos supracitado (Figura 2.1) serviu de referência para o planeja-

mento das 45 estações oceanográficas. Nesse cruzeiro foram obtidas medições de sa-

linidade (condutividade), temperatura e pressão (profundidade) por meio de um con-

junto CTD-Rosette, equipado ainda com fluorı́metro, turbidı́metro e sensor de oxigênio

dissolvido.

Durante o referido cruzeiro oceanográfico foram também lançados dois perfi-

ladores lagrangeanos Argo, fornecidos pelo Centro de Hidrografia da Marinha (CHM),

nas posições 35◦W/ 35◦S e 40◦W/ 30◦S. Ambos foram configurados para realizar sua

deriva na profundidade de 1000 m e medições na subida a cada 5 dias, um perı́odo

mais curto que os 10 dias convencionais do Projeto Argo [Gould, 2005]. O ciclo de

amostragem mais curto foi escolhido a fim de obter maior resolução da água modal

subtropical durante seu perı́odo de formação. Tal perı́odo ocorre entre os meses de

julho e outubro no hemisfério sul e apenas em algumas regiões especı́ficas. Além

disso, visando discriminar as diferenças de densidade e temperatura nos intervalos

tı́picos de profundidades onde era esperado observar a formação e afundamento das

águas modais subtropicais, a configuração dos perfiladores foi alterada para que os

mesmos concentrassem a coleta de dados no oceano superior, realizando medições a
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Figura 2.2: Área de ocorrência da água modal subtropical na região da Confluência Brasil–
Malvinas. Os triângulos indicam a localização das estações CTD realizadas durante o cruzeiro.
As trajetórias A e B foram realizadas pelos perfiladores Argo lançados, respectivamente, em
28/04/2015 e 10/05/2015. As cores ao fundo representam a temperatura da superfı́cie do
mar (TSM) média para o mês de abril de 2015 obtida a partir do sensor MODIS Terra. Os
contornos, oriundos dos dados da climatologia do In Situ Analysis System (ISAS), representam
a profundidade da isoterma de 16◦C para o mês de abril.

cada 5 m na vertical, desde a superfı́cie até 500 m de profundidade.

A Figura 2.2 apresenta a trajetória dos perfiladores Argo desde seu lançamento

até outubro de 2016 e as estações oceanográficas realizadas durante a OCSUL. Essas

posições foram plotadas sobre o mapa de temperatura da superfı́cie do mar (TSM)

média para o mês de abril obtido do sensor MODIS Terra.

2.3 Dados de Modelos Numéricos

O modelo numérico HYbrid Coordinate Ocean Model (HYCOM) é uma evolução

do Miami Isopycnic Coordinate Ocean Model (MICOM). Seu desenvolvimento é resultado

dos esforços da colaboração entre a University of Miami, o Naval Research Laboratory
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(NRL) e o Los Alamos National Laboratory (LANL). Essas instituições fazem parte do

consórcio multi-institucional HYCOM Consortium for Data Assimilative Ocean Modeling

fundado pelo National Ocean Partnership Program (NOPP) em 1999 para desenvolver e

avaliar um modelo oceânico de coordenadas hı́bridas isopicnal–sigma–pressão, com

suporte para assimilação de dados [Bleck, 2002; Chassignet et al., 2003; Halliwell, 2004].

Este modelo numérico hidrodinâmico, como o MICOM, é baseado em cinco

equações de prognóstico, sendo: uma equação de continuidade de massa ou equação

de tendência de espessura de camada; duas equações para as componentes horizontais

da velocidade e duas equações conservativas para um par de variáveis termodinâmicas,

tais como temperatura e salinidade ou densidade e salinidade [Bleck, 2002]. Com o em-

prego de coordenadas hı́bridas, o HYCOM se beneficia das vantagens das três coor-

denadas tradicionalmente utilizadas: as coordenadas isopicnais, que representam su-

perfı́cies de densidade constante para modelagem de oceanos profundos e estratifica-

dos; os nı́veis z que representam nı́veis fixos de profundidade ou de pressão constante,

para modelagem próximo à superfı́cie do oceano, ou seja, dentro da camada de mis-

tura, onde é necessário uma maior resolução vertical; e os nı́veis sigma, utilizados em

regiões com expressivos gradientes topográficos como a transição entre a plataforma

continental e o talude [Bleck, 2002; Halliwell, 2004; Chassignet et al., 2003, 2007].

O emprego de modelos numéricos em regiões do oceano que possuem con-

siderável escassez de dados in situ é primordial para a avaliação de fenômenos de meso

e larga escala. Os modelos podem prover séries temporais longas, incrementando a ca-

pacidade de produzir diagnósticos e prognósticos a partir do estudo da variabilidade

desses fenômenos. Todavia, é fundamental realizar a verificação dos resultados apre-

sentados pela modelagem, tanto com relação à magnitude dos fenômenos representa-

dos quanto a sua periodicidade.

Assim sendo, com o objetivo de reproduzir por meio de modelagem numérica,

os resultados obtidos a partir dos dados do cruzeiro oceanográfico OCSUL descrito

na Seção 2.2, foi analisado inicialmente o modelo HYCOM na configuração estabele-

cida para o estudo do impacto do Atlântico Sul na Meridional Overturning Circulation

(MOC), conduzido pelo Projeto SAMOC [Campos et al., em fase de elaboração]. Essa

circulação é caracterizada por um fluxo de águas relativamente mais quentes, que
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atravessa a linha do Equador na direção norte nas camadas superiores, retornando

a partir do polo norte como um fluxo na direção sul de águas mais frias em regiões

profundas.

O referido modelo, aqui nominado por HYCOM-SAMOC, tem cobertura global

com uma grade de resolução horizontal de aproximadamente 9 km (1/12◦), utilizando

a projeção de Mercator entre as latitudes de 47◦N e 78◦S e bipolar para regiões ao norte

de 47◦N. No presente estudo foram analisados os dados dessa configuração para o

mesmo perı́odo em que foi realizada a OCSUL (meses de abril e maio de 2015).

O HYCOM-SAMOC foi concebido com 33 nı́veis isopicnais para o domı́nio,

sendo 4 deles (nı́veis 11 a 14) coerentes com os valores tı́picos de σθ observados por

Sato & Polito [2014] para a AMSTAS (de 25,6 a 26,8 kg m−3). Os dados batimétricos

empregados nessa configuração do modelo HYCOM foram obtidos da topografia de

fundo apresentada por Smith & Sandwell [1997], com resolução horizontal de 1852

m. O modelo foi forçado de duas formas diferentes durante a integração, aplicando

os dados meteorológicos de reanálise do National Centers of Environmental Prediction

(NCEP): inicialmente as forçantes empregadas eram provenientes de uma climatolo-

gia de 12 meses, iniciando a partir de um estado inicial arbitrário. Em seguida, o

último dia de 15 anos de rodada climatológica foi empregado como condição inicial

para uma simulação forçada com as médias mensais dos dados meteorológicos data-

dos no perı́odo de 1949 a 2015.

No intuito de observar os padrões de variabilidade do mesmo modelo com

distribuição de nı́veis isopicnais especı́fica para detecção da AMSTAS e com capaci-

dade prognóstica, posteriormente foi empregado o HYCOM em duas configurações

distintas preparadas pela equipe da Rede de Modelagem e Observação Oceanográfica

(REMO) estabelecida no CHM. A primeira, doravante chamada HYCOM 1, com uma

grade de resolução horizontal de aproximadamente 9 km (1/12◦) para a área com-

preendida entre as latitudes de 7◦N a 78◦S e as longitudes 40◦E e 70◦W (bacia do

Atlântico Sul). Verticalmente foram adotados 33 nı́veis para o domı́nio, sendo 18 destes

concentrados entre as camadas isopicnais de 25,70 e 27,40 kg m−3, com diferença de

0,10 kg m−3 entre eles, a fim de obter melhor detalhamento das águas modais subtrop-

icais. Já a segunda configuração, a qual será tratada por HYCOM 2, com resolução
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horizontal de aproximadamente 27 km (1/4◦) para a área compreendida entre as la-

titudes de 50◦N a 78◦S e as longitudes 21,7◦E e 98◦W. Verticalmente foram adotados

21 nı́veis para o domı́nio, sendo 7 destes entre as camadas isopicnais de 25,77 e 27,38

kg m−3. Ambas configurações tem a grade com a borda sul fechada e imposição do

transporte da Corrente Circumpolar Antártica (110,0 Sv para leste; 1 Sv=106 m3s−1) na

borda oeste e da Corrente das Agulhas (30,0 Sv para oeste e 150,0 Sv para leste) na

borda leste. A borda norte é aberta com imposicão do transporte de 10,0 Sv para norte

no HYCOM 1. Já o HYCOM 2 tem a borda norte fechada.

As forçantes utilizadas para integração dos modelos HYCOM 1 e 2 no presente

estudo foram a temperatura do ar a 2 m, precipitação, radiação total, radiação de

onda curta, razão de mistura de vapor de água, e velocidade do vento a 10 m, ex-

traı́das da climatologia do conjunto de dados meteorológicos globais do Global Fore-

cast System (GFS) do NCEP. A batimetria utilizada foi baseada nos dados topográficos

do ETOPO2v2 disponibilizados pela National Oceanic and Atmospheric Administration

(NOAA). A representação do relevo para profundidades inferiores a 500 m foi deta-

lhada a partir da digitalização de cartas náuticas da Diretoria de Hidrografia e Navega-

ção (DHN).

A simulação do modelo HYCOM 1 foi realizada para um perı́odo de 4 anos, com

a repetição das forçantes atmosféricas do GFS para o ano de 2001. Essas forçantes apre-

sentaram resolução temporal de 6 horas e espacial de 1◦. Tal metodologia é semelhante

à empregada por Douglass et al. [2012]. O perı́odo considerado no presente estudo teve

inı́cio em 01/04 do primeiro ano da simulação, a partir de quando a energia cinética

média por unidade de área do modelo apresentou um padrão estabilizado, conforme

demonstrado na Figura 2.3.

O HYCOM 2 teve a simulação realizada para um perı́odo de 5 anos a par-

tir de 01/01/2011, utilizando dados do modelo operacional empregado pela REMO,

com condições iniciais (”restart”) extraı́das de resultado de integração referente ao dia

01/01/2011 do modelo HYCOM/NRL constituı́do pelo modelo HYCOM + NCODA

(Navy Coupled Ocean Data Assimilation Global 1/12 Analysis) pertencente ao Naval Re-

search Laboratoty (NRL).

A assimilação de dados empregada no HYCOM 2 utiliza a técnica de Inter-
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Figura 2.3: Energia cinética média do modelo HYCOM 1 por unidade de área (em Joules/m2)
a partir do inı́cio da simulação (01/01 do ano hipotético 1993).

polação Ótima por Conjuntos (Ensemble Optimal Interpolation–EnOI), baseada no método

desenvolvido por Cooper & Haines [1996]. Os dados de temperatura da superfı́cie do

mar (TSM) e altura da superfı́cie do mar (ASM) assimilados no HYCOM 2 foram ex-

traı́dos do HYCOM/NRL até 10/05/2014 (TSM) e 03/12/2014 (ASM). A partir dessas

datas respectivamente, os dados de TSM assimilados foram obtidos do sistema Opera-

tional Sea Surface Temperature and Sea Ice Analysis (OSTIA) e os dados de ASM assimila-

dos foram fornecidos pelo Collecte Localisation Satellites (CLS) por meio do convênio de-

nominado Altimetry Tailored and Optimized for Brazilian Applications (ATOBA) firmado

entre o CLS e a REMO em 2012. As forçantes atmosféricas diárias foram obtidas do

Global Forecast System (GFS) para o perı́odo de simulação supracitado, sendo os dados

de TSM e ASM assimilados a cada 5 dias.

