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Resumo

Este trabalho avalia a importância relativa dos modos dinâmicos na composição da estrutura ver-

tical do fluxo geostrófico e de suas anomalias em relação à média, com o objetivo de fornecer

uma descrição das formas de estratificação predominantes nacoluna de água e de identificar

prováveis regiões de ocorrência de ondas de Rossby planetárias (OR) dos diversos modos

dinâmicos. Raios de deformação internos são estimados paraavaliar a possibilidade de in-

terações não-lineares entre OR e as alterações da estratificação local forçadas por sua própria

passagem. A análise proposta baseia-se em dados de densidade estimados a partir de perfis ver-

ticais de salinidade climatológicos aliados a perfis sintéticos de temperatura. Estes últimos são

extrapolados verticalmente a partir de dados orbitais da temperatura da superfície do mar (TSM)

e da anomalia da altura da superfície livre (η), segundo um método de reconstrução estatística

desenvolvido para este estudo. O primeiro modo baroclínicoé dominante tanto no fluxo total

quanto em suas anomalias, respondendo em média por 30% da estrutura vertical de velocidade,

sendo que este valor descresce aproximadamente por uma razão de três em modos superiores.

O segundo modo é significativo ou mesmo dominante em algumas regiões, particularmente em

latitudes próximas ao equador. O terceiro é evidente em algumas áreas localizadas, mas não

assume papéis importantes em escala de bacia. O modo 0 responde por frações de 6 a 9%,

mas é provável que estes resultados sejam subestimados pelametodologia aplicada. Anomalias

verticais relacionadas ao primeiro modo coincidem com regiões onde OR longas do primeiro

modo tem maior expressão, enquanto o segundo modo parece serum marcador de OR curtas

e ondas de instabilidade tropical. Fenômenos transientes associados ao terceiro modo são ob-

servados em áreas restritas dos três oceanos. A magnitude das variações dos raios internos em

resposta à fenômenos transientes em algumas regiões implicam em variações significativas na

velocidade de fase teórica de OR longas lineares, um indíciode que efeitos não-lineares po-

dem ser importantes. Por fim, amplificações da importância domodo barotrópico sobre feições

topográficas significativas sugere a existência de mecanismos de transferência de energia entre

modos dinâmicos induzidas pela interação com a batimetria.

Descritores: altímetro, TSM, Argo, XBT, perfis sintéticos de temperatura, modos dinâmicos,

raios de deformação de Rossby, ondas de Rossby planetárias,interações não-lineares.
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Abstract

This study evaluates the relative importance of the dynamical modes in the composition of the

geostrophic flow and of its anomalies from the long-term average, respectively seeking to deter-

mine the dominant vertical stratification structures of thewater column and to identify regions

where planetary Rossby waves (RW) of different dynamical modes may most likely occur. The

baroclinic Rossby radii of deformation are estimated to evaluate the possibility of nonlinear in-

teractions between RW and changes of the local stratification forced by the wave’s passing. This

analysis is based on density data estimated from climatological salinity profiles and synthetic

temperature profiles. The latter are vertically extrapolated for sea surface temperature (SST)

and sea surface height anomaly (η) satellite data, using a statistical reconstruction method de-

veloped in this study. The first baroclinic mode dominates both the total geostrophic flow and its

anomalies, accounting for 30% of the velocity’s vertical structure on average, where this value

decreases approximately by a factor of 3 in subsequent baroclinic orders. The second mode

is significant or even dominant in some areas, particularly near the equator. The third mode

is evident in some localized regions, but can be ignored at basin-scales. The barotropic mode

accounts for 6 to 9% fractions on average, however these values are probably underestimated

by the used methods. Vertical anomalies related to the first baroclinic mode coincide with re-

gions where long RWs answers for a significant fraction of local variance, while the second

mode highlights zones where short RWs and tropical instability waves are reported. Transient

phenomena related with the third mode are observed in comparatively small areas on all three

oceans. The magnitude of the baroclinic radii’s variationsin response of the transient variability

results in significant changes of the theorethical phase speed for long linear RWs, an evidence

that nonlinear effects may be important. Lastly, the greater significance of the barotropic mode

over proeminent bottom features suggests the existence of energy transfer mechanisms between

dynamical modes triggered by the interaction with the bathymetry.

Keywords: altimeter, SST, Argo, XBT, synthetic temperature profiles, dynamical modes, Rossby

radius of deformation, planetary Rossby waves, nonlinear interactions.
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1 Introdução

A extensão horizontal dos oceanos sobre a superfície do planeta é três ordens de grandeza

maior que a sua profundidade. Em vista da grande diferença entre as escalas envolvidas, é

razoável supor que a maior parte da energia associada aos movimentos oceânicos esteja contida

em suas componentes horizontais (Gill 1982). De fato, as velocidades horizontais em geral são

de quatro a cinco ordens de grandeza maiores que as verticais, resultado da grande anisotropia

associada ao equilíbrio hidrostático e à rotação do planeta(Abarbanel e Young 1987).

