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Dados de elevacdo (ESM) e de temperatura da superficie do mar (TSM) foram
assimilados em um modelo hidrodinamico (POM — Princeton Ocean Model) da Bacia
Sudoeste do Atlantico, a fim de se alcancarem os seguintes objetivos: (1) avaliar a
capacidade de se reproduzir, através da assimilagdo, o campo de correntes e feicdes
oceanograficas observados numa simulacdo controle; (2) avaliar a adequacgédo do
esquema de assimilacdo aos fundamentos fisicos da regido; e (3) avaliar o potencial
da metodologia como parte de um sistema operacional de previsdo de correntes. O
método de assimilagdo foi o de relaxacdo newtoniana e para a extrapolacao dos dados
superficiais ao longo da profundidade, foram utilizadas correlagdes estatisticas.

Os resultados mostraram ser possivel reproduzir a circulacdo superficial e,
especificamente, um vortice ciclébnico ao largo de Cabo Frio. O algoritmo de
assimilagdo com melhor desempenho incluiu a assimilagéo conjunta de TSM e ESM.
Houve fortes evidéncias de que o vortice, tanto no controle, quanto no experimento de
assimilacédo, foi gerado a partir de um processo de instabilidade baroclinica. No
controle, o vértice surgiu inicialmente em profundidade e posteriormente ‘propagou-se’
até a superficie. Simulacdes progndsticas indicaram ser possivel prever a circulacédo
superficial e a chegada do sinal do vértice em superficie com 20 dias de antecedéncia
e 0 acoplamento do esquema de assimilacio com modelos de fei¢cbes foi capaz de
atenuar as limitacdes atribuidas a extrapolacao vertical dos dados.
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Sea surface temperature (SST) and elevation (SSE) were assimilated into an
hydrodynamic model (POM — Princeton Ocean Model) of Southwest Atlantic, in order
to achieve three main goals: (1) assessment of the capacity to reproduce, by
assimilation, current fields and oceanographic features, detected in a control run; (2)
assessment of the compatibility between assimilation scheme and local physical
fundaments; and (3) assessment of the methodology potential as part of an operational
forecasting system. The assimilation method was nudging and statistical correlations
were used to extrapolate surface data along depth.

Results showed that it was possible to reproduce surface circulation and,
specifically, a cyclonic eddy offshore of Cabo Frio. The best performance algorithm
included assimilation of both SST and SSE. There were indicatives that the control
eddy and the assimilation one, as well, were originated by baroclinic instability process.
In the control run, the origin of the eddy was at intermediary depths, propagating
upward after. Prognostic simulations indicated that it was possible to forecast surface
circulation and the eddy’s signal arrive at surface with 20 days in advance and the
combination of the assimilation scheme with feature models was able to reduce

limitations associated to data vertical extrapolation.
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1 — Introducao

1.1 - Contexto e Objetivos

A discussdo do futuro do nosso planeta nunca esteve tdo em voga quanto
agora, sobretudo ap6s a apresentacdo do Quarto Relatério de Avaliagdo de Mudancgas
Climéticas do Painel Intergovernamental sobre Mudancgas Climaticas (IPCC, na sigla
em inglés), da ONU, em abril deste ano. Estes relatorios destacam principalmente a
correlacdo entre a concentracdo de CO2 e a temperatura atmosférica e alertam para o
crescente aumento desta nas ultimas décadas, cuja continuidade poderia gerar, no

futuro, cenarios catastroficos para o clima e o meio ambiente.

Diante desta nova realidade, mudancas sociais, politicas e econdbmicas serédo
promovidas em diversas esferas, desde o comportamento individual até as relacdes
internacionais. Assim, pessoas, empresas e governos se véem atualmente na
obrigacdo de se adaptarem a estas mudangas e de mitigarem, 0 quanto antes, suas

consequéncias prejudiciais, sejam elas em escala local ou global.

Em termos tecnolégicos, a previsdo dos cenéarios futuros se baseia
fundamentalmente no uso de modelos computacionais prognésticos. Atualmente, é
sabido que a qualidade das previsGes climaticas depende do acoplamento dos
modelos atmosféricos com modelos oceanogréficos ou hidrodindmicos. Porém, o nivel
de desenvolvimento dessas duas ciéncias ainda nao € igual. A previsdo atmosférica
alcancou sua maturidade no final do século XX, enquanto a previsdo oceanografica o
fard somente agora no século XXI (Pinardi e Woods, 2002).

Isto é decorrente do fato de que os beneficios da previsao oceanografica séo
menos 6bvios e da propria complexidade dos oceanos, que:

e apresentam feicdes de meso-escala, como frentes e vortices, com escalas
espaciais de pelo menos uma ordem de grandeza menor do que a atmosfera
e escalas temporais maiores (0 que exige um esforco computacional muito

maior);

¢ demandam uma instrumentacao tecnologicamente mais rebuscada, o que se

traduz numa densidade espacial e temporal de dados muito menor;



e abrigam processos ainda ndo tdo bem compreendidos como os da atmosfera
(Flemmimg, 2002).

A partir dos anos 80, houve um rapido desenvolvimento da previsdo
oceanografica, que ganhou impulso ainda maior com a publicacdo em 1992 da
Agenda 21 (www.mma.gov.br, visitado em 26/06/2007), que € um plano de acdo para

ser adotado global, nacional e localmente, por organiza¢gbes do sistema das Nacbes

Unidas, governos e pela sociedade civil, em todas as areas em que a a¢do humana

impacta o0 meio ambiente. Neste documento, recomenda-se 0 monitoramento e a

previsdo de parametros oceéanicos, a fim de permitir o estudo do impacto de fatores

antropogénicos nas mudancas ambientais. Programas como & WOCE (World Ocean
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duas ultimas décadas do século XX, refletem esse novo cénario da oceanografia

mundial, passando do modo meramente descritivo, para o operacional (Pinardi e

Woods, 2002). I

a Neste contexto, entende-se oceanografia operacional como a provisdo de
informacdes cientificas e de previsbes acerca do estado do mar, de forma rotineira e
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Estes beneficios provocaram o crescimento da demanda por informacdes
oceanograficas, fazendo com que o0s grandes centros meteoroldégicos mundiais
investissem em sistemas de oceanografia operacional, como, por exemplo, o Centro
Nacional para Previsdes Ambientais (National Center for Environmental Prediction -
NCEP) dos Estados Unidos, o Centro Europeu para Previsdo de Tempo de Médio
Alcance (European Center for Medium-Range Weather Forecasts - ECMWF) e o
Departamento de Meteorologia do Reino Unido (UK Met Office) (Pinardi & Woods,
2002).

A Divisdo de Oceanografia da Marinha Americana (NAVOCEANO) mantém um
sistema de previsdo oceanica em carater operacional desde setembro de 2001. O
Sistema de Previsdo Oceanica de Universidade de Harvard (HOPS) vem realizando
previsdes do oceano ha mais de dez anos em quinze regides dos Oceanos Atlantico,
Pacifico e indico e do Mar Mediterraneo. O Sistema de Previsdo Oceénica Regional da
Universidade de Princeton (PROFS) realiza previs6es para o Golfo do México, Mar do
Caribe, Canal de Santa Barbara e Baia de Santa Ménica. Varios outros sistemas de
previsdo oceanica estdo em operagdo em diversas outras regides, como Australia,

Franca, Dinamarca e Japao (Fragoso, 2004).

Os trés componentes basicos da oceanografia operacional sdo: rede de dados,
modelos computacionais e um esquema de assimilacdo desses dados (Robinson et
al., 1996). Assim, as primeiras previsdes oceanograficas operacionais de meso-escala,
feitas somente no inicio da década de 90, foram para a regido da Corrente do Golfo
(Clancy, 1992), onde h& uma razoavel disponibilidade de dados de qualidade. Até
entdo, um fator impunha significativa limitagdo a assimilagdo de dados em modelos
oceanograficos: a baixa freqliéncia espacial e temporal de dados. Esta limitacdo, que
de certa forma explica o atraso da oceanografia em relagdo a meteorologia neste
campo, foi em parte superada pelo sensoriamento remoto, cujas medi¢cdes abrangiam

extensas areas, com uma repetitividade pré-definida.

Satélites ambientais estdo atualmente num nivel capaz de fornecer dados de
vento, onda, temperatura e elevacao da superficie do mar de forma rotineira e com
gualidade. A combinacédo desses dados com outros obtidos in situ e o acoplamento de
ambos a modelos progndsticos de diferentes escalas espaciais sdo a base para um
sistema de oceanografia operacional eficaz (Johannessen et al., 2000). Os dados in
situ e remotos sdo complementares. Enquanto os primeiros contém informacdes da
estrutura vertical do oceano, mas apresentam pequena cobertura espacial e temporal,
os dados de satélite tém as caracteristicas opostas: extensa cobertura espacial e
temporal, porém medi¢Ges apenas da superficie do mar (Le Traon, 2002).



Entre a vasta gama de parametros atualmente obtidos por plataformas orbitais,
os de maior interesse para assimilacdo em modelos hidrodindmicos sédo a temperatura
da superficie do mar (TSM) e a elevagdo da superficie do mar (ESM), obtidas,
respectivamente, por sensores infra-vermelhos - principalmente o AVHRR
(Advancedd Very High Resolution Radiometer), a bordo dos satélites da série NOAA —
e radares altimetros, a bordo de satélites como Envisat, Jason-1 e GFO.

Apesar do aumento expressivo da cobertura de dados com o advento do
sensoriamento remoto, ela ainda € insuficiente para um diagndstico preciso do estado
do mar. Por outro lado, os modelos hidrodinamicos, por maior que seja a capacidade
computacional, sdo incapazes de resolver processos nhas escalas menores que a
resolucdo de grade. A assimilagdo de dados - o terceiro item do tripé béasico da
oceanografia operacional - surge como ferramenta capaz de diminuir estas limitacfes,
pois permite que o modelo convirja para o oceano real, ficando menos sensivel aos
processos turbulentos e aumentando sua habilidade prognéstica, e ao mesmo tempo
funciona como um interpolador inteligente para as areas sem dados (Malanotte-Rizzoli
et al., 1996).

As previsfGes numéricas sdo problemas de valor inicial, ou seja, estados futuros
hidrodindmicos séo obtidos a partir de um estado presente (condi¢Bes iniciais), cuja
reproducdo deve estar a mais proxima possivel da realidade, a fim de gerar previsdes
confiaveis. Para obtencao das condicfes iniciais em cada ponto de grade, as técnicas
de assimilagdo combinam periodicamente dados observados com um campo pré-
conhecido (chamado de background), obtido por climatologia ou por simulacGes
prognosticas anteriores, sendo possivel introduzir uma nova condicédo inicial & medida
gue novos dados sédo obtidos. Dessa forma, os resultados dos modelos nédo se
afastam da situacdo observada, melhorando sua capacidade de previsdo, e permitindo
um funcionamento operacional do sistema (Fragoso, 2004).

A condigdo inicial necessaria para assimilagdo hidrodinamica € o campo de
massa (temperatura e salinidade) tridimensional. No entanto, os satélites obtém
informacdes apenas da superficie do mar e ndo obtém valores de salinidade. Pinardi
et al. (1995) demonstraram que dados da superficie, sem a projecdo nas camadas
profundas, n&o fornecem bons resultados durante a assimilagdo. Diferentes
metodologias foram desenvolvidas para superar tais limitacdes. As principais delas
sdo: analise de fun¢Bes ortogonais empiricas (EOF, na sigla em inglés) (Carnes et al.,
1990 e 1994), correlagdes superficie/subsuperficie (Mellor e Ezer, 1991; Ezer e Mellor,
1994 e 1997) e modelos de feicbes (Gangopadhyay e Robinson, 1997, 2002;



Gangopadhyay et al., 1997, 2003). Os resultados destes métodos sdo as
‘observacdes’, que serdo combinadas com o background no processo de assimilacao.

Além dos desafios numéricos inerentes a qualquer assimilagéo de dados, deve-
se considerar também a complexidade hidrodindmica nas Bacias de Campos e
Santos, area de interesse deste trabalho. A regido se caracteriza pela presenca
frequiente de meandros e vortices da Corrente do Brasil (CB). Estes vortices podem
alcancar diametros de mais de 100 km, com grande influéncia na circulagao regional,
modificando a direcdo das correntes em escala semanal ou mesmo diaria. Portanto,
apesar do sentido predominante da CB ser sul/sudoeste, esta situacdo pode ser
modificada dependendo da existéncia e da localizacdo dos meandros e vortices.

Tem-se, assim, a maior regido produtora de petroleo do pais localizada na area
onde a simulacdo hidrodindmica € uma das mais complexas do litoral brasileiro.
Devido a esta complexidade, os experimentos numéricos para simular a circulagdo na
Bacia Sudoeste do Atlantico comecaram a obter resultados bem sucedidos na ultima
década apenas (Lima, 1997; Calado, 2001; Fragoso, 2004).

A intensa atividade petrolifera nessa area € acompanhada de risco de impactos
ambientais, decorrentes principalmente de eventuais derramamentos de 6leo no mar.
Nos ultimos anos, os episddios de derramamentos ganharam um crescente destaque
na imprensa. Os prejuizos operacionais, materiais e ambientais, as multas punitivas, a
imagem negativa, entre outras perdas advindas destes derramamentos, séo fatores
gue justificam a concentracdo de esforgos, por parte das empresas petroliferas que
atuam ou irdo atuar na exploracdo e producédo de 6leo no Brasil, na otimizacdo da

gualidade ambiental de suas operagdes.

Paralelamente a isto, a propria legislacdo ambiental brasileira passou a exigir
um maior rigor nas operagbes. Como consequéncia do derrame na Baia de
Guanabara, em janeiro de 2000, foi sancionada em abril do mesmo ano a Lei Federal
9966, que regula a prevencao, controle e inspecdo da poluicdo causada por Oleo
derramado em aguas sob jurisdicdo nacional. O processo de licenciamento ambiental
de atividades potencialmente poluidoras, controlado pelo IBAMA, é, atualmente,
bastante exigente na definicAo de todos os riscos ambientais e estratégias de

mitigagéo de eventuais danos.

Diante deste panorama, de crescimento da importancia da varidvel ambiental,
tanto para as empresas, quanto para os o6rgaos fiscalizadores, o conhecimento
antecipado das condicfes oceanograficas passou a ser um objetivo a ser alcancado,

uma vez que a producdo nacional de 6leo estd concentrada em ambiente marinho.



Sabe-se que a trajetéria do 6leo no mar é controlada essencialmente pela corrente
superficial. Desta forma, conseguir prever a complexa circulagdo nas Bacias de
Campos e de Santos significa melhorar consideravelmente a capacidade de
minimizacdo de impactos ambientais, seja pelo conhecimento prévio das areas
atingidas e do tempo para isto ocorrer, seja pelo planejamento mais eficiente dos
esforcos de contencao e/ou recolhimento do éleo.

No entanto, o potencial de melhoria na capacidade de previsdo utilizando a
assimilagdo operacional de dados ainda nao foi testado. Num ambito maior, deve-se
também registrar que, passada metade da primeira década do século XXI, o Brasil

ainda ndo possui um sistema de previsao oceanogréfica operacional.

Os primeiros esforcos neste sentido estdo comegando a surgir. Godoi (2005)
destaca o inicio do Projeto Desenvolvimento de Protétipo de Sistema de Previsao
Oceanica e Costeira para o Leste Brasileiro - SPOC, com o envolvimento do CNPq,
Marinha do Brasil e o Instituto Oceanografico da USP.

Considerando o contexto apresentado de mudancas globais, evolugdo na
capacitacdo dos principais paises do primeiro mundo em relacdo a previsao
oceanografica e preocupagdo crescente com o0 meio ambiente, é de grande
importancia estratégica para o Brasil que o avanco tecnolégico nessa area seja
realmente empreendido. A relevancia do presente trabalho consiste justamente em

contribuir para as iniciativas nesse sentido.
Destacam-se, assim, como principais objetivos, 0s seguintes:

e Avaliacdo da capacidade de se reproduzir o campo de correntes
(principalmente o superficial) e feicbes oceanograficas, tais como vortices, a
partir de assimilacéo de dados de TSM e ESM, via relaxac&o newtoniana (ou
“nudging”, em inlgés), em um modelo hidrodindmico (POM — Princeton Ocean
Model).

e Avaliacdo da compatibilidade entre a dindmica observada no melhor
experimento de assimilacdo e os fundamentos fisicos que controlam a

circulacdo na regiéo.

¢ Avaliacdo do potencial da metodologia aqui utilizada como parte de um
sistema operacional de previsdo de correntes.

A tese esta organizada em cinco capitulos, sendo o primeiro referente a esta
introducéo, incluindo o contexto no qual se insere este trabalho e uma breve descricdo

da oceanografia fisica da area de interesse. O capitulo 2 trata da metodologia aplicada



e concentrara seu foco na descricdo do modelo hidrodindmico utilizado e no processo
de assimilacdo de dados. O capitulo 3 apresenta e discute os resultados relativos a
cada um dos trés objetivos mencionados. E, finalmente, no capitulo 4, sdo destacadas
as principais conclusdes e recomendagtes do trabalho.

1.2 - Area de Estudo

Apesar do dominio definido para o modelo hidrodindmico abranger a area entre
as latitudes de 10° e 27°S e as longitudes de 30° e 50°W, a area de interesse principal
deste trabalho é a regido das Bacias de Campos e a parte norte da Bacia de Santos,
devido a sua importancia econémica e & complexidade hidrodindmica. Nesta area, ha
frequentemente a formacgdo de vortices e meandros na Corrente do Brasil (CB), que é
a corrente que controla a circulacdo oceanica superficial nesta regido. A Figura 1-1
apresenta a area de estudo e destaca a localizagdo dos voértices de Cabo de Séo
Tomé e de Cabo Frio.
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Figura 1-1: mapa de temperatura da superficie do mar na &rea de interesse, destacando com
retangulos os vortices de Cabo de Sdo Tomé e de Cabo Frio. Em tons de vermelho, tem-se o
fluxo da CB. Fonte: GSFC (www.gsfc.nasa.gov/, visitado em 26/06/2007).




A Bacia de Campos apresenta plataforma continental relativamente estreita
(largura média de 60 km), com profundidade de quebra entre 60 e 100 m. Duas
importantes caracteristicas batimétricas na regido merecem destaque: (1) a abrupta
mudanca na orientacdo da linha de costa, passando da direcdo NE-SW, entre Vitéria e
Cabo Frio, para E-W, a partir de Cabo Frio; (2) a cadeia submarina de Vitoria-
Trindade, localizada perpendicularmente a costa, ao longo dos paralelos de 20° e
21°S, gerando gradientes batimétricos bastante acentuados. Estas fei¢cdes
topograficas tém grande influéncia na circulagéo local, contribuindo para a formacéo

dos meandros e vortices.

Na plataforma continental interna, a circulagdo oceénica é essencialmente
forcada pelo vento dominante (Castro Filho, 1996). Souza et al. (1999) constataram

gue as correntes de superficie obedeceram, com algum desvio, o regime de ventos.

Portanto, faz-se necessario um resumo do regime de ventos na regido. Durante
todo ano predominam ventos de leste a nordeste na area de interesse, gerados pelo
Anticiclone Semipermanente do Atlantico Sul. Torres Jr. (1995), a partir de 16 anos de
dados de vento em Cabo Frio, confirmou que os ventos de nordeste e leste sdo bem

mais frequentes.

Entretanto, este padrdo pode ser quebrado pelas frentes polares, oriundas do
Anticiclone Polar Maritimo da América do Sul. Estes anticiclones invadem o continente
sul-americano ao longo do ano todo com fortes ventos de W a SW (Nimer, 1989). O
pico de freqléncia de passagem de frentes frias ocorre entre agosto e novembro
(Lemos e Calbete, 1996). De acordo com Stech e Lorenzzetti (1992), com a
aproximacdo da frente, os ventos passam para noroeste e, em seguida, giram no
sentido anti-horario até a direcdo sudoeste. Aproximadamente um dia apls a
passagem da frente, o giro se completa e o vento volta a vir de nordeste.

Além da escala subinercial (2 a 15 dias), ha ainda uma influéncia sazonal na
circulacdo da plataforma continental interna. De acordo com os trabalhos de
Luedeman (1971) e Matsuura (1975), a circulacdo média nesta regido tem o seguinte
padrdo: (1) durante o verdo, correntes fluindo para sudoeste, acima da picnhoclina
(faixa de profundidade com elevado gradiente vertical de massa especifica), e para
nordeste, abaixo da mesma, (2) e durante o inverno, fluxo para nordeste ao longo de
toda a coluna d’agua.

A picnoclina formada no ver&o € oriunda do avanco da ACAS (Agua Central do
Atlantico Sul) sobre a plataforma. Isto ocorre devido ao transporte das &guas
superficiais (pelo mecanismo de transporte de Ekman) na dire¢do oceanica, promovido



pelos ventos de nordeste predominantes, seguido da subida de massas d’agua de
profundidades maiores, como a ACAS, que pode invadir a plataforma e até chegar a
superficie, dando origem a uma importante feicdo nesta regido: a ressurgéncia
costeira. Ela ocorre principalmente na primavera e verdo, devido a continuidade dos
ventos de nordeste, numa escala de tempo subinercial (Rezende, 2003). Os pontos
mais importantes de ressurgéncia costeira sdo: Vitéria, Cabo de S&o Tomé e,
principalmente, Cabo Frio, exatamente a mais estudada (Mascarenhas et al., 1971,
Miranda, 1982; Torres Jr., 1995; Castro e Miranda, 1998, entre outros).

Entretanto, a grande freqiéncia de ressurgéncias na regido ndo se deve
apenas a existéncia de ventos favoraveis, mas também a algumas peculiaridades
locais, tais como a mudanca brusca, de NE-SW para E-W, na orientacdo da linha de
costa e a presenca de um forte gradiente topogréafico proximo a costa. Em Cabo Frio, a
isébata de 100 m encontra-se a uma distancia de 7 km da costa, contra 42 km no Rio
de Janeiro e 88 km no Cabo de S&o Tomé. E interessante notar que apenas em Cabo
Frio o forte gradiente topografico é proximo a costa, sendo que, no restante da regido,
o gradiente topogréafico mais intenso esta situado proximo a quebra da plataforma
continental. Rodrigues e Lorenzzetti (2001) concluiram que em Cabo Frio a geometria
da linha de costa tem maior influéncia na origem das ressurgéncias, enquanto que em
Cabo de Sdo Tomé e em Vitoria, os efeitos topograficos sdo mais relevantes que a
orientacdo da linha de costa.

Ja na plataforma externa, talude e oceano profundo, a circulacéo € controlada
pelo giro subtropical, que é a circulagdo em larga escala forcada pelo vento. Esse
sistema de circulacdo anticiclénica (anti-horaria no hemisfério sul) inclui a Corrente de
Benguela, que flui ao longo da costa africana para norte em direcdo ao equador; a
Corrente Sul Equatorial, que flui do Continente Africano para o Continente Sul-
Americano; a Corrente do Brasil (CB), origindria da bifurcacdo da Corrente Sul
Equatorial e fluindo em direcdo ao Sul; e, completando o giro anticiclonico, a Corrente
do Atlantico Sul, que flui para leste. Esta corrente € uma extensdao da CB,
imediatamente apds sua confluéncia com a corrente das Malvinas, na Convergéncia

Subtropical, que ocorre entre 33°-38°S.

O Giro Subtropical pode ser visualizado na Figura 1-2 (Peterson e Stramma,
1991). O limite norte deste giro vai se deslocando para sul, conforme a profundidade
vai aumentando. Assim, a bifurcacdo da Corrente Sul Equatorial ocorre cada vez mais
ao sul, ou seja, a profundidade da CB aumenta conforme ela atinge latitudes maiores.
Como conseqliéncia, tem-se um progressivo aumento do volume transportado por ela,

a medida que flui para sul. A CB é formada com um volume inicial de



aproximadamente 2 a 4 Sv (1 Sv = 10° m%¥s), e a partir de 24°S, seu volume passa a
crescer a uma taxa de cerca de 5% a cada 100 km (Moreira, 1997).

De uma forma resumida, a CB seria, entdo, uma Corrente de Contorno Oeste
requerida pelo transporte de Sverdrup para fechar a circulagdo gerada pelo vento no
Giro Subtropical (Godoi, 2005). As correntes de contorno oeste se caracterizam por

um fluxo intenso préximo a margem continental.
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Figura 1-2: Circulacdo forgada por vento em larga escala no Atlantico Sul, destacando o Giro
Subtropical (adaptado de Peterson e Stramma, 1991).

Portanto, a Corrente do Brasil, originada pela bifurcacdo da Corrente Sul-
Equatorial, controla a circulacao superficial na area de interesse e é caracterizada por
altas temperaturas e salinidade e por um fluxo no sentido Sul, acompanhando a
direcéo da quebra de plataforma.

Segundo Paula et al. (2004), a Corrente Sul Equatorial se aproxima da costa
brasileira em torno de 14°S. De acordo com Silveira et al. (2000), a Corrente do Brasil

ja se apresenta organizada em 15°S e flui ao largo da margem continental leste,
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atingindo velocidades superiores a 0,8 m/s. Sua espessura varia entre 400 e 700 m,
aproximadamente. Andlise de imagens de satélite feitas por Garfield (1988) mostraram
a CB numa posicdo média proxima a is6bata de 200 m, com a borda externa
confinada a regides com menos de 2000 m, limite inferior do talude continental, com

cerca de metade do transporte de volume ocorrendo sobre a plataforma.

Evans e Signorini (1985) apresentaram as primeiras medi¢Oes diretas de
velocidade méxima e transporte da CB, sendo respectivamente de 0,50 m/s e 11 Sy,
na latitude de 23°S. Silveira et al. (2000) fizeram uma compilacdo de diversas
referéncias bibliogréficas a fim de avaliar as magnitudes da velocidade maxima e do
transporte de volume da CB ao largo da costa leste brasileira. Entre as latitudes de 22°
e 24°S, o transporte de volume variou entre 1,3 e 11 Sv, enquanto os limites de
velocidade méxima foram 0,19 e 0,75 m/s.

A CB, no entanto, rege a circulacdo superficia. Com o0 aumento da
profundidade, cresce a importancia da circulagdo termohalina, cujos movimentos
hidrodindmicos sao forcados pelas caracteristicas de massa especifica das massas
d’agua. De uma forma geral, tem-se o0 seguinte padrdo de massas d'agua nos
primeiros 3 km de profundidade, em ordem crescente de profundidade: Agua Tropical
(AT), Agua Central do Atlantico Sul (ACAS), Agua Intermediaria Antéartica (AIA) e Agua
Profunda do Atlantico Norte (APAN).

Gongalves (1993) encontrou a seguinte estrutura de massas d’agua na Bacia
de Santos: AT nos primeiros 200 m da coluna de 4gua, a ACAS entre 200 e 750 me a
AIA entre 750 e 1500 m de profundidade. Campos et al. (1995) também sugerem a
profundidade de 750 m como o limite entre a ACAS e a AlA. Segundo estes autores, a
profundidade média da CB é de 750 m na Bacia de Santos. Entre 22° e 23°S, Silveira
et al. (2004) observaram a inverséo de fluxo da corrente em 450-500 m.

Ao longo da coluna d’agua, tem-se, assim, 0 seguinte padrao de circulacdo:
entre a superficie e 450-750 m, fluxo da CB para sul, transportando, portanto, a AT e a
parte superior da Agua Central do Atlantico Sul (ACAS); h&, entdo, um nivel de
inversdo de fluxo, com movimentos quase nulos nessa profundidade, e abaixo dela,
até cerca de 1500-1800 m, fluem no sentido norte a porcao inferior da ACAS e a AlA,
transportadas pela Corrente de Contorno Intermediaria (CClI).

Este padrao tem grande influéncia do Giro Subtropical e, mais especificamente,
da latitude em que ocorre a bifurcagcdo da Corrente Sul Equatorial. Conforme ja
mencionado, a latitude da bifurcacdo aumenta, com o aumento da profundidade. A
ACAS, por exemplo, apesar de ser formada na convergéncia subtropical, entra no giro
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e, ha sua profundidade, a bifurcagdo ocorre ao norte de 22°S (Silveira et al., 2000).
Portanto, a parte superior da ACAS entra no fluxo da CB, fluindo para sul, enquanto a
parte inferior flui para norte, transportada pela CCI.