No presente estudo foi analisado o desempenho de cada um dos modelos na

detecção da AMSTAS. O modelo que apresentou os resultados que mais concordaram

com as observações foi empregado para as estimativas de volume e análise dos parâ-

metros da AMSTAS detectada, além do cálculo do calor armazenado.
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2.4 Dados Altimétricos

O Collecte Localisation Satellites (CLS) é um centro de estudos francês que detém o

estado da arte no desenvolvimento da tecnologia de altimetria por satélite há mais de

10 anos, tomando parte nos principais programas internacionais multi-missão. Dentre

eles destacamos o Segment Sol multimissions d’ALTimétrie, d’Orbitographie et de localisa-

tion précise do Data Unification and Altimeter Combination System (SSALTO/DUACS),

destinado à unificação do processamento e análise de dados de satélites altı́metros de

diferentes agências espaciais. O CLS é vinculado à European Space Agency (ESA) e ao

Centre National d’Etudes Spatiales (CNES) sendo responsável pelo desenvolvimento de

instrumentos altimétricos, processamento e validação de dados coletados, distribuição

dos dados para diferentes nı́veis de usuário e comercialização de dados diferenciados.

Figura 2.4: Limites da Metarea V (em

amarelo).

Devido à mundialmente reconhe-

cida excelência dos serviços do CLS,

foi firmado um convênio em 2012 en-

tre a REMO e o CLS, denominado Al-

timetry Tailored and Optimized for Brazil-

ian Applications (ATOBA). O propósito

deste convênio é obter o desenvolvi-

mento e o refinamento de dados al-

timétricos diferenciados para as regiões

de interesse da REMO, a fim de incre-

mentar a pesquisa oceanográfica obser-

vacional e a assimilação de dados em mo-

delos numéricos.

Foram empregados no presente estudo dados altimétricos do projeto ATOBA

obtidos por meio dos satélites Jason-2, Cryosat-2 e Saral/AltiKa. Os dados utilizados

são de nı́vel 4, mapas interpolados em grades regularmente espaçadas de 1/8◦. Tais

dados foram preparados pelo CLS para assimilação no modelo HYCOM 1/12◦ empre-

gado pela REMO na área denominada V1 e coincidente com a METAREA V, delimitada

pelas latitudes 11◦N – 46◦S e longitudes 68◦W – 18◦W, conforme a Figura 2.4.
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Para a área V1 foram aplicadas pelo CLS uma correção de maré oceânica por

meio das alturas de maré estimadas pelo modelo FES2012 [Carrère et al., 2012]. Embora

a área de estudo compreenda em sua maioria profundidades maiores que 1000 m, em

seu interior e próximo do lóbulo de retroflexão da CB está localizada a Elevação do Rio

Grande, delimitada por 33,7◦W – 37,1◦W e 29,6◦S – 31,5◦S, onde a redução de maré se

torna relevante para a correta medição dos satélites altı́metros pois apresenta profun-

didades menores que 1000 m.

Os dados de nı́vel 4 da AASM do Projeto ATOBA, interpolados e distribuı́dos

numa grade regular com resolução de 1/8◦, foram empregados no presente estudo

para o cálculo do calor armazenado.



Capı́tulo 3

Metodologia

3.1 Preâmbulo

O emprego de perfis verticais de propriedades hidrográficas no oceano requer

o tratamento básico dos dados adquiridos. Esse tratamento visa eliminar erros ou re-

gistros espúrios e repetições existentes no conjunto de dados coletados e discretizar as

observações em um número finito de profundidades, muitas vezes equidistantes, en-

tre a superfı́cie e o fundo [Miranda et al., 2002]. Tais erros são devidos às caracterı́sticas

intrı́nsecas dos equipamentos e sensores utilizados, além de peculiaridades tı́picas dos

métodos de lançamento.

A utilização de dados oriundos de modelos oceânicos permite produzir séries

temporais longas de dados distribuı́dos por extensas áreas do oceano, viabilizando

o estudo de variabilidade temporal de fenômenos de meso e larga escala. No caso

especı́fico das águas modais subtropicais do Atlântico Sul, os resultados gerados por

modelos podem resultar na primeira estimativa do volume e da distribuição horizontal

da AMSTAS na região da Confluência Brasil–Malvinas.

A maior parte das medidas obtidas por sensores remotos são superficiais e quan-

do muito, revelam valores integrados na camada superior. O altı́metro, entretanto, nos

permite inferir informações sobre a estrutura interna dos oceanos, uma vez que os fa-

tores que causam a elevação da superfı́cie dos mesmos estão associados ao efeito inte-

grado dos processos na coluna d´água. Portanto, mediante algumas aproximações so-

bre a estrutura vertical do oceano, podemos estimar o que ocorre abaixo da superfı́cie,

41
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tal como a velocidade média das correntes geostróficas, o calor armazenado na coluna

d’água e variações na profundidade da termoclina a partir de medidas altimétricas

[Robinson, 2004].

A fundamentação teórica para emprego dos dados supracitados na detecção

de águas modais e os demais processos e cálculos empreendidos para tratamento e

interpretação desses dados serão descritos a seguir.

3.2 Dados de Hidrografia

Para tratamento dos dados hidrográficos obtidos durante o cruzeiro oceanográfi-

co e por meio dos perfiladores Argo foram empregados os seguintes processos: eli-

minação de picos, média em caixas e filtragem por janela móvel.

3.2.1 Tratamento Básico dos Dados de Hidrografia

Eliminação de Picos

A eliminação de picos consistiu da remoção de ruı́dos aleatórios de grande in-

tensidade. Esse procedimento foi realizado por meio da aplicação de um filtro simples

nos dados para remover qualquer amostra que tem seu valor maior ou menor que 3

vezes o desvio padrão do trecho de coluna de água que a envolve.

Média em Caixas

Em seguida foi realizada a média em caixas a fim de estabelecer o equi-espaça-

mento vertical dos dados, uma vez que a frequência amostral do equipamento é con-

stante, mas sua velocidade de perfilagem varia. No presente estudo, o perfilador CTD

foi empregado com freqüência de amostragem de 24 Hz. O conjunto CTD-Rosette foi

arriado e içado a uma velocidade média de 1 m s−1. Por conseguinte, o conjunto de da-

dos coletados na OCSUL tem, em média, 24 amostras por metro. Dessa forma, foram

utilizados os valores médios das variáveis medidas em caixas de 1 m.
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Filtragem por Janela Móvel

A filtragem por janela móvel encerrou o tratamento básico dos dados de hidro-

grafia e teve a finalidade de eliminar ruı́dos e gerar perfis suaves das propriedades,

que foram submetidas a cálculos dinâmicos envolvendo primeira e segunda derivadas.

Com o objetivo de evitar o vazamento espectral, ou seja, mudanças no espectro original

provocadas pela convolução periódica do espectro original com o espectro da janela

[Emery & Thomson, 1998], foi empregada uma janela do tipo Blackman.

3.2.2 Interpolação dos Dados Hidrográficos

Após o tratamento básico dos dados, foram construı́dos perfis de temperatura

(T ), salinidade (S), densidade in situ (σ) e densidade potencial (σθ), bem como seções

verticais e mapas horizontais de T , S e σθ. Os valores de densidade foram calculados

a partir dos dados termohalinos, através da equação de estado da água do mar.

Os mapas horizontais de T , S e σθ foram confeccionados por meio da interpola-

ção horizontal 2-D dos dados obtidos, por nı́vel amostrado, com emprego do método

de mı́nima curvatura (spline) suave, de modo a obter a distribuição horizontal dos

dados numa grade regular de 1◦× 1◦, na área compreendida entre as latitudes de 30◦S

e 38◦S e longitudes de 30◦W a 40◦W.

Posteriormente foi realizado o cálculo da vorticidade potencial (Q) e a detecção

de águas modais subtropicais na área de estudo. Os mesmos cálculos e processo de

detecção foram aplicados individualmente aos perfis realizados pelos dois perfiladores

Argo lançados durante o cruzeiro oceanográfico.

3.2.3 Cálculo da Velocidade Geostrófica para Dados In Situ

O balanço entre a força do gradiente de pressão e a força de Coriolis é possı́vel

para fluidos considerados invı́scidos, com escala horizontal de movimento muito maior

que a escala vertical e onde a aceleração de Coriolis seja mais determinante para o

movimento do que as acelerações local e advectiva. Essas caracterı́sticas são obser-

vadas em movimentos de larga e meso escala espaço-temporal, tornando as equações

do movimento simplificadas na forma:
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−fvg = − 1

ρ0

∂p

∂x
, (3.1)

fug = − 1

ρ0

∂p

∂y
, (3.2)

onde ug e vg são, respectivamente, as componentes zonal e meridional do vetor veloci-

dade geostrófica ~Vg, f é o parâmetro de Coriolis, ρ0 é a densidade tomando–se a altura

média da interface ar–mar ou geóide marinho (z = 0) como referência, g a aceleração

da gravidade, p a pressão, x a coordenada cartesiana zonal e y a coordenada cartesiana

meridional.

As equações 3.1 e 3.2 permitem concluir que o vetor ~Vg é perpendicular ao vetor

gradiente de pressão horizontal ∇Hp :

(ug, vg) ⊥ (
∂p

∂x
,
∂p

∂y
) ⇒ ~Vg ⊥ ∇Hp ⇒ ~Vg =

1

ρ0f
~k ×∇Hp , (3.3)

onde ~k é o versor na direção vertical.

O fluxo geostrófico é caracterizado por um movimento ao longo das isóbaras

[Tomczak & Godfrey, 1994], ou seja, todo fluxo geostrófico é isobárico [Cushman-Roisin,

1994]. Assim, as velocidades geostróficas podem ser calculadas através da relação exis-

tente entre os gradientes de profundidade e as diferenças de geopotencial, que estão

associadas aos campos de densidade. O geopotencial (Φ) é uma função escalar que cor-

responde à energia potencial do campo gravitacional terrestre, referente a uma parcela

de massa unitária. A anomalia do geopotencial ∆Φ (função de S, T e p), definida por

Pond & Pickard [1991] como:

∆Φ =

∫ p

p0

δ dp , (3.4)

onde δ é a anomalia do volume especı́fico e p0, o nı́vel isobárico de referência, per-

mite calcular a velocidade geostrófica a partir dos dados in situ por meio do método

dinâmico clássico.
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3.2.4 Função de Corrente Geostrófica

A equação da continuidade tem importância fundamental para o estudo do

movimento dos fluidos. Deduzida a partir do princı́pio da conservação de massa, essa

equação relaciona a variação de densidade com o movimento e está associada a uma

propriedade intrı́nseca dos meios contı́nuos [Miranda et al., 2002].

A equação da continuidade para escoamentos bidimensionais é definida como

[Kundu, 1990] :

∂u

∂x
+

∂v

∂y
= 0 . (3.5)

Assim, a função de corrente ψ(x, y, t), onde t é o tempo, se relaciona com as

componentes zonal (u) e meridional (v) da velocidade por meio das equações

u = −∂ψ
∂y

e v =
∂ψ

∂x
. (3.6)

A derivada total da função de corrente é nula ao longo de uma linha de cor-

rente, ou seja, ψ(x, y, t) = constante. As curvas que unem os pontos de ψ(x, y, t) =

constante definem as linhas de corrente representativas do escoamento. Combinando

as equações 3.1 e 3.2 com as equações definidas em 3.6, é possı́vel obter:

ug = − 1

ρ0f

∂p

∂y
= − ∂

∂y

(
p

ρ0f

)
= −∂ψg

∂y
e (3.7)

vg =
1

ρ0f

∂p

∂x
=

∂

∂x

(
p

ρ0f

)
=

∂ψg
∂x

. (3.8)

Representadas na forma vetorial por:

~Vg = ~k ×∇
(

p

ρ0f

)
= ~k ×∇ψg . (3.9)
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Considerando ~Vg expressa em coordenadas isobáricas:

~Vg =
g

f
~k × (∇z) =

~k

f
×∇Φ ⇒


vg =

1

f

∂∆Φ

∂x

ug = − 1

f

∂∆Φ

∂y

(3.10)

ao combinar as equações de ug e vg em 3.10 com as equações 3.7 e 3.8, obtem-se:

ψg =
p

ρ0f
=

∆Φ

f
≡ função de corrente geostrófica. (3.11)

O teorema de Helmholtz permite a separação do campo de velocidades em duas

componentes. Uma componente é não-divergente e rotacional, relacionada à função de

corrente ψ, e outra componente é irrotacional e divergente, relacionada ao potencial de

velocidade χ:

~V = ~k ×∇ψ + ∇χ . (3.12)

No presente estudo os escoamentos analisados apresentam escalas com pequena

divergência. Dessa forma, é possı́vel considerar como negligenciável a componente

irrotacional (divergente) do campo de velocidades, reduzindo a equação 3.12 a:

~V ≈ ~k ×∇ψ . (3.13)

A condição de não-divergência permite a utilização da propriedade fı́sica ψ

como ferramenta importante para análise dos escoamentos. No presente estudo, foram

calculados campos de função de corrente geostrófica baroclı́nica em vários nı́veis a par-

tir dos dados de CTD da OCSUL, a fim de obter feições representativas dos escoamen-

tos cujas escalas temporal e espacial se aproximam do movimento geostrófico na área

do cruzeiro oceanográfico. O nı́vel de referência empregado foi a profundidade de 500

m por se tratar do nı́vel mais profundo estabelecido para a análise dos dados na área

do cruzeiro oceanográfico, conforme mencionado na Seção 2.2.
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3.3 Cálculo da Vorticidade Potencial

As águas modais subtropicais são caracterizadas pela homogeneidade vertical

de seus parâmetros fı́sicos e distribuı́das por extensas áreas com baixos valores de vor-

ticidade potencial. A identificação destas áreas de baixa vorticidade potencial é essen-

cial para a detecção e caracterização das águas modais, sendo portanto importante

descrever os fundamentos teóricos empregados para o cálculo dessa grandeza.