Portanto, é possível considerar que os movimentos oceânicos de meso a larga escala são

essencialmente horizontais. Esta aproximação permite representar sua estrutura de velocidade

de maneira simplificada, decompondo-a em componentes horizontais e verticais através da téc-

nica de separação de variáveis. Especificamente, assumindouma representação plana de uma

região da superfície esférica do planeta e coordenadas cartesianas, o campo quadridimensional

das componentes zonal e meridional da velocidade horizontal podem ser representados como

a soma de uma série infinita de funções ortogonais ou modos normais com estruturas verti-

cais fixas, cada uma multiplicada por funções amplitude dependentes do tempo e do espaço

horizontal (LeBlond e Mysak 1978).

Segundo a formulação de Silveiraet al. 2000, modos normais para a estrutura vertical de

velocidade podem ser obtidos através da resolução de um problema de autovalor e autovetor,

definido a partir da aplicação da separação de variáveis à equação da conservação da vorti-

cidade derivada para um oceano linear, quase-geostrófico e continuamente estratificado. Os

modos normais, conhecidos como modos dinâmicos por serem obtidos através das equações do

movimento, são os autovetores do problema e seu cálculo é baseado no perfil vertical de densi-

dade local. Podem ser interpretados portanto como sendo componentes baroclínicas do campo

de velocidade geostrófica, onde o modo 1 é o primeiro modo baroclínico, o modo 2 é o segundo

modo baroclínico, etc. O primeiro modo cruza o zero uma vez aolongo da coluna de água, o se-

gundo duas vezes e assim por diante, representando diferentes formas de cisalhamento vertical.

Assume-se também a existência de um modo 0 ou barotrópico commagnitude unitária em todas

as profundidades. Os autovalores associados à cada modo baroclínico são inversamente propor-

cionais aos raios de deformação de Rossby internos ou baroclínicos correspondentes e portanto

contém a dependência com a estratificação. Por outro lado, o raio externo ou barotrópico varia
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simplesmente em função da latitude e da profundidade locais.

Raios de deformação são parâmetros dinâmicos que determinam as escalas horizontais

necessárias para a ocorrência de fenômenos oceânicos regidos pela teoria quase-geostrófica.

O raio externo pode ser interpretado como a distância sobre aqual a tendência da gravidade de

aplainar a superfície livre é balanceada pela tendência da aceleração de Coriolis de deformá-la,

constituindo portanto uma escala pertinente a fenômenos barotrópicos. Os raios internos levam

ainda em conta a estratificação vertical de densidade, representando neste caso a distância onde

o balanço entre as acelerações do empuxo e de Coriolis estabiliza a inclinação das superfícies

isopicnais, e portanto escalam as dimensões de movimentos que dependem da existência de

gradientes laterais de densidade, como vórtices de mesoescala e ondas de Rossby baroclínicas

(Emeryet al. 1984; Pedlosky 1986).

Em suma, as formas funcionais de cada modo dinâmico, seus raios de deformação associa-

dos e as respectivas amplitudes que os modos assumem ao compor perfis verticais das compo-

nentesu e v da velocidade geostrófica são parâmetros que dependem da estratificação interna

dos oceanos. Em conjunto, são capazes de descrever o comportamento dinâmico de regiões

oceânicas ao longo das três dimensões espaciais e do tempo assumindo que a aproximação

quase-geostrófica seja válida. São comumente utilizados para ajustar modelos de camadas a

sistemas de correntes regionais, facilitando a determinação e o estudo dos processos dinâmicos

dominantes (Flierl 1978). No contexto das teorias linearesclássica (Rossby 1938) e extendida

(Killworth e Blundell 2004) da propagação de ondas de Rossbylivres, as equações de onda

deste fenômeno podem ser derivadas para cada um dos modos dinâmicos. Fisicamente, isto

significa que a passagem de uma onda de Rossby planetária provoca anomalias verticais de

velocidade compatíveis com a forma funcional de seu modo correspondente. Ou seja, ondas

de Rossby barotrópicas causam anomalias na velocidade horizontal verticalmente uniformes,

ondas de Rossby do primeiro modo baroclínico geram anomalias com estrutura vertical corre-

spondente ao primeiro modo baroclínico, e assim por diante (Cipollini et al. 2004). Como os

modos são ortogonais entre si, ondas de diferentes modos podem coexistir. Adicionalmente, os

raios de deformação são diretamente proporcionais às velocidades de fase de ondas de gravi-

dade, consequentemente também figurando nas expressões para velocidade de fase e de grupo

de ondas de Rossby planetárias (Cheltonet al. 1998).