A trajetéria da AIA segue 0 mesmo padrdo. Mas como sua profundidade é
maior, a latitude de bifurcacdo ocorre mais ao sul, com grande influéncia na area de
interesse. Acredita-se que a maior parte dela, apesar de se formar em altas latitudes e
fluir para norte, também entra no giro subtropical, desviando para leste na confluéncia
Brasil-Malvinas (38°S), girando anticiclonicamente e reaproximando da margem
continental brasileira, onde se bifurca. A parte inferior da AIA n&o entra no giro e flui
para norte desde a origem. A profundidade maxima em que a AIA entra no giro
subtropical, a latitude em que ocorre a bifurcacdo e possiveis variagbes destes
parametros em diferentes escalas de tempo ainda nao foram definidas com exatidao.
A maioria dos estudos indica que o fluxo da AlA é para norte ja na Bacia de Santos,
com a bifurcagdo ocorrendo entre 23° e 28°S (Silveira et al., 2000). A Figura 1-3
mostra a possivel trajetdria da CCl, entrando no giro subtropical e bifurcando ao largo
de Santos.

nitlco Sul

&0 50 A o 07 20"

Figura 1-3: Representagdo da circulagdo no Oceano Atlantico sudoeste ao nivel de 800 m.
Fonte: Silveira et al. (2000). Baseada em Reid (1989), Stramma e England (1999)e Boebel et
al. (1999).
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Lima (1997) calculou um transporte de 5,1 + 2,8 Sv para a CCl na area de
interesse e uma extensdo vertical de 1100 m, estando presente entre as
profundidades de 400 e 1500m. Goncalves (1993) detectou um fluxo para NE
ocorrendo em aproximadamente 500 m de profundidade. As velocidades apresentadas
por este fluxo possuiam valores maximos da ordem de 20 cm/s. Silveira et al. (2004)
observaram velocidades da CCI superiores a 0,30 m/s, nucleo da corrente em 800 m,
espessura de 1200 m e transporte total de 3,6 Sv.

Sabe-se, atualmente, que as interacdes entre CB e CCI tém grande influéncia
na formacgdo de vortices na regido. Portanto, a analise do sistema CB-CCI, formado
por duas correntes de contorno fluindo na margem continental sudeste brasileira em
sentidos opostos, até a profundidade de 1800 m (Godoi et al., 2006), € de importancia

crucial para o entendimento da génese dos vortices locais.

Abaixo da AIA, entre 1500 e 3000 m (Silveira et al., 2000), aproximadamente,
esta a APAN, transportada para sul até 32°S, pela Corrente de Contorno Oeste
Profunda.

Em seguida apresentam-se as principais caracteristicas das massas d'agua
citadas (Silveira et al., 2000):

. Agua Tropical (AT), quente e salina (temperatura maior que 18°C e salinidade
maior que 36,0 ups), transportada para S-SW na camada superficial pela Corrente
do Brasil, nas proximidades da quebra da plataforma continental. Sua maior
profundidade varia entre 100 e 300 m. E formada como conseqiiéncia da intensa
radiacdo e excesso de evaporacdo em relacdo a precipitacdo, caracteristicos do
Atlantico Tropical.

. Agua Central do Atlantico Sul (ACAS), marca a regido da picnoclina, com a
temperatura variando entre 6° e 20°C e salinidade, entre 34,6 e 36,0 ups. Presente
ao longo do talude continental na camada abaixo da AT até aproximadamente 750
m. O limite superior da ACAS varia em periodos de cerca de trés anos, entre
profundidades de 100 e 300 m, de acordo com resultados de Signorini et al.
(1989). E formada por afundamento das aguas na regido de Convergéncia
Subtropical e subseqiiente espalhamento ao longo da superficie de densidade
adequada a seu ajustamento hidrostatico.

. Agua Intermediaria Antéartica (AlA), formada na Convergéncia Subantartica,
apresenta temperaturas entre 3° e 6°C e salinidades entre 34,2 e 34,6 ups. Tem

como caracteristica marcante um minimo de salinidade no diagrama T -S .
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« Agua Profunda do Atlantico Norte (APAN), com temperaturas entre 3° e 4°C e
salinidades entre 34,6 e 35,0 ups. Ocupa profundidades entre 1500 e 3000 m.

Para a plataforma continental, devemos considerar a presenca da Agua
Costeira (AC), com temperatura (T ) entre 4,0 e 21°C e salinidade (S) entre 33,0 e
33,7 ups (Thomsen, 1962), e ainda os limites termohalinos das misturas entre
diferentes massas (Cacciari et al., 1994):

e AC/AT: T >20°Ce36< S <36,4ups
e AC/ACAS: 18°< T <20°Ce S <36 ups
e AT/ACAS:18°<T <20°Ce 36< S <36,4ups

A Figura 1-4 apresenta um exemplo de diagrama T -S e a respectiva defini¢cdo
das massas d’'agua da costa leste/sudeste do Brasil, obtidos por Fragoso (2004), a
partir de dados do Banco Nacional de Dados Oceanogréaficos (BNDO).
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Figura 1-4: Diagrama T -S com as massas d'agua presentes na area de interesse. Fonte:
Fragoso (2004).

A literatura destaca a existéncia de uma variacdo nas profundidades das
massas d'agua, devida a combinacdo entre o sistema de ventos e a presenca de
vortices ciclonicos. Segundo Matsuura (1986 apud Rodrigues, 1997), embora ocorra
também no inverno, a penetracdo da ACAS sobre a plataforma é mais intensa durante
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0s meses de primavera e verdo, sendo observada a formacdo de uma termoclina
marcante. J& durante os meses de outono e inverno, a ACAS recua para a quebra da
plataforma e a distribuicdo da temperatura na regido costeira fica homogénea.

No verdo, a ACAS estd presente sobre toda a extensdo da plataforma
continental, mantendo contato com a sua origem ao norte e ao sul, sugerindo o fluxo
da ACAS contra as is6batas ao sul de Cabo Frio e ao norte do Cabo de S&o Tomé.
Em condigdes de ressurgéncia, a ACAS pode aflorar na superficie, gerando processos
de mistura, horizontal e vertical. No inverno, a ACAS limita-se a regido do talude, ja

gue o processo de ressurgéncia € menos comum.

As principais anomalias nas condigbes oceanograficas da area de interesse
sdo causadas por vértices e meandros da CB. Estas feicdes possuem escalas da
ordem do raio interno de deformacdo de Rossby e sdo comumente referidas na
literatura como feicdes de meso-escala oceénicas. A literatura cientifica cita varios
casos onde foram encontrados vortices, meandros e células de recirculagdo da CB,
ciclénicos e anticiclénicos, tanto no lado oeste da CB (regido de quebra da
plataforma), quanto no lado leste (regido mais profunda). Os vértices podem ser
isolados ou em pares, sendo um vartice ciclénico na borda oeste da CB, associado a
um anticiclénico, na borda leste. Assireu et al. (2003) observaram que a CB é mais

perturbada no segundo semestre, apresentando, assim, uma menor velocidade média.

Reid (1989) e Peterson e Stramma (1991) citaram a existéncia de uma célula
de recirculacdo, entre 20° e 40°S. Ja Stevenson e Souza (1994) e Stevenson (1996)
descreveram uma recirculacéo ciclénica da CB no seu lado oeste, ao sul de 20°S, com
periodos variando de 115 a 161 dias.

A primeira descricdo do meandramento da CB e da formacédo de estruturas
vorticais, tanto ciclénicas como anticiclonicas, ao largo de Cabo Frio, foi realizada por
Mascarenhas et al. (1971). Signorini (1978) detectou um vortice anticiclénico na regiao
de Cabo Frio com cerca de 100 km de raio e 500 m de profundidade. Garfield (1990)
menciona que o0s Vvortices cicldénicos sao formados a partir do meandramento da CB na
regido de Cabo Frio e advectados para sul no fluxo principal da CB. Apesar disso, o
autor cita que o eixo da CB se comporta como um fluxo continuo ao longo da linha de
quebra de plataforma e que os vortices formados na corrente ndo chegam a quebrar
esse fluxo em uma seqiiéncia de vortices discretos. Utilizando dados de satélite e de
derivadores, Lorenzzetti et al. (1994) detectaram vértices ciclénicos na Bacia de
santos com diametro variando entre 70 e 275 km.
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Estes vortices, portanto, tém grande influéncia na circulacao local, modificando
a direcdo das correntes em escala semanal ou mesmo diaria. Desse modo, apesar do
sentido predominante da CB ser sul/sudoeste, esta situacdo pode ser modificada
dependendo da existéncia e da localizagdo dos meandros e vortices.

Os vortices cicldénicos também geram velocidades verticais positivas que
podem provocar a subida da ACAS para menores profundidades, contribuindo para o
processo de ressurgéncia (Campos et al., 1995). Segundo o padrdo sugerido por
Campos et al. (2000), no verdo, as ressurgéncias seriam mais intensas devido a
combinacgéo entre ventos favoraveis de nordeste e os meandros e voértices ciclénicos.

Ja no inverno, apenas 0s giros cicldénicos contribuiriam para a ressurgéncia.

Campos et al. (1995; 1996) sugerem que o meandramento da CB € devido as
variacdes na profundidade da coluna d’agua. Devido a brusca mudanc¢a na orientagédo
da linha de costa na regido de Cabo Frio, o fluxo da CB, antes centrado em 1000 m,
atinge por inércia regides mais profundas do talude continental. O aumento de
profundidade causa estiramento da coluna d’agua, e para conservar a vorticidade
potencial, a CB adquire vorticidade relativa ciclonica, que desvia seu fluxo na direcdo
da plataforma. Ao penetrar na plataforma, ocorre o oposto, uma diminuicdo da
espessura da coluna, seguida por vorticidade relativa anticiclonica. A sucessao desses
eventos daria origem a uma onda de Rossby topogréfica superposta a um fluxo
basico, que penetraria pela Bacia de Santos no sentido SW. Ou seja, a conservagao
da vorticidade potencial faz com que a parcela de adgua tenda a voltar & sua posicéo

inicial, proxima a quebra de plataforma, gerando uma onda.

Calado (2001) identificou que estes meandros ocorrem na CB e na CCI, mas
com sinais opostos, ou seja, quando na CB se observou um meandro ciclbnico, na
CCl, detectou-se um anticiclénico. Godoi et al. (2006) observaram resultados
semelhantes. Mapas de fun¢éo de corrente geostréfica indicaram meandros ciclénicos
e anticiclénicos, respectivamente, associados a ondas de vorticidade no primeiro modo

baroclinico.

Entretanto, considerando a magnitude do transporte da CB (menor que 10 Sv),
a hipétese de Onda de Rossby exclusivamente nao justifica a amplitude observada
dos meandros da CB, que frequentemente se fecham em vértices. Segundo Calado
(2001), Fernandes (2001) e Silveira et al. (2004), o crescimento dos meandros
associados as ondas de Rossby topogréficas € proveniente de um processo de
instabilidade baroclinica.
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As transferéncias de energia do fluxo médio (corrente) para o turbulento
(meandro e vortices) sdo o principal mecanismo para a formacdo de vortices. Estas
transferéncias podem ser de dois tipos. No primeiro, a fonte de energia é a energia
potencial disponivel (APE, na sigla em inglés) devida a gradientes horizontais de
massa especifica, que resultam em cisalhamento vertical do fluxo médio, em um
processo chamado de instabilidade baroclinica. No segundo tipo, a fonte de energia é
a energia cinética do fluxo médio quando existe forte cisalhamento horizontal da
corrente e 0 processo € chamado de instabilidade barotropica. Isto €, a instabilidade
baroclinica estd associada ao cisalhamento vertical da corrente, enquanto a
instabilidade barotrépica é referente ao cisalhamento horizontal. Na natureza, estes
processos ocorrem simultaneamente, com a predominancia de um ou de outro, mas,
para efeito de estudos, é feita esta divisdo, devida a grande complexidade matematica
de cada processo isolado (Fernandes, 2001).

Segundo Calado (2001), Fernandes (2001) e Silveira et al. (2004), o sistema
CB-CCI é essencialmente baroclinico. Fernandes (2001) mostrou que 0s quatro
primeiros modos dinamicos correspondem a 75% da estrutura vertical de velocidade
na regiao, sendo o primeiro modo baroclinico responsavel por aproximadamente 40%
da estrutura vertical da velocidade. Silveira et al. (2004) diagnhosticaram o sistema CB-
CCl como sendo 75-80% baroclinico. Além disso, os resultados destes autores
indicaram que o sistema possui condicfes favoraveis a um processo de instabilidade
baroclinica, isto é, trata-se de um sistema potencialmente instavel baroclinicamente,
que poderia ser disparado a partir de uma onda de Rossby topografica sobreposta a
CB. Em resumo, os meandros seriam originados da combinacdo entre as influéncias
da orientacdo da linha de costa e da batimetria, conforme sugerido por Campos et al.
(1995), mas o crescimento da sua amplitude e a formacao de vortices dependeriam de
um processo de instabilidade baroclinica.

Assim, todos esses fatores — vortices, meandros, fluxos diferentes na
plataforma interna, externa e talude, ressurgéncia, estratificacdo sazonal da coluna
d’agua — conduzem a uma circulacdo geral na area de extrema complexidade, onde
dificilmente se pode isolar a influéncia de cada forgante nas diferentes escalas de
tempo e espaco (Leite, 1983).
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2 — Metodologia

A metodologia do presente trabalho se baseia numa abordagem chamada na
literatura de experimentos-gémeos (twin experiments), onde se tem uma simulacdo
controle, que corresponde ao “oceano real”, de onde serdo extraidos os dados que
serdo assimilados em uma outra classe de simulagbes, com condigdes iniciais
distintas das do controle (Holland e Malanotte-Rizzoli, 1989). Portanto, inicialmente,
faz-se necessaria a diferenciagdo entre simulagdo controle e experimentos de
assimilagéo, ja que todos os resultados se fundamentam na comparacao entre estas

simulacdes.

Para afericdo da efichAcia de esquemas de assimilagdo de dados, seus
resultados devem ser comparados a uma solucdo de referéncia, assumida como
verdadeira. A simulagéo controle representa esta referéncia. Obviamente, isto € uma
simplificacdo da realidade para podermos nos concentrar no foco do trabalho, que é a
avaliacdo da eficacia da assimilagédo.

Neste sentido, foram incluidas ainda outras simplificacdes: auséncia de vento,
de fluxos de calor, de precipitacdo e de evaporacdo na superficie. Desta forma, as
variacbes de energia ocorrem por processos internos, principalmente relativos a

dindmica de interacdo entre fluxo médio e perturbacdes, que queremos estudar.

Como o objetivo € reproduzir e prever vortices, foi escolhido, para a simulacao
controle, um periodo de 68 dias de uma simulagédo de 3 anos, no qual esta presente
um vértice, que aparece na superficie depois do dia 40 (em relagéo ao periodo de 68
dias). A condi¢&o inicial desta simulacdo de 3 anos foi a média mensal de temperatura
e salinidade de abril de 1996.

Os experimentos de assimilacdo partirdo de uma condigdo inicial diferente
(outubro de 1995) e, através da assimilacdo dos dados de temperatura da superficie
do mar (TSM) e elevacédo da superficie do mar (ESM) da primeira camada (superficie)
da simulacédo controle, tentardo convergir suas solugbes para aquela observada no
controle. A freqiiéncia de assimilacao sera diaria.

A assimilacdo da camada superficial é para simular dados de satélite. Os
dados de satélite de maior importancia para modelos hidrodinamicos disponiveis de
forma operacional atualmente séo justamente os de TSM e de elevagdo (Le Traon,
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2002). Portanto, o que se quer aqui é simular a seguinte situacdo: a partir de uma
condicao inicial qualquer (uma climatologia, por exemplo), um modelo hidrodinamico
ird assimilar dados de satélite (primeira camada do controle), com o objetivo de, ao
longo do tempo, aproximar seus resultados diagnosticos e prognésticos da situacao
observada na natureza, nao s6 na superficie, mas ao longo da profundidade.

Trata-se, portanto, de um satélite perfeito, jA que os dados séo iguais a
superficie do oceano ‘real’ e referentes aos mesmos pontos da grade do modelo. Ao
fazer esta simplificacdo, pode-se garantir que os dados assimilados ndo contém erros
de instrumento (erro observacional), pois estamos admitindo que eles correspondem a
verdade (controle), nem erros de interpolacao (erro de andlise), pois a grade onde eles
serdo assimilados € a mesma de onde foram extraidos. Desta forma, sera possivel
concentrar a avaliacdo nos 2 passos principais da assimilacdo de dados superficiais: a
projecéo dos dados superficiais na vertical e o esquema de assimilacao.

Assim, a metodologia adotada pode ser dividida em dois grandes topicos:

- Modelagem hidrodindmica: o controle e os experimentos de assimilacdo
utilizardo o modelo hidrodindmico POM (Princeton Ocean Model), descrito em
Blumberg e Mellor (1987). E um modelo tridimensional, n&o-linear, que integra as
equacdes primitivas do movimento pelo método de diferencas finitas, utilizando
coordenadas sigma na vertical. O maior beneficio de modelos de coordenadas sigma
€ referente a representacdo suave da topografia e a habilidade em simular as
interacdes entre o fluxo e a batimetria (Ezer et al., 2002).

- Assimilacéo de dados: dividida em 2 etapas, a de projecéo vertical dos dados
superficiais e de definicdo do esquema de assimilacdo. A projecao ocorrera através do
método de correlagdes, desenvolvido por Mellor e Ezer (Mellor e Ezer, 1991; Ezer e
Mellor, 1994 e 1997), no qual o campo de massa tridimensional € obtido por andlise
estatistica dos dados superficiais. O esquema de assimilacdo sera o de relaxacdo
newtoniana, devido a sua simplicidade numérica e ao menor esforco computacional, e
por ja ter apresentado resultados bem sucedidos (Verron, 1992; Smedstad e Fox,
1994; Capotondi et al., 1995a,b). Ele consiste em adicionar as equac¢fes progndsticas

um termo que aproxima a solucéo na direcédo das observacoes.
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2.1 — Modelagem Hidrodinamica

O principal objetivo da modelagem hidrodindmica é simular o campo de
correntes, utilizando-se os principios fisicos de conservacdo da quantidade de
movimento, de energia e de massa. Estes principios podem ser expressos em
equacdes matemdticas, que compdem um sistema cujas principais incégnitas para
este trabalho sdo as componentes horizontais da corrente. Em geral, os modelos
oceanicos descrevem a resposta de uma massa especifica variavel as forcantes dos

contornos (momento atmosférico, calor etc.) (Dyke, 1996).

No entanto, é extremamente dificil construir um modelo hidrodinamico universal
capaz de simular perfeitamente os movimentos da agua do mar em diferentes escalas
de tempo e espaco e em todas as bacias oceanicas. Esta dificuldade estd associada
tanto a capacidade de processamento computacional, quanto a imprecisdo na
descricdo de alguns processos fisicos, como a turbuléncia, por exemplo. Deve-se
considerar ainda que apenas recentemente os dados de modelo passaram a ser

extensivamente testados com observacbes de campo.

Assim, ao longo das ultimas décadas foram sendo desenvolvidas diferentes
classes de modelos, considerando simplificacdes matematicas, escalas, coordenadas
e técnicas numéricas distintas, de acordo com o objetivo da aplicacéo.

De uma forma geral, os modelos hidrodinamicos atuais derivaram do modelo
pioneiro de Bryan e Cox (1968), construido em coordenada Z, na vertical. A partir dai,
0s modelos comecaram a se diferenciar principalmente na escolha da coordenada
vertical. De acordo com Giriffies et al. (2000), tal escolha é o aspecto mais importante

no desenho de um modelo oceanico.

Atualmente, ha trés tipos de sistemas de coordenadas verticais: cartesiano
(coordenada Z), isopicnal (coordenada p) e sigma (coordenada o). Cada um deles

tem vantagens e limitacbes comparativas e seu uso dependera da aplicacdo do
modelo. Ha também modelos com coordenadas hibridas, combinando 2 e até 3 destes

sistemas.

Os modelos de coordenada z tém como vantagens a simplicidade da
discretizacdo numeérica, facil representacdo do gradiente de pressdo horizontal nos
casos de aproximacdo de Boussinesq, representacdo acurada da equacdo de estado
da agua do mar, boa representacdo dos processos diabaticos. Como desvantagens:
dificuldade na representacédo da camada limite de fundo e da topografia. Os modelos
mais conhecidos que utilizam este tipo de coordenada sdo o MOM (Modular Ocean

20



Model) e 0 OCCAM (Ocean Circulation and Climate Advanced Modeling) (Griffies et
al., 2000).

Nos modelos de coordenada p , a massa especifica potencial é referenciada a

uma dada pressdo, buscando-se acompanhar as linhas isopicnais. E adequado,
portanto, para representar regides estratificadas. O gradiente de presséo horizontal é
facilmente representado para fluidos adiabaticos. Sua principal desvantagem é na
representacdo da camada de mistura e da camada limite de fundo, por serem regibes,
na maioria dos casos, com pequena estratificacdo. O principal modelo desta categoria
€ 0 MICOM (Miami Isopycnic Coordinate Ocean Model) (Fragoso,2004).

Os modelos de coordenada sigma (o) sdo adequados para regibes com
topografia variavel, permitindo uma boa representacdo da camada limite de fundo.
Tém habilidade também para resolver processos termohalinos e sistemas
estratificados (Wang, 2001). Devido a estas capacidades, optou-se por utilizar neste
trabalho um modelo desta classe, o Princeton Ocean Model (POM). Como sera o
modelo utilizado, ele sera detalhado num tépico especifico.

Para se beneficiar das vantagens de cada classe, foram desenvolvidos
modelos com coordenadas hibridas. O mais conhecido deles é o HYCOM (Hybrid
Coordinate Ocean Model), que combina os trés tipos de coordenadas (Fragoso, 2004).

2.1.1 — Princeton Ocean Model (POM)

O POM é um modelo numérico hidrodinamico tridimensional, ndo-linear, de
equacdes primitivas, com superficie livre, projetado para simular correntes oceénicas e
costeiras, sendo capaz de resolver apropriadamente 0s processos altamente
dependentes do tempo e nado-lineares da dinamica de vértices. O modelo integra as
equacdes governantes pelo método de diferencas finitas, utilizando coordenadas
sigma na vertical (Blumberg e Mellor, 1987).

A coordenada sigma substitui a coordenada cartesiana z usualmente utilizada
na direcdo vertical. Sigma é definida como uma porcentagem da coluna d'agua,
variando entre 0, na superficie, e -1 no fundo. A Figura 2-1 mostra a divisdo vertical
em camadas sigma e a relagdo entre as coordenadas z e o, sendo 7 a elevagéo da

superficie; D, a profundidade local e H , a profundidade média local.
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+ g= 0

D(x, y,t) =H (X, y) +n(X, y,t)

Figura 2-1: Divisdo vertical em camadas sigma. Fonte: Mellor, 2004.

Assim, séo definidas camadas cujas espessuras dependem da profundidade
local, sendo que o mesmo numero de camadas é utilizado em todos os pontos do
dominio. Logo, areas rasas sdo representadas por camadas mais finas, enquanto que

camadas mais espessas aparecem nas regides mais profundas.

O maior beneficio de modelos de coordenadas sigma é referente a
representacdo suave da topografia e a habilidade em simular as interagbes entre o
fluxo e a batimetria (Ezer et al., 2002). Essa caracteristica permite boa reproducao da
hidrodindmica de areas com grande variagdo topogréfica, como a regido de quebra de
plataforma e talude. No entanto, caso o0s gradientes batimétricos sejam
excessivamente altos, os modelos de coordenadas sigma geram um gradiente de
pressdo espurio, produzindo velocidades numéricas no modelo. Isto porque nesta
classe de modelos a for¢a gradiente de presséo € a soma de dois termos: o gradiente
de pressao ao longo de uma superficie sigma e o gradiente da topografia de fundo.
Nas regibes de elevado gradiente batimétrico, estes termos tém valores altos,
comparaveis em magnitude e com sinais opostos. Consequentemente, pequenos
erros no calculo de um destes termos resultam em grandes erros no célculo do

gradiente de presséo final (Haney, 1990).

As equac0es utilizadas pelo modelo sdo a equacdo da continuidade (equacéo
da conservacdo da massa para fluidos incompressiveis), as equagdes primitivas do
movimento (uma para cada direcdo), as equacdes para conservacao de salinidade e
temperatura potencial e a equacado de estado da &gua do mar, totalizando sete
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equacdes e sete incognitas. Suas variaveis prognosticas sdo a elevacao da superficie

livre (1), as trés componentes da velocidade (U, V e W), a temperatura potencial

(T), a salinidade (S) e a massa especifica (p). Incluindo o modelo de fechamento
turbulento utilizado, tém-se ainda duas quantidades que caracterizam a turbuléncia, a

macro escala turbulenta (1) e a energia cinética turbulenta (q?).

Com relacgéo as forcantes, o modelo pode ser implementado para considerar 0s
efeitos da tenséo de cisalhamento do vento, dos gradientes de pressdo atmosféricos,
dos fluxos de calor (calor sensivel, calor latente, radiacdo de onda longa e
componentes da radiacdo solar liquida), fluxos de salinidade (precipitacdo menos
evaporacao), descargas estuarinas, forcantes astronémicas (maré€) e outras (Rezende,
2003).

Na superficie (o0=0) e no fundo (o =-1) séo prescritas as condicdes de
contorno de velocidade vertical nula, bem como as relativas as a¢cfes das respectivas
tensGes de cisalhamento e fluxos de calor, sal e energia cinética turbulenta. Nos
contornos abertos as condi¢Bes sdo estabelecidas pelo usuario (Rezende, 2003).

E possivel implementar a aproximacdo do plano B, que considera a variacdo
latitudinal do parametro de Coriolis. Sdo consideradas também a aproximagédo de
Boussinesq, onde as diferencas de massa especifica sdo desprezadas, quando nao
estdo multiplicadas pela gravidade, e a aproximacdo hidrostatica, onde a pressao é

equilibrada pelo peso do fluido.

A aproximacdo de Boussinesq se fundamenta na premissa de que as variagcdes

de massa especifica sdo muito menores do que os valores de massa especifica:

A—p<<l:>£zi, (2.1)

P P Po
onde po € a massa especifica de referéncia.

Entretanto, na vertical, € conveniente manter a massa especifica real no termo
referente a gravidade, a fim de representar o balanco hidrostético. Dessa forma, a
equacdo de conservacao da quantidade de movimento ficaria:

— N - —
po%+po(VOV)V =-VP+ pg + p,AV?V (2.2)

ou
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. o
N Wev V=P PG AV, (2.3)
ot Po  Po

onde t é o tempo, P é a pressdo, g € a gravidade e A é o coeficiente de

viscosidade turbulenta.

A aproximacao hidrostatica pode ser aplicada aos casos em que as
velocidades verticais s8o0 muito menores que as horizontais, o que ocorre quando a
escala vertical do fenbmeno em estudo é muito menor do que a escala horizontal. Esta
situacdo estd presente na maioria dos escoamentos encontrados em grandes baias,
regido costeira e oceénica. Nestas condicdes, por andlise das magnitudes de cada
termo, conclui-se que os termos referentes ao gradiente de pressao e a gravidade tém
ordens de grandeza muito acima dos demais na equacdo da conservacdo de

guantidade de movimento na vertical, que fica, entdo, assim:

0=+ P _r, (2.4)
Po O Py

ou

oP

L (2.5)

0z

Com estas aproximagfes, as equacOes governantes, ainda considerando

coordenadas cartesianas, com z na vertical, podem ser escritas da seguinte forma:

Equacdo da Continuidade

o oV oW
— t—t—=

o a 0 (2.6)

Equacdes de Conservacao da Quantidade de Movimento

Direcéo x:

8_U+U8_U+V8_U+W8_U_fvz_ia_P+ﬁ[KM 8_U]+FX (27)
ot OX oy oz Py OX 0Oz 0z

Direcéo y:

%Ua_vm_mwa_ufuz_ia_P+2[KM8l]+Fy 28)
ot OX oy 0z P, Oy Oz 0z
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Direcéo z:

oP _
0z

Equacdo de Conservacdo da Temperatura Potencial

8—T+U a—-I-+V8—-I-+W8—T:E[KH 8_T] F;
ot OX oy oL oz oz

Equacdo de Conservacdo da Salinidade

§+U §+V§+W§:£[KH Z—S]+F3
z

ot OX oy 0z o0z
Equacdo de Estado

p=p(ST,P)

U,V ,W: componentes do vetor velocidade

f: parametro de Coriolis

aceleracdo da gravidade

temperatura potencial (ou in situ, para aplicacbes em aguas rasas)

Salinidade

(2.9)

(2.10)

(2.11)

(2.12)

coeficientes verticais de viscosidade/difusividade de Momento e calor/sal

termos de viscosidade e difusao horizontais

g

T

S

p: massa especifica (po € uma massa especifica de referéncia)
K

F

Os termos F, , ;s (atrito horizontal turbulento) séo os chamados termos sub-

grade, ou seja, com resolugcdo menor do que a grade, sendo entdo necessarias

parametrizacdes para resolvé-los.