Extremamente relevantes em dinâmica de fluidos geofı́sicos, os teoremas de vor-

ticidade detalham como a velocidade angular das partı́culas de fluido varia com o

tempo e posição. Dentre eles, o Teorema de Ertel [Schubert et al., 2004] especifica a

evolução dinâmica da vorticidade potencial. Sua importância se deve, principalmente,

à conservação da vorticidade potencial ser uma caracterı́stica inerente dos escoamen-

tos geostróficos e quase-geostróficos. Dessa forma, a equação de vorticidade potencial

de Ertel se torna a equação de prognóstico exclusiva que determina a evolução tempo-

ral desse tipo de fluxo. Todas as demais variáveis podem ser expressas em termos de

vorticidade potencial por meio de equações diagnósticas [Müller, 1995].

Isto posto, o cálculo pode ser iniciado a partir da equação de vorticidade po-

tencial por unidade de volume (q) em coordenadas esféricas [Müller, 1995], sendo ϕ a

longitude, θ a latitude, r a distância radial a partir do centro da Terra, r0 o raio médio

da Terra e z = r − r0:

q = ωϕ
1

r0 cos θ

∂κ

∂ϕ
+ ωθ

1

r0

∂κ

∂θ
+ 2Ω cos θ

1

r0

∂κ

∂θ
+ ωz

∂κ

∂z
+ 2Ω sin θ

∂κ

∂ z
, (3.14)

onde

ωϕ =
1

r0

∂w

∂θ
− ∂v

∂z
, (3.15)

ωθ =
∂u

∂z
− 1

r0 cos θ

∂w

∂ϕ
e (3.16)

ωz =
1

r0 cos θ

∂v

∂ϕ
− 1

r0 cos θ

∂(u cos θ)

∂θ
(3.17)
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são as componentes esféricas do vetor vorticidade relativa; u, v e w são, respectiva-

mente, as componentes zonal, meridional e vertical da velocidade.

O traçador κ empregado pode representar variáveis como a densidade potencial

(ρpot), densidade (ρ) ou perturbação da densidade (ρ′), a depender de como o oceano

é assumido, se não termobárico, aproximadamente incompressı́vel ou incompressı́vel,

respectivamente. As aproximações a serem realizadas dependem da escala do movi-

mento considerado. Assim, L denota a escala de comprimento horizontal e H o com-

primento vertical. A escala da velocidade horizontal e vertical é dada por U e W ,

respectivamente. Dessa forma, essas escalas definem a razão de aspecto (δ):

δ =
H

L
, (3.18)

o número de Rossby advectivo (Ro):

Ro =
U

fL
e (3.19)

o parâmetro geométrico (λ):

λ =
L

r0
, (3.20)

os quais medem até que ponto os movimentos são suscetı́veis à esfericidade da Terra.

Considerando que:

f = fz = 2Ω sin θ (3.21)

é a componente vertical do vetor vorticidade planetária, conhecida como parâmetro

de Coriolis, e empregando as escalas determinadas acima na equação da vorticidade

potencial 3.14, seu primeiro termo assume a escala de Roδ2 e Ro; o segundo termo

assume a escala de Ro e Roδ2; o terceiro termo tem escala de δ; o quarto tem escala de

Ro e o quinto tende a 1.

O número de Rossby mede a relação entre as componentes verticais da vortici-

dade relativa e da vorticidade planetária [Müller, 1995]. As águas modais são fenôme-

nos de meso até larga escala e sua região de formação está associada com o limite do

giro subtropical e com locais onde ocorrem o encontro de correntes de contorno oeste,
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tais como a CBM. Nessas regiões o número de Rossby assume valores muito menores

que 1 (Ro � 1), assim como δ � 1 e λ = O(1). Valores estes caracterı́sticos de movi-

mentos em balanço geostrófico [Pedlosky, 1987].

A aproximação geostrófica reduz a equação (3.14) a

q = f
∂κ

∂z
, (3.22)

e as componentes zonal, meridional e vertical da velocidade geostrófica assumindo o

equilı́brio hidrostático são expressas por:

fv =
1

ρr0 cos θ

∂p

∂ϕ
, (3.23)

fu = − 1

ρr0

∂p

∂θ
e (3.24)

ρg = −∂p
∂z

. (3.25)

A vorticidade potencial isentrópica (Q) ou de Ertel é expressa por unidade de

massa, e materialmente conservada. Entretanto, a conservação de vorticidade poten-

cial proposta pelo Teorema de Ertel, inerente ao balanço geostrófico, se dá de forma

global e, para tanto, tem de estar associada a uma propriedade medida por unidade

de volume (q). A conservação material de Q é condição necessária para a conservação

global de q, mas não o contrário [Müller, 1995]. Assim, a vorticidade potencial de Ertel

(Q) inerente a fluidos em balanço geostrófico é dada por:

Q =
f

ρ

∂κ

∂z
. (3.26)

Aplicando a densidade ρ em substituição ao traçador κ na equação 3.26, temos

a forma de equação da vorticidade potencial geostrófica (Q) em função da densidade,

obtida por McCartney [1982]:

Q =
f

ρ

∂ρ

∂z
. (3.27)

Essa equação denota a influencia da variação da espessura da camada para a

vorticidade potencial, por meio do gradiente vertical de densidade. Portanto, constitui
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um indicador direto da homogeneidade vertical da camada e de suma importância

para a detecção de amostras de água modal subtropical.

3.4 Detecção da AMSTAS

3.4.1 Dados In Situ

Após a interpolação dos dados hidrográficos para a área de estudo da OCSUL

(30 – 38◦S e 30 – 40◦W) foi realizado o cálculo da vorticidade potencial (Q) de acordo

com a equação 3.27. Em seguida, o processo de detecção da AMSTAS foi iniciado

por meio da seleção dos valores de Q menores que 1,5 × 10−10 m−1s−1 associados, no

mesmo ponto, à gradientes verticais de temperatura menores que 0,01 ◦C m−1. Esses

pontos foram classificados como possı́veis amostras de água modal subtropical [Sato

& Polito, 2014].

Apenas para as camadas classificadas como contendo água modal subtropical,

foi aplicado o critério de temperatura e salinidade médias de (15,0± 0,9)◦C e 35,6± 0,2,

respectivamente, a fim de detectar aquelas que continham a AMSTAS. Os valores de

Q, temperatura e salinidade obtidos por meio dos perfis realizados pelos perfiladores

Argo lançados durante o cruzeiro oceanográfico foram submetidos ao mesmo processo

de detecção.

3.4.2 Dados de Modelo Numérico

O processo de detecção da AMSTAS aplicado aos dados de modelo numérico

foi realizado segundo o mesmo método descrito anteriormente para os dados in situ.

Todavia, foram utilizados valores diferentes para os parâmetros de detecção coerentes

com os empregados em estudos semelhantes realizados por meio de dados de modelos

oceânicos no Hemisfério Norte [Douglass et al., 2012; Forget et al., 2011].

Os dados de saı́da do modelo HYCOM para a área que compreende a CBM e

retroflexão da CB (10 – 50◦S e 10 – 60◦W) foram empregados para o cálculo da vor-

ticidade potencial (Q) conforme descrito na subseção 3.3. Assim sendo, valores de

Q < 2,0 × 10−10 m−1s−1, associados com perfis que possuı́am gradiente vertical de tem-
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peratura < 0,02 ◦C m−1, foram classificados como possı́veis amostras de água modal

subtropical. Esse valor de Q foi determinado seguindo o mesmo limite utilizado por

Douglass et al. [2012] em seu estudo da AMSPN por meio do emprego do modelo

numérico oceânico de alta resolução pertencente ao Paralel Ocean Program (POP). O

valor limite para o gradiente vertical de temperatura visou apenas a exclusão de pon-

tos abaixo da termoclina principal, conforme estudo de de Boyer Montegut et al. [2007].

Apenas para as camadas classificadas como contendo água modal subtropical, foi apli-

cado o critério preliminar utilizado por Sato & Polito [2014].

Devido as simulações realizadas com o modelo HYCOM no presente estudo

abrangerem inclusive perı́odos tı́picos de formação da água modal, foi necessário es-

tabelecer um parâmetro para diferenciar as amostras de AMSTAS caracterı́sticas desse

perı́odo daquelas amostras que jaziam afundadas. Por conseguinte, foi empregado

o critério utilizado por Forget et al. [2011], segundo o qual se considera a amostra de

água modal subtropical recém formada aquela que possui vorticidade potencial (Q)

inferior a 2,0 × 10−11 m−1s−1, ou seja, uma ordem de grandeza menor que o valor de Q

admitido para a detecção de amostras afundadas.

3.5 Cálculo de Volume

As camadas selecionadas como portadoras de AMSTAS obtidas por meio dos

dados de modelo numérico, tanto afundada como formada, de acordo com os critérios

descritos na subseção 3.4.2 foram representadas em mapas horizontais mensais con-

tendo sua distribuição horizontal e a espessura da camada.

Para o cálculo do volume, entretanto, não são empregadas todas as camadas de

AMSTAS supracitadas. Apenas as camadas com espessura superior a profundidade

da camada de mistura, obtida do conjunto de dados de Holte & Talley [2009], e as ca-

madas de água modal afundada com espessura superior a 100 m foram utilizadas para

o cálculo de volume. Tais critérios de espessura mı́nima foram também empregados

por Sato & Polito [2014], porém considerando uma espessura ca racterı́stica baseada em

climatologia de profundidade máxima de camada de mistura, a fim de excluir finas ca-

madas transientes que surgem sazonalmente associadas à camada de mistura na área
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de estudo. Foram, portanto, mais restritivos do que o valor de 50 m empregado por

Douglass et al. [2013] para a espessura mı́nima da camada de AM18 detectada por meio

de dados de modelo.

O volume de AMSTAS foi então calculado, apenas para as espessas camadas

selecionadas, por meio do emprego de metodologia semelhante à utilizada por Dou-

glass et al. [2012], considerando-se a área mapeada e a espessura das camadas de AM-

STAS formada e afundada para o referido cálculo. Assim, o volume foi obtido em

cada ponto de grade dos modelos multiplicando-se a área quadrada no entorno do

ponto (de acordo com a resolução horizontal) pela espessura da camada de AMSTAS

detectada no mesmo ponto. O volume total foi calculado por meio do somatório dos

volumes em cada ponto de grade do modelo.

Embora curta, a série temporal do volume de AMSTAS detectada permitiu uma

avaliação preliminar das áreas de ocorrência da formação, dissipação e advecção dessa

água modal em diferentes perı́odos do ano.

3.6 Cálculo do Calor Armazenado

A capacidade de armazenamento de calor de 1 m3 de água do oceano é 4000

vezes maior que a de 1 m3 de ar, o que equivale a afirmar que uma camada de água de

2,5 m de espessura no oceano é capaz de armazenar a mesma quantidade de calor de

toda a atmosfera. Dessa forma, pequenas variações do calor armazenado nos oceanos

podem ter consequências climáticas significativas e uma melhor compreensão dos flu-

xos de calor nos oceanos é imprescindı́vel no estudo das interações entre o oceano e

a atmosfera [Sato, 2009]. Por se tratar de um fenômeno diretamente ligado com essas

interações, a formação de água modal subtropical necessariamente deve ser analisada

considerando a variação do calor armazenado pelo oceano e sua influência nas regiões

de formação.