A aquisição de dados para o estudo das estruturas verticais de densidade e velocidade dos
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oceanos sempre foi limitada pelo alto custo das missões oceanográficas. Isto faz com que lev-

antamentos observacionais dos padrões de circulação geostrófica e de fenômenos regidos pela

teoria quase-geostrófica em geral sejam relegados à estudosregionais e/ou baseados em con-

juntos amostrais quase-sinóticos, que correspondem à aproximações das condições oceânicas

instantâneas. Séries temporais contínuas são ainda mais raras, em geral se restringindo às pou-

cas regiões que contam com fundeios oceanográficos. Sistemas de amostragemin situ menos

dispendiosos, como o lançamento de XBTs por navios de oportunidade, a utilização de bóias de

deriva, e mais recentemente, de sistemas de observação autônomos comogliderse flutuadores

Argo, foram concebidos como alternativas aos cruzeiros. Estes sistemas são capazes de cobrir

vastas porções oceânicas e de fornecer grande quantidade demedições, porém seus dados nem

sempre estão disponíveis e em geral pecam pela falta de sinopticidade e/ou cobertura espacial

irregular.

Sensores orbitais provaram ser instrumentos valiosos paraa oceanografia pois comparativa-

mente possuem excelentes periodicidade e cobertura espacial. Porém, no contexto apresentado

possuem utilidade limitada uma vez que a maioria dos parâmetros medidos, como temperatura e

salinidade de superfície (TSM e SSM, respectivamente) e a tensão de cisalhamento dos ventos,

refletem processos com expressão essencialmente superficial. As observações altimétricas são

uma importante exceção, uma vez que os dados da anomalia da altura da superfície livre (η) re-

fletem flutuações do calor integrado verticalmente e portanto remetem à variações das estruturas

internas de temperatura e densidade (Chamberset al. 1997). Os dados deη não podem, por si

só, fornecer informações à respeito da estrutura modal do fluxo geostrófico médio dos oceanos,

pois tal análise requer dados médios da estrutura vertical de velocidade geostrófica. Em con-

trapartida, diversos estudos relacionam as anomalias observadas à estrutura modal dinâmica de

fenômenos transientes, como ondas de Rossby planetárias (Chelton e Schlax 1996; Stammer

1997; Polito e Liu 2003; Maharajet al. 2007).

Stammer 1997 relata que as dimensões dos padrões resultantes da autocorrelação em lag

zero de mapas deη altimétrico são proporcionais ao primeiro raio de deformação interno, ap-

resentando isto como evidência de que os sinais emη refletem predominantemente fenômenos

ligados ao primeiro modo baroclínico. Observações globaisda velocidade de propagação de

ondas de Rossby através de dados altimétricos sugerem que ondas do primeiro modo dominam

o espectro de energia dos sinais propagantes para oeste (Chelton e Schlax 1996; Polito e Liu
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2003). Por fim, Maharajet al. 2007 faz uso da transformada de Fourier bidimensional sobre

dados deη para avaliar a contribuição de ondas de Rossby de diferentesmodos baroclínicos

ao espectro energético no Pacífico sul. Maharajet al. 2007 mostra uma clara dominância do

primeiro modo baroclínico ao longo da bacia, destacando ainda que o segundo modo possui

importância significativa em larga escala e que o terceiro pode assumir magnitudes não de-

sprezíveis em escalas regionais.

Porém, especula-se que os altímetros sejam pouco sensíveisa sinais baroclínicos de or-

dens superiores ao primeiro, deficiência que pode ser decorrente da maneira como o oceano re-

sponde à formas de variabilidade com estruturas baroclínicas de modos superiores ao primeiro

(Cipollini et al. 1997; Challenoret al. 2004). Em uma primeira aproximação, um oceano

dominado pelo primeiro modo pode ser simplificado a um modelode 2 camadas, pelo segundo

modo a um de 3 camadas, etc. Considerando a passagem de ondas planetárias do primeiro modo

em um modelo de duas camadas, a interface entre as camadas representa a base da termoclina,

fazendo com que a oscilação na interface induzida pela passagem da onda necessariamente

cause variações do calor integrado na coluna de água, produzindo um sinal propagante emη

que pode ser reconhecido em dados altimétricos (Polito e Sato 2003). Para ondas de maiores

modos em modelos com mais camadas, a oscilação da interface entre camadas mais profundas

podem compensar o deslocamento da termoclina em termos de calor armazenado, não gerando

portanto sinais significativos emη.