FXZE(ZAM a_Uj_Fi AM a_U+a_V
OX ox ) oy oy oX

Fyzﬁ AM a_U+a_V +£ ZAMa_V
OX oy oX oy oy

(2.13)

(2.14)

25



. ZE[AH 5T’S]+i A, IS (2.15)
70X OX oy oy

onde A,, é o coeficiente cinematico horizontal de viscosidade turbulenta (m*/s) e A,

é o coeficiente cinematico horizontal de difus&o turbulenta de calor e sal (m%s).

O coeficiente A,, é calculado pelo método de Smagorinsky (1963):

1
212
A, = CAxAy [8U] + N —+— oV + N (2.16)
OX ox oy oy
O coeficiente A,, é representado no modelo como a variavel AAM, bem como a

constante C é representada no modelo pela variavel HORCON. A configuragdo destes
parametros é ajustada frequentemente para os célculos de viscosidade lateral e
difuséo turbulenta no modelo (Calado, 2001).

A féormula de Smagorinsky leva em consideracdo ndo apenas os gradientes de
velocidade do fluido mas também o espacamento de grade, de modo que coeficientes
menores sao utilizados em areas de alta resolucdo espacial onde a mistura horizontal

perde a importancia (Soares, 2003).

A partir da definicAo da coordenada sigma, os seguintes operadores S&o

derivados e utilizados para a transformacéo de coordenadas:

-0 @17)
%[]——()——[% «2)20 218)
—[]——()——[% %g() 220

Aplicando estes operadores, tem-se o conjunto de equacOes utilizadas pelo
POM:

Equacdo da Continuidade

&n+5UD+5VD cw
ot Ox oy So

(2.21)
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Conservacdo da Quantidade de Movimento

2
&UD+&U D+&UVD+&Ua)_ fVD+gD@:
ot X ay oo X (2.22)
2 0 )
J (Kydu) gb® o pdo gD@D @d0'+|:x
do\ D Jdo ) p, &X p0 oxJ Jo
2
&VD+5V DJr&UVDJr&Va)Jr fUD+gD@=
ot ay X oo ay (2.23)
, .
J (Kydv) gD &I do gD&D ﬁ—pda+FY
do\ D Jdo Po OY3 oy, Jo
Conservacao da Temperatura Potencial
oTD JTUD JTVD JTw o (Ky o1  F (2.24)
ot Ox oy ' éo oo\ D do
Conservacao da Salinidade
0SD 0SUD JSVD JSo _ ﬁ(KHﬁstrFs, 2.25)
ot o X ay do Jo\D Jdo
onde W € a nova velocidade vertical e pode ser definida como:
w=W -Uc P 91 _y, P  n [0' oD, 8'7] (2.26)
ox 8x 8y 8y ot ot

Os termos F, ;s sdo parametrizados da seguinte forma no sistema de

coordenadas sigma:

F = 0 [ZA Da—U] 9 A,D| — DN (2.27)
OX ox ) oy oy oX
Fy:ﬁ A,D 8_U+8_V +i ZAMDa—V (2.28)
OX oy  OX oy oy
0 oT,S 0 oT,S
F..=—| DA, —= |+—| DA, —/—= 2.29
ax[“ax]ay(”ay] o
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A mistura turbulenta vertical é resolvida separadamente em um sub-modelo
interno de segunda ordem, conhecido como esquema de fechamento turbulento,
desenvolvido por Mellor e Yamada (1982). Este modelo utiliza as equacdes de

conservacdo de energia cinética turbulenta (q) e da escala da energia cinética (1) e
tem por objetivo calcular os coeficientes verticais de difuséo turbulenta de momento e
de temperatura/salinidade, K, e K, , respectivamente. Estes coeficientes s&o

calculados a cada passo de tempo, variando espacial e temporalmente de acordo com

a dinamica do meio.

Portanto, o POM resolve separadamente a difusdo vertical da horizontal.
Enquanto a primeira resulta de um esquema implicito, a Gltima é resolvida através de
um esquema explicito. Assim, a resolucdo dos termos difusivos horizontais deve
obedecer a condicdo de estabilidade de Courant-Friedrichs-Levy (CFL), enquanto a
resolucdo dos termos difusivos verticais fica livie dessa restricdo, e assim camadas
bastante finas na superficie e no fundo podem ser utilizadas sem ter que observar o
passo de tempo do modelo. Dessa forma, 0 modelo de fechamento turbulento, aliado
ao sistema de coordenada sigma, permite representacbes bastante realistas das
camadas de Ekman, possibilitando uma maior eficiéncia na transferéncia de momento
do vento para 0 oceano. A representacdo eficiente da camada de Ekman de fundo
também é essencial na reproducéo de corrente de maré (Soares, 2003).

Esse conjunto de equacgdes € resolvido utilizando-se uma diferenciacéo
centrada no tempo e no espacgo, aplicando-se a técnica de Leap-frog. Neste esquema,
h& geracdo de um modo computacional com comprimento de onda igual a duas vezes
0 espacamento da grade, pois as solu¢gbes obtidas em passos de tempo impares
podem divergir das solucdes obtidas nos passos de tempo pares (Blumberg e Mellor,
1987). Para minimizar este problema, o POM usa um filtro temporal de Asselin (1972),
aplicado a cada passo de tempo.

O POM faz uso da técnica de separacdo de modos (mode splitting), na qual as
equacdes do movimento sdo separadas em modo externo (ou barotrépico) e modo
interno (ou baroclinico), permitindo que sejam utilizados intervalos de tempo diferentes
na integragdo do modelo. O intervalo de tempo para o0 modo interno
(computacionalmente mais pesado) pode ser bem maior do que a do modo externo, ja
gue a velocidade da onda interna é bem menor do que a externa (Fragoso, 2004). Ha
uma tendéncia lenta de divergéncia entre a integral vertical da velocidade do modo
interno e a velocidade do modo externo, devido a truncamentos. Por isso, a cada

passo de tempo do modo interno, a média vertical da velocidade interna € substituida
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pela velocidade do modo externo, ajustando os modos entre si para que ndo ocorra
divergéncia das respectivas solugbes. Assim, essa técnica propicia uma economia
significativa de tempo de processamento ao mesmo tempo em que ndo compromete a
estabilidade do modelo, satisfazendo a condicdo de CFL para o passo de tempo do

modo externo.

O POM permite simulacdes bi e tridimensionais. Em simulacdes tridimensionais
o modelo decompBe as velocidades em suas componentes barotrépicas
(bidimensionais) e baroclinicas (tridimensionais). A elevacdo da superficie () e as
velocidades barotrépicas sdo resolvidas separadamente no modulo externo. As

velocidades baroclinicas (U ,V e W) sao resolvidas no médulo interno. Também

fazem parte do médulo interno as variaveis T, S, q° e |.

O processo de integracdo dos modos externo e interno assume que todas as

variaveis sdo conhecidas nos instantes de tempo t"* e t". Essa diferenca de tempo
representa o passo de integracdo do modo interno. Como o passo de tempo do modo

externo € menor que o do modo interno, os calculos para o modo barotropico sédo

feitos sucessivamente até que t=t"" seja alcancado. Os valores envolvendo a
forcante baroclinica e os termos advectivos sao fornecidos para a resolu¢cdo do modo
externo, juntamente com a tensdo de cisalhamento de fundo, permanecendo

constantes durante esse intervalo de tempo (Calado, 2001). A elevacdo da superficie

n+1

usada no modo interno corresponde a média das elevacdes entre t" e t"*.

O modelo também pode fazer simulagbes tridimensionais em modo
diagndstico, onde o campo de massa especifica € mantido constante, para que se faca
0 ajuste com o campo de velocidade, sendo de grande utilidade para a inicializacdo do
modo prognastico.

O esquema de diferenciacdo aplicado utiliza grade C de Arakawa, e é
construido na linguagem de programacao Fortran 77. As equacdes discretizadas tém
acuracia de segunda ordem no tempo e no espago, € conservam energia,

temperatura, salinidade, massa e momento (Blumberg e Mellor, 1987).
Na grade C, os pontos de U estdo localizados a leste e oeste dos pontos de
elevacdo do mar (n7), e os de V estéo localizados a norte e sul destes. Como U e V

séo influenciados por gradientes de n, a localizacdo dos pontos onde a elevacdo do
mar € calculada sempre entre os pontos onde a corrente é avaliada permite relacionar

apenas um gradiente de n a cada U e V observados (Souza, 2003). A Figura 2-2

mostra a localiza¢do das variaveis na grade C.
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Figura 2-2: Localizacao das variaveis prognéstica barotropicas e broclinicas e dos contornos da
grade C de Arakawa utilizada. Fonte: Rezende, 2003.

O modelo permite ainda o emprego de coordenadas curvilineas horizontais, a
partir da transformacéo de coordenadas horizontais nas equacdes. Este grau adicional
de liberdade possibilita maior flexibilidade em refinamentos de grade em regides de
acentuado gradiente.

O POM vem sendo utilizado em diferentes escalas espaco-temporais,
envolvendo desde hidrodinamica de ambientes lagunares, até hidrodindmica de bacias
oceanicas inteiras. Ezer & Mellor (1994), por exemplo, investigaram a circulacdo e as
alturas da superficie do mar de todo o Oceano Atlantico Norte, sendo o primeiro
trabalho utilizando o POM para regides de oceano aberto. Monterey et al. (1999)
aplicaram o modelo para estudar a variabilidade da circulacdo do Oceano Pacifico
Norte desde a escala sazonal até a interdecadal.

Fragoso (2004) fez um levantamento de diversos trabalhos que foram
realizados com POM no Brasil. Cirano (1995) estudou a circulacdo da regido da
Plataforma Continental ao largo do Estado de Sdo Paulo. Harari e Camargo (1997)
estudaram a circulacdo de maré na regido costeira de Santos. Lima (1997) estudou a
regido da Bacia de Campos, no Estado do Rio de Janeiro, utilizando o modo
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bidimensional do modelo. Camargo (1998) utilizou 0 POM para o estudo da circulacéo
da Baia de Paranagua. Fragoso (1999) aplicou o modelo na Baia da llha Grande e
plataforma adjacente. Lima et al. (2001) aplicaram o POM na Baia de Guanabara para
estudar o transporte de 6leo do vazamento ocorrido em janeiro de 2000. Calado
(2001) estudou a dindmica da formacédo de vértices na Bacia Sudoeste do Atlantico.
Rezende (2003) aplicou o POM na Plataforma Sudeste para estudos sobre a dindmica
da ACAS na regido. Soares (2003) utilizou o0 modelo para a compreenséo da dindmica
na plataforma sul do Brasil. Fragoso (2004) fez assimilacdo de dados de derivadores
no POM, focando na Bacia Sudoeste do Atlantico.

2.1.2 — Configurag&do do POM neste Trabalho

Foi utilizada a versdo mais atual do POM, de junho de 2006. As simulacdes
foram rodadas com 15 niveis sigmas, sendo 3 camadas logaritmicas na superficie. O
objetivo foi que, mesmo nas regides mais profundas, a metade da profundidade da
primeira camada se encontrasse a menos de 50 metros da superficie. Isto porque, em
modelos de coordenadas sigma, a espessura das camadas verticais vai aumentando
com a profundidade local. Como os valores de temperatura sdo referentes ao meio da
camada e a primeira camada sera utilizada para assimilacdo, buscou-se que esta
posicao vertical estivesse ainda contida na camada de mistura, para que pudéssemos
considerar os valores aproximadamente iguais aos da superficie, simulando os dados
de TSM de satélite. E importante citar que foram realizados testes com 18 niveis
sigma, mas o padrdo de circulacdo compativel com a literatura e 0 menor esforco

computacional justificaram o uso de 15 niveis.

O dominio do modelo compreende a area limitada pelas latitudes de 10° e 27°S
e as longitudes de 30° e 50°W. Esta area inclui a regido de bifurcacdo da Corrente Sul
Equatorial e de formacgéo da CB. Apesar de ser um dominio muito maior do que a area
de interesse (Bacias de Campos e Santos), o objetivo foi simular a CB desde sua
origem. Além disso, Robinson et al. (1996) destacam que a regido definida para o
modelo regional deve ser consideravelmente maior que a area de interesse para

previsdes, a fim de incluir eficientemente todas as influéncias.

A grade é regular, com resolucao de 5’ (cerca de 9 km), tanto na direcdo leste-
oeste, quanto na norte-sul, totalizando 241 pontos em x e 205 pontos em y. Para esta
resolucao, definiram-se o passo de tempo externo (dte) em 12 s, a fim de atender a

condicéo de estabilidade de CFL, e o0 passo de tempo interno (dti) em 360 s.

31



A batimetria utilizada foi construida a partir dos dados do banco de dados
internacional ETOPO-5. Baseado em dados de carta nautica e do Programa Revizee,
algumas inconsisténcias nos dados originais do ETOPO-5 foram descartadas. Apés
interpolacéo para a grade do POM, foi utilizado um filtro gaussiano para suavizar
gradientes muito acentuados da topografia, prejudiciais aos modelos de coordenadas
sigma.

A Figura 2-3 apresenta o dominio das simula¢des, com a respectiva batimetria.
Em virtude da presenca de oscilagbes espurias no contorno norte do dominio, as
figuras referentes aos resultados das simula¢cdes compreenderdo apenas a area de

interesse: bacias de Campos e Santos.

Latitude

1

-40 -38
Longitude

Figura 2-3: dominio e batimetria. Fonte: Fragoso (2004).

Fragoso (2004), a partir do calculo do raio de deformacdo de Rossby interno,
entre 25 e 50 km, constatou que a resolucao espacial, por ser, no minimo, 3 vezes

menor, é capaz de resolver os vortices de meso-escala na regido.
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Para escolher o periodo da simulagdo controle, foi realizada uma simulagéo
longa (de 3 anos), inicializada com as médias mensais de temperatura e salinidade de
abril de 1996, obtidas do modelo global OCCAM (Ocean Circulation and Climate
Advanced Modeling). O periodo entre os dias 1033 e 1101, posterior a estabilizacéo
da energia cinética no dominio, foi definido como o de controle, por conter a formacao
de um vértice a sudeste de Cabo Frio, a partir de uma situagéo de fluxo médio da CB.
O dia 1033 da simulacdo de 3 anos é, portanto, a condi¢do inicial da simulacéo

controle.

Para os experimentos de assimilacdo, as condicdes iniciais correspondem ao
dia 917 de uma outra simulacdo de 3 anos, desta vez inicializada com as médias
mensais de outubro de 1995. O objetivo aqui € permitir que a assimilacdo de dados
ocorra num campo de correntes diferente da natureza (controle), ou seja, € mostrar
gue a metodologia se aplica mesmo partindo-se de um campo inicial diferente do real.
Portanto, o periodo entre os dias 917 e 985 desta simulacdo, totalizando também 68

dias, sera considerado como o experimento sem assimilagéo.

Estas simulagBes longas foram iniciadas no modo diagnostico (mantendo
temperatura e salinidade constantes) até o dia 6, passando para o modo prognéstico a
partir dai. A estabilizacdo da energia cinética ocorreu em menos de 30 dias. A tabela
2-1 resume a configuracdo do POM para estas simulagfes longas, com os valores de
alguns dos principais parametros de controle utilizados. Estes valores foram os que

produziram os melhores resultados, apds inUmeros testes:

Tabela 2-I: configuragéo das simula¢@es longas do POM

Parametros Valores
Resolucéo horizontal | 5’
dte 12 s
dti 360 s
Mode 4 até dia 6 e 3 no restante
Inicializagéo Temperatura e salinidade do OCCAM
Niveis sigma 15, com 3 niveis logaritmicos na superficie
horcon 0,2
tprni 0,2
Tbias 10°C
Sbias 35 ups
Period Periodo inercial
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A Figura 2-4 apresenta as condi¢Ges iniciais da simulacdo controle e dos
experimentos, em diferentes profundidades. Mesmo com magnitudes distintas, ambas
mostram a CB na superficie. Entretanto, analisando os niveis de 400 e 800 m,
percebe-se que o campo tridimensional de correntes € bastante distinto. A Figura 2-5
apresenta um mapa de coeficientes de correlagcdo médios entre a simulagéo controle e
0 experimento sem assimilacdo, ao longo dos 68 dias. A alternancia entre regides de
baixa e alta correlacdo em toda a area de interesse também evidencia que as
solucdes sao distintas nesse periodo.

O que se quer aqui é fornecer indicativos de independéncia estatistica entre a
simulacdo onde serdo assimilados os dados de superficie e aquela onde se rodou o
controle e foram obtidas as estatisticas necessarias para projetar os dados superficiais
na vertical. Mellor e Ezer (1991) utilizaram uma Unica simulagdo longa para definir as
condicbes iniciais do controle e dos experimentos, separadas em 180 dias
(aproximadamente 8 vezes a escala de tempo calculada, de 22 dias). Neste trabalho,
além de simulagdes distintas, inicializadas com dados que distam 6 meses entre si, 0s
inicios do periodo de controle (dia 1033) e do periodo dos experimentos de
assimilagéo (dia 917) tém uma diferenca de 116 dias, cerca de 6 vezes a escala de
tempo na regido de interesse, calculada por Muller et al. (1998) em aproximadamente
20 dias.
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Latitude

Mapa de Corrente na superficie (m/s)

Latitude

Mapa de Corrente na superficie (m/s)

Latitude

-41
Longitude

Latitude

-41
Longitude

Mapa de Corrente na profundidade de 800 m (m/s)

Latitude

-41
Longitude

Latitude

Mapa de Corrente na profundidade de 800 m (m/s)

Longitude

Figura 2-4: campos de correntes iniciais da simulacéo controle (esquerda) e dos experimentos
de assimilacéo (direita), na superficie (acima), a 400 m (meio) e a 800 m (abaixo).
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Coeficiente de Carrelagéio na superficie

Latitude

-4 -40
Longitude

Coeficiente de Correlacdio a 400 m

L

Latitude

41 40

Longitude

Coeficiente de Correlagdio a 800 m

Latitude

-4 -40
Longitude

Figura 2-5: mapas de coeficiente de correlacdo entre a simulagdo controle e o experimento
sem assimilacao, na superficie (acima), a 400 m (meio) e a 800 m (abaixo).

O OCCAM é um modelo global baseado nas equacbes primitivas do

movimento que usa coordenadas cartesianas, inclusive na vertical, e uma grade
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Arakawa B na horizontal. Os dados disponibilizados sédo referentes a um experimento
de 14 anos, com resolucdo espacial de 1/4° e 36 niveis verticais. Antes de iniciarem as
simulacdes, houve, portanto, a necessidade de interpolar, horizontal e verticalmente,
0s dados do OCCAM para a grade do POM. Maiores detalhes sobre o modelo
OCCAM podem ser encontrados em Webb et al. (1998), Saunders et al. (1999), de
Cuevas et al. (1999) e Gwilliam (1995).

As médias dos 2 ultimos anos da simulagéo longa que compreende o periodo
considerado como simulacdo controle, inicializada com os dados de abril de 1996,
foram comparadas aos campos médios do OCCAM, para que se pudesse observar se
o POM conseguiu reproduzir o padrao médio da regido. Os resultados estdo na Figura
2-6. Deve-se ressaltar que o0 OCCAM considera varias forgcantes, tais como vento e
fluxo de calor, que foram ignoradas na simulacdo com o POM. Qualitativamente, o
padrao médio da CB, quente, salina e com eixo na direcdo NE-SW, foi mantido. As
diferencas encontradas nas magnitudes da CB e da salinidade na regido de Cabo Frio
sdo devidas principalmente a auséncia de vento. J4 as diferencas na temperatura séo

explicadas pela auséncia de fluxos de calor.

A estrutura vertical de massas d’agua foi avaliada a partir da secao vertical de
temperatura e salinidade apresentada na Figura 2-7. As secbOes sao bastante
semelhantes e compativeis com a literatura (Campos et al., 1995; Gongalves, 1993;
Signorini, 1976), indicando a presenca da AT até aproximadamente 200 m, seguida da
ACAS até 800 m. E possivel identificar o niicleo da AIA pelo minimo de salinidade, em
torno de 1000 m. O inicio da APAN ocorre em torno de 1800 m. Como diferenca, nota-
se que junto ao talude, as massas dagua no OCCAM alcancam profundidades
ligeiramente superiores, provavelmente devido ao transporte de Ekman, promovido
pelos ventos predominantes de nordeste (que nao foram incluidos no POM), que
afastam da costa as aguas superficiais, permitindo a subida de aguas mais profundas.
Isto explicaria também as profundidades ligeiramente maiores observadas da CCIl na
simulacao controle (a caracterizacdo da estrutura vertical de corrente é feita com mais

detalhes no capitulo de resultados).
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Figura 2-6: Médias mensais de abril de 1996 do OCCAM (esquerda) e médias dos 2 ultimos
anos da simulagédo de 3 anos do POM, inicializada com estes dados do OCCAM (direita), de
corrente (acima), temperatura (meio) e salinidade (abaixo) na superficie.
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Figura 2-7: secdo vertical em 23°S das médias mensais de abril de 1996 do OCCAM
(esquerda) e médias dos 2 ultimos anos da simulacdo de 3 anos do POM, inicializada com
estes dados do OCCAM (direita), de temperatura (acima) e salinidade (abaixo).

A principal dificuldade no emprego de modelos numéricos reside no
estabelecimento de condi¢cdes de contorno adequadas para as fronteiras abertas. O
desempenho das condi¢des de contorno depende de uma série de fatores, tais como a
sua implementacdo numérica, as caracteristicas do modelo e a natureza do problema
em estudo. Assim sendo, a obtencdo dessas condicbes de contorno torna-se uma
tarefa sem solugcdo pré-definida, exigindo consideravel esforco de experimentacdo
(Rezende, 2003).

ApGs inimeros testes, utilizando diferentes esquemas nos contornos laterais
abertos, as condicbes de contorno de velocidade barotropica foram baseadas em
Flather (1976), que combinou a classica condi¢cdo de Sommerfeld com a equacéo da
continuidade. A condi¢do de Flather € uma das indicadas por Palma e Matano (1998),
apos testes comparativos entre diferentes condicbes de contorno em situacdes
dindmicas distintas, sendo sua eficiéncia reiterada por Blayo e Debreu (2005), que
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atribuem a esta condicdo a capacidade de conservar massa e energia através do
contorno. Para a velocidade baroclinica, foram utilizadas adaptacdes das condi¢des
radiacionais de Sommerfeld (1949). O objetivo das técnicas radiacionais € fazer com
gue a fronteira aberta permita fluxo de saida do dominio sem refletir nenhuma energia
ou momento de volta para dentro do dominio do modelo (Souza, 2003). As condi¢des
de contorno de temperatura e salinidade seguiram o esquema proposto por Zavatarelli
(1999), prescritas para velocidades entrando no dominio e advectivas para
velocidades saindo. Para cada parametro, as condi¢des utilizaram o mesmo esquema
nas fronteiras norte, sul e leste. Seguem 0s esquemas mencionados para a fronteira

norte, como exemplo:

(i) condicéo de contorno barotropica (variagdo da condi¢cdo A-3 do POM):

vaf (i, jm) = /m[el(i, jmm1) —eIn(i) ]+ vabn(i) , (2.30)

onde vaf é a velocidade barotrépica no tempo avangado, i sédo os pontos em x, jm é
o limite norte do dominio, jmml é um ponto antes do limite norte, g é a gravidade, h

é a profundidade, el é a elevacéo calculada pelo modelo, eln é um valor prescrito de
elevagdo para a fronteira norte e vabn é um valor prescrito de velocidade barotrépica

para a fronteira norte.

(il) condicdo de contorno baroclinica (variagéo da condigéo B-2 do POM):
- h(i, jm) . . . . .
vE (i, jm, k) = T[O'ZSV(I —1, jmmd, k) + 0,5v(i, jmml, k) + 0,25v(i +1, jmm1, k) ]+
max y (231)

+ [1— / h(:]' im) J[O,ZSv(i —1, jm,k) +0,5v(i, jm, k) + 0,25v(i +1, jm,k)]

onde vf é a velocidade interna no tempo avancado, k € o nivel sigma e h_ € a

profundidade maxima.
(iii) condig&o de contorno de temperatura e salinidade:

Para V > 0 (variacdo da condicdo B-3 do POM)

uf (i, jm, k) =T (i, jm, k) — 2v(i, jm, k) ayG.Jm) f(tiiy(i, immD) [T, jm,k) =T, jmml,k)]
(2.32)

ParaV <0 (condi¢édo B-1 do POM)

uf (i, jm,k) =TBN(i, k) , (2.33)

40



onde uf ¢é a temperatura (salinidade) no tempo avancado, T é a temperatura
(salinidade), dti é o passo de tempo interno, dy é a resolugdo emy e TBN é um

valor de temperatura (salinidade) prescrito para a fronteira norte.

Os valores prescritos foram obtidos também do OCCAM (as velocidades
barotrépicas prescritas sdo médias verticais das velocidades totais). S&o os mesmos
para as duas simulacbes longas, referentes a abril de 1996, e sdo constantes no

tempo, somente variando espacialmente.

Nos contornos fechados, as velocidades normais ao contorno sdo nulas. No
fundo, os fluxos de calor e sal sédo nulos, e os fluxos de quantidade de movimento sdo

obtidos a partir do coeficiente de arrasto com o fundo (Cdf ), calculado de acordo

com:

cdf = 010 (2.34)

E&

onde z, € a altura de rugosidade em cm e Az & altura acima do fundo

correspondente a metade do nivel sigma de fundo (Mellor, 2004). Na superficie, 0os

fluxos de sal, calor e momento foram considerados nulos.

2.2 — Assimilacédo de Dados

Os modelos numéricos prognésticos, como o POM, resolvem um problema de
valor inicial. Ou seja, estados futuros sao obtidos a partir de um estado presente, cuja
reproducdo deve estar a mais proxima possivel da realidade, a fim de gerar previsdes
confiaveis. Bjerknes (1904, apud Kalnay, 2003) foi o primeiro autor a reconhecer que o
estado futuro da atmosfera poderia ser determinado a partir de condicdes iniciais e de
contorno conhecidas, utilizando as equacdes do movimento de Newton, a equacéao de
estado de Boyle-Charles-Dalton, equacdo da conservacdo da massa e a equacdo
termodinamica. A primeira proposta de solugéo para este problema de valor inicial foi
feita por Richardson (1922), e baseava-se na integracdo numeérica destas equacdes.

Conhecedores das principais equacdes governantes desde o século XIX
(portanto, com modelos matematicos ja bem desenvolvidos), muitos pesquisadores
concentraram seus trabalhos na modelagem numérica, principalmente na definicao

das condi¢des iniciais, a partir de um conjunto de dados conhecidos, o que foi
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chamado de diagnostico ou andlise. A segunda metade do século XX foi marcada,
entdo, pela evolucdo de técnicas voltadas para este fim, cada vez mais robustas, a
medida que a capacidade de processamento computacional evoluia

concomitantemente.

Uma vez que a resolucdo do sistema de equacgfes governantes s6 era possivel
mediante a discretizacdo espacial, era necessario um procedimento que convertesse
dados medidos, porém irregularmente espacados entre si, em estimativas para cada

nd de uma grade regular construida para o dominio de interesse.

Inicialmente, o diagndstico era feito a partir de cartas sinéticas. Nestas cartas,
os dados medidos séo plotados e os analistas tracam as isolinhas de um determinado
parametro, de acordo com sua interpretacdo e experiéncia, e, somente depois, as
estimativas nos nés da grade sédo obtidas. Como o procedimento se baseava no
julgamento do analista, ficou conhecido como analise subjetiva. Richardson (1922),
nos primeiros experimentos de integracdo no tempo das equacdes governantes

discretizadas, utilizou este tipo de analise.

Charney (1951), no entanto, apontou para a necessidade de se desenvolver
um método automatico, independente da interpretacdo humana, e que fosse viavel
computacionalmente, para estimar as condi¢Ges iniciais nos pontos de grade. Esta
classe de métodos, que teve no trabalho de Panofsky (1949) suas primeiras
experiéncias bem sucedidas, ficou conhecida como analise objetiva. Atualmente, os
centros de previsdo meteorolégica produzem as condi¢des iniciais através de uma
combinacgédo estatistica entre observacdes e rodadas curtas de modelo, num processo
conhecido como assimilacado de dados.