Alterações no calor armazenado (CA) no oceano estão associadas com mudanças

de densidade na coluna d’água e, por conseguinte, com a variação da espessura das

camadas isopicnais e com a anomalia da altura da superfı́cie do mar (AASM), segundo

o princı́pio da expansão térmica [Gill & Niiler, 1973]. O cálculo do calor armazenado
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utiliza a diferença entre a temperatura observada em um determinado ponto e a média

de todas as medidas de temperatura disponı́veis para aquele ponto, oriunda de clima-

tologia ou de dados coletados in situ ao longo de vários anos. Por conseguinte, o calor

armazenado é por definição uma anomalia pois em seu cálculo um valor de referência

médio sempre é subtraı́do do valor observado [Levitus et al., 2012]. Assim:

CA = ρCp

∫ 0

−h
[T (z)− Tref ] dz , (3.28)

onde ρ é a densidade, Cp é o calor especı́fico sob pressão constante, T (z) é a tempera-

tura observada no perfil (in situ), h é a profundidade de integração e Tref é a tempe-

ratura de referência que corresponde à temperatura média de longo termo calculada

para o mesmo ponto. CA é expresso em J m−2 [Polito et al., 2000] e os valores de Cp

são obtidos do corolário das propriedades fundamentais da água do mar descrito por

Fofonoff & Millard [1983].

O calor armazenado total na coluna d’água seria obtido pela integração de T (z)−

Tref da superfı́cie até o fundo. No presente estudo, em particular, a profundidade es-

colhida como limite para a integração dos perfis de temperatura in situ foi 500 m, em

consonância com a estratégia amostral empregada na configuração dos perfiladores

Argo lançados durante a OCSUL, conforme mencionado na Seção 2.2.

O mesmo limite de integração na profundidade de 500 m foi definido para o

cálculo de CA aplicado aos dados de modelo. Dessa forma, foi possı́vel realizar a

comparação do calor armazenado apenas na camada de AMSTAS detectada, calcu-

lado com o emprego das profundidades mı́nimas e máximas dessa camada em cada

ponto da área de estudo como limites de integração, com o calor armazenado total na

coluna d’água até a profundidade de 500 m.

A temperatura média de referência empregada no cálculo de CA por meio dos

dados in situ do presente estudo foi obtida do World Ocean Atlas 2013 (WOA13) [Lo-

carnini et al., 2013]. Já para os dados de modelo, o calor armazenado (CA) médio para

cada mês da simulação do modelo foi calculado empregando como Tref os valores de

temperatura média para todo o perı́odo da simulação do estudo em cada um dos pon-

tos de grade.

O emprego de dados de altı́metro permite o cálculo do calor armazenado, tendo
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em vista que CA está diretamente relacionado com a AASM por meio da relação linear

derivada por Chambers et al. [1997]:

CA =
ρCp
α

(η0) , (3.29)

onde α é o coeficiente de expansão térmica e η0 corresponde à AASM.

Os valores de ρ , Cp e α são obtidos do corolário das propriedades fundamentais

da água do mar descrito por Fofonoff & Millard [1983]. Foram empregados a tempera-

tura [Locarnini et al., 2013] e salinidade [Zweng et al., 2013] médias mensais oriundos do

World Ocean Atlas 2013 (WOA13) para o cálculo de ρ , Cp e α aplicados aos dados de

altı́metro.

A disponibilidade dos dados de AASM do Projeto ATOBA, interpolados e dis-

tribuı́dos numa grade regular com resolução de 1/8◦ conforme descrito na Seção 2.4,

permite a aplicação direta desse conjunto de dados na equação 3.29, sem necessidade

da aplicação adicional de processos de filtragem ou interpolação.

Os mapas horizontais mensais do calor armazenado para a área do estudo foram

comparados com os mapas horizontais obtidos dos dados de modelo. Posteriormente,

os valores mensais de CA foram correlacionados com as áreas de formação identifi-

cadas por meio dos dados in situ e de modelo oceanográfico. Os resultados da análise

dos mesmos são apresentados no Capı́tulo 4.



Capı́tulo 4

Resultados e Discussão

4.1 Preâmbulo

Um dos objetivos especı́ficos do presente trabalho é apresentar o primeiro es-

tudo descritivo da AMSTAS por meio de um cruzeiro oceanográfico (OCSUL) plane-

jado exclusivamente para o estudo da mesma. Para tal, foi estudada a variação da

espessura da camada de AMSTAS na área de estudo entre 30◦S – 38◦S e 30◦W – 40◦W.

Foi observada a ocorrência de formação de AMSTAS nos invernos subsequentes ao

perı́odo do cruzeiro, por meio de análises termodinâmicas e dinâmicas dos dados de

perfiladores Argo lançados durante a OCSUL.

A variação da espessura da camada de AMSTAS observada por meio dos da-

dos coletados in situ suscitou a curiosidade de confirmar sua interdependência com

alterações da posição das áreas tı́picas de formação de AMSTAS e do volume recém

formado, verificando a relação da redução da espessura da camada afundada com a

distância entre sua posição e o limite da área de formação. Devido à ausência de cole-

tas sistemáticas de dados in situ na região, o emprego de dados oriundos de modelos

oceanográficos apresentou-se como a única alternativa para uma primeira estimativa

e avaliação da variabilidade da espessura e do volume da camada de AMSTAS.

O fluxo de calor pela superfı́cie e o calor armazenado no oceano constituem

os parâmetros mais sensı́veis para a quantificação de alterações na termodinâmica de

determinada região e para a avaliação da contribuição da interação entre oceano e a at-

mosfera na formação de AMSTAS durante o inverno. A fim de avaliar as variações no

55
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campo de calor armazenado na região da CBM e retroflexão da CB, por meio de dife-

rentes conjuntos de dados, e sua associação com a posição tı́pica das áreas de formação

de AMSTAS, foram realizadas as análises do calor armazenado do presente estudo.

Neste capı́tulo são apresentados os resultados e discussões das análises efetu-

adas no Capı́tulo 3, assim como a compilação e estudo comparativo dos mesmos.

4.2 Estudo da AMSTAS por meio de Dados In Situ

4.2.1 Dados de CTD

Como forma de verificar a existência da AMSTAS em extensa área do Atlântico

Sudoeste foram analisados os dados de temperatura, salinidade e pressão do cruzeiro

OCSUL. O perı́odo de realização do cruzeiro (meses de outono) não coincidiu com a

presença de AMSTAS recém-formada nos perfis de CTD coletados. A observação dos

perı́odos de formação de AMSTAS só foi possı́vel por meio dos dados coletados nos

invernos subsequentes pelos dois perfiladores Argo lançados durante a OCSUL.

A análise das radiais de CTD evidenciou a presença de AMSTAS em 40 esta-

ções oceanográficas realizadas, atendendo ao objetivo principal de realizar uma sis-

temática observação da água modal subtropical por meio de dados in situ. O processo

de detecção descrito na subseção 3.4.1 permitiu identificar a presença de uma espessa

camada de água modal em subsuperfı́cie, provavelmente formada em anos anteriores,

com densidade potencial média de 26,4 kg m−3, de acordo com as observações de Sato

& Polito [2014]. O diagrama TS da Figura 4.1 apresenta todos os perfis de temperatura

(T) e salinidade (S) analisados na região de estudo.
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Figura 4.1: Diagramas TS (pares coletados até a profundidade de 1000 m) das estações de
CTD realizadas na OCSUL (painel da esquerda), dos perfis realizados pelo perfilador Argo A
(painel central) e pelo perfilador Argo B (painel da direita). Os pares TS assinalados em cinza
destacam os pontos com temperatura, salinidade e vorticidade potencial tı́picos da AMSTAS.

Foi possı́vel observar a anisotropia em relação à distribuição espacial da AM-

STAS, por meio da variação das profundidades mı́nima, máxima e espessura da ca-

mada variando com a latitude da estação oceanográfica, conforme evidenciado nos

mapas da Figura 4.2. A espessura média da camada de AMSTAS detectada a partir

dos dados de CTD foi de (120 ± 30) m. A região com a maior espessura observada,

superior a 180 m, ocorreu na porção central da área de estudo. O limite superior da

camada variou de 77 m de profundidade na porção sudeste até 272 m de profundidade

no extremo noroeste da área de estudo. Já o limite inferior da camada variou de 166 m

a 394 m de profundidade nas mesmas posições. Essa inclinação era esperada já que a

topografia dinâmica estabelece esse padrão de advecção da água modal em direção ao

centro do giro subtropical.
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Figura 4.2: Profundidades mı́nima (a), máxima (b) e espessura (c) da camada de AMSTAS
identificada por meio dos dados de CTD, em metros. Os triângulos em (c) indicam a posição
das estações de CTD realizadas.

Os mapas horizontais de temperatura e salinidade das Figuras 4.3 e 4.4 permi-

tiram verificar que os limites de temperatura empregados para detecção da AMSTAS

nos dados de CTD (de 14,1◦C a 15,9◦C) foram mais determinantes para a definição da

área ocupada pela camada de água modal subtropical do que os limites de salinidade

(35,4 a 35,8). Tal fato se deve ao reduzido gradiente horizontal de salinidade tı́pica

da AMSTAS observado em toda área da OCSUL. Dessa forma, as posições e profun-

didades de ocorrência das isotermas de 14,1◦C e 15,9◦C, consolidadas na Figura 4.5,

delimitam preliminarmente as regiões de possı́vel ocorrência da AMSTAS por nı́vel de

profundidade na área de realização do cruzeiro. O deslocamento das mesmas, com o

aumento da profundidade, na direção noroeste a partir do extremo sudeste da área de

estudo corrobora a variação de profundidades mı́nima, máxima e espessura da camada

de AMSTAS observada na mesma direção na Figura 4.2.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

Figura 4.3: Mapas horizontais de temperatura (painéis ”b”, ”d”e ”f”) e salinidade (painéis

”a”, ”c”e ”e”) com os vetores de velocidade geostrófica baroclı́nica relativa a 500 m (~Vg) para as

profundidades de 100 m (painéis ”a”e ”b”), 150 m (painéis ”c”e ”d”) e 200 m (painéis ”e”e ”f”).

Linhas contı́nuas vermelhas indicam os limites superiores de T e S para detecção da AMSTAS

(15,9◦C e 35,8, respectivamente) e as linhas tracejadas vermelhas os limites inferiores (14,1◦C e

35,4, respectivamente).
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

Figura 4.4: Similar à Figura 4.3 para as profundidades de 250 m (painéis ”a”e ”b”), 300 m

(painéis ”c”e ”d”) e 350 m (painéis ”e”e ”f”).
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(a) (b)

Figura 4.5: Posição das isotermas de 14,1◦C (painel ”a”) e 15,9◦C (painel ”b”) na área de

estudo com anotação da profundidade (em metros) de ocorrência sobre as mesmas.

As seções zonais e meridionais da área de estudo plotadas na Figura 4.6 indicam

o aprofundamento da camada de AMSTAS na direção noroeste. Por tratar-se de um

fenômeno diretamente relacionado com a interação oceano-atmosfera, é plausı́vel con-

siderar que as menores profundidades iniciais observadas ao sul da área de estudo se

devem à existência de AMSTAS formada recentemente e mais próxima da região de

formação, quando comparada às maiores profundidades de ocorrência observadas ao

norte da área de estudo, possivelmente associadas à águas modais mais antigas. As es-

pessuras maiores existentes na porção central da área denotam uma zona de transição

em que ocorre o acúmulo maior de volumes de AMSTAS formados em diferentes in-

vernos.
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Figura 4.6: Temperatura (painéis superiores) e salinidade (inferiores) das seções meridionais
realizadas em 40◦W, 35◦W, 30◦W, e das seções zonais em 38◦S, 35◦S e 30◦S a partir dos dados
de CTD. Os pontos azuis indicam as posições do perfil onde foi detectada AMSTAS.
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4.2.2 Dinâmica na área da OCSUL

As componentes baroclı́nicas da velocidade geostrófica evidenciaram a ausência

de cisalhamento vertical. Isso está demonstrado nos mapas horizontais de função de

corrente geostrófica baroclı́nica relativa a 500 m, Figuras 4.7 e 4.8. Essa observação de-

nota o caráter eminentemente barotrópico das correntes na área em que foi realizada a

OCSUL, em concordância com os estudos de Roden [1986] e Whitworth & Nowlin [1987].