Evidências observacionais em séries temporais de temperatura vertical de fundeios e em

dados orbitais de TSM, cor do oceano e mesmo deη sugerem a existência de ondas com modos

maiores que o primeiro em uma faixa latitudinal razoavelmente extensa, entre 4◦N (Laurindo

et al. 2010) e 10◦N (Polito e Sato 2003; Brandtet al. 2002), até cerca de 35◦N (Cipollini

et al. 1997; Challenoret al. 2004). Adicionalmente, o trabalho de Lapeyre 2009 realiza uma

decomposição em modos verticais sobre dados de um modelo numérico que resolve a dinâmica

de mesoescala, utilizando os conceitos da teoria da vorticidade potencial quase-geostrófica, in-

cluindo ainda na análise um modo com vorticidade potencial zero não ortogonal aos modos

dinâmicos, cuja expressão é confinada à superfície. Lapeyre2009 justifica esta inclusão argu-

mentando que a decomposição em modos dinâmicos não é completa uma vez que não contem-

pla a existência de anomalias superficiais de empuxo em mesoescala, sendo portanto necessário

acrescentar o modo não-ortogonal para obedecer a condição de contorno de superfície. O tra-
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balho relata que o modo superficial responde por uma fração davariância observada emη equiv-

alente ao primeiro modo baroclínico, com os modos internos de maior ordem respondendo por

porções sucessivamente menores, e conclui que estes resultados "enfatizam a necessidade de

uma nova interpretação dos dados de satélite da altura da superfície livre dos oceanos". Estas

evidências sugerem portanto que frações potencialmente significativas da energia propagante

nos oceanos podem ser simplesmente invisíveis aos altímetros orbitais, estando contidas em

fenômenos transientes de meso a larga escalas com estruturas baroclínicas referentes à modos

dinâmicos superiores ao primeiro.

No caso dos raios de deformação baroclínicos, Emeryet al. 1984 apresenta mapas médios

climatológicos do primeiro raio interno para os oceanos Pacífico norte e Atlântico norte na res-

olução de 5◦ × 5◦. O trabalho de Houryet al. 1987 se concentra nas regiões oceânicas contidas

entre os limites 70◦S e 30◦N e 70◦W e 70◦E, que abrangem o Atlântico tropical, Atlântico sul e

a porção oeste do oceano Índico, apresentando mapas do primeiro e segundo raios internos na

mesma resolução espacial. Picaut e Sombardier 1993 publicou os mapas médios climatológico

das velocidades de propagação de ondas de gravidade dos primeiros cinco modos baroclínicos,

parâmetro diretamente proporcional aos raios internos, namaior resolução de 1◦ × 1◦ entre as

latitudes 30◦S e 30◦N no oceano Pacífico. Por fim, Cheltonet al. 1998 apresenta o primeiro

mapa global do primeiro raio de deformação baroclínico de 1◦ × 1◦, calculado a partir de da-

dos climatológicos provenientes doWorld Ocean Atlas 1994(WOA94) (Levitus e Boyer 1994).

Deve-se lembrar que o surgimento do sistema Argo em 1998 aumentou significativamente a

quantidade de dadosin situ de temperatura e salinidade do oceano global disponíveis, oque

possivelmente resultou em um aprimoramento dos bancos de dados climatológicos da série

World Ocean Atlasdesde a sua versão de 1994.

Uma importante premissa sobre a qual a decomposição modal davelocidade geostrófica e

o cálculo dos raios de deformação baroclínicos são baseadosé de que a variabilidade temporal

da estratificação pode ser desprezada. De fato, tal aproximação viabiliza a obtenção de uma

forma linear da equação de conservação da vorticidade potencial. Cheltonet al. 1998 investiga

a sua validade através do cálculo da variação do primeiro raio de deformação em relação aos

raios médios em escala sazonal, através de dados da climatologia mensal do WOA94, e de

intrasazonal a interanual através do conjunto histórico dedados hidrográficos de densidade

para o Atlântico norte compilado por Lozieret al. 1994. As diferenças observadas em geral
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eram inferiores a 1% em escala sazonal em qualquer ponto do oceano global, mostrando que

este aspecto da linearidade é válido na escala de variabilidade considerada. Porém, o trabalho

anterior de Laurindoet al. 2010 mostra, através de dadosin situ, que a passagem de ondas de

Rossby intrasazonais em latitudes inferiores à 10◦ pode provocar anomalias subsuperficiais de

temperatura (densidade) de até 9◦C (1,2 kg.m−3), com dezenas a centenas de metros de extensão

vertical. Apesar de a aproximação quase-geostrófica ser mais adequada à latitudes médias, os

raios de deformação calculados a partir de perfisin situ obtidos em fases opostas das ondas

amostradas apresentavam diferenças de quase 10% em relaçãoaos raios médios climatológicos.