A assimilagao de dados consiste em utilizar dados observacionais para corrigir
a solucdo do modelo e trazé-lo para valores mais préximos dos observados e, assim,
aprimorar sua capacidade de previsao (Malanotte-Rizzoli e Tziperman, 1996). Dentro
do ciclo de assimilagdo de dados, € possivel introduzir uma nova condigéo inicial
periodicamente, a medida que novos dados s&o obtidos. Dessa forma, os resultados
dos modelos ndo se afastam da situagédo observada, melhorando sua capacidade de
previsdo, e permitindo um funcionamento operacional do sistema (Fragoso, 2004). As
primeiras previsées numéricas operacionais comegcaram em setembro de 1954, na

Suécia, lideradas por Rossby (Kalnay, 2003).

A maioria dos métodos de assimilacdo se fundamenta na diferenca entre os
dados observados e um estado pré-conhecido, chamado de ‘background’. O

7

background é necessario pois, na maioria dos casos, a quantidade de dados
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disponiveis ndo é suficiente para preencher toda a grade. A definicdo do background
do ciclo seguinte é feita a partir de uma rodada curta do modelo de previsdo. Esta
etapa tem um papel importante na “distribuicdo” das informacdes, pois o modelo é
capaz de transportar informacdes de regides onde a densidade de dados é grande
para outras, onde as observacdes sdo escassas ou inexistentes. As assimilacdes que
empregam esta metodologia (a grande maioria dos modelos atmosféricos, atualmente)
ficaram conhecidas como 4DDA (assimilacdo de dados em 4 dimensfes, ha sigla em
inglés).

Como exemplo, imaginemos um sistema de previsédo para cada 6 horas, com
resultados referentes as 00:00, 06:00, 12:00 e 18:00 hs. Para as 06:00 hs, todos os
dados da rede de observagéo, coletados entre 03:00 e 09:00 hs (neste caso, a janela
de assimilacdo é de —3 hs a +3 hs), passam pelas rotinas de controle de qualidade e
sdo utilizados na analise objetiva. Nesta, os valores de background (resultante do ciclo
das 00:00 hs) nos pontos de grade s&o interpolados para os pontos de observacéo.
Estes valores sao subtraidos dos dados medidos nos respectivos pontos, gerando 0s
incrementos observacionais (diferenca entre a observagdo e o background). A partir
deles, a analise objetiva calcula o incremento correspondente a cada ponto de grade.
O campo po6s-andlise das 06:00 hs é a soma do background das 00:00 hs com os
incrementos calculados para os pontos de grade (incrementos de andlise). Este campo
€ submetido a inicializa¢édo, onde sao filtradas as oscilagbes espurias, e a integracdo
no tempo para gerar uma previsao de seis horas, utilizando o modelo progndstico. O
resultado serd o background das 12:00 hs. A Figura 2-8 esquematiza este ciclo.

00:00 hs 06:00 hs

| 03:00 hs | 09:00 hs

| ] t

_J

Coleta e Controle de
Qualidade dos dados

5 Anélise Objetiva

Campo

A 4
Inicializacéo

Background

—

Inicializado Modelagem

prognostica

%
Nova previsao

para 6 horas de 6 horas

Figura 2-8: Ciclo de assimilagdo de dados para cada 6 horas
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Os principais métodos de assimilacao sao:

Ajuste Polinomial

- Método de Correcdes Sucessivas

- Relaxacdo Newtoniana

- Interpolagéo Otima

- 3D-Var

- Assimilacdo Estatistica no Espaco Fisico (PSAS)

- Filtro de Kalman

- 4D-Var

Praticamente todos eles se fundamentam na seguinte equagao:

fo=f +N(f,-f,), (2.35)

ou seja, o valor de andlise ( f,) sera igual ao valor de background ( f,) somado a uma

funcdo-peso (N ) que multiplica a diferenca entre o valor observado ( f,), que sera
assimilado, e o valor do background. Na pratica, portanto, a funcdo peso determina a

taxa em que f, converge para f,.

A diferenca esta na abordagem utilizada para determinar a fungéo-peso (N ).
No método de corregcdes sucessivas, 0s pesos sao determinados empiricamente, a
partir da distancia entre as estacfes e os pontos de grade, e a andlise é feita em
algumas iterac6es. Na interpolacdo 6tima, a matriz de pesos é determinada a partir da
minimizacado do erro de andlise. Ja no 3D-Var, a andlise € obtida diretamente (sendo o
peso aquele que determina o valor de analise mais provavel), a partir da maximizagao
do produto de todas as fungdes de probabilidade de erro. O Filtro de Kalman é
bastante semelhante a interpolacdo 6tima, no que se refere aos fundamentos para o
calculo de N . No entanto, a matriz de covariancia de erro de previsdo, utilizada no
calculo de N, é atualizada a cada passo de tempo. O Filtro de Kalman é o método
mais avancado tecnicamente. No entanto, o método exige um esfor¢o computacional
extremamente alto (0 maior entre todos os métodos), o que, na maioria dos casos,
inviabiliza sua aplicagéo operacionalmente (Daley, 1991). Maiores detalhes sobre cada
um destes métodos, podem ser obtidos em Ghil e Malanotte-Rizzoli (1991).

Atualmente, vem ocorrendo uma progressiva transferéncia das experiéncias

obtidas com assimilacdo de dados na atmosfera para utilizacdo em esquemas de
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assimilacdo de dados em modelos oceanogréficos. Isto ocorreu principalmente com o
advento dos satélites para fins oceanograficos, que propiciou a obtencéo de dados em
grandes areas com freqiiéncia temporal da ordem de horas. Além de aumentar a
capacidade de previséo, forcando o modelo para as observactes, a assimilagdo de
dados permite melhorar a representacdo de processos nédo resolvidos pelos modelos
hidrodindmicos e que, por este motivo, sdo parametrizados, tais como mistura vertical
e fluxos na superficie (Malanotte-Rizzoli e Tziperman, 1996). No entanto, a
assimilagdo de dados ainda € um tépico relativamente novo em oceanografia,

comparado a meteorologia (Capotondi et al., 1995a).

Neste trabalho, seréd utilizado o método de relaxacao newtoniana, que pode ser
considerado um caso simplificado de interpolacdo 6Otima, onde N € especificado
analiticamente, ao invés de ser obtido através da minimizacdo do erro de analise
(Verron, 1992; Fan et al., 2004). Esta simplificacdo se traduz em um esforco
computacional consideravelmente menor, sendo este o principal argumento para 0 uso

da relaxacdo newtoniana (Killworth, 2001).

Além disso, € valido ressaltar que a pequena densidade de séries longas de
dados na bacia sudoeste do Atlantico inviabiliza a obtencdo de estatisticas
consistentes no célculo das matrizes de covariancia de erro de background (do
modelo) e de covariancia de erro observacional (do instrumento), necessarias para a
implementacdo de uma interpolagédo étima. Os erros de instrumentos podem até ser
estimados em laboratério com alguma acuracia, mas os erros do modelo,
principalmente devido aos processos em escalas ndo resolvidas (turbulentos),
demandam ampla série de dados para sua quantificacdo. Cornuelle e Worcester
(1996) atentam para a tendéncia de baixa acuracia de analises feitas no hemisfério
sul, devida a pequena cobertura de dados, enquanto Busalacchi (1996) afirma que
ainda pouco se conhece da estrutura de covariancia dos erros. Por outro lado, a
incapacidade de usar informacges sobre o grau de incerteza dos dados e de estimar
0s erros nas solucdes obtidas € a principal desvantagem da relaxacdo newtoniana

(Malanotte-Rizzoli e Tziperman, 1996).

A relaxacdo newtoniana, primeiramente introduzida na meteorologia por Anthes
(1974), foi utilizada na oceanografia em diversos estudos de assimilagdo de dados
superficiais, tanto em modelos quase-geostréficos, quanto nos de equacdes primitivas
(Holland e Malanotte-Rizzoli, 1989; Holland et al., 1991; Malanotte-Rizzoli e Young,
1992; Verron, 1992; Wang, 2001; Nielsen-Gammon, 2004; Fan et al., 2004).
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No Brasil, os esfor¢os visando a assimilagdo de dados foram iniciados muito
recentemente. Fragoso (2004) assimilou dados de corrente obtidos de derivadores
através de relaxacdo newtoniana e Pacheco et al. (2006) assimilaram dados de
temperatura e salinidade climatoldgicos entre 15°S e 20°N, utilizando o método de

correcdes sucessivas.

Em resumo, sera simulada uma assimilacéo de dados superficiais ao longo de
68 dias, utilizando o esquema de relaxacdo newtoniana. O background sera a solucao
numérica do modelo para o respectivo passo de tempo e as observacdes serdo os
valores da primeira camada do controle, projetados ao longo da coluna d’agua, através
do método das correlagbes. Portanto, em cada ciclo de assimilacdo, extrai-se 0s
valores de TSM e ESM da primeira camada do controle, aplica-se o método das
correlagbes para calcular o valor de temperatura e salinidade em todos os pontos do
dominio 3D, e utiliza-se o esquema de relaxa¢cdo newtoniana para assimilar estes

valores.

2.2.1 — Método das Correlacdes

A fonte principal de dados para assimilagdo em modelos hidrodindmicos séo os
satélites operacionais. Entretanto, eles apresentam uma limitacdo relevante: suas
informacgbes sao apenas da superficie do mar. Pinardi et al. (1995) demonstraram que
dados da superficie, sem a projecdo nas camadas profundas, ndo fornecem bons
resultados durante a assimilagdo. Portanto, faz-se necessario recorrer a uma
metodologia capaz de projetar os dados de ‘satélite’, ao longo da profundidade.
Holland e Malanotte-Rizzoli (1989) reiteram a importancia da elaboracdo de técnicas
de extrapolacdo da informacdo superficial para o interior do oceano, a fim de

reconstruir uma circulacdo mais realista.

Como os dados de TSM e, principalmente, os de ESM estao correlacionados
com a estrutura vertical de temperatura e salinidade da camada geostrofica, € possivel
desenvolver metodologias capazes de inferir o campo de massa tridimensional a partir
dos dados de satélite. Portanto, apesar das observacfes obtidas serem as de TSM e
ESM, referentes apenas a superficie, os dados que serdo assimilados sdo osde T e

S, em todos os pontos da grade.

Diferentes metodologias foram desenvolvidas para extrapolar dados
superficiais em profundidade. As principais delas sdo andlise EOF (Carnes et al., 1990
e 1994), correlacdes superficie/subsuperficie (Mellor e Ezer, 1991; Ezer e Mellor, 1994
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e 1997) e modelos de feicbes (Gangopadhyay e Robinson, 1997, 2002,
Gangopadhyay et al., 1997, 2003).

A andlise EOF (empirical orthogonal functions) consiste na decomposicdo de
perfis verticais de temperatura em EOFs e correlacdo entre os coeficientes obtidos e
medicbes de TSM e ESM. No método de correlacdo superficie/subsuperficie, os
autores criam fatores diretos de correlacao entre dados de superficie e subsuperficie,
a partir de estatisticas dos perfis locais ou de rodadas longas do modelo. Ezer e Mellor

(1994) encontraram resultados similares ao compararem estas duas técnicas.

J4& os modelos de feicbes sao funcdes paramétricas que descrevem
matematicamente, a partir de estudos empiricos, a estrutura tridimensional de
temperatura e salinidade (ou de velocidade) de feicbes oceanograficas. Nessa
abordagem, as fei¢Oes identificadas pelos dados de satélite (frentes, correntes,
meandros, vortices etc.) podem ser construidas para um mesmo instante de
assimilagdo e dinamicamente ajustadas a um background de climatologia ou modelo.
Gangopadhyay e Robinson (2002) propdem férmulas matematicas para uma série de
feicbes e sugerem a aplicabilidade dessa metodologia para diferentes partes do

mundo, com ajustes para a dinamica local.

O método aqui utilizado foi o de correlagfes. Ele calcula o valor de temperatura
e salinidade em profundidade através de correla¢ges entre os dados de TSM e ESM e
os dados de T e S em cada nivel. Para tal, utiliza séries temporais de dados
superiores a um ano, a fim de garantir uma estatistica significativa. Os valoresde T e
S sdo obtidos a partir de fatores de correlacdo. As equacdes abaixo indicam como é

calculado T , em todo o dominio tridimensional, a partir de ESM:

T(XY,2,t)=<T >(X,y,2) + F&, (X, ¥, 2) *dn(x, y,t), (2.36)
T <dT =dn >
Fesw (X, Y, 2)=———F—, 2.37
(X Y,2) ~@)> (2.37)
dU(X1 y1t) =77(X1 y1t)_ <n> (X1 y) ’ (238)
dT(X, Yy, ) =T(X,y,0)—-<T>(X,Y), (2.39)

onde < > indica valor médio no tempo, F.,, € o fator de correlagdo entre ESMe T, 1

€ a elevacdo. As médias temporais sao referentes aos 2 Ultimos anos da simulacao
longa que compreende o controle (inicializada com dados de abril de 1996). Para o
calculo do fator de correlagdo entre ESM e salinidade, substitui-se o T pelo S nas

equagoes; e para a obtencdo dos fatores de correlagdo da TSM, substitui-se n por T
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da primeira camada (T (X, y,l,t)). E necessario, portanto, rodar duas vezes os Ultimos
2 anos da simulacéo longa, para se chegar aos valores dos fatores de correlacdo. Na
primeira, calculam-se as médias de T, S, n e TSM, e, na segunda, se calculam os

fatores.

O resultado é um conjunto de 4 matrizes 4D (241x205x15x68), referentes aos
campos 3D em cada um dos 68 dias, de: (1) T calculado via TSM, (2) T calculado via
ESM, (3) S calculada via TSM e (4) S calculada via ESM. De acordo com o
experimento, que indica qual(is) dado(s) sera(ao) assimilado(s), definem-se quais
matrizes serdo lidas progressivamente ao longo do tempo e seus valores assimilados

via relaxagdo newtoniana.

Para uma maior nogdo das correlagbes entre a superficie e a profundidade,
foram calculados os 4 tipos de coeficientes de correlacdo (ESM-T , ESM-S, TSM-T e

TSM-S ), de acordo com as formulas abaixo:

dT *dn >
Clo (%,Y,2) =—— , (2.40)
= \/< @dTY ><(@dn) >
dS*xdn>
Clan (X, Y, 2) = — , (2.41)
- J<@S ) ><@n)y >
CL (X y,2) = <dT *dTSM > (2.42)
. J<(@T ) ><(@TSM ) > ’
C3 (X, y,2) = <dS*dTSM > (2.43)

J<(@SY ><(@TSM ¥ >

A Figura 2-9 apresenta as séries temporais das médias no dominio dos 4
coeficientes ao longo do tempo. Os valores baixos sdo devidos ao fato da média ser
calculada em todo o dominio, inclusive nas maiores profundidades, aonde a correlacao
com a ESM e a TSM é praticamente nula. A abscissa indica 0 nimero de dias
considerados na média temporal. Nota-se que com menos de 1 ano, os valores dos
coeficientes j& se estabilizam. Portanto, as médias temporais de 2 anos utilizadas séo

suficientes para representar os parametros médios.
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Séries temporais dos Coeficientes de Correlagao
03 T T T T T T T

025+ -

02 -

015+ -

Média 3D

01 -

005+ -

005 1 1 1 1 1 1 1
0 100 200 300 400 500 600 700 800
dias

Figura 2-9: séries temporais da média 3D dos quatro coeficientes de correlagdo: ESM-T (azul),
ESM-S (verde), TSM-T (vermelho) e TSM-S (preto).

As Figuras 2-10, 2-11, 2-12 e 2-13 apresentam os mapas destes coeficientes
nas profundidades de 0, 400 e 800 metros. E mostrado também o respectivo modulo
do coeficiente, uma vez que quanto mais proximo de -1 ou de +1, melhor vai ser a
estimativa do parametro em profundidade.
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Coeficiente de Correlagéo de Temperatura e elevagio na superficie

21 " L
| ’

Madulo de Coef. de Correlagdo de Temperatura e elevagdo na superficie
F ]
yr

=22
1) @
] ]
E} E]
U U
Longitude Longitude
Coeficiente de Correlagdo de Temperatura e elevagdo a 400 m Médulo de Coef. de Correlagdo de Temperatura e elevagéo a 400 m
21t s J
|
-22F .-
0.7
06
1) o -23F
] =
£ = p 0.5
5 3 — 4
24 ,—i 04
0.3
o5k
0.2
2BF 0.1
S
43 42 -41 -40 -39 -3
Longitude Longitude
Coeficiente de Correlagéo de Temperatura e elevagéo a 800 m Madulo de Coef. de Correlagéio de Temperatura e elevagdo a 500 m
T T T T -
21
=22
o o 23
= ]
2 E]
5 % _
24
-
-
-25
[
-26
-43 -42

Longitude

Longitude

Figura 2-10: mapas de coeficiente de correlacdo entre ESM e temperatura (esquerda) e seu

respectivo modulo (direita), nas profundidade de 0 (acima), 400 (meio) e 800 (abaixo) metros.
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Coeficiente de Correlagédo de Salinidade e elevagdo na superficie
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Figura 2-11: mapas de coeficiente de correlagdo entre ESM e salinidade (esquerda) e seu
respectivo modulo (direita), nas profundidade de 0 (acima), 400 (meio) e 800 (abaixo) metros.

51



Coeficiente de Correlagdo de Ternperatura e TSM na superficie
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Figura 2-12: mapas de coeficiente de correlacdo entre TSM e temperatura (esquerda) e seu

respectivo modulo (direita), nas profundidade de 0 (acima), 400 (meio) e 800 (abaixo) metros.
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Coeficiente de Correlagéo de Salinidade e TSM na superficie Mddulo de Coef. de Correlagéo de Salinidade e TSM na superficie
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Figura 2-13: mapas de coeficiente de correlacdo entre TSM e salinidade (esquerda) e seu
respectivo modulo (direita), nas profundidade de 0 (acima), 400 (meio) e 800 (abaixo) metros.

E possivel detectar a assinatura da CB no mapa superficial do coeficiente de
ESM-T , mas as maiores correlacdes estdo em 800 m, onde quase toda a area esta
com valores acima de 0,6. J& os coeficientes de TSM-T tém valores proximos a 1 na
superficie, como era esperado, mas apresentam baixas correlacdes em profundidade.

53




De uma forma geral, os coeficientes de salinidade acompanham o padréo de

temperatura, mas com menores magnitudes.

Esta diferenciacdo na vertical é confirmada quando se faz a projecao vertical
dos dados de ESM e TSM. A Figura 2-14 apresenta os perfis verticais de erro RMS
médio na horizontal e no tempo, entre os valores de temperatura e salinidade
calculados pelo método das correlacbes e os valores calculados na simulacdo
controle. O objetivo é verificar que, apesar de ndo haver erro nas observacdes de TSM
e ESM extraidas do controle (premissa inicial), ha erros na projecéo vertical desses
dados, que variam de acordo com o parametro assimilado e a profundidade. Como era
de se esperar, pelos resultados dos coeficientes de correlacdo, os erros de
temperatura sdo menores entre a superficie e 180 metros, quando a projec¢éo vertical
é feita a partir dos dados de TSM, e, a partir de 500 m, 0S menores erros ocorrem
qgquando a projecdo vertical € feita com os dados de ESM. O mesmo vale para

salinidade, mas com menores diferencas.
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Figura 2-14: perfis de erro RMS médio na horizontal e no tempo (68 dias) de temperatura
(acima) e salinidade (abaixo), entre os valores calculados via fatores de correlagéo e obtidos na
simulagéo controle (verdade). Em vermelho, proje¢do dos dados de ESM e, em azul, projecao
dos dados de TSM.

Conclui-se, portanto, que as correlacdes e a eficacia na projecédo vertical de

ESM e TSM apresentam seus maiores valores em profundidades distintas, sugerindo
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gue esquemas de assimilacdo que contemplem os dois tipos de dado devem
apresentar melhor desempenho, pois conseguirdo representar tanto a superficie

guanto a camada intermediaria.

Além disso, a eficacia pode variar de acordo com a posicdo numa secdo
vertical ao longo da latitude. A Figura 2-15 apresenta as sec¢des verticais ao longo de
23°S dos mdadulos dos quatro coeficientes de correlacdo. Na nossa profundidade de
interesse, que inclui a plataforma externa, quebra de plataforma e inicio de talude,
percebe-se que a faixa do talude com maiores correlacdes com a ESM esta entre 400
e 1000 m. As menores correlagBes ocorrem na quebra de plataforma, provavelmente
em virtude das grandes variacdes que ocorrem ai (velocidade da CB, distéancia da CB
da costa, perturbacbes no sistema CB-CCI). As correlagcbes com os dados de TSM,
por outro lado, sdo praticamente nulas a partir de 400 m. Conforme ja justificado
matematicamente, os dados de ESM tém maior habilidade em reconstruir o campo de
massa ao longo de toda a camada geostréfica, enquanto a TSM se restringe a
superficie.
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Figura 2-15: Segdes verticais em 23°S dos médulos dos coeficientes de correlagdo de ESM-T
(acima, esquerda), ESM-S (acima, direita), TSM-T (abaixo, esquerda) e TSM-S (abaixo,
direita).

O conhecimento da variacdo espacial desses coeficientes é de grande
importancia para a interpretacdo dos resultados dos experimentos de assimilacdo e

para definicdo de estratégias que minimizem suas limitacdes.

2.2.2 — Relaxag&o newtoniana

Conhecidos os valores de temperatura e salinidade em todos os pontos da
grade, a cada dia, durante os 68 dias, eles serdo assimilados pelo esquema de
relaxacdo newtoniana. A janela de assimilacdo sera igual a 1 dia, que é da mesma
ordem da resolucao temporal dos satélites oceanograficos operacionais.

A partir deste ponto, portanto, ndo se considerou mais as simulagfes longas de
3 anos, utilizadas para definir periodo do controle, condigbes iniciais dos
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experimentos, calculos de médias e de coeficientes e fatores de correlagdo. Todos os
resultados apresentados no préximo capitulo serdo referentes as simulacdes de 68
dias: controle, experimento sem assimilacdo e experimentos com assimilagdo. A

tabela 2-Il apresenta um resumo das simulacdes feitas até aqui.

Tabela 2-II: resumo das simulacdes feitas antes da etapa de assimilacdo de dados

S Inicializagao Mode Dur. Objetivo
Ao 3 Célculo das médias de T, S, U, V, ESM e TSMnos 2 Ultimos anos e
L abr/96 4 (a€ dia6)e 3 anos escolha do periodo de assimilagdo (dias 1033 a 1101)
2 final do ano 1 3 2 Calcular os coeficientes e fatores de correlagéo e salvar as condi¢cdes
dasim. 1 anos iniciais do experimento controle (dia 1033 da sim. 1)
3 dia 1033 da 3 68 Obtencéo dos campos 3D diérios de T e S, via fatores de correlagéo de
sim. 1 dias ESMe TSM, e dos campos 3D de T, S, U e V do controle.
a out/95 4 (até dia6) e 3 3 Obtencéo das condi¢des iniciais dos experimentos de assimilag&o (dia
anos 917).
dia 917 da 68 . ®
5 sim. 5 3 dias Experimento SEM ASSIMILACAO

Ou seja, foram feitas duas simulacdes longas (simulacdes 1 e 4), uma para a
definicdo do periodo de controle, e outra para a determinacdo das condi¢des iniciais
dos experimentos de assimilacdo. A primeira foi executada duas vezes (simulacdes 1
e 2), até serem obtidos os fatores de correlacdo. De posse dos fatores, os campos de
T e S que serdo assimilados foram calculados a partir dos valores de ESM e TSM da
simulacdo 3. A simulagéo 3 corresponde a simulacdo controle e o experimento sem
assimilacéo é o 5. As mesmas condic¢des iniciais do experimento 5 serdo usadas para
todos os experimentos de assimilacdo, onde sera aplicada a relaxa¢cdo newtoniana.

A relaxacdo newtoniana consiste em adicionar as equacdes progndsticas um
termo que aproxima a solucdo na direcdo das observacbes. A equacdo de

conservacgéo da temperatura potencial, por exemplo, seria reescrita da seguinte forma:

T [y T +E[KH5—T]+FT SR, -T,). (2.44)

ot OX oy oL ) oz 0z

T, =T, =— Ua—T+V8—T+W8—T +2[KH8—T]+FT, (2.45)
OX oy oL ) oz 0z

onde R(TO —TB) € o termo de relaxacdo newtoniana para assimilacao de temperatura

potencial observada (T,) e R é a funcéo-peso da relaxagdo newtoniana. T, € a
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temperatura de background, que nosso caso, € a solucdo do modelo antes de
assimilar o dado. De forma simplificada, entdo, temos a seguinte equacdo de

relaxacao newtoniana:
T "= Tmod + R(Tassim _Tmod )’ (246)

onde T, € o valor de temperatura a ser assimilado e T, é a temperatura calculada

assim

pelo modelo.

Apesar de todas as representacbes matematicas feitas do esquema de
assimilagéo utilizarem a variavel T, deve-se ressaltar que o0 mesmo vale para S, ja
gue ambos os parametros serdo assimilados. Cooper (1988) mostrou que é essencial
a assimilacdo conjunta de T e S a fim de diminuir os erros nos campos de

velocidade.

A definicdo do valor de R é feita de forma empirica. Se R for muito grande, a
solugédo converge para a observagéo rapidamente, o que pode gerar instabilidades
numéricas, uma vez que a dindmica ndo tera tempo para se ajustar. Se for muito
pequeno, os erros do modelo podem aumentar antes que a relaxacdo se mostre
eficaz. No levantamento bibliogréfico feito, foram verificadas as seguintes funcdes de
R para relaxagdo newtoniana em modelos hidrodindmicos:

(i) Holland e Malanotte-Rizzoli (1989); Capotondi et al. (1995a)

R=—~ (2.47)

a

(i) Holland e Malanotte-Rizzoli (1989)

R= iexp{_ ) } (2.48)

t t2

a

(iii) Nielsen-Gammon (2004)

R=—N, (2.49)
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N, =1
Para (tjan > jan]:
N, =0

Para [@< i < jan]:
2

0 < N, <1 (variagéo linear),

onde t, é a escala de tempo de relaxagcdo newtoniana, jan €é o tempo

correspondente a janela de assimilacdo, t.. . € a distdncia no tempo entre o passo de

jan

tempo atual e 0 passo de tempo correspondente ao dado assimilado, ou seja, se o

proximo dado a ser assimilado corresponde ao dia 3 e o passo atual e 2,8, t,,,=0,2
(L, varia entre — jan/2 e + jan/2), t, fixa o quéo localmente no tempo os dados sdo
assimilados. Holland e Malanotte-Rizzoli (1989) utilizaram t, como sendo igual a

janela de assimilagédo e testaram diferentes valores de t, (0,5, 2, 5 e 10 dias). Um

critério semelhante a este sera realizado nos testes de assimilacdo deste trabalho.

Percebe-se que os esquemas, na sua maioria, sdo compostos por uma fungéo

constante (1/t,) e outra que varia com a proximidade do passo de tempo em relagéo

ao tempo da observacgdo. Nielsen-Gammon (2004) e Fan et al. (2004) utilizam ainda
funcdes proporcionais as distancias horizontal e vertical entre o ponto da observacgéo e
0 ponto da grade.

A novidade do esquema de relaxac@o newtoniana utilizado neste trabalho € a
inclusdo de uma nova funcgéo, proporcional ao coeficiente de correlacéo (calculado em

2.2.1) em cada ponto. Serdo testados, portanto, 3 tipos de esquema:

R1:
n+1 l
T = Tmod + t_ (Tassim - Tmod ) (250)
R2:
1 —abs(t
T "= Tmod + t_ eXp(%](Tassim - Tmod ) (251)
a d
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R3:

—abs(t.
T =T +tiexp(—t( )

a

] f (COEf )(Tassim - Tmod ) (252)

d

No caso de R1, como ndo ha relagdo com t,,, a assimilacdo e feita a cada

passo de tempo e o valor assimilado varia linearmente ao longo da janela de
assimilagdo. Serdo testados os seguintes valores de t,: 0,5, 1,0 e 2,0 dias. O critério

par
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Figura 2-16: variacdo da funcao exp[—abs(tjan ) 141, ao longo da janela de assimilag&o, para

cada valor de t; (em ordem de cima para baixo): 0,25, 0,5, 1,0 e 2,0.
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Em R3, além da funcdo associada a t .., foi inserida uma fungéo proporcional

jan
ao coeficiente de correlagdo. Ou seja, quando o modulo do coeficiente de correlacao
for alto, o peso da relaxacdo newtoniana é maior; enquanto que a um baixo valor do
coeficiente, a funcdo atribui um pequeno peso da relaxacdo newtoniana, deixando
prevalecer mais a fisica do modelo. Foram testadas 5 func¢des, apresentadas nas
Figuras 2-17 a 2-21, com os respectivos gréaficos, que indicam a variagdo do peso de
acordo com o valor do coeficiente de correlagdo. Deve ser ressaltado que o coef nas
fungBes abaixo pode ser referente a correlagdo entre TSM e temperatura ou salinidade

ou entre ESM e temperatura ou salinidade, dependendo do dado que estd sendo
assimilado e do parametro que se quer projetar na vertical. Eis as funcgdes:

Funcéo (a):
f (coef ) = exp[abs(coef )-1] (2.53)
Funcao (b):
f (coef ) = abs(coef ) (2.54)
Funcéo (c):
f (coef ) = COS[ﬂ(COZf +1)]+1 (255)
Funcao (d):
f (coef ) = coef (2.56)
Funcéo (e):
f (coef ) = —coef 2 — 2coef (coef < 0) 257)

f (coef ) = —coef 2 + 2coef (coef > 0)
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Figura 2-17: Funcgéo (a).