Isso averba a desconsideração da vorticidade relativa no cálculo da vorticidade poten-

cial (Q) proposto por McCartney [1982] e empregado no presente estudo.

(a) (b)

(c) (d)

Figura 4.7: Mapa horizontal de função de corrente geostrófica baroclı́nica (Ψ) com

sobreposição dos vetores de velocidade geostrófica baroclı́nica (~Vg em cm s−1), ambos refe-

rentes a 500 m, para as profundidades de 50 m, 100 m, 150 m, 200 m (painéis ”a”, ”b”, ”c”e ”d”,

respectivamente).
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(a) (b)

Figura 4.8: Similar à Figura 4.7 para as profundidades de 300 m (painel ”a”) e 350 m (painel

”b”).

Foi possı́vel observar a presença da Corrente do Atlântico Sul (CAS) fluindo na

direção leste e atravessando a área de estudo ao sul de 37◦S. Da mesma forma, a Frente

da Corrente do Brasil (FCB), identificada pela isoterma de 21◦C [Olson et al., 1988] no

mapa de temperatura dos dados de CTD (Figura 4.9), delimita a existência de uma

região ao norte da mesma onde ocorrem maiores gradientes horizontais de tempera-

tura na superfı́cie, de acordo com o estudo de Peterson & Stramma [1991]. Ao sul da FCB

ocorreram baixos valores para as componentes zonal (ug) e meridional (vg) da veloci-

dade geostrófica baroclı́nica, no interior da camada onde foi detectada a AMSTAS. Tal

fato era esperado e se deve à homogeneidade horizontal da mesma indicar a presença

de pequenos valores de gradiente horizontal de densidade.
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Figura 4.9: Mapa horizontal de temperatura na superfı́cie com sobreposição dos vetores de
velocidade geostrófica baroclı́nica relativa a 500 m (~Vg em cm s−1). A linha contı́nua azul indica
a isoterma de 21,0◦C, caracterı́stica da FCB.

4.2.3 Dados de perfiladores Argo

A análise dos dados de temperatura oriundos dos perfiladores Argo lançados du-

rante a OCSUL (painéis superiores das Figuras 4.10 e 4.11) permitiu verificar a exis-

tência de duas séries temporais de AMSTAS distintas, caracterizadas possivelmente

pelas posições assumidas pelos perfiladores ao longo da deriva. Ambos perfiladores

permaneceram no interior da área de estudo e deslocaram-se apenas algumas centenas

de quilômetros a partir das posições de lançamento durante todo perı́odo estudado.

O perfilador Argo A (ID 5903130), lançado em 28/04/2015 na posição 35◦S/

35◦W detectou a formação tı́pica de água modal denotada pela presença da isoterma

de 15,9◦C na superfı́cie desde o dia 31/08/2015 na posição 35,40◦S/ 34,06◦W até o inı́cio

da reestratificação da camada superior. O aquecimento a partir da segunda quinzena

de outubro de 2015 provocou o afundamento dessa isoterma conforme pode ser visto

no painel superior da Figura 4.10. O referido perfilador encontrava-se entre as latitudes

de 35◦S e 36◦S no perı́odo de formação.
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Figura 4.10: Diagrama profundidade–tempo da temperatura (em ◦C no painel superior),
salinidade (intermediário) e vorticidade potencial (Q em m−1s−1, inferior) do perfilador Argo
A. Os contornos destacados indicam as isotermas e isohalinas dentro da camada de AMSTAS.
As barras verticais em cinza no painel inferior são formadas pela união dos pontos que contém
as posições do perfil onde foi detectada AMSTAS.

O deslocamento do perfilador Argo A em direção ao sul (Figura 2.2), atingindo

latitudes maiores que 38◦S no mês de abril de 2016, fez com que o mesmo deixasse

de detectar a presença de AMSTAS em seus perfis, sendo possı́vel observar que as

isotermas e isohalinas destacadas na figura se aproximam abruptamente ao final de

março de 2016 (painéis superior e intermediário da Figura 4.10). Entretanto, a partir do

dia 22/05/2016 o perfilador Argo A começou a se deslocar na direção norte e voltou

a detectar a presença de AMSTAS, a partir desse dia, na posição 39,84◦S/ 37,32◦W.

Merece destaque a detecção de AMSTAS em formação no mês de maio de 2016.

Já o perfilador Argo B (ID 5903131), lançado em 10/05/2015 na posição 30◦S/

40◦W detectou apenas água modal afundada, denotada pelo posicionamento da isoter-

ma de 15,9◦C apenas em profundidades superiores a 200m. Nessa região essa isoterma

não atingiu a superfı́cie no perı́odo tı́pico de formação da AMSTAS (julho a outubro),
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conforme pode ser observado no painel superior da Figura 4.11. O referido perfilador

encontrava-se ao norte da latitude 34◦S no perı́odo tı́pico de formação tanto em 2015

quanto em 2016, o que denota que na região ao norte dessa latitude (porção norte da

área de estudo) não ocorreu formação de água modal em ambos invernos.

É possı́vel observar que com o deslocamento do perfilador Argo B em direção

ao sul (Figura 2.2), atingindo latitudes maiores que 34◦S nos meses de março e abril de

2016, gradativamente a isoterma de 15,9◦C se aproxima da superfı́cie, posicionando-se

em profundidades de cerca de 120m (painel superior da Figura 4.11). Tais dados cole-

tados confirmam a observação da anisotropia da camada de água modal, previamente

verificada por meio dos dados de CTD coletados durante a OCSUL realizada entre

abril e maio de 2015. O perfilador Argo B detectou apenas a presença de AMSTAS

afundada ao longo de sua trajetória em toda a série temporal.

Figura 4.11: Similar à Figura 4.10 para o perfilador Argo B.
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Os painéis inferiores das Figuras 4.10 e 4.11) permitem confirmar que a vorti-

cidade potencial (Q) mı́nima é condição necessária para a caracterização das águas

modais subtropicais, entretanto não é suficiente para identificação das mesmas. So-

mente a análise combinada dos parâmetros fı́sicos da amostra com os valores mı́nimos

de Q permitem a correta detecção das AMSTAS. A Figura 4.10 em particular, apre-

senta no seu painel inferior durante o perı́odo de formação uma clara distinção entre

a AMSTAS detectada próximo da superfı́cie, com menores valores de Q (em média 2,0

× 10−11 m−1s−1 e alcançando menos de 2,0 × 10−12 m−1s−1), e a AMSTAS que jazia

afundada, com valores maiores de Q quando comparados à AMSTAS recém formada.

É possı́vel notar, ainda, maior descontinuidade vertical dos pontos que continham as

posições do perfil onde foi detectada AMSTAS, marcados em cinza, entre as profundi-

dades de 150 e 200m durante o perı́odo de formação, demonstrando a presença de uma

tênue região de transição e separação entre as AMSTAS recém formada e afundada.

O presente estudo confirmou a validade do emprego de valores uma ordem de

grandeza menores que os utilizados para detectar a AMSTAS afundada com o objetivo

de diferenciar a AMSTAS recém formada por meio de dados in situ. Essa observação

corrobora o critério admitido por Forget et al. [2011] ao utilizarem um modelo numérico

para investigação da AM18 e diferenciação de volumes recém formados.

Os resultados obtidos dos dados de CTD e dos perfiladores Argo lançados per-

mitiram confirmar a presença de água modal afundada e também a existência de um

claro ciclo de formação na área de estudo, com denotada variabilidade espaço-temporal.

Foi possı́vel observar ainda que a dinâmica na área de estudo, identificada por meio do

cálculo da componente baroclı́nica da velocidade geostrófica, exerce papel preponde-

rante no afundamento e advecção da água modal subtropical, nos meses subsequentes

ao perı́odo de formação.

4.3 Estudo dos Dados de Modelos Numéricos

A análise dos dados obtidos por meio do emprego de três configurações distin-

tas de um mesmo modelo numérico para detecção de amostras de água modal sub-

tropical permitiu verificar a existência de respostas diferentes devidas, possivelmente,
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às peculiaridades inerentes a cada uma das configurações do modelo utilizado. No

intuito de reproduzir os resultados obtidos por meio dos dados in situ com o emprego

de modelo oceânico, foi empregado o modelo numérico HYCOM.

4.3.1 HYCOM–SAMOC

Inicialmente, a configuração utilizada foi aquela proposta pelo Projeto SAMOC

[Campos et al., em fase de elaboração] e descrita na Seção 2.3. Desta forma, pode-se

estender a série temporal de dados para um perı́odo longo o suficiente que permitisse

avaliar a variabilidade da AMSTAS.

Após aplicados os critérios de seleção de AMSTAS, citados na subseção 3.4.2,

aos dados do modelo HYCOM–SAMOC foi possı́vel observar que o mesmo não foi

capaz de detectar amostras de AMSTAS na área de estudo nos meses de abril e maio

de 2015.

A Figura 4.12 apresenta a média das profundidades das isotermas de 14,1 e

15,9◦C para o mesmo perı́odo da OCSUL nos pontos de grade do modelo HYCOM–

SAMOC em que a vorticidade potencial (Q) foi inferior a 2,0 × 10−10 m−1s−1. Além

das referidas isotermas estarem extramente próximas na vertical, quando comparado

ao observado nos dados da OCSUL, a isoterma de 15,9◦C encontrava-se na profundi-

dade de 50 m na área do cruzeiro ocenográfico, cerca de 100 m acima da profundidade

observada para essa isoterma nos dados in situ.

Embora o modelo HYCOM–SAMOC possuı́sse 33 nı́veis isopicnais, apenas qua-

tro deles encontravam-se dentro dos limites de 25,6 a 26,8 kg m−3 para os valores de

σθ observados por Sato & Polito [2014] para as águas modais subtropicais do Atlântico

Sul. Desta forma, esse modelo não foi utilizado para estudarmos a água modal.
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(a) (b)

Figura 4.12: Profundidade média (em metros) das isotermas de 14,1◦C (painel ”a”) e 15,9◦C

(painel ”b”) para o perı́odo da OCSUL nos pontos de grade do modelo HYCOM–SAMOC em

que a vorticidade potencial (Q) foi inferior a 2,0 × 10−10 m−1s−1.

4.3.2 HYCOM 1

Prosseguindo na tentativa de reproduzir os resultados da OCSUL, foi montada

a configuração HYCOM 1 descrita na Seção 2.3. Tal configuração era mais simples

do que o HYCOM–SAMOC (rodada livre e com climatologia repetida anualmente) e

devido a restrições computacionais teve sua simulação realizada por apenas 4 anos.

Entretanto, possuı́a 14 dos 33 nı́veis isopicnais distribuı́dos entre os valores de densi-

dade potencial de 25,6 a 26,8 kg m−3, com diferença de 0,1 kg m−3 entre cada nı́vel.

Estimativa de Volume da AMSTAS

O cálculo do volume de AMSTAS detectada em cada ponto de grade do modelo

foi realizado por meio da multiplicação da área quadrada centrada em cada um dos

pontos de grade (∼ 9 km2) pela espessura da camada de AMSTAS detectada em cada

ponto de grade, obtida após aplicados todos os critérios de seleção citados na subseção

3.4.2.

O volume formado foi obtido a partir da aplicação do critério utilizado por

Forget et al. [2011], segundo o qual considera-se a amostra de água modal subtropi-

cal recém formada aquela que possui vorticidade potencial (Q) inferior a 2,0 × 10−11
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m−1s−1, ou seja, uma ordem de grandeza menor que o valor de Q admitido para a

detecção de amostras afundadas.