Segundo a teoria linear de ondas livres, a relação de dispersão de ondas de Rossby planetárias

é resolvida em função dos raios de deformação, sendo que a diferença observada implicaria

em variações percentuais da velocidade de fase de até 21%, assumindo um caso extremo onde

o quadrado do inverso do número de onda (que é funcional do comprimento de onda) é duas

ordens de grandeza menor que o quadrado do raio de deformação(aproximação para ondas

de Rossby longas). Esta é uma evidência de que a alteração da estrutura vertical de densidade

forçada pela própria passagem destas ondas pode exercer umainfluência não-linear significativa

sobre suas características de propagação.

Assim, uma série de questões relevantes a respeito do comportamento do interior geostrófico

dos oceanos ainda permanecem em aberto. Não foram encontrados na literatura mapas globais

da composição modal dinâmica nem dos raios de deformação baroclínicos de ordens superiores

ao primeiro. Não se sabe ao certo a observabilidade dos diferentes modos de propagação de

ondas de Rossby planetárias frente aos diversos tipos de sensores orbitais, e consequentemente

não se conhece a contribuição de cada um ao espectro da energia propagante nos oceanos. Um

efeito não-linear possivelmente significativo sobre a propagação de ondas de Rossby, decorrente

da interação da onda em si com a evolução da estrutura baroclínica em resposta à sua própria

passagem, ainda não foi avaliado.

Outra questão pendente é a possível existência de mecanismos de transferência de energia

entre diferentes modos dinâmicos. Barnier 1988 simula numericamente a propagação de on-

das de Rossby baroclínicas através de uma cadeia meso-oceânica meridional submersa, onde

a interação da onda baroclínica com o obstáculo gera ondas deRossby topográficas barotrópi-

cas, sugerindo que este fenômeno pode ser responsável pelo aumento da amplitude de ondas

planetárias ao cruzar as cadeias meso-oceânicas. Ainda neste contexto, Fu 2007 apresenta ev-
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idências da interação entre ondas de Rossby barotrópicas e vórtices de meso-escala na região

da confluência Brasil-Malvinas. É possível que mecanismos de transferência de energia semel-

hantes também se apliquem à modos baroclínicos de ordem maisalta, mas até o momento

nenhum trabalho avaliou esta hipótese.

Responder à tais questões constitui um desafio observacional e numérico em oceanografia.

Como afirmado anteriormente, a obtenção de dadosin situdas estruturas de densidade e veloci-

dade do interior geostrófico em escalas sinótica, de bacia, eem séries temporais contínuas não

é possível com as plataformas de observação disponíveis atualmente. Neste contexto, a capaci-

dade de se inferir com boa precisão a estrutura termohalina de feições oceânicas a partir de uma

amostragem reduzida ou através da extrapolação vertical dedados de satélites é desejável e vem

sendo aprimorada ao longo de diversos trabalhos. Estes esforços dirigem-se particularmente à

busca de formas mais eficientes de assimilação de dados para modelos numéricos operacionais.

As abordagens mais comuns incluem o desenvolvimento de modelos de feição pelo ajuste de

curvas paramétricas (Gangopadhyayet al. 1997; Chuet al. 1999), a inversão de campos de

vorticidade potencial estimados através de dados altimétricos (Haines 1991) e a reconstrução

da estrutura vertical utilizando modos EOF (De Mey e Robinson 1987; Carneset al. 1990;

Agarwalet al. 2007).

Este trabalho procura estimar a importância relativa do modo barotópico e dos três primeiros

modos dinâmicos baroclínicos na composição de perfis verticais das componentesu e v da ve-

locidade geostrófica e de suas respectivas anomalias em relação ao fluxo médio nos oceanos

entre 39◦S e 39◦N mais profundos que 1000 m em função da latitude, da longitude e do tempo,

calculando ainda os três primeiros raios de deformação baroclínicos ao longo destes mesmos

eixos. Especificamente, procura-se identificar quais regiões oceânicas possuem maior probabil-

idade de ocorrência de ondas de Rossby planetárias com modosde propagação superiores ao

primeiro modo baroclínico, e as regiões onde efeitos não-lineares são significativos. A análise

proposta baseia-se em dados sintéticos da estrutura interna de temperatura extrapolados verti-

calmente a partir de dados orbitais de TSM eη, segundo um método de reconstrução estatística

inspirado nos trabalhos de Carneset al. 1990 e Agarwalet al. 2007, desenvolvido especifica-

mente para este estudo.