Figura 2-18: Funcdo (b).

Figura 2-19: Funcgéo (C).
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Figura 2-20: Funcdo (d ).
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Figura 2-21: Fungéo (e).

A Figura 2-22 resume 0 esquema de assimilacdo. A distancia no tempo entre
cada letra na figura corresponde a meia janela de assimilacdo (no caso, 12 hs).
Supondo que 0s passos de tempo em que ocorrem as observacdes (ou seja, quando
os dados de TSM e ESM do controle estédo disponiveis) sejam A, C e E, séo criados,
pelo método de correlagdes, os campos 3D de temperatura e salinidade para cada um
desses tempos. No esquema R1, quando o modelo chega em A, a rotina |é os dados

de T e S em C e calcula, através de interpolacéo linear, os valores de T e S

assim assim

para todos os passos de tempo entre A e C. O mesmo acontece quando o modelo
chega em C, relativo a E. Ou seja, os valores assimilados variam linearmente entre A
e Ceentre Ce E. Em R2 e R3, quando o modelo chega em B, ele 1é os valores de C
gue serdao assimilados e atribui um peso a eles que varia ao longo da janela de
assimilacéo (que vai de B a D), dependendo da distancia no tempo em relacdo a C
(nesse caso, 0s pesos sdo minimos em B e D, e maximo em C, que € 0 passo de

tempo da observagédo). Quando o modelo chega em D, ele deixa de assimilar os dados
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de C e passa a assimilar os dados de E durante a janela seguinte. Ou seja, em R2 e

R3, T, © S,y S0 constantes ao longo da janela, apenas variando o peso atribuido
as diferengcasentre T, e T, eentre S e S _,-
CONTROLE { f I f I
A B C D E
| TSMeEsm | | TsMeEsm | | TSMeESM |

Correlagdes estatisticas

TeS3D TeS3D TeS3D

Janela de
assimilagao

EXPERIMENTOS
DE | T | T |
ASSIMIALACAO

A B C D E
1 dia

Figura 2-22: resumo do esquema de assimilacdo

A rotina de relaxacdo newtoniana, inserida no cédigo do POM, é acionada apés

o célculo de T e S pelo modelo. Conhecidos T, e S a relaxagdo newtoniana é

mod ?
aplicada, fornecendo novos valoresde T e S. Com eles, calcula-se a correspondente
variacdo de massa especifica e corrigem-se, ainda no mesmo passo de tempo, 0s
valores de velocidade, através de um ajuste geostréfico. Isto é feito para que, no
passo de tempo seguinte, quando a velocidade for calculada, o termo de gradiente de
pressao baroclinica (que utiliza os novos valores de T e S) ndo gere um choque que

desestabilize o modelo.
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3 — Resultados

Os resultados serdo divididos em trés topicos, de acordo com os objetivos
definidos:

1. Avaliagdo da capacidade de se reproduzir o campo de correntes e feicdes
oceanograficas, principalmente um vértice ciclénico ao largo de Cabo Frio.

2. Avaliagdo da adequacdo do melhor experimento de assimilacdo aos

fundamentos fisicos que controlam a dinamica da regido.

3. Avaliacdo do potencial da metodologia aqui utilizada como parte de um
sistema operacional de previsdo de correntes.

No primeiro tépico, seréo avaliados diferentes experimentos de assimilacéo.

Em cada um, sera testada uma combinacdo do esquema de relaxagcdo newtoniana

(R1, R2 e/ou R3) e os respectivos parametros utilizados (t, ,t, e funcéo do coeficiente

de correlacdo). Os resultados serdo comparados, através de perfis verticais de erro
RMS médio por area, a fim de definir os melhores métodos de assimilacdo de dados
via relaxacdo newtoniana para a regido e se estes métodos sdo capazes de reproduzir
a formagdo de um vértice ciclénico a sudeste de Cabo Frio, existente no experimento

controle.

No segundo topico, seréa feito um estudo sobre a origem do referido vortice do
experimento controle, fundamentado na teoria linear de instabilidade baroclinica.
Conhecidos os mecanismos fisicos que geram o vortice, 0 método selecionado no
topico anterior serd avaliado, com o objetivo de verificar se ele, além de reproduzir o

vortice, gera-o com os mesmos fundamentos fisicos observados no controle.

Finalmente, no dltimo tépico, sera utilizado, juntamente com o método de
correlacBes estatisticas, um modelo de feicdes simplificado a fim de minimizar
limitacbes identificadas nos resultados anteriores. Além disso, destacar-se-4 a
importancia da obtencéo de perfis verticais de dados in situ na capacidade de previsao
dos vortices locais.

Todos os experimentos de assimilacdo e a simulacdo controle foram
processados no Nucleo de Atendimento em Computacdo de Alto Desempenho
(NACAD-UFRJ), em uma plataforma computacional Silicon Graphics ALTIX 350, com
CPUs Intel Itanium 2, pico teérico de performance de 6 GFlops/s por CPU e memdria
RAM compartilhada de 28 Gb.
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3.1 — Avaliacao da Capacidade de Reproduzir Fei¢cdes

Oceanogréficas

Conforme detalhado no capitulo de metodologia, foram avaliados 3 diferentes
esquemas de relaxagdo newtoniana (equacbes (2.50), (2.51) e (2.52)). Para os

parametros que compdem esses esquemas, foram testados 3 diferentes valores de t,
(0,5, 1,0 e 2,0 dias), 4 valores de t; (0,25, 0,5, 1,0 e 2,0 dias) e 5 fungGes de

coeficiente de correlagéo ((a), (b), (c), (d) e (e), descritas na metodologia). Foram
realizados experimentos com assimilacéo: (1) de TSM, (2) de ESM, (3) de TSM ou
ESM e (4) de TSM e ESM, totalizando 49 combinagdes.

O critério de avaliagdo de cada experimento foi a comparagdo entre perfis
verticais da média no tempo (entre os dias 30 e 68) do erro RMS da componente V
da corrente em relagdo ao experimento controle, na regido de interesse (21°-26°S e
38,5%-43,5°W). O perfil médio de RMS foi, entdo, assim calculado:

t=30 1

. t=68 n(z)
RMS(Z):%Z[\/%Z(P—C)Z], (3.1)

onde n é o numero de pontos na horizontal para cada nivel Z, P é o valor calculado
pelo experimento em um determinado ponto e C € o respectivo valor obtido pelo

controle.

Na média temporal, foram considerados apenas os dias posteriores ao dia 30
pelo fato de que em todos os experimentos realizados foi necessario um periodo de
cerca de 30 dias para o método de relaxacao newtoniana minimizar o RMS em relacao
ao controle. A Figura 3-1 apresenta séries temporais, em diferentes profundidades, de
RMS da componente V , tipicas dos experimentos realizados. Nota-se que nos
primeiros dias, conforme o experimento vai assimilando os dados do controle, o RMS

vai decrescendo até se estabilizar por volta do dia 30.
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Série ternporal de RMS da comp Y na regido de interesse em diferentes profs
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Figura 3-1: Séries temporais de RMS tipicas dos experimentos, para diferentes profundidades
(em metros): 20 (azul), 50 (verde), 200 (vermelho), 500 (magenta), 1000 (cian) e 2000 (preto).

Os experimentos de assimilacdo seguiram a seqiéncia apresentada a seguir.
Para cada fase de testes, todos 0s experimentos que correspondessem ao menor erro
RMS em algum trecho da coluna d’agua (até a profundidade de 1000 m) eram
selecionados para a fase seguinte:

- Avaliagdo de R1: um experimento para cada t, (0,5, 1,0 e 2,0).

- Avaliacdo de R2 (utilizando os melhores valores de t_): um experimento para

cada t; (0,25,0,5,1,0e 2,0).

- Avaliacdo de R3 (utilizando as melhores combinagbes de t, e t,): um

experimento para cada funcao de coeficiente de correlagéo ((a), (b), (c), (d) e (e)).

- Avaliacgéo final: os melhores resultados de cada fase sdo comparados. Nesta
fase, é selecionado unicamente o esquema de melhor desempenho na superficie, uma
vez que o objetivo final de aplicacdo dos campos hidrodindmicos é a melhoria na
capacidade de previsdo do transporte de O6leo, que ocorre essencialmente na

superficie.
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3.1.1 - Assimilacdo de Temperatura da Superficie do Mar (TSM)

R1 - Avaliacéo de t,

A Figura 3-2 apresenta os perfis de RMS para os 3 valores de t, utilizados.
Nota-se um desempenho similar para t,=1,0 e t, =2,0, com erros menores do que 0s

apresentados no experimento de t, =0,5. Desta forma, selecionou-se t,=1,0 para os

experimentos das proximas fases.

Perfil de RMS
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Figura 3-2: Perfis de RMS nos experimentos de R1 de assimilagdo de TSM, com diferentes
valores de t_: 0,5 (azul), 1,0 (verde), 2,0 (vermelho).

R2 - Avaliacao de t

A Figura 3-3 apresenta os perfis de RMS para os 4 valores de t; utilizados nos
experimentos de R2. Nos 4 experimentos, foi utilizado t,=1,0. Nota-se que o perfil
referente ao t, =0,25 apresenta os menores erros ao longo de toda a profundidade de

interesse. Este valor de t, foi, portanto, o utilizado nos experimentos seguintes.
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Perfil de RMS
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Figura 3-3: Perfis de RMS nos experimentos de R2 de assimilagdo de TSM, com diferentes
valores de t: 0,25 (magenta), 0,5 (azul), 1,0 (verde), 2,0 (vermelho).

R3 - Avaliacao das funcdes de coeficiente de correlacdo

A Figura 3-4 apresenta os perfis de RMS para as 5 fun¢bes utilizadas nos

experimentos de R3, utilizando-se t,=1,0 e t,=0,25. O perfil referente a funcéo (a)

apresentou 0s menores erros ao longo de toda a profundidade de interesse.

Perfil de RMS
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Figura 3-4: Perfis de RMS nos experimentos de R3 de assimilagdo de TSM, com diferentes
funcbes de coeficiente de correlagdo: (a) (azul), (b) (verde), (C) (vermelho), (d) (magenta),
(&) (preto).
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Avaliacdo Final

A Figura 3-5 apresenta os perfis dos melhores resultados obtidos nas 3 fases
anteriores, isto €, tem-se uma comparacéo entre R1 (t, =1,0), R2 (t,=1,0, t,=0,25) e
R3 (t,=1,0, t,=0,25, funcéo (a)). Percebe-se que até a profundidade de cerca de 600

metros, 0s menores erros correspondem ao perfil de R3. A partir desta profundidade, o
melhor desempenho é de R1.

Perfil de RMS
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Figura 3-5: Perfis de RMS dos experimentos de melhor desempenho nas fases anteriores: R1 —
t,=1,0 (azul), R2 - t,=1,0, t,=0,25 (verde),e R3 - t,=1,0, t,=0,25 e funcéo (a) (vermelho).

A Figura 3-6 apresenta um esquema que resume 0s testes de assimilagdo de
TSM realizados. Os retangulos em vermelho indicam aqueles que apresentaram 0s
melhores resultados em cada fase.
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Figura 3-6: resumo dos experimentos de assimilagéo de TSM realizados. Para cada t,, t, e

funcdo do coeficiente de correlacdo, foram destacados, em vermelho, aqueles que
apresentaram o melhor desempenho.

Portanto, o melhor esquema de assimilacdo de TSM para a regidao de
interesse, de acordo com o critério estabelecido (menor RMS na superficie) foi:

1 —abs(t,,)
mod + - p N
1dia 0,25dia

T =T ]exp(abs(coef ) =D i = Torog) (3.2)

A Figura 3-7 apresenta os campos de corrente (as cores indicam intensidade e
os vetores a dire¢ao), na superficie, a 400 metros e a 800 metros de profundidade,
correspondente ao dia 45, do esquema R3, selecionado na avaliacdo final de TSM. Os
campos dos experimentos de assimilacdo sé&o confrontados com o controle, a fim de
observar as principais diferencas e se 0 esquema de assimilacéo foi capaz de gerar o
vortice (sempre destacado por um retangulo preto). Como o vortice surge na superficie
do controle entre os dias 40 e 45, escolheu-se esse Ultimo para a comparacao.
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Figura 3-7: Campos de corrente em t=45 dias do experimento R3 (t,=1,0, t,=0,25 e funcéo

(a)) de TSM (esquerda) e do controle (direita) para a superficie (acima), 400 m (meio) e 800 m
(abaixo).

Pode-se notar que, na superficie, o experimento chega a apresentar a CB no
sentido NE-SW, meandrando a sudeste de Cabo Frio, como no controle, mas sendo
incapaz de gerar o vortice ciclénico ao sul de Cabo Frio, visto nas 3 profundidades do
controle. Em profundidade, entretanto, a circulacdo é bastante diferente e o
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experimento chega a formar um vértice anticiclénico ao largo de Cabo de Sdo Tomé,

inexistente no controle.

A Figura 3-8 apresenta os mesmos campos superficiais do experimento R3 e

do controle, agora juntamente com o campo do experimento sem assimilacéo.
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Figura 3-8: campos superficiais de corrente em R3 (acima), experimento sem assimilagdo

(meio) e controle (abaixo).
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Portanto, o melhor esquema de assimilacdo de TSM melhorou a circulagéo
superficial, mas ndo gerou o vortice. A melhoria se deve as altas correlacdes da TSM
com o campo de massa até a profundidade de 200 m (vide Figuras 2-14 e 2-15). O
aspecto determinante para a nao geracdo do vortice é o fato da instabilidade
baroclinica, que requer cisalhamento vertical, ndo ser bem representada devido as

pequenas correlacdes da TSM com profundidades acima de 200 m.

3.1.2 - Assimilacéo de Elevacéo da Superficie do Mar (ESM)

R1 - Avaliacdo de t,

A Figura 3-9 apresenta os perfis de RMS para os 3 valores de t, utilizados. Os
resultados indicam um melhor desempenho de t,=0,5 entre a superficie e 180 m,

enquanto t, =1,0 foi melhor entre esta profundidade e 1000 m. Consequentemente, 0s

dois valores seréo testados nos experimentos seguintes.
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Figura 3-9: Perfis de RMS nos experimentos de R1 de assimilagdo de ESM, com diferentes
valores de t_: 0,5 (azul), 1,0 (verde), 2,0 (vermelho).
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R2 - Avaliacao de t

Diferentemente do que ocorreu com a assimilagédo de TSM, a avaliagéo de t,

selecionou dois valores. Desta forma, os experimentos de R2 de ESM seréo indicados
como pares t_/t,, que indicardo a combinacéo utilizada.

A Figura 3-10 apresenta os perfis de RMS para os 4 valores de t;, utilizando
t, =0,5. Da superficie até 150 m, o melhor desempenho foi de t;=2,0. A partir de 300

m, entretanto, observa-se que os erros de t, =0,25 sdo os menores.
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Figura 3-10: Perfis de RMS nos experimentos de R2 de assimilacdo de TSM (para t, =0,5),

com diferentes valores de t,: 0,25 (magenta), 0,5 (azul), 1,0 (verde), 2,0 (vermelho).

A Figura 3-11 apresenta os resultados utilizando-se t,=1,0. Neste caso,

t,=2,0 foi melhor ao longo de toda a profundidade.
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Figura 3-11: Perfis de RMS nos experimentos de R2 de assimilacdo de TSM (para t, =1,0),

com diferentes valores de t,: 0,25 (magenta), 0,5 (azul), 1,0 (verde), 2,0 (vermelho).

Portanto, foram selecionados 3 pares t_/t, para testes de R3: 0,5/2,0, 0,5/0,25

e 1,0/2,0.

R3 - Avaliacao das funcdes de coeficiente de correlacdo

As Figuras 3-12, 3-13 e 3-14 apresentam os perfis de RMS para as 5 fun¢bes

utilizadas nos experimentos de R3, utilizando-se os pares t_/t, de 0,5/0,25, 0,5/2,0 e

1,0/2,0, respectivamente. A funcdo (a) apresentou os melhores resultados em todos

0S casos.
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Figura 3-12: Perfis de RMS nos experimentos de R3 de assimilagdo de TSM (utilizando o par
0,5/0,25), com diferentes funcbes de coeficiente de correlagdo: (a) (azul), (b) (verde), (C)
(vermelho), (d ) (magenta), (€) (preto).
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Figura 3-13: Perfis de RMS nos experimentos de R3 de assimilagdo de TSM (utilizando o par
0,5/2,0), com diferentes funcbes de coeficiente de correlagéo: (a) (azul), (b) (verde), (C)
(vermelho), (d ) (magenta), (€) (preto).
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Perfil de RMS
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Figura 3-14: Perfis de RMS nos experimentos de R3 de assimilagdo de TSM (utilizando o par
1,0/2,0), com diferentes fungdes de coeficiente de correlacdo: (a) (azul), (b) (verde), (C)
(vermelho), (d ) (magenta), (€) (preto).

Avaliacado Final

As préximas figuras correspondem aos melhores resultados obtidos nas fases

anteriores, para cada uma das 3 combinacdes. Ou seja, fez-se uma comparacéo entre

R1 (t,=0,5), R2 (t,=0,5, t,=0,25) e R3 (t,=0,5, t,=0,25, funcéo (a)), na Figura 3-15;
entre R1 (t,=0,5), R2 (t,=0,5, t,=2,0) e R3 (t,=0,5, t,=2,0, funcéo (a)), na Figura
3-16; e, por ultimo, foram apresentados os perfis de R1 (t, =1,0), R2 (t,=1,0, t,=2,0)

e R3 (t,=1,0, t,=2,0, funcéo (a)) na Figura 3-17.
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200k L TR T — PO ............. ]
AL R .............. .............. T o p s J
BOOE .............. RN .............. Ty i

a0k .............. .............. — ............. P A

Profim)

= |[(0[1]| a5 aacaa0a00: .............. ............... _ ...... ............. i
200k .............. ...... ; .............. .............. ............. d
R S g e T R S ]
AEOOE- .............. .............. .............. .............. ............. _

B e 3o0og oo pacood .............. AR .............. ..............

2000 I | 1 i I
0.045 0.05 0.0585 0.08 0.065 0.ar 0.0v5
RMS(mis)

Figura 3-15: Perfis de RMS dos experimentos de melhor desempenho nas fases anteriores: R1
- 1,=0,5 (azul), R2 - t,=0,5, t,=0,25 (verde),e R3 — t =0,5, {,=0,25 e funcéo (a)
(vermelho).
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Figura 3-16: Perfis de RMS dos experimentos de melhor desempenho nas fases anteriores: R1
- 1,=0,5 (azul), R2 - t_ =0,5, t,=2,0 (verde),e R3 - t_ =0,5, t,=2,0 e funcéo (a) (vermelho).
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Perfil de RMS
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Figura 3-17: Perfis de RMS dos experimentos de melhor desempenho nas fases anteriores: R1
- 1,=1,0(azul), R2 -t =1,0, t,=2,0 (verde),e R3 - t, =1,0, t,=2,0 e funcéo (a) (vermelho).

Conclui-se que para a combinacdo 0,5/0,25, os melhores esquemas foram o
R1, da superficie até 200 m, e o R2, entre 200 e 1000 m. Para o par 0,5/2,0,
destacaram-se 0 R2, da superficie até 350 m, e 0 R3, a partir desta profundidade. Na
combinagdo 1,0/2,0, o esquema R1 teve o melhor desempenho em toda a
profundidade. Estas 5 configuragbes foram plotadas na Figura 3-18 para definir o
melhor esquema de assimilacdo de elevacdo. Os perfis indicam que os melhores
desempenhos foram alcancados pelo R2 (0,5/2,0), da superficie até 200 m, e por R1
(1,0), a partir dai.
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Figura 3-18: avaliacdo final dos esquemas de assimilagdo de ESM, com os perfis das 5
melhores configuragbes: R1-t, =0,5 (azul), R1-t, =1,0 (verde), R2-t_ =0,5, t,=2,0 (vermelho);

R2-t,=0,5, t,=0,25 (magenta); e R3-t_ =0,5, t,=2,0, funcéo (a) (preto).

Um resumo dos testes de assimilacdo de ESM realizados pode ser visto no
esquema da Figura 3-19. Os retangulos em vermelho indicam aqueles que

apresentaram os melhores resultados em cada fase.
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Figura 3-19: resumo dos experimentos de assimilacéo de ESM realizados. Para cada t,, t; e

funcdo do coeficiente de correlacdo, foram destacados, em vermelho, aqueles que
apresentaram o melhor desempenho.

Pode-se dizer, entdo, que o esquema de assimilacdo de ESM que apresentou
o menor RMS na superficie para a regido de interesse foi:

—abs (t jan )

T=T + ex
s 0 5dia Pl 2.0dia

(Tassim - Tmod ) (33)

Os valores de t, e t;, deste experimento foram iguais aos de melhor

desempenho nos testes de Holland e Malanotte-Rizzoli (1989) para assimilacdo de
dados altimétricos.

Nota-se que, para ESM, a inclusdo da funcdo proporcional ao coeficiente de
correlacdo ndo melhorou o desempenho. Isto é devido provavelmente as altas
correlacdes existentes entre a ESM e o campo de massa até 1000 m e a pouca
variabilidade na vertical, com os modulos do coeficiente de correlacdo ficando quase
sempre acima de 0,5 (Figura 2-15). J4 as correlacdes de TSM apresentam altos
valores na superficie e uma brusca queda a partir de 200 m, chegando a valores
proximos de zero em 1000 m, o que justifica a inclusdo de um peso capaz de
diferenciar o quanto o dado que serd assimilado (T ou S) esta realmente

correlacionado com a observacdo (ESM ou TSM).
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Os campos de corrente gerados pelo esquema R2 (0,5/2,0), definido como
melhor esquema de assimilagdo de ESM, para o dia 45, podem ser comparados aos

resultados do controle na Figura 3-20. S&0 apresentados 0s campos superficiais, a

400 metros e a 800 metros de profundidade.

Mapa de Corrente na superficie (m/s)
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Figura 3-20: Campos de corrente em t=45 dias do experimento R2 (t, =0,5, t,=2,0) de ESM
(esquerda) e do controle (direita) para a superficie (acima), 400 m (meio) e 800 m (abaixo).

De uma forma geral, a intensidade das correntes no experimento de

assimilacéo é mais fraca do que no controle. Apesar disso, 0 experimento conseguiu

86



reproduzir o vortice ciclénico do controle (centrado em -24,5°S e -41,5°W,
aproximadamente) nas 3 profundidades. Deve-se destacar, no entanto, que conforme
aumenta a profundidade, aumenta a diferenca na localizacdo do ndcleo do vortice.
Nota-se que a 800 metros, por exemplo, o vortice no controle se encontra cerca de

0,5° mais ao sul do que no experimento.

Na superficie, entretanto, o padrao de circulagédo € bastante similar ao controle,
com a trajetéria da CB sendo reproduzida de forma qualitativamente satisfatoria. Para
uma melhor visualizacdo da capacidade de melhoria na reproducdo da circulacdo
superficial feita pelo esquema de assimilacdo, a Figura 3-21 apresenta 0os campos
superficiais do experimento R2, do controle, e do experimento sem assimilacéo.
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Figura 3-21: campos superficiais de corrente em R2 (acima), experimento sem assimilagdo

(meio) e controle (abaixo).
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Portanto, o melhor esquema de assimilagdo de ESM foi capaz de reproduzir o
vortice do controle. Diferentemente das correlagbes de TSM, o maximo de correlagéo
entre a ESM e o campo de massa ocorre entre as profundidades de 400 e 1000 m
(Figuras 2-14 e 2-15), regido onde ocorre o cisalhamento vertical entre a CB e a CCl e
onde se origina a instabilidade baroclinica. Desta forma, esses processos fisicos séo
mais bem capturados pela assimilacdo de ESM.

3.1.3 - Assimilacdo de TSM e/ou ESM

Para tentar se beneficiar do fato de que a TSM e a ESM tém picos de
correlagdo com o campo de massa em faixas distintas de profundidade, foram
testados esquemas de relaxacdo newtoniana capazes de assimilar ambos os dados.

De acordo com os resultados apresentados na assimilagdo de apenas um dos dados,

serdo utilizadas as melhores combinagbes de t,, t;, e funcdo de coeficiente de

correlacédo. Séo elas:

- ESM (estes esquemas ser&o testados como RE™):
R1 (t,=1,0) e R2 (t, =05, t,=2,0).

- TSM (estes esquemas serdo testados como R™):
R1 (t,=1,0) e R3 (t, =1,0, t,=0,25 e funcdo (a)).

O primeiro grupo de testes envolveu a assimilacdo de TSM ou ESM. Para cada
ponto, a rotina consultava os valores absolutos dos coeficientes de correlagéo de TSM
e ESM e assimilava o dado correspondente ao maior:

Th =T 4 R™™ (-I-TSM T ) (3.4)

assim mod J?
se o coeficiente de correlacdo de TSM fosse maior que o de ESM.

Ou:

T =T 4 REM (-I-ESM T ) (3.5)

assim mod J?
se o coeficiente de correlacdo de ESM fosse maior que o de TSM.

No segundo grupo de testes, houve a assimilagdo de TSM e ESM, de acordo

com o seguinte esquema:

T = T .+ RTSM (-I-TSM T, ]+ RESM (T ESM T, ] (3.6)

assim assim
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Nestes esquemas, T™ e T™" sdo as temperaturas obtidas via fator de
correlacdo de TSM e de ESM, respectivamente. Deve-se lembrar que os esquemas
também sdo utilizados para a assimilacdo de salinidade.

Portanto, para cada um dos 2 casos, foram avaliadas as seguintes

combinagoes:
(1): R153M R1TM:;
(2): R15°M R3™M,;
(3): R25°M R1TM:

(4): R25°M R3™M,

Assimilacdo de TSM ou ESM

A Figura 3-22 apresenta os perfis de RMS das 4 combinacdes testadas para o
caso de assimilacdo de um ou outro parametro. Trés perfis diferentes atingem um
minimo em alguma faixa de profundidade. A combinag¢do (3) tem um melhor
desempenho entre a superficie e 150 m. Entre 150 e 450 m, destaca-se a combinacéo
(1). E a partir dai, os melhores resultados séo referentes a combinacao (2).

Perfil de RMS
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Figura 3-22: perfis de RMS dos esquemas de assimilacdo de TSM ou ESM, para as 4
combinacgdes testadas: (1) (azul), (2) (verde), (3) (vermelho) e (4) (magenta).
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Assimilacdo de TSM e ESM

Os perfis de RMS dos esquemas de assimilagdo de TSM e ESM séo
apresentados na Figura 3-23. Observa-se que a combinacgéo (4) obteve os melhores
resultados entre a superficie e 200 m, enquanto a combinacéo (2) foi ligeiramente
melhor a partir desta profundidade.
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Figura 3-23: perfis de RMS dos esquemas de assimilacdo de TSM e ESM, para as 4
combinacgdes testadas: (1) (azul), (2) (verde), (3) (vermelho) e (4) (magenta).