A série temporal do volume de AMSTAS selecionada a partir dos dados do HY-

COM 1 apresentou o valor de (3,49 ± 0,12) × 1014 m3 para o volume médio de água

modal subtropical afundada, no mês de junho, imediatamente anterior ao perı́odo de

formação, dos anos 2, 3 e 4 da simulação. Foi possı́vel observar que esse volume no

mês de junho não apresenta a mesma tendência de aumento observada para os valores

máximos de volume da AMSTAS afundado e formado, após a conclusão do primeiro

ciclo sazonal da simulação (Figura 4.13). Para o mesmo perı́odo, a diferença entre o

volume máximo para a AMSTAS afundada (obtido em novembro) e o valor mı́nimo

detectado no mês de junho anterior (conforme Tabela 4.1), considerando a taxa de

redução média observada entre os meses de abril e junho do mesmo ano, correspondeu

em média a 36,6% do volume total formado naquele ciclo, representado pela soma do

volume formado nos meses de julho, agosto, setembro e outubro de um mesmo ciclo

sazonal. Tal relação é semelhante ao observado no estudo de Kelly & Dong [2013] para

a AM18, segundo o qual apenas 35% do volume recém formado é advectado e alcança

maiores profundidades na região de subducção, onde a AM18 não atinge a superfı́cie

durante o inverno.

Tabela 4.1: Valores do volume médio mensal (× 1014 m3) total de AMSTAS detectado nos

meses de junho e novembro de cada ano da simulação do HYCOM 1.

Média Mensal do Volume de AMSTAS Afundada (× 1014 m3)

Ano da Simulação Junho Novembro
1 7,05 8,02
2 3,61 9,52
3 3,48 11,13
4 3,39 11,72
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Figura 4.13: Série temporal do volume (em m3) de AMSTAS detectado a partir dos dados
do modelo HYCOM 1. Em vermelho estão marcados os volumes de AMSTAS recém formados
(Q < 2,0 × 10−11 m−1s−1) e em azul os volumes de AMSTAS consolidada e afundada (2,0 ×
10−11 m−1s−1 <= Q <= 2,0 × 10−10 m−1s−1).

O HYCOM 1 foi capaz de representar a AMSTAS e apresentou resultados para

a série temporal do volume coerentes com os estudos de Maze et al. [2013] para o

Atlântico Norte, com o ciclo sazonal bem representado e a preservação de um volume

médio de água modal subtropical afundada entre os perı́odos de formação (Figura

4.13).

A taxa de variação foi calculada a partir da diferença entre o volume de AMSTAS

afundado observado em um determinado mês e o mês imediatamente anterior.
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Figura 4.14: Taxa de variação mensal (em %) do volume de AMSTAS afundado detectado a
partir dos dados do modelo HYCOM 1.

No perı́odo de dezembro a junho de cada ciclo (excluindo-se o perı́odo tı́pico

de formação) essa taxa apresentou maiores valores durante o verão austral (janeiro a

março) em todos os ciclos da simulação (Figura 4.14). Devido a isso, a média da taxa

de redução empregada para o cálculo da relação entre o aumento do volume de AM-

STAS afundado e o volume total recém formado foi construı́da apenas com os valores

observados entre os meses de abril e junho de um mesmo ciclo.

Distribuição Horizontal da AMSTAS

Os mapas mensais de distribuição horizontal da camada de água modal sub-

tropical detectada evidenciaram claramente o limite norte da área tı́pica de formação

(∼34◦S), conforme demonstrado nas Figuras 4.15 a 4.18. De uma forma geral, a formação

se inicia no mês de julho ocupando regiões principalmente à oeste de 35◦W. Essas

regiões se estendem para leste durante os meses de agosto e setembro. Ao longo do

mês de outubro a formação é reduzida até que não mais ocorra em novembro.
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Figura 4.15: Mapa horizontal de espessura em metros da camada de AMSTAS formada,
durante os quatro meses tı́picos do perı́odo de formação (JUL a OUT), no primeiro ano da
simulação, detectada a partir dos dados do modelo HYCOM 1 em cada ponto da área de es-
tudo. O retângulo vermelho indica os limites da área onde foi realizada a OCSUL.

Figura 4.16: Semelhante à Figura 4.15 para o segundo ano da simulação.
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Figura 4.17: Semelhante à Figura 4.15 para o terceiro ano da simulação.

Figura 4.18: Semelhante à Figura 4.15 para o quarto ano da simulação.
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Da mesma forma, foi possı́vel identificar a área ocupada pela AMSTAS conso-

lidada e afundada após o perı́odo de formação (Figuras 4.19 e 4.20). A análise dos

painéis do lado direito da Figura 4.19 para os meses de abril da simulação permitiu ob-

servar a dissipação e advecção dessa água modal afundada na direção norte a partir da

área de formação. A área tı́pica de formação alcançou 6,5× 108 m2. A água modal sub-

tropical em subsuperfı́cie apresentou uma distribuição horizontal média mensal vari-

ando desde 9,0 × 108 m2 em novembro, imediatamente após o perı́odo de formação,

até 4,1 × 108 m2 em abril, após sofrer advecção na direção norte e dissipação.

Figura 4.19: Mapa horizontal de espessura em metros da camada de AMSTAS afundada no
mês de novembro do primeiro ano (painel superior esquerdo) e do segundo ano (painel inferior
esquerdo) da simulação, e no mês de abril do segundo ano (painel superior direito) e do terceiro
ano (painel inferior direito) da simulação, detectada a partir dos dados do modelo HYCOM 1.
O retângulo vermelho indica os limites da área onde foi realizada a OCSUL.
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Figura 4.20: Similar à Figura 4.19 para os meses de novembro do terceiro (painel superior
esquerdo) e do quarto ano (painel inferior esquerdo) da simulação, de abril do quarto ano
(painel superior direito) e de março do quinto ano da simulação (painel inferior direito).

Foram observados os valores médios de (13,78 ± 0,26)◦C para a temperatura

da AMSTAS afundada detectada em toda a simulação e (15,07 ± 0,71)◦C para o vol-

ume formado. Os valores de salinidade e densidade potencial dos pontos detectados

como amostras de água modal subtropical foram, respectivamente, de 35,25 ± 0,03 e

(26,45 ± 0,06) kg m−3 para o volume afundado e 35,38 ± 0,08 e (26,27 ± 0,12) kg m−3

para o volume formado. Além disso, foram observados gradientes de temperatura

verticais médios de 0,0014◦C/m para o volume formado e 0,013◦C/m para o volume

de AMSTAS afundado. Tais valores permitem constatar a robustez deste fenômeno na

região da CBM. Mesmo com o emprego de parâmetros preliminares de detecção, que

permitiam ao HYCOM 1 apresentar valores diferentes para temperatura, salinidade

e densidade potencial daqueles apresentados nos resultados de Sato & Polito [2014],

preservada no entanto a caracterı́stica fundamental da baixa vorticidade potencial, os

resultados extraı́dos da simulação convergiram para os valores observados anterior-

mente por outros autores [Provost et al., 1999; Sato & Polito, 2014, p. ex.] quando da
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identificação deste tipo de água modal no Atlântico Sudoeste.

Os mapas de incidência da AMSTAS detectada nos meses de formação (Figu-

ras 4.21 a 4.23), notadamente a partir do segundo ano da simulação do HYCOM 1,

permitiram observar a presença de três regiões distintas: uma região destacada na cor

azul em que ocorre apenas a presença de AMSTAS afundada, mesmo nos meses tı́picos

de formação; uma região assinalada pela cor verde em que ocorre formação de água

modal na superfı́cie concomitante com camadas de AMSTAS afundadas e uma região

menor identificada pela cor vermelha que indica a existência de água modal apenas

em superfı́cie durante os meses de formação. Nessa última região, não ocorre afun-

damento da AMSTAS recém formada, sendo essa advectada para as outras regiões ou

ainda dissipada durante o ciclo de formação vigente.

Figura 4.21: Mapa horizontal de incidência de AMSTAS afundada (azul), em formação na
superfı́cie (vermelho) e afundada concomitante com recém formada (verde) durante os meses
de formação do segundo ano da simulação em cada ponto da área de estudo. O retângulo
vermelho indica os limites da área onde foi realizada a OCSUL.
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Figura 4.22: Similar à Figura 4.21 para o terceiro ano da simulação.

Figura 4.23: Similar à Figura 4.21 para o quarto ano da simulação.
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Os limites da área do cruzeiro oceanográfico, representados nas Figuras 4.21

a 4.23 pelo retângulo na cor vermelha, indicam que no interior da mesma ocorrem

claramente dois tipos de incidência de AMSTAS: Ao sul de 34◦S ocorre tanto formação

de água modal quanto a existência da mesma previamente afundada; já ao norte dessa

latitude, a AMSTAS ocorre apenas em subsuperfı́cie e não é conectada com a atmosfera

durante o inverno.

4.3.3 HYCOM 2

Após a detecção bem sucedida da água modal em um modelo não datado com

forçante climatológica repetida (HYCOM 1), foi executado um experimento para veri-

ficar a viabilidade de realizar prognósticos da distribuição horizontal da AMSTAS por

meio do emprego de um modelo datado e operacional. Dessa forma, foi empregado

o modelo utilizado pelo CHM no âmbito da REMO (aqui designado por HYCOM 2),

conforme detalhado no Capı́tulo 2.

Os valores de volume observados na série temporal do HYCOM 2, obtidos após

aplicados todos os critérios de seleção citados na subseção 3.4.2, foram semelhantes aos

resultados obtidos com o HYCOM 1, ao inı́cio da simulação. Foi possı́vel observar a

clara presença de um ciclo sazonal, entretanto o que mais se destacou foi a redução do

volume afundado desde o primeiro ano da simulação, que aumenta gradativamente

desde 34,3% até 81,7% em relação ao ano anterior (Figura 4.24). O volume máximo

formado para cada ano ocorreu nos meses de agosto/setembro e manteve uma média

de (1,23 ± 0,07) × 1014 m3 nos perı́odos de formação de 2012 a 2014. O lapso de tempo

entre os valores máximos de AMSTAS formada e afundada variou de 1 a 2 meses nos

resultados do modelo HYCOM 2 não sendo possı́vel estabelecer uma relação média

entre o volume formado e o volume máximo afundado por ciclo, devido à grande

variação desta provocada pela redução gradual do volume afundado.
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Figura 4.24: Série temporal do volume (em m3) de AMSTAS detectado a partir dos dados
do modelo HYCOM 2. Em vermelho estão marcados os volumes de AMSTAS recém formados
(Q < 2,0 × 10−11 m−1s−1) e em azul os volumes de AMSTAS consolidada e afundada (2,0 ×
10−11 m−1s−1 <= Q <= 2,0 × 10−10 m−1s−1).

As causas da severa dissipação da AMSTAS no modelo HYCOM 2 ainda care-

cem de investigação. Especulamos que as mesmas podem ser atribuı́das ao menor

número de nı́veis isopicnais empregados nessa configuração (21 nı́veis, sendo apenas

7 entre os limites de densidade da AMSTAS) e, principalmente ao fato da inicialização

do modelo ser realizada por meio de dados com melhor resolução. O modelo HYCOM

2 inicialmente apresenta valores de volume da AMSTAS coerentes com os resultados

do HYCOM 1 por ser inicializado com dados do HYCOM e NCODA, cuja resolução

horizontal (1/12◦ ∼ 9 km), é capaz de representar fenômenos de meso escala. Ao longo

da simulação do HYCOM 2, entretanto, essa resolução horizontal é degradada para

1/4◦ (∼ 27 km) e as feições de meso escala deixam de ser representadas com o passar

do tempo de integração.

Ao se observar a série temporal do volume com vorticidade potencial (Q) in-

ferior a 2,0 × 10−10 m−1s−1 e temperaturas tı́picas de águas modais subtropicais (11,5
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a 18,5◦C), mostradas na Figura 4.25, é possı́vel constatar que as parcelas superficiais

contendo os menores valores de Q mantém o ciclo sazonal preservado, assim como

um volume máximo em média superior a 2,0 × 1014 m3. Ainda assim ocorre a redução

do volume atinente às parcelas com maiores valores de Q existentes em camadas mais

profundas. Entretanto é notável que essa redução se dá de forma menos intensa evi-

denciando que o emprego do critério de baixos valores de gradiente vertical de tem-

peratura para a detecção de AMSTAS no HYCOM 2 conduzirá a resultados distantes

dos realı́sticos, principalmente no que tange ao volume de água modal subtropical

afundada.