A seção 2 explicita as hipóteses e os objetivos deste trabalho. A seção 3 descreve os conjun-

tos de dados utilizados, seu processamento preliminar, e apresenta a metodologia desenvolvida
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para a construção de perfis verticais de temperatura sintéticos. Inclui ainda todo o processa-

mento envolvido no cálculo dos modos dinâmicos, raios de deformação e do campo quadridi-

mensional da velocidade geostrófica, por fim descrevendo a forma como a importância relativa

de cada modo dinâmico ao longo dos oceanos foi estimada. A seção 4 apresenta e discute os

resultados, e a seção 5 sumariza este estudo e traz suas conclusões.

8



2 Hipóteses e Objetivos

Este trabalho estima a importância relativa do modo barotrópico e dos três primeiros modos

baroclínicos na composição de perfis verticais das componentesu ev da velocidade geostrófica

e de suas respectivas anomalias em relação á média de longo termo, calculando ainda os três

primeiros raios de deformação baroclínicos. A análise proposta abrange as regiões oceânicas

mais profundas que 1000 m contidas entre as latitudes 39,5◦S e 39,5◦N.

As hipóteses principais são:

• O primeiro modo domina tanto o campo médio de velocidade geostrófica quanto a estru-

tura vertical de fenômenos transientes, com regiões onde o segundo modo é significativo,

seguido em menor grau pelo terceiro modo;

• No contexto da equação da conservação da vorticidade potencial em um oceano linear e

continuamente estratificado, a dependência temporal da densidade pode ser desprezada

em larga escala, porém pode torna-se significativa sob a açãode fenômenos transientes

intensos.

Os objetivos específicos são:

• Desenvolver um método para construção de perfis sintéticos de temperatura à partir de

(a) dados climatológicos do WOA05, (b) perfis verticaisin situ de temperatura obtidos

por perfiladores Argo e XBT, (c) dados de TSM obtidos pelo imageador de microon-

dasTRMM Microwave Imager(TMI) do satéliteTropical Rainfall Measuring Mission

(TRMM), e (d) de calor armazenado inferido a partir de dados altimétricos dos satélites

TOPEX/Poseidon e Jason-1 (T/P e J-1, respectivamente). Validar os perfis sintéticos

através de perfisin situde temperatura;

• Gerar mapas médios dos três primeiros raios de deformação baroclínicos;

• Avaliar a variação percentual em relação à média dos três primeiros raios de deformação

baroclínicos ao longo do tempo, com o intuito de checar a hipótese da aproximação linear

dos oceanos em larga escala;

• Gerar mapas da importância relativa do modo barotrópico e dos três primeiros modos

baroclínicos nos perfis sintéticos das componentesu ev da velocidade geostrófica;
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• Gerar mapas da importância relativa do modo barotrópico e dos três primeiros modos

baroclínicos nos perfis da anomalia das componentesu e v da velocidade geostrófica em

relação aos respectivos perfis médios de longo termo, buscando identificar regiões do

oceano com maior probabilidade de ocorrência de ondas planetárias de modos superiores

ao primeiro modo baroclínico.
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3 Métodos

3.1 Dados

3.1.1 Anomalia da altura da superfície livre

Os dados de anomalia da altura da superfície livre (η) são provenientes dos satélites TOPEX/

Poseidon (T/P) e Jason-1 (J-1), e foram adquiridos junto aoPhysical Oceanography Distributed

Active Archive CenterdoJet Propulsion Laboratory(JPL/PO.DAAC,podaac.jpl.nasa.gov),

instituição ligada à agência espacial norte-americanaNational Aeronautics and Space Adminis-

tration (NASA). Os dados são medidos através de altímetros de precisão à bordo dos satélites.

Resumidamente, estes instrumentos operam através da emissão de pulsos de radar para a su-

perfície do planeta, estimando a altitude relativa do instrumento à partir da medição do tempo

de retorno dos pulsos, que viajam na velocidade da luz. Os pulsos são emitidos na frequên-

cia de 13,9 GHz, faixa do microondas, à qual as nuvens e a precipitação superficial são quase

100% transparentes. As medições dos altímetros são submetidas à uma série de correções para

descontar efeitos atmosféricos que influenciam na velocidade de propagação dos pulsos e na

distância efetiva entre a antena que emite os pulsos de radare a superfície que os reflete, que

incluem:

• Flutuações na densidade de elétrons livres na ionosfera;

• O viés introduzido pela diferença de refletividade eletromagnética entre a metade superior

e a metade inferior das ondas de gravidade;

• Variações do vapor d’água integrado na troposfera;

• Incrementos na elevação provocados por marés oceânicas, sólidas e polares;

• Incrementos provocados por efeitos de barômetro invertido.