Para uma melhor visualizacdo do desempenho dos esquemas de assimilacéo
de dois parametros (TSM e/ou ESM), foram plotados na Figura 3-24 os perfis das 3
combinagcbes destacadas nos esquemas de TSM ou ESM e as 2 melhores
combinac¢bes dos esquemas de TSM e ESM. Nota-se que entre a superficie e 200 m,
prevalece a combinacdo (4)-TSM e ESM com o menor erro. Entre 300 e 450 m, os
melhores resultados sdo da combinacdo (1)-TSM ou ESM. Nas maiores
profundidades, destacou-se a combinacéo (2)-TSM ou ESM.
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Perfil de RMS
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Figura 3-24: perfis de RMS dos melhores esquemas de assimilacdo de TSM e/ou ESM: (1)-
TSM ou ESM (azul); (2) -TSM ou ESM (verde); (3)-TSM ou ESM (vermelho); (2) -TSM e ESM
(magenta); e (4) -TSM e ESM (preto).

Os melhores resultados na assimilacdo de 2 parametros foram comparados, na
Figura 3-25, com os resultados obtidos na assimilacdo exclusiva de ESM, que,
conforme visto, obteve desempenho bastante superior ao da assimilagdo de TSM. O
objetivo aqui é, finalmente, definir o melhor esquema de relaxag¢édo newtoniana para a
regido de interesse. Conclui-se que na superficie (0 a 200 metros), o0 melhor esquema
foi o (4)-TSM e ESM, com erro RMS médio entre 0,047 e 0,055 m/s. A partir desta

profundidade, o esquema R1 (t, =1,0) de ESM foi melhor.
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Perfil de RMS

Profim)

-2000 I i I i I
0.045 0.08 0.055 0.06 0.065 0.07 0.075

RMS(m/s)

Figura 3-25: comparacdo entre os melhores esquemas de assimilagdo de ESM e os de
assimilacdo de TSM e/ou ESM: R1-ESM (azul); R2-ESM (verde); (1)-TSM ou ESM (vermelho);
(2)-TSM ou ESM (magenta); e (4)-TSM e ESM (preto).

O fluxograma dos testes realizados com a assimilacdo de TSM e/ou ESM até a
definic&o final dos melhores esquemas de assimilacdo pode ser visto na Figura 3-26.
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assimilagéo de
[

- 2 parametros
1 tsm (ta=1,0) / elevacgéo (ta=0,5 td=2,0) ‘
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Figura 3-26: resumo dos testes realizados com a assimilagéo de TSM e/ou ESM. Em vermelho,
as combinagdes selecionadas em cada etapa.
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3.1.4 — Resultados obtidos pelo melhor esquema de assimilacéo

Portanto, considerando todas as 49 combinacdes testadas, o melhor esquema
de assimilacdo de dados, via relaxacdo newtoniana, para a superficie na area de
interesse considera a assimilacdo conjunta de TSM e ESM, sendo R3 para TSM
(t,=1,0, t,=0,25 e funcéo (a)) e R2 para ESM (t,=0,5 e t,=2,0):

T " :Tmod + RTSM (TaTs-gi,\rﬂ _Tmod ]+ RESM (-I-aEssllr\n/I _Tmod] (37)
1 —abs(t.. )
R™ = ex - lexplabs(coef ™) -1 3.8
1,0dia ( 0,25dia ] plebs( )-1) 59
1 —abs(t.. )
REM = ex £ 3.9
0,5dia p( 2,0dia ] 59

E vélido, assim, apresentar resultados mais detalhados do experimento
numeérico realizado com este esquema de assimilacdo. Em termos computacionais, o
experimento com assimilagdo requereu cerca de 30% mais de tempo de
processamento, numa comparacdo com o controle. Enquanto o experimento levou
4:22 hs para processar os 68 dias (pouco menos de 4 minutos de CPU para 1 dia de
simulacéo), o controle levou 3:22 hs.

A Figura 3-27 apresenta uma série temporal do erro RMS, ao longo dos 68
dias. Conforme comentado anteriormente, observa-se que € necessario pouco mais de
30 dias para o esquema de assimilagdo alcangar um maximo de eficacia, comparado
ao controle. Na superficie, observa-se um RMS minimo de 0,04 m/s por volta do dia
40.

Na figura seguinte (3-28), tentou-se quantificar a melhoria percentual na
reproducdo da circulagéo do controle obtida pelo esquema de assimilacdo, comparado
ao experimento sem assimilacdo. Isto €, se o erro do esquema assimilado for igual ao
erro do experimento sem assimilacéo, a melhoria é de 0%, enquanto que se o erro do
experimento assimilado em relagdo ao controle for zero, a melhoria € de 100%. Os
gréficos referentes a superficie atingem um pico de 70% de melhoria, pouco depois do
dia 40, justamente o periodo em que o vOrtice aparece na superficie, indicando uma
habilidade maior de reproduzi-lo.
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Figura 3-27: Séries temporais de RMS do experimento de melhor desempenho, para diferentes
profundidades (em metros): 20 (azul), 50 (verde), 200 (vermelho), 500 (magenta), 1000 (cian) e

2000 (preto).
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Figura 3-28: melhoria percentual obtida pelo esquema de assimilacdo de dados, em diferentes
profundidades (em metros): 20 (azul), 50 (verde), 200 (vermelho), 500 (magenta), 1000 (cian) e

2000 (preto).
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A eficacia do esquema na superficie também é evidenciada no mapa de
coeficiente de correlagdo entre o controle e 0 experimento de assimilacdo (Figura 3-
29). Nota-se que quase a totalidade da area apresenta coeficientes de correlacédo
acima de 0,5. A comparacdo com a Figura 2-5, que mostra a correlagdo entre o
controle e a simulagdo sem assimilacdo confirma a potencialidade do esquema de
assimilagdo em aproximar o campo de correntes do experimento para a solu¢do do

controle.

Coeficiente de Correlagdo na superficie

Latitude

-41
Longitude

Figura 3-29: Mapa superficial de coeficientes de correla¢do entre o controle e a simulagdo com
assimilacéo.

A Figura 3-30 apresenta a secdo vertical do erro RMS médio no tempo.
Percebe-se um minimo na plataforma continental, abaixo de 0,02 m/s, e um maximo
no talude, entre 100 e 500 m, de 0,10 m/s. Nesta faixa de profundidade, tem-se o fluxo
da CB, com trajetoria meandrante e velocidade relativamente alta, e a interagdo com a
CCI. Portanto, alteracdes na posicédo e/ou na intensidade da CB, além da variacao na
profundidade da inversdo de fluxo, contribuirdo para aumentar o erro relativo ao

controle.
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Segao Yertical em 23°5 da méedia de RMS de % (m/fs)
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Figura 3-30: secao vertical do erro RMS médio no tempo do experimento de assimilacao,
referente a latitude de 23°S.

Apesar do maior erro na regido da CB, o transporte de volume realizado pela
componente V desta corrente, na latitude de 23°S, ao longo do periodo de
assimilagédo, acompanhou a tendéncia dos resultados obtidos no controle, com
magnitudes similares. Os valores de transporte da CB calculados no experimento de
assimilacéo e no controle podem ser vistos na tabela 3-I. Para o célculo, os valores da
componente V foram transformados para coordenada Z, e, para cada tempo
calculado, foram definidos os limites vertical, leste e oeste da corrente. Com estas
informacdes, foi feito o somatdrio do transporte de volume de cada célula definida
como sendo parte da CB que apresentasse transporte negativo. Pode-se dizer que os
transportes do controle estdo em concordancia com a coletdnea de referéncias

apresentada por Silveira et al. (2000).

E interessante notar que durante a formacdo do vértice (até o dia 40), o
transporte da CB diminui, devido a progressiva transferéncia de energia potencial do
fluxo médio (CB) para o vortice. Depois do dia 40, ocorre o inverso. Maiores detalhes
da transferéncia de energia potencial disponivel no processo de instabilidade

baroclinica seréo vistos no proximo tépico.
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Tabela 3-I: Valores de transporte de volume (em Sv —1 Sv=10° m3/s) da componente V da CB

em 23°S ao longo do tempo, para o experimento assimilado e para o controle.

Tempo (dias) | Controle | Assimilagéo
10 6,6 6,2
20 6,7 6,1
30 5,2 4,0
40 3,8 2,4
50 7,4 7,8
60 12,6 16,5

Os campos de corrente do melhor experimento de assimilacdo e do controle

sdo apresentados na Figura 3-31, para a superficie, 400 metros e 800 metros de

profundidade, correspondendo ao dia 45.
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Figura 3-31: Campos de corrente em t=45 dias do experimento (4)-TSM e ESM (esquerda) e do
controle (direita) para a superficie (acima), 400 m (meio) e 800 m (abaixo).

Todas as feigcbes oceanogréficas encontradas na superficie do controle foram
geradas pelo experimento de assimilacdo, com uma intensidade ligeiramente menor,
principalmente o trecho final da CB, a oeste de 42°W. A CB atinge um méximo de 0,60
m/s na parte leste do vortice no controle, enquanto que no experimento de assimilagao
essa velocidade é de 0,50 m/s na mesma regido. Com o aumento da profundidade,
diminui a capacidade de reproducdo das feicdes, mas em todos os niveis, 0 vortice
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ciclénico da CB foi gerado pelo experimento de assimilacdo, o que comprova a
eficdcia da metodologia utilizada em relacéo a este objetivo.

No entanto, com o aumento da profundidade, as caracteristicas dos voértices
gerados pelo controle e com a assimilacdo de dados passam a se diferenciar mais. A
800 m, por exemplo, o nucleo do vortice no controle esta em 24,95°S/41,65°W,
enquanto no experimento de assimilacéo esta em 24,50°S/41,65°W, ou seja, cerca de
0,5° mais ao norte. Para a superficie, nosso principal nivel de interesse, foram feitas
sec¢Oes verticais da componente V da corrente na latitude do centro do vértice na
superficie (Figura 3-32). As principais caracteristicas dos vortices foram registradas na
tabela 3-II.
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Figura 3-32: se¢0es verticais da componente V na regido do voértice, referente a latitude dos
respectivos nlcleos na superficie: experimento com assimilagéo (acima) e controle (abaixo).

Tabela 3-1I: principais caracteristicas dos vortices gerados pelo controle e pela assimilacéo de

dados.

Vértices: | Controle | Assimilacdo
Localizacéo do Lat (°S) -24,40 -24,35
nucleo Lon (°W) -41,55 -41,70
Diametro (km) 68 91
Profundidade (m) 800 800
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A localizagdo do nucleo, as velocidades tangenciais e a profundidade do
vortice foram bem reproduzidas pelo experimento de assimila¢do, enquanto o diametro
apresentou uma diferenca mais significativa. De uma forma geral, entretanto, pode-se
dizer que, na superficie, o vortice foi satisfatoriamente caracterizado no experimento
de assimilagdo. Destaca-se ainda que os valores de diametro e o de profundidade
estdo compativeis com a literatura (Signorini, 1978; Lorenzzetti et al., 1994; Schmid,
1994). Assireu et al. (2003) detectaram 8 vortices ciclénicos entre 23,5° e 32,7°S, com
didametros variando entre 19 e 88 km.

Como concluséo deste tdpico, é valido destacar que a assimilacdo conjunta de
TSM e ESM produziu os melhores resultados, assim como reportado em Ezer e Mellor
(1997). No entanto, ao contrario do método utilizado por estes autores, com
assimilagdo de dados via interpolagdo 6tima, o esquema aqui testado considera
funcdes-peso distintas de relaxacdo newtoniana para cada parametro, incluindo uma
funcdo proporcional ao coeficiente de correlacdo (na assimilagdo de TSM), nunca
utilizada neste tipo de esquema. Essa nova abordagem comprovadamente melhorou
os resultados, com pico de 70% de melhoria na eficacia (em relagdo ao experimento
sem assimilacdo) para a circulacdo superficial, e foi capaz de reproduzir o vortice

ciclénico com boa semelhanca ao observado no controle.

3.2 — Avaliacédo da Adequacao aos Fundamentos Fisicos

Calado (2001), baseado em resultados do POM para a mesma éarea de
interesse, concluiu que a combinacgéo entre a variacdo de linha de costa, que gera o
gatilho da perturbacdo, e a instabilidade baroclinica, mecanismo responsavel pelo
crescimento da mesma, é a principal causa da formagédo dos vortices na regidao de
Cabo Frio. Segundo o autor, ha provavelmente uma instabilidade mista, pois seus
resultados indicaram que a CB também é potencialmente barotropicamente instavel,
mas, sem o cisalhamento do sistema CB-CCI, ndo houve o crescimento dos meandros
em seus experimentos, o que indicou que a instabilidade baroclinica € o processo

determinante na formacé&o do vortice.

Assim sendo, os resultados do controle serdo analisados a luz da teoria linear
de instabilidade baroclinica, a fim de verificar se e como este fenbmeno atua na
geracdo do vortice ciclonico objeto desse trabalho, no espago e no tempo. Em
seguida, sera verificado se 0 esquema de melhor assimilagdo de dados (item 3.1) se

adequou aos fundamentos observados no controle.
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Esta andlise é importante pois a relaxa¢cdo newtoniana insere um termo ‘ndo-
fisico’ nos seus calculos progndsticos (Nielsen-Gammon, 2004). Desta forma, € valido
saber se a melhoria na capacidade de reproducdo da hidrodindmica local, comprovada
no item 3.1, ocorreu em detrimento aos fundamentos fisicos que regeram a evolucao

do experimento controle.

Baseado em Johns (1988), buscou-se definir as condicbes necessarias da
estrutura vertical do oceano, para que houvesse instabilidade baroclinica. As
equacles, no entanto, foram adaptadas para nossa regido de interesse, ou seja,
partiu-se da premissa de que o fluxo médio é no sentido norte-sul (V negativa,
referente a CB), ao contrario de Johns, que desenvolveu seu modelo definindo uma

corrente média de oeste para leste (U positivo).

Partindo-se, entdo, da definicdo de funcdo corrente (v ) e da vorticidade

potencial (q):

vV _g 0w (3.10)
X X
__ov_ oy (3.11)
oy oy
o %oy
=V +—| ——— , 3.12
q W"'az(Nz 8Z]+ﬂ0y ( )
_ o %oy’
— Vi '+ —| — 27|, 3.13
q=0q+ W+82(N2 82] (3.13)

onde ¢, U e v foram decompostos em uma parcela média e outra perturbada (ndo ha
fluxo médio de U, pois se partiu da premissa de que a corrente média é no sentido N-

S), podemos chegar a equacéo de conservacao da vorticidade potencial:

' — ' 2 ' ' A
d—q:ai+u’a—q+\78i: 9.y 0 sz//’+i f—zal —ala—qzo, (3.14)
dt ot OX oy \ot oy oz\ N° oz oy Ox

onde f é o parametro de Coriolis, N? é o quadrado da freqiiéncia de Brunt-Vaisala e
B é o gradiente meridional de f .

A equacdo (3.14) é a forma linearizada da equacdo de conservacdo da
vorticidade potencial, considerando uma dinamica quase-geostrofica e aproximacao do

plano beta. Vale ressaltar que a teoria linear e a dindmica quase-geostréfica se
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aplicam de forma mais eficiente no estudo da origem do voértice, quando o nimero de
Rossby ainda é pequeno. Godoi (2005) demonstrou que as aproximacdes da dindmica
guase-geostrofica permitem representar a estrutura de massa do escoamento médio
do sistema CB-CCI.

A obtencdo de q em funcdo de w, a partir das equagbes do movimento,

continuidade e da termodinamica (considerando fluido adiabético) pode ser vista em
Cushman-Roisin e Beckers (2006). Comparando com a classica definicdo de
vorticidade potencial, o primeiro termo da equacédo (3.12) é a vorticidade relativa, o
segundo termo estd associado a espessura da camada e o Ultimo representa a

contribuicdo da vorticidade planetéria.

As condic¢des de contorno linearizadas na superficie e no fundo sé@o definidas a
partir do valor de w (velocidade na vertical) nesses dois pontos. Partindo-se da
equacdo da termodindmica e fazendo uso da equag¢do do vento térmico, de
velocidades geostréficas e da aproximacgdo hidrostatica, podemos calcular w da

seguinte forma:

we_ t[(2 g2 0w vy .15
NZ|lat oy) ez oz oy

Podemos considerar que na superficie w € nulo. Aplicando esta premissa na

equacao (3.15) teriamos a seguinte condi¢do de contorno:

O,y o|ov _daoy (3.16)
ot oy)oer oz oy

O fluxo normal ao fundo também € nulo, mas a batimetria ndo € plana.
Fazendo a batimetria variar uniformemente, apenas em x, teriamos como condi¢éo de

contorno no fundo:

' ' — 2 — '
0 ooy _oy'fov _N"on :ﬂa_‘/’@_h;), (3.17)
ot oy) oz oy \oz f ox oLz oy
onde
N? oh
h=——, 3.18
S (3.18)
0z

e h(x) é atopografia de fundo. Isto porque a velocidade vertical seria assim definida:
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wW=-u ——(v +V )@ g o _dv'oh (3.19)
OX OX oy OX

Assumindo que a perturbagdo y ' tem comportamento de onda emy, que € 0

sentido da corrente média, tem-se:
w'(xy,2,t)= qrb(z)cos[2 jexp[lk(y ct)], (3.20)

onde ¢ € a amplitude da perturbagao; cos(;:x/ZL)é a estrutura da corrente em X,

imaginando um fluxo norte-sul num canal de largura entre —L e +L, k é o niumero

de onda e C é a celeridade.

Admitindo a possibilidade de ¢ ser complexo (C=c, +ic;), se ¢, for positivo,

para um dado k real, a perturbacdo crescera exponencialmente, o que caracterizara
uma instabilidade baroclinica. Assim, a definicdo das condi¢cdes de instabilidade

consiste em estabelecer quando é possivel que ¢, seja positivo.

Aplicando a definicdo de v’ (equagéo (3.20)) na equagao de conservagdo da
vorticidade potencial (equacdo (3.14)) e nas duas condicbes de contorno em z
(equacles (3.16) e (3.17)), obtém-se o seguinte sistema:

2 2
01 09 yyo ™ +La—q =0 (3.21)
4> V-c oX

V- c)% ¢§ (3.22)

(V—c)%:q)%(l—h:] (3.23)

onde a equacdo (3.21) € a equacao de conservacao da vorticidade potencial, a
equacao (3.22) é a condicdo de contorno na superficie e a equacdo (3.23) é a
condicdo de contorno no fundo, jA& considerando a definicho matematica da
perturbacéo.

Para analise de c;, séo utilizados alguns artificios matematicos. Multiplicando

a equacdo (3.21) pelo complexo conjugado de ¢, integrando a mesma ao longo da
profundidade, utilizando as condi¢des de contorno (3.22) e (3.23), e isolando a solucéo

imaginaria, chegamos a expresséao de C, :
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2

ov ov . aq ,,
Do | Dphen) | Ty
oz oz ; _ J‘ 5X_2dz -0 (3.24)
N 2 |\7 - C| fundo |\_/ - C|

sup fundo

C.

N2|\7—c|2

Por esta equacdo, para C; ser diferente de zero, havendo assim a

possibilidade de ser positivo, a expressao entre colchetes tem que se anular.
. — 2 . —

Considerando que ¢> e |v —c| sdo sempre positivos e que, portanto, g/ ox controla

o sinal da integral, é possivel que a expressao se anule em trés situagdes:

(@) dq/ox em algum trecho da coluna d’agua tem sinal oposto a (6\7/82)* (1— h:] no

fundo.

(b) dq/0x em algum trecho da coluna d’agua tem o mesmo sinal a (8\7/82) na

superficie.
(c) dq/ox muda de sinal entre a superficie e o fundo.

Se a condi¢do (c) for atendida, ela possibilita que as condicdes (a) e (b)
também sejam. Assim, seré feita uma avaliagcéo do perfil vertical do gradiente zonal de

vorticidade potencial média (0q/0x), a fim de detectar se ha inversdo de sinal ao

longo da profundidade. Lembra-se, no entanto, que a inverséo de sinal ndo é garantia
da existéncia da instabilidade baroclinica, mas apenas um indicativo de que o sistema
€ potencialmente baroclinicamente instavel, ou seja, € possivel matematicamente que
C; seja positivo, 0 que resultaria num crescimento exponencial da perturbacdo em vy.

Como veremos abaixo, 00 /0x é proporcional ao gradiente vertical de Vv, dai a

associacédo feita entre instabilidade baroclinica e o cisalhamento vertical da corrente
média (CB, no nosso caso):

_ _ o froy

=Viy+—| — 3.25
q W+82(N2 62]+ﬂ0y ( )
_ — — 2 A 2= 2 ~7 2 A7
qq_ofa aw) offtav) ov ofttev) offtov 3.26)
ox ox\ox oy) o0z\N“o0z) ox° o0z\N“o0z) 0z\N° oz

Nota-se que o cisalhamento horizontal (8°v/dx?) foi descartado, pois o

objetivo é avaliarmos a instabilidade baroclinica. Johns (1988) observou, para o caso
da corrente do Golfo, que o termo 0°u/dy® (correspondente ao 9°v/ox* deste

trabalho) néo era suficientemente grande para mudar o sinal de oq /oy .
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Godoi (2005), em analise das magnitudes de cada termo da vorticidade
potencial na regido, observou que os valores associados ao termo [ séo bastante
baixos se comparados aos das vorticidades relativa e de estiramento. As ondas
baroclinicas que se propagam no sistema CB-CCI seriam, entdo, ondas associadas ao
cisalhamento vertical (via vorticidade de estiramento) e horizontal da corrente (via
vorticidade relativa) e seu eventual crescimento seria fruto de uma instabilidade mista
(barotropica e baroclinica). No entanto, a autora observou a dominancia do termo de
estiramento sobre o de vorticidade relativa, ressaltando a natureza baroclinica das

feicOes em estudo.

Assim, o gradiente zonal de vorticidade potencial, no qual nos basearemos
para definir as condi¢cdes propicias a instabilidade, € determinado essencialmente pelo
termo associado ao estiramento e compressdo da camada superficial, controlado

pelas interacdes entre CB e CCI.

Assim como em Fernandes (2001), o célculo de 80 /0x considerara a média

na largura da corrente, contornando o inconveniente das variagdes topogréficas e

tendo como resultado perfis verticais médios lateralmente.

Fisicamente, estas variagbes na espessura da camada impostas pela
perturbacdo acabam por gerar vorticidade relativa nova (Cushman-Roisin e Beckers,
2006). Contudo, o crescimento desta vorticidade e a formacao dos vértices dependem
de um fluxo de energia potencial proveniente dos gradientes horizontais de massa
especifica do escoamento médio. Para perturbacbes especificas (escalas iguais ou
pouco maiores do que o raio de deformacédo de Rossby), numa inclinacao favoravel de
isopichais, a flutuabilidade (tradug&o para buoyancy, do inglés) ndo atua como forca
restauradora e sim, acelera o fluido no sentido oposto a sua origem, ou seja, fluidos
leves sobem e os pesados afundam, liberando energia potencial para a perturbacéo
(Pedlosky, 1979).

Logo, além de condi¢des favoraveis a instabilidade, € necessario que haja fluxo
de APE (energia potencial disponivel, no inglés) da corrente média para a perturbacao.
Define-se APE como a diferenca entre a energia potencial existente e a energia
potencial que o fluido teria se a estratificacdo basica nao fosse perturbada (Cushman-
Roisin e Beckers, 2006).

Posteriormente, a APE crescente da perturbagdo € convertida em energia
cinética, formando o vértice. Obviamente, a perturbacdo ndo crescera infinitamente,
pois a partir de determinado ponto, processos nao lineares ganham importancia
(dissipando essa energia) e a teoria aqui utilizada nédo se aplica.
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A perda de energia potencial do escoamento médio se reflete na queda das
velocidades da CB, ao alisar os gradientes horizontais de massa especifica. Quando o
vortice comeca a se enfraquecer, o fluxo de APE se inverte, partindo da perturbagéo
para o escoamento médio (do vortice para a CB) e a corrente média volta a ganhar
forca. A Figura 3-33 apresenta um esquema dos fluxos possiveis entre 0 escoamento
médio e o perturbado:

Figura 3-33: fluxos de energia entre o escoamento médio e o perturbado. Fonte: Paiva
(comunicagéo pessoal).

Percebe-se, portanto, que na série de experimentos aqui realizados, onde as
condigcdes de contorno foram mantidas fixas e ndo houve fluxos de momento e massa
na superficie, as variacdes de energia potencial e cinética sdo essencialmente

advindas dos processos de instabilidade, objetos do nosso estudo.

Para dimensionar os fluxos de APE, novamente sao utilizados alguns artificios
matematicos. Ao multiplicarmos a equacao (3.14), de conservagdo da vorticidade
potencial, por v e integrarmos no volume, utilizando as condi¢des de contorno e a
forma perturbada em y, chegamos a uma equacao que expressa a variagdo da energia

da perturbacdo no tempo. Considerando apenas os fluxos de APE’ e a equacgdo do
vento térmico, temos que (Pedlosky, 1979):

aAaF:E’:” ’L 881/; 881// ZV _J’J’p_( N-T {——]dydz (3.27)
5’*7%':_“ —u’T’%;dxdz (3.28)
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No entanto, ao contrario do escoamento basico da CB, que flui organizado na
area de interesse, permitindo que possamos simplificar a avaliacdo de sua estrutura
vertical através de equagOes referentes a um escoamento meridional (predominante
ao norte de Cabo Frio), o crescimento da perturbacédo ocorre ao sul de Cabo Frio,
guando o escoamento da CB passa a ter orientacdo NE-SW. Dessa forma, torna-se
provavel que a transferéncia de energia referente a componente zonal da corrente
também tenha importancia. Assim, utilizando os mesmos procedimentos matematicos,
mas agora considerando uma corrente zonal, chegamos a seguinte equacao de
variacdo de APE da perturbacgéo (Pedlosky, 1979):

, _
—_ J‘ J’ p%V'T'%deZ (3.29)

OAPE’
ot

Portanto, generalizando para as dimensdes x e y, concluimos que (Johns,

comunicacao pessoal):

OAPE oc | u’T’a—T+v’T’a—T =E,, . (3.30)
ot OX oy

onde T é atemperatura potencial e E . € uma variavel criada apenas para substituir

r

a expressao proporcional a 0APE’/ ¢t daqui em diante.

O monitoramento do comportamento do perfil vertical de E , torna-se,

portanto, de grande valia. Nas regides em que seu sinal for positivo, a APE’ estara
aumentando, ou seja, estard havendo um fluxo de APE do escoamento médio para o
vortice, permitindo o desencadeamento da instabilidade baroclinica. E importante
ressaltar que isto ocorrerd apenas se as condigbes definidas por oq/ox forem
favoraveis. Caso ndo sejam, a energia do escoamento médio ndo estara
dinamicamente disponivel para o crescimento da perturbagéo, apesar do aumento de

APE’. Quando o sinal de E , for negativo, o fluxo de energia é o contrario, do vortice
para a CB.

Foi feito, entdo, um diagndstico ao longo do tempo (t=1, 10, 20, 30, 40 e 45
dias) de parametros fisicos calculados a partir dos resultados do controle: perfis
verticais de 00 /0x em 23°S e de E, na area 22°-24°S / 39,5°-42°WW, mapas de

corrente nas profundidades de 0, 400 e 800 metros, e uma secao vertical em 23°S da
componente V da corrente. A latitude de 23°S foi escolhida para os perfis de

0q / ox por ser a coordenada aproximada da mudanca da orientagédo da linha de costa

de N-S para NE-SW. Esta caracteristica, segundo a literatura ja comentada, €&
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determinante na origem de ondas de Rossby topograficas e dos vortices ao largo de
Cabo Frio. Além disso, como a trajetoria da CB esta associada ao fundo, ela possui
um sentido aproximadamente N-S até chegar a latitude de 23°S, permitindo aplicar a
teoria de instabilidade baroclinica apenas a direcdo N-S, conforme feito aqui. As
Figuras 3-34, 3-35, 3-36, 3-37, 3-38 e 3-39 apresentam estes diagndsticos.
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Perfil do Gradiente zonal de YVorticidade Paotencial
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Figura 3-34: diagnostico fisico do dia 1 da simulag&o controle: perfil vertical de 0q /0x (acima,
(acima, direita), mapa de corrente na superficie (meio,
esquerda), mapa de corrente a 400 m (meio, direita), mapa de corrente a 800 m (abaixo,

esquerda), perfil vertical de E,,

esquerda) e secdo vertical em 23°S da componente V da corrente (abaixo, direita).

r
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Perfil do Gradiente zonal de YVorticidade Paotencial
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Figura 3-35: diagnostico fisico do dia 10 da simulagdo controle: perfil vertical de oG /0x

(acima, esquerda), perfil vertical de E, (acima, direita), mapa de corrente na superficie (meio,

esquerda), mapa de corrente a 400 m (meio, direita), mapa de corrente a 800 m (abaixo,
esquerda) e secdo vertical em 23°S da componente V da corrente (abaixo, direita).
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Perfil do Gradiente zonal de YVorticidade Paotencial
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Figura 3-36: diagnostico fisico do dia 20 da simulagdo controle: perfil vertical de oG /0x

(acima, esquerda), perfil vertical de E, (acima, direita), mapa de corrente na superficie (meio,

esquerda), mapa de corrente a 400 m (meio, direita), mapa de corrente a 800 m (abaixo,
esquerda) e secdo vertical em 23°S da componente V da corrente (abaixo, direita).
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Perfil do Gradiente zonal de Yorticidade Patencia
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Figura 3-37: diagnostico fisico do dia 30 da simulagdo controle: perfil vertical de oG /0x

(acima, esquerda), perfil vertical de E, (acima, direita), mapa de corrente na superficie (meio,

esquerda), mapa de corrente a 400 m (meio, direita), mapa de corrente a 800 m (abaixo,
esquerda) e secdo vertical em 23°S da componente V da corrente (abaixo, direita).
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Perfil do Gradiente zonal de YVorticidade Paotencial
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Figura 3-38: diagnostico fisico do dia 40 da simulagdo controle: perfil vertical de o7 /0x

(acima, esquerda), perfil vertical de E, (acima, direita), mapa de corrente na superficie (meio,

esquerda), mapa de corrente a 400 m (meio, direita), mapa de corrente a 800 m (abaixo,
esquerda) e secdo vertical em 23°S da componente V da corrente (abaixo, direita).
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Perfil do Gradiente zonal de YVorticidade Paotencial
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Figura 3-39: diagnostico fisico do dia 45 da simulagdo controle: perfil vertical de o7 /0x

(acima, esquerda), perfil vertical de E, (acima, direita), mapa de corrente na superficie (meio,

esquerda), mapa de corrente a 400 m (meio, direita), mapa de corrente a 800 m (abaixo,
esquerda) e secdo vertical em 23°S da componente V da corrente (abaixo, direita).