Figura 4.25: Série temporal do volume (em m3) de parcelas de água com vorticidade poten-
cial (Q) inferior a 2,0 × 10−10 m−1s−1 detectado a partir dos dados do modelo HYCOM 2, e
temperaturas tı́picas da AMSTAS. Em vermelho estão marcados os volumes com Q < 2,0 ×
10−11 m−1s−1 e em azul os volumes com Q >= 2,0 × 10−11 m−1s−1.
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4.3.4 Calor Armazenado

A existência de regiões contendo processos distintos relacionados com a forma-

ção, advecção e afundamento da AMSTAS na área de estudo indica a pertinência de

realizar a análise do calor armazenado (CA). Para tanto, escolhemos duas subareas em

separado, ambas apresentadas na Figura 4.26 sobre o mapa da temperatura média da

superfı́cie do mar dos quatro anos de simulação do modelo HYCOM 1. O campo de

temperatura médio para cada nı́vel de profundidade do modelo foi utilizado como re-

ferência para o cálculo de CA. Das duas subareas escolhidas, uma delas é coincidente

com os limites da área do cruzeiro oceanográfico. A outra, de mesma dimensão, de-

limita a região de encontro da CB com a CM [Brandini et al., 2000; Piola et al., 2008; Bouali

et al., 2016. No prelo] e tem como limites as latitudes de 36◦S e 44◦S e as longitudes de

46◦W e 56◦W.

Figura 4.26: Mapa da temperatura média na superfı́cie (em ◦C) dos quatro anos da simulação.
As isotermas de 21◦C (caracterı́stica da Frente da Corrente do Brasil - FCB) e de 16◦C (limite
máximo da AMSTAS detectada nos dados in situ) são destacadas nas cores branca e preta,
respectivamente. A subarea retangular demarcada pela linha sólida indica os limites da área
do cruzeiro oceanográfico (OCSUL) e a identificada pela linha tracejada delimita a região de
encontro da Corrente do Brasil (CB) com a Corrente das Malvinas (CM).
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O cálculo do calor armazenado (CA) por meio dos dados do modelo HYCOM 1

foi realizado para toda a área de estudo, empregando inicialmente a mesma metodolo-

gia utilizada por Kwon & Riser [2004] em que Tref = 0◦C. Foi calculado o CA apenas na

camada de AMSTAS detectada e o CA total na coluna d’água até 500 m. A variação do

CA ao longo do tempo foi dominada pelo aumento do volume de AMSTAS ocorrido

durante os perı́odos de formação, não sendo determinante a diferença de temperatura

das amostras de água modal detectadas em superfı́cie e afundadas (Figura 4.27). Tal

resultado foi coerente com o observado por meio da mesma análise conduzida por

Kwon & Riser [2004] no estudo dos processos de formação da AM18.

Figura 4.27: Série temporal do calor armazenado (CA) para toda a área de estudo, apresentada
em J m−2 integrado até 500 m de profundidade (cor azul) e apenas no interior da camada de
AMSTAS (cor vermelha).

A análise em separado da série temporal do calor armazenado, empregando

como Tref na equação (3.28) os valores de temperatura média para todo o perı́odo da

simulação do estudo em cada um dos pontos de grade para a região da OCSUL (Figura

4.28) indicou um aspecto periódico e sazonal, com a ocorrência de valores negativos

durante os perı́odos de formação. Os máximos e mı́nimos dos valores de CA integrado

na coluna d’água até 500m e apenas confinado na camada de AMSTAS apresentaram-
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se em fase, não sendo possı́vel observar qualquer tendência de aumento na curta série

temporal de quatro anos de simulação.

Na região da OCSUL a camada de AMSTAS não apresenta qualquer alteração

significativa do calor armazenado nos perı́odos fora da época de formação. Nesses

perı́odos, o aumento de calor do oceano se dá apenas nas camadas superiores com

a reestratificação (conforme é possı́vel observar no gráfico de CA total até 500 m na

Figura 4.28). Já nos perı́odos de formação, em que a AMSTAS se apresenta mais super-

ficial, a perda de calor ocorre também no interior dessa camada homogênea.

Figura 4.28: Série temporal do calor armazenado (CA), apresentada em J m−2, na região da
OCSUL, integrado até 500 m (cor vermelha) e integrado somente na camada de AMSTAS (cor
azul).

A série temporal do calor armazenado para a região da CBM (Figura 4.29) ap-

resentou os máximos e mı́nimos dos valores de CA integrado na coluna d’água até

500m e apenas confinado na camada de AMSTAS fora de fase. Isso provavelmente se

deve à maior participação de processos advectivos na região. Dessa forma, a formação

de água modal subtropical no inverno ocorre nessa região mesmo na inexistência de

perda do calor armazenado, o que provavelmente indica que o movimento convectivo

na região da CBM não é dominante para a formação de AMSTAS. O contrário pode ser
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verificado na região da OCSUL.

Figura 4.29: Similar à Figura 4.28 para a subarea referente à CBM.

Os mapas horizontais do calor armazenado integrado até 500 m para a região

do cruzeiro oceanográfico apresentaram valores positivos (em média 8 × 108 J m−2)

preponderantemente no perı́odo pré-formação (meses de março a junho) e nos meses

de dezembro a fevereiro (Figuras 4.30 e 4.31). Em todos o meses supracitados ocorre a

presença da isoterma de 21◦C (caracterı́stica da Frente da Corrente do Brasil - FCB) in-

terceptando a área da OCSUL. Dessa forma, a existência de temperaturas na superfı́cie

maiores que 15,9◦C ao norte dessa isoterma na área da OCSUL contribui para impedir

a formação de água modal nesses meses.
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Figura 4.30: Calor armazenado (CA) integrado até 500 m (em J m−2) na subarea referente ao
cruzeiro nos meses do perı́odo de pré-formação (março a junho) do terceiro ano da simulação
do HYCOM 1. Os contornos das isotermas de 21◦C (caracterı́stica da FCB, amarelo) e 16◦C
(limite máximo da AMSTAS, preto) estão sobrepostos.

Embora cerca de metade da área da OCSUL tenha apresentado valores negativos

de CA no mês de novembro (Figura 4.31), não ocorreu formação de água modal no

conjunto de dados do modelo HYCOM 1 durante o referido perı́odo. A presença da

isoterma de 16◦C apenas no limite sudeste da área (painel superior esquerdo da Figura

4.31) indica que a possı́vel causa da ausência de formação se deve à temperatura na

superfı́cie na área do cruzeiro apresentar-se superior ao valor dessa isoterma, limite

máximo tı́pico de formação da AMSTAS.



CAPÍTULO 4. RESULTADOS E DISCUSSÃO 88

Figura 4.31: Similar à Figura 4.30 para os meses do perı́odo de pós-formação (novembro –
dezembro) do terceiro e (janeiro – fevereiro) quarto ano da simulação.

Durante o perı́odo de formação (julho a outubro) foi possı́vel observar que a

área ocupada por valores negativos de CA aumentou gradativamente, com máximo

em setembro (Figura 4.32). Da mesma forma ocorreram as variações na região de-

limitada ao norte pela isoterma de 16◦C no interior da subarea referente ao cruzeiro

oceanográfico. Essa isoterma se fez presente interceptando a subarea da OCSUL no

referido perı́odo de todos os anos da simulação, ao sul de 34◦S.
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Figura 4.32: Similar à Figura 4.30 para os meses do perı́odo de formação (julho a outubro) do
terceiro ano da simulação.

O calor armazenado integrado até 500 m, no interior da subarea referente à CBM

é apresentado nas Figuras 4.34 a 4.36. Foi possı́vel verificar que os máximos e mı́nimos

de CA apresentaram magnitudes em média uma ordem de grandeza maiores que os

valores obtidos na subarea correspondente ao cruzeiro oceanográfico. Além disso, ne-

nhum padrão espacial de ocorrência das áreas de CA negativo ou positivo pôde ser

estabelecido. As isotermas de 16◦C e de 21◦C interceptaram a região da CBM em todos

os meses da simulação, apresentando-se mais próximas do que na região da OCSUL e

denotando os maiores valores de gradiente horizontal de temperatura tı́picos da região

da CBM [Olson et al., 1988]. A maior variabilidade de CA na região da CBM é evidenci-

ada nas Figuras 4.34 a 4.36 e se deve, principalmente, à alta energia cinética turbulenta

(ECT) no interior dessa subarea conforme é possı́vel observar na Figura 4.33 e também

foi mencionado por Sato & Polito [2014]. A ECT indica que nessa região ocorrem ve-

locidades com maior magnitude que agiriam na introdução de vorticidade relativa,

o que dificulta a existência e manutenção dos baixos valores de Q caracterı́sticos da

AMSTAS.
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Figura 4.33: Altura da superfı́cie do mar (ASM) média do perı́odo de 1993 a 2013 obtida da
AVISO (painel da esquerda) e energia cinética turbulenta (ECT – painel da direita) indicando a
reduzida dinâmica de meso escala da área da OCSUL (contorno sólido) quando comparada à
região da CBM (contorno tracejado).

Figura 4.34: Calor armazenado (CA) integrado até 500 m (em J m−2) na subarea referente
à CBM nos meses do perı́odo de pré-formação (março a junho) do terceiro ano da simulação.
Os contornos das isotermas de 21◦C (caracterı́stica da FCB, amarelo) e 16◦C (limite máximo da
AMSTAS, preto) estão sobrepostos.
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Figura 4.35: Similar à Figura 4.34 para os meses do perı́odo de pós-formação (novembro –
dezembro) do terceiro e (janeiro – fevereiro) quarto ano da simulação.

A ausência de um claro padrão na distribuição das áreas com valores negativos

de CA e da isoterma de 16◦C na região da CBM (Figura 4.36), embora essa seja uma

região tı́pica de formação de águas modais (conforme o observado nos mapas de in-

cidência das Figuras 4.21 a 4.23) pode indicar que, nessa região para os dados de mo-

delo, a participação de processos advectivos ou da dinâmica de Ekman na formação

de AMSTAS é maior do que o observado na região do cruzeiro ao sul de 34◦S. Esses

processos atuam na redistribuição do campo de temperatura da região.



CAPÍTULO 4. RESULTADOS E DISCUSSÃO 92

Figura 4.36: Similar à Figura 4.34 para os meses do perı́odo de formação (julho a outubro) do
terceiro ano da simulação.

4.4 Estudo dos Dados de Altı́metro

Para o estudo do calor armazenado (CA) foi empregada a mesma análise em

duas subareas distintas utilizada na Seção 4.3: uma delas coincidente com os limites

da área do cruzeiro (OCSUL) e adjacente à retroflexão da CB e a outra, de mesma

dimensão, contendo a região de encontro da CB com a CM. Entretanto, foi utilizada a

equação 3.29 para o cálculo de CA a partir dos dados de altı́metro.

A série temporal da média mensal do calor armazenado para as duas subareas

distintas (Figura 4.37), obtida dos dados do Projeto ATOBA, tem curta duração (de

novembro de 2013 a novembro de 2015), entretanto apresentou claramente os diferen-

tes aspectos das regiões analisadas. Os dados permitiram a análise inclusive de regiões

com batimetria inferior a 1000 m, possibilitando a observação de CA até mesmo sobre

a Elevação do Rio Grande, contida na área do cruzeiro oceanográfico.
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Figura 4.37: Calor armazenado (CA – J m−2) dos dados de altı́metro na subarea referente à
CBM (azul) e para a região da OCSUL (vermelha).

A variabilidade da média mensal de CA é maior na região da CBM, onde o ciclo

sazonal não foi tão perceptı́vel quanto na região da OCSUL. A mesma variabilidade foi

observada na série temporal do CA calculado por meio dos dados de modelo oceânico

para a região da CBM, conforme demonstrado na Figura 4.29. Nessa figura foi possı́vel

observar a ocorrência apenas de valores positivos de calor armazenado integrado até

500 m a partir do terceiro ano da simulação do modelo HYCOM 1, mesmo durante os

perı́odos de formação de AMSTAS (julho a outubro), com magnitudes semelhantes às

observadas nos dados de altı́metro (Figura 4.37). O ciclo sazonal observado na Figura

4.37 para a região da OCSUL também foi constatado por meio dos dados do modelo

HYCOM 1 (Figura 4.28). Entretanto, em todos os perı́odos de formação de AMSTAS da

simulação do modelo HYCOM 1 foram verificados valores negativos de CA na região

da OCSUL, o que não ocorreu entre os meses de julho e outubro de 2015 na série tem-

poral da média mensal de CA calculada por meio dos dados de altı́metro. Os mapas

horizontais do calor armazenado para a região do cruzeiro oceanográfico apresentaram

valores positivos (em média 30 × 108 J m−2) preponderantemente no perı́odo de pré-

formação (meses de março a junho) e nos meses de dezembro a fevereiro (Figuras 4.38

e 4.39).
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Figura 4.38: Calor armazenado (CA) em J m−2, oriundo dos dados do Projeto ATOBA, para
subarea referente ao cruzeiro oceanográfico nos meses do perı́odo de pré-formação (março a
junho) de 2014.