A altura da superfície do mar é calculada em relação à uma superfície teórica com potencial

gravitacional constante, o geóide, cuja distância em relação aos altímetros é conhecida. A forma

funcional do geóide é calculada através de modelos numéricos que ajustam uma superfície

definida por harmônicos esféricos às medidas gravimétricas, implicando que sua performance

é limitada pela precisão destes modelos. De fato, a superfície obtida não possui resolução

suficiente para, por exemplo, fazer com que os dados altimétricos representem realisticamente

as correntes de contorno oeste. Neste contexto, o cálculo deη através da diferença de cada
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medida da altura da superfície do mar em relação à média localde longo termo permite a

remoção simultânea tanto das correntes médias quanto dos erros do geóide (Chelton e Schlax

1996; Cipolliniet al. 2004; Polito e Liu 2003).

O satélite T/P foi lançado em agosto de 1992 e manteve-se em operação até outubro de 2005.

Seu substituto, o J-1, foi lançado em dezembro de 2001 e permanece ativo até hoje. Com o intu-

ito de manter a continuidade da série temporal de dados altimétricos mesmo após a desativação

do T/P, o J-1 foi posicionado em uma órbita coincidente com a do primeiro satélite, sendo que

ambos possuem as mesmas características amostrais: varredura da superfície do planeta entre

as latitudes 66,03◦S e 66,03◦N, periodicidade de aproximadamente 10 (9,9157) dias, separação

equatorial entreground tracksconsecutivos de 315 km na direção zonal e altímetros capazesde

medir a altura da superfície do mar no Nadir com acurácia de 2 cm. Foram obtidos dois conjun-

tos de dados distintos correspondendo à medições individuais de cada satélite, onde os dados

já foram submetidos à todas as correções-padrão (Benada 1997) e encontram-se interpolados

ao longo da trajetória dos feixes dos altímetros sobre a superfície do planeta. Considerando

medições de ambos os satélites, a série de dados altimétricos adquirida abrange o período que

vai de janeiro de 1993 à abril de 2008.

3.1.2 Temperatura da superfície do mar

Os dados de temperatura da superfície do mar (TSM) são provenientes do radiômetro de

microondasTRMM Microwave Imager(TMI) à bordo do satéliteTropical Rainfall Measur-

ing Mission(TRMM). Estes dados foram obtidos junto à empresaRemote Sensing Systems

(www.remss.com), e seu processamento e distribuição são financiados pelo projetoEarth Sci-

ence MEaSUREs DISCOVERda NASA.

Segundo a lei de Planck, toda a matéria com temperatura superior ao zero absoluto emite

radiação eletromagnética. Um objeto ideal capaz de absorver toda a radiação eletromagnética

incidente, chamado de corpo negro, reemitiria radiação em um espectro contínuo característico

que dependeria exclusivamente de sua temperatura. O espectro eletromagnético emitido pela

Terra, assim como por todo objeto celeste conhecido, pode ser aproximado ao emitido por um

corpo negro na mesma temperatura. A expressão de Stefan-Boltzmann relaciona a potência ir-

radiada com a temperatura, explicitando que quanto mais quente um corpo, maior é a potência
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emitida por ele. A potência é irradiada em todas as direções eem várias frequências, sendo

que a equação de Planck estima a fração que é emitida em bandasespecíficas do espectro. Para

diferentes temperaturas, o pico de emissão ocorre em diferentes frequências, sendo que as cur-

vas de emissividade não se interceptam. Isto implica que, quanto maior a temperatura, maior a

emissão ao longo de todo o espectro eletromagnético. Resumidamente, radiômetros orbitais são

sensores passivos que medem a potência emitida por determinadas áreas do planeta em faixas

específicas do espectro eletromagnético. A determinação deparâmetros geofísicos como o va-

por de água integrado na troposfera, a magnitude dos ventos,a presença de gelo e a própria TSM

é possível devido à existência de uma forte correlação entreestes parâmetros e a potência rece-

bida nas bandas espectrais observadas. Radiômetros que operam na faixa do microondas, como

o TMI, possuem a vantagem de que nuvens e a precipitação são essencialmente transparentes

à esta banda de frequências. Porém, a potência emitida pelo planeta na faixa do microondas

é significativamente menor do que na banda do visível ou do infravermelho, fazendo com que

a resolução espacial de radiômetros de microondas seja em geral inferior à de sensores que

operam em faixas espectrais mais próximas do pico de emissividade do planeta.