Antes de se concentrar na evolucdo do vortice, sera feita uma andlise
gualitativa das feicbes observadas no controle, comparando com descricbes na
literatura, a fim de validar seus resultados. A qualidade do modelo em reproduzir de
forma confiavel o comportamento dindmico da regido de interesse é o0 primeiro passo
para experimentos de assimilagdo bem sucedidos (Holland e Capotondi, 1996).
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Mascarenhas et al. (1971), Signorini (1978), Miranda e Castro (1979) e
Campos et al. (1995), entre outros, observaram a CB ao largo de Cabo Frio com
comportamento meandrante, em resposta as variacdes batimétricas (linha de costa e
cadeia Vitoria-Trindade, principalmente). As velocidades maximas encontradas nesta
regido foram reunidas em Silveira et al. (2000) e apresentam valores entre -0,19 e -
0,75 m/s. Este padrdo meandrante com velocidades maximas na ordem de -0,50 m/s
pode ser visto em todos os mapas de corrente superficial. Em relacdo ao transporte da
CB, conforme ja comentado, os valores calculados para o controle em 23°S, variando
entre 3,8 e 12,6 Sv, estdo de acordo com a literatura (Silveira et al., 2000), cujos
limites minimo e maximo ja calculados ou observados na regido entre 22° e 23°S sao

2,2 e 11 Sv, respectivamente.

O sistema CB-CCI é descrito em Silveira et al. (2004) como tendo sua inverséao
de fluxo entre 400 e 500 m e a CCI caracterizada como tendo espessura de 1200 m,
nacleo em torno de 800 m e velocidade maxima de 0,30 m/s. O observado no controle
foi uma variacdo da profundidade de inverséo entre 180 e 1000 m. O nucleo da CCI
também oscilou entre 600 e 1600 m, com espessura média de 1500 m. As velocidades
méaximas ficaram em torno de 0,20 m/s. Portanto, de uma forma geral, o controle

representou bem a estrutura do sistema CB-CCI.

Quanto a evolucdo temporal, no primeiro dia observa-se a CB com grande
intensidade (velocidade maxima de 0,6 m/s) e profundidade (seu eixo principal chega
até a profundidade de 300 m), com fluxo predominante no sentido NE-SW. O perfil de
04 /ox muda de sinal, tendo forte pico positivo na camada superficial e dois fortes
picos negativos na camada intermediaria, mas o fluxo de energia € essencialmente na

direcéo do escoamento médio (E,, negativo). A partir do dia 10, este fluxo de energia

r

comeca a se inverter, mas ainda ndo se observa o vortice em nenhum nivel.

As condi¢bes do dia 20 merecem destaque. Observa-se acentuado fluxo de
energia para a perturbagéo (E,, positivo) em 700, 800 m, mesma profundidade de um
dos picos negativos de o0 /dx (o outro se situa em torno de 500 m). Isto permitiu a

formacdo do vortice. E interessante notar que apenas nesta profundidade pode-se
identifica-lo, com nucleo em aproximadamente -24,3°S e -41,25°W. Portanto, conclui-
se que o vortice se formou por volta do dia 20 e em profundidade.

Conforme j& visto, esta profundidade marca também a interface entre a ACAS
e a AlA. A parte superior da AIA entra no giro subtropical e sua bifurcacdo em ramos
para norte e para sul ocorre na Bacia de Santos. Outra caracteristica importante,
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observada na secédo vertical, € que o nucleo da CCI estd em seu limite inferior de
profundidade no periodo analisado.

O fluxo intenso de energia para a perturbacdo se manteve no dia 30, com a
diferenca que seu pico ocupou uma faixa maior de profundidade, dos 400 aos 800 m,

abrangendo os dois picos negativos de o0 /0dx. Com isso, ja se observa o vortice

também no nivel de 400 m. Na superficie, percebe-se o enfraquecimento da CB,
devido a drenagem da energia potencial.

No dia 40, o vértice comeca a perder forgca a 800 m, com inverséo do fluxo de
energia. Mas na superficie, o fluxo continua positivo e pode-se notar o meandramento
da CB. Neste dia, percebe-se que a intensidade da CB voltou a aumentar,
provavelmente devido a energia cinética da perturbacédo, que chegou a superficie.
Percebe-se também que houve um estreitamento da camada da CB ao longo do
tempo e ela foi deslocada no sentido oceénico pela CCI, cujo nucleo se encontra em
profundidades menores.

A secéo vertical do dia 45 confirma esta subida da CCl e o deslocamento na

direcdo oceanica da CB. Nesse dia, o pico de o0 /0x em 800 m recuou bastante,

atingindo seu valor minimo no periodo, restando o de 400/500 m, mas em ambos 0
fluxo de energia ja € apontado para o escoamento médio. A evidéncia disto é que as
velocidades tangenciais do vortice em 400 e 800 m sdo menores do que no dia 40. Na
superficie, no entanto, a curvatura do meandro se acentua e, observando com
atencao, percebe-se que a estrutura praticamente fecha num vortice. Este dia marca a
chegada do vértice na superficie, mais de 20 dias apdés a sua formacao a 800 m.
Devido a esta diferenca, periodo no qual houve adveccdo para sul acompanhando a
CB, nota-se que o nucleo do vértice na superficie é cerca de 0,5° ao norte, comparado
com o nucleo a 800 m (-25°S).

Conforme j& apresentado, baseado na secao vertical de corrente ao longo do
vortice no dia 45, ele apresenta profundidade de 800 m, indicando que sua
‘propagacédo’ é essencialmente para cima, e diametro de 68 km, pouco superior a raio
de deformacéo de Rossby na regiéo.

Podemos, entdo, destacar as principais caracteristicas do padréo observado:
comportamento da CB tipico de escoamento médio no inicio do periodo, com elevadas
velocidades superficiais e perfil de 0 /0x bastante instavel baroclinicamente (elevada
magnitude dos picos); formacdo do vortice em 800 m no dia 20, numa condi¢ao
favoravel de fluxo de energia para perturbagcédo nesta profundidade (e considerando o
cenario de instabilidade baroclinica); diminui¢cdo da profundidade do nucleo da CCl a
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partir do dia 20, modificando a espessura da camada superficial, onde flui a corrente
média (CB), que, por sua vez, tem sua posi¢do relativa a costa também modificada;
‘subida’ do vortice, chegando a superficie no dia 45; diminuicdo da magnitude dos

picos de 0 /0x nos dias 40 e 45; enfraguecimento da CB enquanto o vértice se

desenvolve em profundidade e reintensificacdo quando ele chega a superficie. No dia
20, o nucleo da CCI esta mais profundo e a CB junto a costa; enquanto no dia 45,
percebe-se que o nucleo da CCl esta mais raso e a CB afastada da costa.

Um detalhamento melhor deste padrdo pode ser feito a partir da anélise da
componente V e da velocidade vertical (W ), na Figura 3-40, e da vorticidade relativa,
na Figura 3-41, na regido de formagédo do vortice, entre as latitudes de 24° e 24,5°S e
as longitudes de 41° e 41,5°W. E apresentada nestas figuras a evolucdo do perfil
vertical (médio nesta area) destes parametros ao longo do tempo.

Nota-se no diagrama da componente V que, entre os dias 17 e 34, ha uma
progressiva diminuicdo de profundidade das velocidades positivas, caracteristicas da
CCI. Provavelmente esta elevacdo da CCIl seria consequéncia das velocidades
verticais positivas geradas pelo vortice ciclénico. A subida de massas d'dguas em
resposta a giros ciclénicos na regido ja foi descrita por Campos et al. (1995), num
fendbmeno chamado de ressurgéncia de quebra de plataforma. O diagrama de
velocidade vertical confirma este padréo, similar ao descrito por Campos et al. (2000).
Nele, um voértice ciclénico induz ressurgéncia na sua parte dianteira e subsidéncia na
parte traseira. Nota-se que, entre os dias 12 e 27, as velocidades verticais séo
positivas entre 200 e 1200 m (caracterizando a passagem da parte dianteira do
vortice), o que contribuiria para a ‘propagacao’ do vértice na direcao da superficie.

A formacao do vortice em profundidade e a propagacao para a superficie ficam
bastante claras no diagrama de vorticidade relativa. Notam-se o inicio do aumento da
magnitude da vorticidade relativa ciclénica (negativa) em 800 m (conforme detectado

pelo perfil de E . ), um pico de vorticidade entre os dias 20 e 30 e as profundidades

var
de 500 e 800 m (mesmas profundidades dos picos negativos de 6 /0x) e a subida do
vortice, chegando a superficie, entre os dias 40 e 45 (conforme os campos de corrente
apresentados). Percebe-se também que a seqiéncia dos eventos € a seguinte:
aumento da vorticidade relativa a 800 m a partir do dia 10; velocidade vertical positiva
nesta profundidade, entre os dias 12 e 27, inicio da subida da CClI, a partir do dia 17.
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Figura 3-40: variacdo temporal do perfil vertical de V (acima) e de W (abaixo), ambas em
m/s, considerando a média na area entre 24° e 24,5°S e 41° e 41,5°W.
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Figura 3-41: variacdo temporal do perfil vertical de vorticidade relativa (em s™), considerando a
média na area entre 24° e 24,5°S e 41° e 41,5°W. Vorticidade negativa indica giro cicldnico.

A subida da AIA pode ser vista também comparando-se as sec¢des verticais de
salinidade em 23°S nos dias 20 e 45 (Figura 3-42). As secOes de salinidade foram
escolhidas pois guardam a assinatura da AIlA, caracterizada por um minimo de
salinidade, e da CB, caracterizada por um maximo de salinidade. No dia 45, notam-se
a subida da AlA junto ao talude e o afastamento horizontal da CB em relagéo a costa.
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De uma forma geral, observou-se que o perfil de o0/0x apresenta sinal

positivo da superficie até 400 m e a partir de 1200 m, sendo negativo entre estas
profundidades. Ha, portanto, inversdo de sinal em todo o periodo. Este padréo é
bastante similar ao observado por Fernandes (2001) também para a CB. O padrao de
um pico positivo na camada superficial e 2 picos negativos também foi observado por
Johns (1988) na Corrente do Golfo. Segundo este autor, para que o termo da integral
na equacdo (3.24) se anule e, assim, garantindo a condicdo de instabilidade, &

necessario que, nos picos negativos, C. seja proximo de V (minimizando o

;
denominador do termo), permitindo que a magnitude compense o pico positivo, que &
mais forte. Ao mesmo tempo, Pedlosky (1979) demonstra matematicamente que a C,
da perturbacdo que se instabiliza esta entre os valores minimo e maximo de v, sendo,
portanto, nesta situagéo (C, ~ V) que ocorre o fluxo de energia para a perturbagéao.
H4, portanto, uma relacédo entre os picos negativos de dq/o0x e a transferéncia de
energia para o vortice, conforme visto aqui (fluxo de energia e pico negativo de oq / ox

em 800 m).

O cenario provavel foi, entdo, a instabilizacdo da perturbacdo em profundidade,
devida as condi¢Bes propicias apresentadas, seguida pela conversdo da energia
potencial em energia cinética e pela formacdo do voértice ciclébnico, que gera
divergéncia horizontal e velocidades verticais. Estas velocidades propagam a
perturbacdo para as camadas acima, gerando vorticidade relativa nova, alimentada
pelo fluxo de energia cada vez mais raso. Apesar do vortice gerar ressurgéncia e
subsidéncia, o fluxo de energia para a perturbacdo ocorre apenas em profundidades
mais rasas que 800 m, o que explicaria a subida (e ndo descida) do vortice. No final da
subida da CCI, ha uma estabilizacdo da coluna d’agua (diminuicdo das magnitudes de

0q / ox), enfraquecimento do vortice em profundidade e inversédo do fluxo de energia,

gue volta a ser na direcdo do escoamento médio. O fortalecimento do escoamento

médio torna a estrutura vertical baroclinicamente mais instavel, reiniciando o ciclo.

Este ciclo é bastante semelhante ao observado por Spall (1996) para o sistema
Corrente do Golfo / Corrente de Contorno Oeste Profunda no Atlantico Norte. O autor
observou que os giros da Corrente do Golfo, originados num ambiente de grande
instabilidade baroclinica, promovem a subida de aguas profundas. Estas aguas, ao
entrarem na Corrente do Golfo, tinham um papel estabilizador, diminuindo a

intensidade dos giros e provocando o retorno da corrente de contorno para sua
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trajetéria média, 0 que aumentava a instabilidade baroclinica na coluna e, assim,
reiniciava o ciclo. As escalas de tempo e espago em cada um dos trabalhos séo
distintas, mas guardam uma propor¢cdo na mesma ordem de grandeza. Spall (1996)
analisou giros com eixo maior de quase 2.000 km e oscilages de energia com periodo
decadal, enquanto neste trabalho o vértice tem cerca de 70 km e um ciclo de 50 dias,
se considerarmos que entre o dia 20 e 45 houve meio ciclo. Este periodo estaria
compativel com Campos e Olson (1991) e Stevenson e Lorenzzetti (1996) que
observaram picos de energia entre 50 e 60 dias no Atlantico sudoeste.

Apesar de serem necessarios complexos calculos adicionais (decomposicao
em modos, dispersao da taxa de crescimento para os numeros de onda possiveis,
identificacdo dos modos instaveis e respectivas amplitude e fase e deteccdo desses
modos no modelo) para verificar se o fluxo é realmente instavel, o fato do vértice se
formar numa condicdo provavel de c; diferente de zero e na profundidade tedrica em
gue ocorreria o fluxo de energia do escoamento médio para a perturbacdo € um forte

indicio de que sua origem é decorrente de um processo de instabilidade baroclinica.

No entanto, sem fazermos a decomposicao em modos verticais, é dificultada a
tarefa de caracterizacdo da perturbacdo que se instabiliza. Pelos resultados
encontrados, fica clara a importancia da CCl na dindmica do vortice. Spall (1996)
mostrou a importancia das oscilagdes da corrente de contorno oeste profunda sobre
as caracteristicas de estabilidade e a trajetéria do eixo da Corrente do Golfo.

Conforme visto, ha variacdes verticais e horizontais do eixo da CCIl. Além
disso, sua trajetéria na profundidade de interface com a CB é influenciada pelo giro
subtropical, principalmente no que se refere a latitude de bifurcacdo da CSE, e,
portanto, sujeita a variagdes em diferentes escalas de tempo. Estas oscilacbes da CCI
no espago e no tempo devem influenciar a formagao dos vortices. Outra caracteristica
observada foi que o meandramento da CB surgiu apos a formacdo do vortice em
profundidade, o que indica que a onda de Rossby topogréfica sobreposta a CB,
sugerida por Calado (2001) como o gatilho para a instabilizacdo, parece ndo ser a
Unica perturbacdo capaz de instabilizar o sistema CB-CCI.

Feita esta andlise dos processos ocorridos na simulacdo controle, € preciso
verificar se o experimento de assimilacdo, definido no item 3.1, consegue reproduzir o
padrao identificado, apresentando desempenho satisfatério também no aspecto fisico.
Para tal, sdo apresentados, nas Figuras 3-43, 3-44, 3-45 e 3-46, 0S mMesmMos
diagnosticos fisicos, agora referentes ao experimento de assimilacdo. Foram
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considerados apenas os resultados posteriores ao dia 20, pois, como foi visto, o
esquema de assimilacdo precisa de um periodo de cerca de 30 dias para estabilizar.
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Figura 3-43: diagnéstico fisico do dia 20 do experimento de assimilacdo: perfil vertical de
o0 /ox (acima, esquerda), perfil vertical de E. (acima, direita), mapa de corrente na

superficie (meio, esquerda), mapa de corrente a 400 m (meio, direita), mapa de corrente a 800
m (abaixo, esquerda) e secéo vertical em 23°S da componente V da corrente (abaixo, direita).

125




Perfil do Gradiente zonal de Yorticidade Patencia
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Figura 3-44: diagnéstico fisico do dia 30 do experimento de assimilacdo: perfil vertical de

0q/0x (acima, esquerda), perfil vertical de E,,
superficie (meio, esquerda), mapa de corrente a 400 m (meio, direita), mapa de corrente a 800
m (abaixo, esquerda) e secéo vertical em 23°S da componente V da corrente (abaixo, direita).

(acima, direita), mapa de corrente na
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Perfil do Gradiente zonal de Yorticidade Patencia
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Figura 3-45: diagnéstico fisico do dia 40 do experimento de assimilacdo: perfil vertical de
0q/0x (acima, esquerda), perfil vertical de E,,

superficie (meio, esquerda), mapa de corrente a 400 m (meio, direita), mapa de corrente a 800
m (abaixo, esquerda) e secéo vertical em 23°S da componente V da corrente (abaixo, direita).

(acima, direita), mapa de corrente na
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Perfil do Gradiente zonal de YVorticidade Paotencial
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Figura 3-46: diagnéstico fisico do dia 45 do experimento de assimilacdo: perfil vertical de
o0 /ox (acima, esquerda), perfil vertical de E. (acima, direita), mapa de corrente na

superficie (meio, esquerda), mapa de corrente a 400 m (meio, direita), mapa de corrente a 800
m (abaixo, esquerda) e secéo vertical em 23°S da componente V da corrente (abaixo, direita).

Com excecdo do dia 45, os perfis de dq/0x sdo bastante semelhantes ao

observado no controle, indicando que a estrutura de estratificacdo e do escoamento
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médio, principalmente seu cisalhamento vertical, € bem representada na simulacéo de

assimilagao.

Percebe-se pelos perfis de E . que o fluxo de energia somente fica positivo a

var
partir do dia 40 (antes disso, ndo se observa vortice em nenhum nivel). Apesar de o
pico ser também entre 700 e 800 m, o trecho positivo do perfil abrange uma faixa de
profundidade maior, entre 0 e 1200 m, mas com magnitude menor. Assim, o vortice
pode ser visto tanto em 400, como em 800 m, mas com menores velocidades
tangenciais, se comparadas ao controle.

Ou seja, apesar do vortice surgir em profundidade, como no controle, sua
formacgédo e crescimento ao longo da coluna sdo mais pontuais no tempo. Com isso, a
variacdo na localizagdo do nacleo entre a superficie e 800 m é bem menor do que a
observada no controle, também explicando o aumento com a profundidade da
diferenca de localizagdo do nucleo entre o controle e o experimento de assimilacao,
para cada nivel. Ou seja, como o vortice aparece quase que simultaneamente nas 3
profundidades na assimilacdo, n&o ocorre a advecg¢éao diferenciada ao longo da coluna

d’agua, como visto no controle.

Assim, pelas caracteristicas de E . e de 00 /0x, pode-se dizer que o vortice

r
do experimento assimilado, assim como no controle, foi gerado por instabilidade
baroclinica. A principal diferenca é quanto ao inicio do fluxo de energia. Uma possivel
explicacdo para isso pode ser tirada dos mapas de sec¢éo vertical (Figuras 3-36 a 3-39)
e da evolucdo temporal das velocidades verticais (Figura 3-40). Percebe-se no
controle que, no dia 20, quando o voértice se forma, o ndcleo da CCl se encontra
abaixo de 1000 m. Deve-se lembrar que os coeficientes de correlacdo entre ESM e o
campo de massa diminuem bastante abaixo dessa profundidade (Figura 2-15). Sendo
assim, o esquema de assimilacéo teria dificuldade em mapear a CCl. Conforme a CCI
vai subindo, o esquema ‘enxerga’ melhor o sistema CB-CCl e suas perturbacdes,
gerando o vortice. As velocidades verticais positivas, induzidas apds a formacéo do
vortice, também contribuiriam para que a CCI atingisse profundidades com maiores
correlagbes com a ESM.

Conclui-se, entdo, que o escoamento médio é fisicamente bem reproduzido
pelo experimento de assimilagdo, gerando um vortice por instabilidade baroclinica. Na
superficie, o vértice surge no mesmo periodo que no controle, mas em profundidade,
ocorre um atraso de cerca de 20 dias. Uma explicacdo possivel seria a diferenca de
fase entre as perturbacbes no sistema CB-CCl observadas no controle e na
assimilacéo, devida a dificuldade do método de correlagdes em reconstruir a CCl em
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altas profundidades. Este atraso na formac&o do vortice explicaria o pico de erro RMS
observado em todos os experimentos de assimilacéo, entre 600 e 800 m, justamente a
profundidade principal de ocorréncia do fluxo de energia.

Além da variacao vertical da magnitude dos coeficientes de correlagédo, deve-
se considerar também a variagdo horizontal. Como a constru¢do do campo de massa
€ estatistica, determinadas feicbes sdo mais bem representadas do que outras,
dependendo de sua localizacdo. E valido lembrar ainda que os coeficientes e fatores
de correlagcdo foram calculados em relacdo a um escoamento médio (média de 2

anos), ou seja, sua habilidade maior € em reproduzir o escoamento médio.

Outra possivel explicacdo para a diferenca de fase seria uma janela de
assimilagéo insuficiente para resolver a perturbacdo. Tomando como premissa o fato
de que a celeridade da perturbacdo que se instabiliza é aproximadamente a
velocidade da corrente e que o comprimento de onda é equivalente ao raio de
deformacédo de Rossby interno, teriamos, para o dia 20 do controle, na profundidade
de 800 m, uma celeridade de 0,1 m/s, com cerca de 40 km de comprimento,
resultando num periodo entre 4 e 5 dias para a perturbacéo instavel. A janela de 1 dia

pode, assim, ter sido insuficiente.

Sendo valida a hipotese de que a diferenca de fase é devida a magnitude
heterogénea dos coeficientes de correlagdo, principalmente referente a limitacao
vertical, a imprecisdo estaria associada a projecdo vertical dos dados superficiais e
ndo ao esquema de assimilagcdo. Devido a isto, no préximo tdpico, sera testada uma

outra metodologia de projecédo vertical de dados: o0 modelo de feigéo.

3.3 — Potencialidades Visando a um Sistema Operacional de

Previsao de Correntes

Alguns resultados obtidos tém grande relevancia no que se refere a aplicacao
de forma operacional da metodologia aqui proposta:

- O vortice surge em profundidade, 20 dias antes de chegar a superficie.

- A regido entre 600 e 800 metros de profundidade, aonde surgiu o vortice e
aonde se observou o principal fluxo de energia entre o escoamento médio e a
perturbacdo é também aonde se tem um pico de erro RMS em todos os experimentos
realizados, sendo, portanto, a principal limitagdo identificada no método.

130



Obviamente, € necessario que se fagam estudos mais abrangentes para se
afirmar que os voértices na regido surgem primeiro proximo a interface ACAS-AIA, mas,
caso isto se confirme, surge entdo uma grande oportunidade de se prever sua

chegada a superficie.

Utilizando as ferramentas computacionais apresentadas, foi feito, entdo, uma
simulacdo com assimilacdo de dados até o dia 20 apenas, ou seja, a partir deste dia,
os resultados sao prognosticos. A Figura 3-47 apresenta os campos de corrente
obtidos para o dia 45, confrontados com a circulagdo do controle.
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Figura 3-47: Campos de corrente em t=45 dias da melhor configuracdo de assimilacdo, mas
com assimilagdo de dados até o dia 20 apenas (esquerda) e do controle (direita) para a

superficie (acima), 400 m (meio) e 800 m (abaixo).

Constatou-se que o método de assimilacdo foi capaz de prever, com mais de
20 dias de antecedéncia, a chegada do vortice a superficie. O vértice foi previsto em
todas as profundidades, mas deve-se destacar a grande semelhanca entre o controle
e a simulacdo prognéstica principalmente na superficie. A trajetéria e a intensidade da

CB, principal feicdo da circulacédo superficial na regido, estdo bastante similares.
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Confirmada a excelente capacidade de previsdo, pode-se passar para 0 passo
seguinte. Para tentar minimizar a limitacdo imposta pelo método, verificada no pico de
erro RMS dos experimentos de assimilagéo, foram feitos testes simulando a presenca
de fundeios de correntdmetros em pontos estratégicos, a fim de se obterem dados de
corrente para assimilacdo ao longo da coluna d’agua. Ou seja, aqui ja estd se
pensando num sistema de previsdo oceanogréfica, capaz de integrar e assimilar

dados de satélite e in situ.

Os perfis verticais serdo utilizados na constru¢do de um modelo matematico da
CB. Os modelos de feicdo oceanogréfica obtidos a partir de observacbes de
velocidade foram inicialmente desenvolvidos por Spall e Robinson (1990) e aplicados
com sucesso em diversos trabalhos por Gangopadhyay e Robinson (Gangopadhyay e
Robinson, 1997, 2002; Gangopadhyay et al., 1997, 2003). O objetivo € construir
matematicamente determinada fei¢cdo (tais como correntes, vortices, frentes etc.) e
inseri-la no modelo. A equacgéo proposta pelos autores para o modelo da velocidade

de uma corrente € a seguinte:
v(x,y,2) =y )V (1) -V () B(y.2) +V T (9}, (331)

onde y é a estrutura da corrente em x, ¢ é a estruturaemy e z, V° é a velocidade

na superficie e V© é a velocidade no fundo. Ou seja, a partir das velocidades na
superficie e no fundo e a estrutura idealizada da corrente nos 3 eixos cartesianos, €
possivel construir matematicamente a corrente, cujo eixo principal esta na direcéao v,

nesse caso.

O modelo de fei¢do aqui construido é bem mais simples que este. O perfil em z
ndo sera calculado e sim, obtido dos fundeios. A localizacdo hipotética desses
fundeios se baseou no mapa de variancia da componente V superficial (Figura 3-48),
em relacdo a uma média de 2 anos. Pode-se notar que a regido de maior variancia € a
ocupada pela CB, refletindo sua trajetéria meandrante. Nela, ainda se destacam com
maior variancia duas regides, nas latitudes de 21,25°S e 22,5°S, ocupando a mesma
faixa de longitude, em cerca de 40,2°W.
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“aridncia da componente % média na superficie mis)

Latitude

Longitude

Figura 3-48: mapa de variancia da componente V superficial

Como o objetivo € justamente mapear melhor as oscilagbes em torno da média
e, assim, assimilar melhor as perturbacdes da CB, os pontos dos fundeios serdo
nestas 2 regides. A fim de simplificar o modelo de feic&do, construindo uma corrente
fluindo somente na direcdo y, definiu-se uma Unica longitude para os 2 pontos. Abaixo,

estdo as coordenadas de localizagdo dos fundeios hipotéticos:
- Norte: 21°15’S e 40°10'W.
- Sul: 22°20’S e 40°10'W.