Figura 4.39: Similar à Figura 4.38 nos meses do perı́odo de pós-formação (novembro – dezem-
bro) de 2014 e (janeiro – fevereiro) 2015.
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Durante o perı́odo de formação (julho a outubro) foi possı́vel observar que a

área ocupada por valores negativos de CA aumentou gradativamente, com máximo

em setembro (Figura 4.40). Essa área denota aspecto favorável à formação de águas

modais por processos convectivos e, semelhante aos dados de modelo oceânico descri-

tos na Seção 4.3, teve como limite norte a latitude de ∼34◦S.

Figura 4.40: Similar à Figura 4.38 nos meses do perı́odo de formação (julho a outubro) de
2014.

Para a região da CBM, foi possı́vel observar que o calor armazenado para os

dados de altı́metro apresentou máximos e mı́nimos com magnitudes em média duas

vezes maiores que os valores obtidos na subarea correspondente ao cruzeiro oceano-

gráfico. Da mesma forma que o verificado nos dados de modelo oceânico, nenhum

padrão espacial de ocorrência das áreas com valores deCA negativos ou positivos pôde

ser estabelecido.
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Figura 4.41: Calor armazenado (CA) em J m−2, oriundo dos dados do Projeto ATOBA, para
subarea referente à CBM nos meses do perı́odo de pré-formação (março a junho) de 2014.

Assim como fora observado nos dados de modelo oceânico, a maior variabil-

idade de CA na região da CBM é evidenciada nas Figuras 4.41 a 4.43. A alta ener-

gia cinética turbulenta observada por Sato & Polito [2014] no interior dessa subarea, e

demonstrada na Figura 4.33, pode estar diretamente ligada com esse aspecto da região.

A ausência de um claro padrão na distribuição das áreas com valores negativos

de CA na região da CBM (Figura 4.43) corrobora as observações advindas de modelo

oceânico (Figura 4.36).
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Figura 4.42: Similar à Figura 4.41 nos meses do perı́odo de pós-formação (novembro – dezem-
bro) de 2014 e (janeiro – fevereiro) 2015.

Figura 4.43: Similar à Figura 4.41 nos meses do perı́odo de formação (julho a outubro) de
2014.



Capı́tulo 5

Considerações Finais

5.1 Sı́ntese e Conclusões

O entendimento do ciclo de formação e dissipação das águas modais é funda-

mental devido ao importante papel que esse volume de água exerce como mediador

das trocas de calor entre o oceano e a atmosfera. Tais trocas interferem diretamente

no fortalecimento ou enfraquecimento de sistemas frontais atmosféricos [Rogers, 1995],

além de evidenciarem as variações climáticas ocorridas tanto no oceano quanto na at-

mosfera ao longo do tempo [Hanawa & Talley, 2001].

A região da Confluência Brasil-Malvinas (CBM) e da retroflexão da Corrente do

Brasil (CB) apresenta intensa interação oceano-atmosfera devido principalmente a três

fatores: o forte gradiente de temperatura que caracteriza a região, os ventos intensos

de oeste e a frequente incidência de sistemas frontais sobretudo no inverno [Gordon,

1989]. É fundamental o conhecimento de sua variabilidade para a compreensão dos

fenômenos oceânicos e atmosféricos no Atlântico Sudoeste. Pesquisas sobre essa região

viabilizariam o aumento da acurácia dos modelos numéricos de previsão, como por

exemplo, aqueles empregados pelo Centro de Hidrografia da Marinha (CHM).

Todavia, qualquer estudo de variabilidade é inócuo sem antes caracterizar de

forma consistente as águas modais subtropicais, estabelecendo estimativas iniciais de

distribuição espacial destas em área de caráter dinâmico e termodinâmico tão impor-

tante para o Atlântico Sudoeste, como a região da CBM e da retroflexão da CB.

De acordo com os objetivos estabelecidos, foi realizado o primeiro cruzeiro ocea-

98
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nográfico conduzido exclusivamente para o estudo de águas modais no Atlântico Su-

doeste. Tal comissão permitiu avaliar a variação meridional da espessura da AMSTAS,

por meio de mapas de distribuição horizontal dessa água modal e o acompanhamento

da mesma com o emprego de séries temporais de dois perfiladores Argo lançados

para este fim durante o cruzeiro oceanográfico. O emprego de modelos oceânicos per-

mitiu realizar uma primeira estimativa de volume da AMSTAS na região da CBM e

retroflexão da CB, por meio de campos mensais de distribuição horizontal da espes-

sura dessa água modal. No intuito de incrementar a análise dos padrões observa-

dos nos mapas mensais oriundos de modelo oceanográfico, foram construı́dos campos

mensais de calor armazenado estimado por meio de dados de altı́metro.

Sato & Polito [2014] não observaram tendência significativa de alteração da den-

sidade potencial da águas modais subtropicais no Atlântico Sul ao longo do perı́odo

de 2002 a 2013. Tal fato denota a manutenção de estáveis parâmetros hidrográficos

destas águas por longo tempo. Os autores observaram que a máxima espessura da ca-

mada de AMSTAS ocorre 80 dias antes da máxima energia cinética turbulenta (ECT).

Com isso, um aumento da ECT poderia redundar na redução do volume de AMSTAS.

No estudo aqui descrito, observamos que a maior dissipação do volume de AMSTAS

recém formado ocorreu durante o verão austral (Figuras 4.19 e 4.20) na região coinci-

dente com áreas de maior ECT (Figura 4.33). Os dados empregados no presente estudo

permitiram ainda verificar que a AMSTAS detectada apresentou densidade potencial

de (26,45 ± 0,06) kg m−3 para o volume afundado, ligeiramente maior que o valor de

(26,27 ± 0,12) kg m−3 observado para o volume formado, corroborando portanto as

observações anteriores de Sato & Polito [2014].

Citamos, como principais observações advindas de nossos resultados:

• O ciclo sazonal da AMSTAS foi claramente observado em todos os conjuntos de

dados empregados no presente estudo, com a formação de águas modais sub-

tropicais ocorrendo em média de julho a outubro (inverno e ı́nicio da primavera

austral);

• Os dados de CTD do cruzeiro oceanográfico permitiram observar a anisotropia

da AMSTAS, com variação das profundidades mı́nima, máxima e espessura da

camada variando com a latitude, conforme evidenciado nos mapas da Figura 4.2;
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• A dominância da temperatura para detecção da camada de AMSTAS em relação

à salinidade nos dados in situ indicam que os processos convectivos são do-

minantes para a formação de águas modais subtropicais na região do cruzeiro

oceanográfico (retroflexão da CB);

• A data e a posição geográfica dos perfiladores Argo durante os perı́odos de

formação de AMSTAS detectada sugerem que a formação de águas modais sub-

tropicais no Atlântico Sudoeste se dá inicialmente à sudoeste da retroflexão da

CB, na região da CBM, ocorrendo posteriormente em latitudes menores em dire-

ção ao interior da bacia, com limite norte da região de formação na latitude de

∼34◦S;

• A detecção eficaz de águas modais subtropicais por meio de modelos oceânicos

só ocorre com a maior concentração de nı́veis isopicnais entre os limites de den-

sidade potencial tı́picos das AMSTAS, não sendo determinante a realização de

assimilação de dados ou o incremento da resolução horizontal e vertical dos mo-

delos empregados;

• Os dados de modelo oceanográfico permitiram estimar um volume médio de

AMSTAS na região da CBM e retroflexão da CB de (3,49 ± 0,12) × 1014 m3 dis-

tribuı́do por uma área de 4,1 × 108 m2. Apenas 36,6% do volume total formado

anualmente é afundado e adicionado à camada de AMSTAS que jazia afundada

antes do perı́odo de formação, nos resultados do modelo oceanográfico do es-

tudo;

• A maior dissipação da AMSTAS recém formada ocorre na região da CBM, à

sudoeste da área de estudo, com maior intensidade nos meses de verão aus-

tral. Sugere-se que isso se deva a presença da CB nessa região e à ocorrência

de vórtices e grande atividade de mesoescala.

• A tendência de aumento de volume de AMSTAS observada no modelo oceânico

se deve à instabilidades na região da CBM, sendo possı́vel observar a mesma

tendência no calor armazenado para a referida região. Tal tendência não influen-

cia o volume médio de AMSTAS afundada detectado no modelo e perpetuado a
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cada ciclo da água modal subtropical. Da mesma forma, o calor armazenado na

região do cruzeiro oceanográfico, distante da CBM e adjacente à retroflexão da

CB, não apresenta essa tendência e sim um ciclo sazonal bem definido;

• Os mapas de incidência da AMSTAS detectada no modelo durante o perı́odo

de formação indicam que na região do cruzeiro a formação se dá limitada ao

norte pela latitude de∼34◦S. Ao norte dessa latitude ocorre a presença apenas de

AMSTAS afundada e formada em ciclos anteriores;

Por fim, podemos afirmar que o presente estudo permitiu verificar o aprofun-

damento da camada de AMSTAS e a variação de sua espessura na direção meridio-

nal a partir da área de formação, conforme proposto em nossa hipótese. Da mesma

forma, foi possı́vel observar que as áreas de formação detectadas por meio do mo-

delo oceânico estavam associadas com regiões que apresentaram perda de calor ar-

mazenado calculado a partir dos dados de altı́metro na região da OCSUL (proximi-

dades da retroflexão da CB). Todavia, na região da CBM não foi possı́vel identificar

áreas com perda de calor armazenado associadas com as áreas de formação, tanto nos

dados de altı́metro quanto nos resultados do modelo oceânico.

5.2 Sugestões para Trabalhos Futuros

Os resultados apresentados no presente trabalho evidenciaram a intensa dinâ-

mica de mesoescala inerente à região da CBM provocada, principalmente, pela instabi-

lidade gerada pelo encontro de correntes de contorno oeste (CCO) tão dı́spares quanto

a suas estruturas termohalinas.

O emprego de dados de modelo incrementa sobremaneira o estudo de áreas em

que a distribuição espaço-temporal de dados in situ seja rarefeita, como a região do

presente estudo. Entretanto, a coleta de dados in situ é essencial para o estudo acurado

de regiões com intensa atividade de mesoescala, tais como a CBM. Dessa forma, a fim

de associar com maior precisão os padrões dinâmicos aos padrões termodinâmicos ob-

servados nos resultados deste trabalho, apresentamos como sugestões para trabalhos

futuros:
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• Realizar um número maior de coletas de dados de temperatura e salinidade in

situ com emprego de equipamentos CTD, perfiladores lagrangeanos Argo e glid-

ders na região da CBM, por meio de cruzeiros oceanográficos perı́odicos com co-

leta de dados meteorológicos simultânea durante os invernos a fim de permitir o

estudo da contribuição da advecção de propriedades da CB para o processo de

formação de AMSTAS nessa região;

• Empregar dados de modelo oceânico, com configuração especı́fica que permita

maior concentração de nı́veis isopicnais nos limites de densidade potencial tı́picos

das águas modais subtropicais, por meio de recursos computacionais capazes de

realizar simulações de longo tempo a fim de verificar a ocorrência de tendência

de aumento do volume de AMSTAS e realizar o adequado estudo de variabili-

dade das mesmas;

• Adequar modelos oceanográficos operacionais já existentes, com adensamento

de nı́veis isopicnais nos limites de densidade potencial especı́ficos das águas

modais subtropicais, a fim de permitir a realização de prognósticos da advecção

e dissipação da AMSTAS detectada e auxiliar o emprego otimizado de sensores

acústicos oceanográficos, tais como perfiladores de corrente por doppler acústico

(ADCP) fundeados e ecobatı́metros invertidos.
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