Estas latitudes serdo os limites norte e sul do modelo de feigdo. A fungdo em x
nesses limites, para cada lado do eixo (longitude dos fundeios), foi extraida de
Fernandes (2005):

lado costeiro:

V(x,2) :Vo(z)exp(_(xl;zx")zj, (3.32)

c
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lado oceénico:
V(x,2) =V (z)exp( 0)2] (3.33)

onde V, é a velocidade do eixo (obtida dos fundeios), X, € a posi¢do do eixo, |, é a

distancia entre o eixo e o limite oeste (costeiro) do modelo de fei¢éo e |, é a distancia

entre o eixo e o limite leste.

Baseado nos resultados do controle, os valores de I, e | foram definidos

como 20’ e 25’ (4 e 5 pontos de grade), respectivamente. Com isto, pode-se definir a
area total do modelo de fei¢céo (destacada num retangulo preto na figura acima), sendo
os limites oeste e leste de 40°30'W e 39°45'W, respectivamente.

De posse das informacdes da estrutura em z e em x, foi feita uma interpolacdo
linear em y das secOes verticais de velocidade nos limites norte e sul. Assim, o

procedimento para a construcdo do modelo da CB seguiu 0s seguintes passos:
- definicdo da localizag&o dos fundeios (limite norte e sul do modelo)
- obtencéo dos perfis verticais de V

- calculo da variacdo de V em x para cada lado do eixo, obtendo-se as secbes

verticais de V nos limites norte e sul.
- interpolagéo linear em y, chegando ao modelo 3D da CB.

O experimento de melhor desempenho na assimilacdo de dados superficiais foi
executado novamente, agora assimilando também os dados tridimensionais do modelo
de feicdo. Como estamos simulando um fundeio, foi suposto que a disponibilidade de
dados tinha frequiéncia horéria, sendo esta a janela de assimilagdo do modelo de
feicdo, enquanto que os dados de ‘satélite’ permaneceram com frequéncia diaria. Ou
seja, para cada hora, ao longo de 68 dias, foi construido um modelo de feicdo e
assimilado progressivamente pelo seguinte esquema de relaxacdo newtoniana:

v i Vmod + Rfeu;ao assim mod) (334)
—absit.
Rfeigéo :iexp M ' (335)
ta td

ondet, =1hret; =0,25hs.
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A Figura 3-49 apresenta os perfis de erro RMS médio no tempo referentes ao
experimento com e sem assimilacdo do modelo de feicdo, com uma ampliacdo na
profundidade entre 500 e 900 m. Para néo incluir as perturbacdes entre o modelo de
feicdo e o background no calculo do RMS, este foi feito apenas para a regido do
vortice: 23°-26°S e 39,5%-42 5°W.

Perfil de M3
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Figura 3-49: Perfis de erro RMS médio no tempo para a regido do vortice, com (vermelho) e
sem (azul) assimilacdo do modelo de feicdo. Abaixo, uma ampliacdo na profundidade de
interesse, entre 500 e 900 m.
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Observa-se que o desempenho de ambos 0s experimentos é praticamente
idéntico ao longo da profundidade, com excecdo da faixa entre 500 e 900 m,
exatamente a regido em que foram encontrados os picos de RMS, aonde nota-se um
desempenho melhor do experimento com assimilacdo do modelo de feicdo. Constata-
se, portanto, que a assimilacdo de perfis verticais de velocidade, através de modelos
de feicdo, € capaz de melhorar o desempenho dos esquemas de assimilacdo de
dados superficiais apenas.

E vélido ressaltar que a melhoria se d& essencialmente na profundidade aonde
ocorre o fluxo de energia do escoamento médio para a perturbacdo, sendo mais um
indicativo de que este pico de erro se deve a limitacdo da projecdo vertical dos dados
de superficie em reproduzir o escoamento perturbado. E possivel, dessa forma,

atenuar a limitag&o inicialmente detectada.

Deste modo, os dois pontos destacados no inicio deste tépico foram abordados
de forma satisfatéria. O teste de simulagdo prognostica indicou uma capacidade de
previsdo do vértice com mais de 20 dias de antecedéncia e o teste com o modelo de
feicdo indicou ser possivel atenuar a limitacdo do pico de RMS em profundidade
através da assimilacao de perfis verticais.
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4 - Conclusoes

Os resultados deste trabalho buscaram atender a 3 objetivos principais:

- avaliacdo da capacidade de se reproduzir o campo de correntes e feicbes
oceanograficas a partir de assimilacao de dados superficiais de TSM e ESM.

- avaliagdo da adequacéo fisica do melhor experimento de assimilacao.

- avaliacéo do potencial da metodologia como parte de um sistema operacional
de previsao.

A avaliacdo dos experimentos de assimilagédo foi baseada na metodologia de
experimentos gémeos, onde os dados superficiais utilizados como observagdes séo
extraidos de uma simulagdo controle e, ap0s extrapolacdo vertical, assimilados em
outras simulagBes com condicbes iniciais diferentes das do controle. Ambas as
classes de simulacdes (controle e experimentos de assimilagdo) foram realizadas com
o POM.

O método de extrapolagdo vertical converte dados superficiais de elevacao
(ESM) e temperatura da superficie do mar (TSM) em campos tridimensionais de
temperatura e salinidade, a partir de correlagbes entre estes parametros. Ou seja,
apesar das observacbes serem de ESM e TSM, os paréametros efetivamente
assimilados sdo a temperatura e a salinidade obtidas na extrapolacdo. A analise de
mapas, secdes e perfis verticais dos coeficientes de correlacdo entre as observacdes
extraidas do controle e o campo de massa indicou que, na superficie (0 a 180 m), a
melhor representac¢édo do campo de massa deveu-se a projecao vertical dos dados de
TSM, enquanto que na profundidade entre 400 e 1000 m, o campo de massa foi mais
bem representado pela projecédo vertical dos dados de ESM.

Antes da assimilacdo de dados, foco dos objetivos citados, foi verificado se os
resultados de uma simulacéo longa do POM, inicializada com dados de abril de 1996,
estavam compativeis com o campo médio do OCCAM, de onde foram obtidas as
condic¢des iniciais, e com a literatura. Concluiu-se que o escoamento médio da CB e a
estrutura vertical de massas d’agua foram bem reproduzidos, sendo as diferencas
atribuidas a néo inclusédo no POM de vento e fluxos de calor na superficie. Isto validou
a utilizacao desta simulacdo para a definicdo do periodo de controle e para o calculo
dos coeficientes e fatores de correlacdo entre os dados superficiais e o campo de

massa tridimensional.
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Quanto ao primeiro objetivo destacado, foram testadas 49 combinacdes de
parametros de assimilacdo via relaxacdo newtoniana, em experimentos de hindcast
(todos os dados de assimilacdo eram previamente conhecidos) com duracdo de 68
dias. Em todos eles, foram necessarios cerca de 30 dias para 0 esquema de
assimilagdo estabilizar. Os resultados mostraram que o0 desempenho dos
experimentos depende da funcédo-peso da relaxagdo newtoniana (R ), da area e da
profundidade de interesse. A fungéo-peso, por sua vez, depende da escala de tempo

de relaxagao newtoniana (t, ), de quao localmente no tempo os dados séo assimilados
em relacdo ao tempo da observagédo (t;) e da fungéo do coeficiente de correlagéo.
Desta forma, para a aplicacdo desta metodologia em outra regido, recomenda-se a

avaliacdo destes parametros, conforme testes feitos neste trabalho.

Na definicho dos melhores esquemas de assimilacdo, priorizou-se o
desempenho na superficie, pois as principais aplicacbes de progndsticos
hidrodindmicos, tais como a previsdo da trajetoria de 6leo, em caso de vazamento no

mar, demandam como entrada o campo superficial de correntes.

O melhor esquema de assimilacdo de TSM para a regido de interesse foi:

Tt 1 I[{—abs(tjan)

exp(abs(coef ) —1)T.... —T
mod +ldia 025d|a ] p( ( ) X assim mod)

No entanto, apesar de melhorar a circulacdo superficial, este esquema néo

gerou o vortice observado na simulacéo controle.

Em relacdo a assimilacdo de ESM, o esquema que apresentou o menor RMS
na superficie para a regiao de interesse foi:

—abs (t jan )

T =T ,+ —exp i
0.5dia 2.0dia

](Tassim - Tmod )

Ao contrario da TSM, o melhor esquema de assimilagdo de ESM foi capaz de
reproduzir o vértice do controle. A maior capacidade de previsdo esta relacionada as
altas correlagbes entre a ESM e o campo de massa na profundidade de 400 a 1000 m,
regido onde se desenvolveu o processo de instabilidade baroclinica.

No entanto, o melhor esquema, considerando todos os testes feitos, envolveu a
assimilagédo conjunta de TSM e ESM:
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1 TSM fq- TSM A ESM f ESM A
T " :Tmod +R (T _Tmod )+ R (T _Tmod )

assim assim

1 —abs(t.,,)
R™M — ex 217 lexp(abs(coef ™™) -1
20 et o)1)
RESM _ 1_ exp _abs(t-jan)
0.5dia 2.0dia

Alguns resultados observados nesse experimento de assimilacdo mereceram

destaque:

- Melhoria de até 70% na superficie, comparado ao experimento sem

assimilagao.

- No dia 45 (dia definido como o do aparecimento do vértice na superficie),
todas as feicGes superficiais do controle foram reproduzidas pelo experimento de

assimilagao.

- No mesmo dia, o vortice foi reproduzido em todos os niveis (0, 400 e 800m),
mas com o aumento da profundidade, observou-se uma maior diferenca entre suas
caracteristicas no controle e na assimilacdo. No entanto, a localizacdo do nucleo, a
profundidade e as velocidades tangenciais indicaram que o voértice foi reproduzido de

forma satisfatoria.

Assim como observado em Ezer e Mellor (1997), a assimilagdo conjunta de
TSM e ESM produziu os melhores resultados. Os autores também ndo conseguiram
reproduzir os vortices da Corrente do Golfo com a assimilagdo exclusiva de TSM, mas

o fizeram com a assimilac&o exclusiva de ESM.

No entanto, ao contrario destes autores, que utilizaram a interpolagdo 6tima
como método de assimilacdo, os resultados aqui obtidos foram gerados por um
algoritmo de relaxacdo newtoniana, menos custoso em termos computacionais. Como
novidade, a fim de conciliar as caracteristicas dos métodos de assimilacdo e de
projecdo vertical dos dados, foram testadas fungbBes-peso proporcionais aos
coeficientes de correlacdo, nunca utilizadas em esquemas de relaxagdo descritos na
literatura. Conforme j& destacado, essa nova abordagem foi capaz de reproduzir a
circulagcdo superficial e, especificamente, o vortice ciclénico com boa semelhanca ao
observado no controle. Portanto, o esquema de assimilacéo utilizado neste trabalho,
numericamente mais simples e sem demandar o conhecimento prévio dos erros de
modelo, conforme exigido por esquemas de interpolacdo 6tima, atendeu ao primeiro

objetivo.
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No tocante ao segundo objetivo, foi feito inicialmente uma comparacéo, entre o
controle e a literatura, das caracteristicas da CB e do sistema CB-CCI, mostrando que
o controle conseguiu representar bem as principais feicbes oceanograficas da regido.

Na evolucdo temporal, observou-se que o vortice ciclénico foi gerado em
profundidade (800 m), mais de 20 dias antes de chegar a superficie. As principais
caracteristicas do padrdo encontrado foram: comportamento da CB tipico de

escoamento médio no inicio do periodo, mas com perfil de oq/0x instavel

baroclinicamente; formacao do vortice em 800 m (interface entre ACAS e AlA) no dia
20, numa condicao favoravel de fluxo de energia para perturbacédo nesta profundidade;
diminuicdo da profundidade do nucleo da CCI a partir do dia 20, modificando a
espessura da camada superficial, onde flui a corrente média (CB), que, por sua vez,
tem sua posi¢do relativa a costa também modificada; ‘subida’ do sinal do vortice,

chegando a superficie no dia 45; diminuigdo da magnitude dos picos de o4 /dx nos

dias 40 e 45; enfraquecimento da CB enquanto o vortice se desenvolve em
profundidade e reintensificacdo quando ele chega a superficie.

Este padrdo sugere o seguinte cenario para o ciclo de oscilacdo entre
escoamento basico e vortice: instabilizacdo da perturbacdo em profundidade, devido
ao sistema baroclinicamente instavel e ao fluxo de energia do escoamento médio para
a perturbacdo; formagdo do vortice ciclénico; aumento da divergéncia horizontal;
inducdo de fluxo vertical de quantidade de movimento, que propaga a perturbacao
para as camadas acima; geracéo de vorticidade relativa nova, alimentada pelo fluxo de
energia potencial cada vez mais raso, fazendo com que o vértice suba ao longo do
tempo. No final da subida da CCI, percebem-se uma estabiliza¢do da coluna d’agua e
um fluxo de energia nhovamente para o escoamento médio, enfraquecendo o vortice
em profundidade. O fortalecimento do escoamento médio torna a estrutura vertical

baroclinicamente mais instavel, reiniciando o ciclo.

O fato do vortice se formar numa condicdo provavel de ¢; diferente de zero e na
profundidade tedérica em que ocorreria o fluxo de energia do escoamento médio para a
perturbacdo é um forte indicio de que sua origem foi decorrente de um processo de
instabilidade baroclinica. Quanto a perturbacdo que origina o vortice, houve fortes
indicativos de que as oscilacdes da CCI tém importante influéncia nesse processo de
instabilidade. A ocorréncia do vortice antes do meandramento da CB sugere que uma
onda de Rossby topogréfica sobreposta a CB parece néo ser o Unico gatilho capaz de
disparar esse processo. A caracterizacdo dos diferentes tipos de perturbacdes
capazes de instabilizar o sistema CB-CCIl merece estudos mais aprofundados, com
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maior atencdo a variabilidade horizontal e vertical da corrente intermediaria. E valido

lembrar que a maioria dos estudos ja feitos na regido concentrou o foco na CB.

Apesar de bem fundamentado, o estudo fisico de um Unico vortice observado
no controle é insuficiente para estender suas caracteristicas aos vortices tipicos da
regido de Cabo Frio, onde ocorre brusca mudanca da linha de costa. Andlises
preliminares da simulacdo longa indicaram que pelo menos outro vortice ciclénico
isolado foi formado em profundidade nesta regido, indicando que o mecanismo
observado neste trabalho deve ser relevante na formacéo deste tipo de vértice. Ja os
vortices que aparecem em pares ciclonico e anticlénico, respectivamente nas bordas
oeste e leste da CB, também comuns na regido, aparentaram ter génese distinta na
simulacdo longa, pois seu surgimento parece ocorrer simultaneamente ao longo do
primeiro quildmetro de profundidade. Silveira et al. (2000) sugerem gue estes pares
vorticais sdo gerados por ondas de Rossby topograficas barotropicamente instaveis.

Especulamos, entédo, que ha, no minimo, 2 tipos de vértice na regido, gerados
predominantemente por instabilidade baroclinica ou predominantemente por
instabilidade barotrépica. O primeiro obedeceria a dinamica aqui observada, com
formacao na profundidade de interface entre ACAS/CB e AIA/CCI e ‘propagacdo’ até a
superficie. Recomendam-se, no entanto, estudos complementares que investiguem a
profundidade em que ocorre o fluxo de energia para os diferentes tipos de voértice
locais e como € a variacao deste fluxo no espaco e no tempo, a fim de corroborar, ou

nao, esta hipoétese.

Concluiu-se que o escoamento médio foi fisicamente bem reproduzido pelo
experimento de assimilacdo, que apresentou estrutura vertical do gradiente zonal de
vorticidade potencial semelhante a do controle. Conseguiu-se forcar a instabilidade
baroclinica responsavel pelo crescimento do vértice em estudo. Na superficie, o

vortice surgiu no mesmo periodo que no controle.

O atraso de cerca de 20 dias entre o aparecimento do vortice em 800 m no
controle e na assimilacéo foi explicado pela variagdo na capacidade do método de
correlagcbes em representar a CCIl e as oscilagbes a ela relacionadas. A variacdo
vertical da CCIl faz com que ela seja mais bem representada quando atinge
profundidades menores que 1000 m. Houve, assim, uma provavel diferenca de fase
entre as perturbacdes no sistema CB-CCI geradas no controle e na assimilagdo. Com
0 passar do tempo, a estrutura vertical do experimento de assimilacdo convergiu para

a do controle. O mapeamento da CCI pareceu, portanto, ter papel fundamental na
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capacidade do esquema em reproduzir os vortices na regido, o que reforca a

importancia desta corrente na origem dos giros.

O pico de erro RMS médio por area e no tempo nos perfis verticais obtidos em
todos os experimentos de assimilagédo, entre 500 e 800 m, esta situado justamente na
profundidade principal de ocorréncia dos fluxos de energia para a perturbacao.
Portanto, o atraso no desencadeamento da instabilidade baroclinica nestas
profundidades pelo experimento de assimilagdo seria a principal explicacdo para o
pico de RMS.

Considerando os 2 primeiros objetivos, € possivel responder importantes
indagacoOes feitas por Moore et al. (1987) em seus estudos de assimilagdo de dados
no Oceano indico:

- Quanto tempo do passado € preciso conhecer para forcar adequadamente o
modelo? Para o modelo de meso-escala aqui utilizado, foram necessérios cerca de 30
dias de assimilacdo, partindo-se de uma condicdo inicial de climatologia de
temperatura e salinidade.

- Quais parametros tém real importancia na assimilacdo? A assimilacdo de
elevacao foi capaz de reproduzir o vortice, mas a assimilacdo conjunta de elevacao e
temperatura, além de gerar o vortice, apresentou os melhores resultados para a
superficie. E importante frisar que, na pratica, os dados de TSM tém grande relevancia
para as regides costeiras, onde os dados de altimetros apresentam maiores erros.

- Qual a resolucédo adequada para os dados? A resolucédo espacial igual a da
grade do modelo, de 9 km aproximadamente, permitiu gerar o vortice. A resolucéo
temporal, de 1 dia, apesar de ter gerado o vértice, pode ter sido insuficiente para
representar adequadamente a perturbacédo em profundidade.

Em relacdo ao terceiro objetivo, constatou-se que o método de assimilacao, ao
assimilar dados somente até o dia 20 (ou seja, hindcast até dia 20 e forecast, a partir
dai), foi capaz de prever, com mais de 20 dias de antecedéncia, a chegada do vortice
a superficie. Inclusive, comparando-se as Figuras 3-31 e 3-47, percebe-se que o
resultado do forecast para o dia 45 aparentemente representa melhor a CB do que o
hindcast. No entanto, considerando a coluna d’agua toda na regido de interesse e
todos os dias posteriores ao dia 30, o erro RMS médio do hindcast foi menor (nédo
apresentado), como era de se esperar. Isto leva a crer que, quando as perturbacdes
crescem, aumentando a componente ndo-linear do sistema, o peso da solucdo do
modelo, que considera as equagfes primitivas, deveria ser maior que o peso dos

dados assimilados, baseados em correlagdes estatisticas com habilidade maior em
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representar o escoamento médio, que é mais proximo da dindmica quase-geostrofica

linear.

O resultado do forecast € de extrema relevancia em termos operacionais.
Tanto no sentido de seguranca de operacbes offshore, quanto na previsdo do
transporte de Oleo em caso de vazamentos, 20 dias € um tempo relativamente

confortavel para o planejamento e tomada de decisfes.

Assim, este trabalho demonstrou ser possivel prever os freqlientes vértices
existentes nas Bacias de Campos e Santos, que tornam a circulagdo na principal
regido produtora de petréleo do pais muito complexa. Isto nunca tinha sido feito até

entdo e significa um importante passo para a oceanografia operacional no Brasil.

O grande avan¢o em termos ambientais residiu na capacidade de se prever a
circulacdo superficial (e ndo apenas o surgimento de vértices), com acuracia e
antecedéncia comprovadamente satisfatorias. Sabe-se que o campo de correntes
superficial € o principal determinante da trajetéria de machas de 6leo no mar, em caso
de vazamentos. Esta metodologia, acoplada a um modelo de transporte de éleo,
permite, portanto, melhorar a previsdo de possiveis areas atingidas pelo 6leo e do
tempo para isto ocorrer, facilitando as operacdes de contingenciamento.

Para atenuar o pico de RMS, que foi a principal limitacdo identificada, foi
proposta a assimilacdo de modelo de fei¢cdo, construido a partir de perfis verticais de
velocidade, obtidos por fundeios hipotéticos. Houve uma melhoria exatamente na
profundidade aonde ocorre o fluxo de energia do escoamento médio para a
perturbacéo, diminuindo a limitacéo.

Em termos operacionais, portanto, seria vélido focar estudos e recursos em um
método que combinasse a assimilacdo de dados superficiais (de satélite) através de
correlacdes estatisticas, com a assimilagdo de dados verticais (in situ), via modelo de
feicbes. Os resultados utilizando um modelo de feicdo extremamente simplificado
foram, conforme apresentado, promissores nesse sentido. Sistemas operacionais que
monitoram a Corrente do Golfo foram bem sucedidos na previsdo do sistema corrente-
vortice utilizando os conceitos de modelos de feicdo (Glenn e Robinson, 1995;
Gangopadhyay e Robinson, 1997).

A descricdo matematica das oscilacdes da CB pode ser aprimorada. Além de
equaclBes mais robustas na definicAo da corrente, pode-se pensar hum segundo
modelo de feicdo, situado logo ao sul da &rea do modelo utilizado neste trabalho, mas
com direcdo NE-SW. O objetivo seria cobrir toda a area de alta variancia identificada
entre as latitudes de 21° e 24°S (Figura 3-48).
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Dados verticais in situ, obtidos em pontos estratégicos, além de poderem ser

assimilados, podem ser Uteis no monitoramento de oq/ox e E, reais. Caso os

vortices na regido realmente surjam em profundidade, conforme observado neste
trabalho, estes parametros podem indicar com antecedéncia o inicio de um vortice na

superficie.

O sucesso na assimilacdo de TSM e ESM, aqui demonstrado, também abre
caminho para assimilacdo de outros dados superficiais. Atualmente, a utilizacdo de
radares de alta freqUéncia, instalados na costa ou em plataformas, para medi¢do de
correntes superficiais esta cada vez mais difundida. Sugere-se, entdo, testar a
assimilacdo de funcdo corrente, extraida desses campos superficiais de velocidade,
aplicando a metodologia utilizada neste trabalho.

Para um sistema operacional de previsdo, entretanto, trés simplificacbes
adotadas neste trabalho teriam que ser transpostas. A primeira foi a premissa de que
os dados de satélite eram nos mesmo pontos da grade do modelo. Na prética, isto nao
ocorre e seria necessario desenvolver um esquema de analise objetiva capaz de
interpolar para a grade do modelo dados de altimetria e TSM, que apresentam
resolucbes espaco-temporais diferentes. Mellor e Ezer (1991) encontraram erros 2 a 3
vezes maiores quando assimilaram dados somente nos pontos onde havia track de
altimetro, indicando que o erro com a interpolacéo imperfeita da altimetria é maior que
0 erro na extrapolacdo dos dados superficiais ao longo da coluna d’agua. Caso as
estatisticas destes erros sejam conhecidas, serd possivel testar a utilizacdo de uma
interpolacéo Gtima na superficie.

Os dados de TSM obtidos por satélite tém resolucdo de 1 a 4 km, compativeis
com a resolucdo de um modelo capaz de resolver vortices, mas eles s6 podem ser
obtidos em condi¢cdes sem nuvens. Por outro lado, os altimetros, por serem sensores
ativos na regido das microondas, sdo capazes de realizar medicbes mesmo com
nuvens, mas seus tracks chegam a distar centenas de quildbmetros. A utilizacdo
combinada de varios radares altimetros, a bordo de GFO, Jason-1 e Envisat, pode
reduzir esta limitacdo, trazendo esta distancia para ordem de poucas dezenas de
qguildmetros (Johannessen et al., 2000).

Outra simplificacdo, mais complexa de se resolver, € o fato de considerar o
experimento controle como a verdade, o que simplifica bastante o calculo das
estatisticas. Para se calcular os coeficientes e fatores de correlacdo para o oceano
real, teriamos que ter uma série temporal, de no minimo um ano, de dados de

temperatura e salinidade tridimensionais em varios pontos da bacia sudoeste do
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Atlantico. Também aqui, poderia ser utilizada uma interpolacdo 6tima para adequacgao
a grade do modelo, sendo necesséario o conhecimento dos erros nessas correlacdes

superficie/profundidade.

A terceira simplificacdo se refere a auséncia de troca com a atmosfera: ndo
foram incluidos vento, fluxos de calor, evaporacdo e precipitacdo. Estes fatores,
apesar de ja estarem incluidos no caso de se calcular coeficientes de correlagdo do
oceano real, provavelmente acarretardo uma diminuicdo dos valores absolutos destes,
uma vez que o grau de variabilidade aumentard. Isto sera sentido principalmente com
relacdo a inclusédo de fluxos de calor, pois serdo inseridas variacdes diarias e sazonais
no campo de TSM, o que pode requerer a utilizagdo de diferentes fatores de
correlacdo para cada época do ano.

Para estudos progndsticos, os parametros atmosféricos podem ser obtidos de
modelos atmosféricos globais. Vale lembrar que o cédigo do modelo aqui utilizado ja
esta preparado para variacdo no tempo das condi¢cdes de contorno e para as trocas

com a atmosfera.

A suavizacdo da batimetria, outra simplificacdo adotada, ndo necessariamente
ter4 que ser suprimida. Para tal decisdo, recomendam-se estudos especificos sobre a
influéncia da batimetria na fisica local, principalmente no que se refere ao seu efeito
estabilizador ou instabilizador (vide segundo termo da eq. (3.24)) e as variagdes
introduzidas no gradiente de presséo.

De uma forma geral, contudo, foi visto que metodologias ja disponiveis sao
capazes de criar um sistema de previsdo oceanografica para a bacia sudoeste do
Atlantico. Resta saber se a densidade de dados existentes, obtidos principalmente por
plataformas, seria capaz de gerar um campo 3D confiavel de coeficientes e fatores de

correlagdo. Em caso afirmativo, o sistema precisaria dos seguintes requisitos:

- Calculo dos coeficientes e fatores de correlacdo de TSM e ESM nos pontos
de medicao.

- Interpolacdo oOtima dos coeficientes e fatores para os pontos de grade do
modelo.

- Obtencéo de dados de TSM e altimetria, a partir de satélites.
- Interpolacao 6tima desses dados para a grade do modelo.

- Projecdo dos dados superficiais em profundidade, a partir dos fatores de
correlagéo.

- Assimilagdo dos dados 3D, via relaxagao newtoniana.
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- Instalacédo de instrumentos de perfilagem vertical em pontos estratégicos.
- Construcao de modelos de feicdo para a area de alta variancia da CB.
- Assimilacdo dos modelos de feicéo, via relaxacdo newtoniana.

- Interface com modelo hidrodinamico global, para obtencédo de condi¢des de

contorno transientes.

- Interface com modelo atmosférico global, para obtencéo de fluxos de calor,
vento, precipitacdo e evaporagéao transientes.

Um sistema de previsdo oceanogréafica na costa brasileira, capaz de assimilar
diferentes tipos de dados, seria de grande valia nos dias de hoje, principalmente se
levarmos em conta as drasticas mudancas que vém ocorrendo na atmosfera nas
Ultimas décadas, amplamente destacadas nos relatérios divulgados em 2007 pelo
IPCC, da ONU.

Somente agora comecam a ser dimensionadas as conseqiiéncias climaticas e
ambientais destas mudancas e é de vital importdncia que o Brasil esteja
tecnologicamente preparado para identificA-las com antecedéncia suficiente para
remedia-las. Neste contexto, modelos prognésticos acoplados, de pequena e larga
escala, sdo ferramentas indispenséaveis na definicdo probabilistica de cenarios futuros.
O modelo aqui utilizado, de meso-escala com capacidade de prever vortices, seria,

portanto, uma importante peca neste sistema.

No caso especifico da industria petrolifera brasileira, cuja producdo se
concentra em ambiente marinho, estes avancos se aplicam em diferentes esferas. Em
termos de planejamento de Seguranca, Meio Ambiente e Saulde, poder-se-ia
readequar as estratégias de contingenciamento de derramamentos de Oleo e as
normas de seguranca para estruturas offshore, principalmente as flutuantes. Em
termos operacionais, isto se traduziria em aumento de eficiéncia. Financeiramente,
além da reducdo direta de custos, obter-se-ia todo o ganho com o reforco da
responsabilidade social e ambiental da empresa. E uma consciéncia social e ambiental
compativel com os rumos atuais do planeta, além de ser a base de uma nova
economia que se inicia neste século, sera cada vez mais exigida por clientes e, de

uma forma geral, pela sociedade de qualquer empresa moderna.
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