Os dados de TSM adquiridos se referem ao período entre dezembro de 1997 e janeiro de

2009, e estão organizados na forma de mapas diários contendomedições correspondentes aos

segmentos ascendentes e descendentes das passagens orbitais do TRMM. Os dados possuem

resolução espacial de 0,25◦ × 0,25◦ e abrangem a região do globo contida entre as latitudes 40◦S

e 40◦N, sendo que o TMI é capaz de realizar uma amostragem completade TSM nesta faixa à

cada três dias. A resolução espacial é muito inferior à de sensores orbitais infravermelhos (1, 4

ou 9 km). Porém, a capacidade de obtenção de dados mesmo em condições de tempo encoberto

é desejável, e sua resolução, embora limitada, é suficiente para os propósitos deste estudo.

3.1.3 Perfisin situ de temperatura

Perfisin situde temperatura são provenientes de perfiladores autônomos Argo e perfiladores

XBT (sigla em inglês paraExpendable Bathytermograph). Estes perfis foram obtidos junto ao

Coriolis Data Center(www.coriolis.eu.org), um dos centros mundiais de processamento e

distribuição de dados do projeto Argo.

O projeto Argo é uma rede com cerca de 3000 flutuadores autônomos capazes de perfilagem
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vertical de temperatura e salinidade espalhados por todos os oceanos livres de gelo do planeta.

Existem diferentes modelos de flutuadores mas todos seguem omesmo princípio básico de op-

eração: cada flutuador Argo passa a maior parte de sua vida útil derivando em equilíbrio neutro

à 1000 ou 2000 m de profundidade. A cada 10 dias ele inicia um processo de emersão, medindo

temperatura e salinidade ao longo da subida. Uma vez na superfície, os dados coletados são

enviados para estações de recepção em terra. Terminada a transmissão, o flutuador afunda até

atingir a sua profundidade de cruzeiro e lá permanece, derivando lentamente até a próxima

emersão.

O XBT é um perfilador de temperatura descartável que pode ser lançado de um navio em

movimento. Consiste basicamente em um termistor protegidopor um casco com forma hidrod-

inâmica, equilibrado por um peso na extremidade que vence a água. Como não contam com um

sensor de pressão, a profundidade nos perfis é calculada em função da razão de descida da sonda

através de uma equação de queda. Um fio de cobre liga o XBT à uma unidade de lançamento,

que por sua vez é ligada à uma unidade de processamento/armazenamento de dados. Uma vez

lançado, carretéis se desenrolam simultaneamente no interior do casco do XBT e em seu estojo

na unidade de lançamento, permitindo a descida da sonda em queda livre independentemente

dos movimentos do navio ou das condições de mar. Uma vez alcançado o comprimento máximo

do fio, ele se rompe e o XBT é perdido. Profundidades máximas deoperação e velocidades de

navegação ideais para o lançamento dependem do modelo de XBT, variando respectivamente

entre 200 e 1830 m e entre 6 e 30 nós. As facilidades operacionais fazem com que XBTs se-

jam rotineiramente lançados ao redor do mundo por navios de oportunidade, como cargueiros e

navios de cruzeiro.

Para este trabalho, foram adquiridos todos os perfis Argo e XBT disponibilizados peloCori-

olis Data Centermedidos entre 40◦N e 40◦S até janeiro de 2010. Este conjunto conta com cerca

de 390.000 perfis de temperatura Argo e 250.000 perfis XBT, nãosubmetidos à qualquer cont-

role de qualidade prévio pelo distribuidor.

3.1.4 Dados climatológicos

Os perfis climatológicos de temperatura e salinidade utilizados aqui foram obtidos doWorld

Ocean Atlas 2005(WOA05) (Antonovet al. 2006; Locarniniet al. 2006), e são disponibiliza-
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dos gratuitamente peloNational Oceanographic Data Center(NODC,www.nodc.noaa.gov),

um dos centros de dados ambientais operado pela agência norte-americanaNational Oceanic

and Atmospheric Administration(NOAA). A climatologia do WOA05 baseia-se em dados

hidrográficos coletados desde o início do século 20 até o ano de 2005, interpolados segundo

a metodologia proposta por Levitus e Boyer (1994). Contém perfis climatológicos mensais e

anuais de temperatura e salinidade extendendo-se respectivamente até os 1500 e 5500 m de

profundidade, interpolados até estes limites nas profundidades padrão mostradas na Tabela 1, e

organizados sobre uma grade global com resolução espacial de 1◦ × 1◦. Informações estatísticas

da coleção de dadosin situsobre os quais a climatologia foi construída, como média, variância

e desvio-padrão, são também fornecidas e encontram-se organizadas de maneira idêntica aos

perfis climatológicos anuais.

Tabela 1:Profundidades padrão (m) dos dados do WOA05;

0 125 600 1300 3500

10 150 700 1400 4000

20 200 800 1500 4500

30 250 900 1750 5000

50 300 1000 2000 5500

75 400 1100 2500

100 500 1200 3000

3.2 Processamento preliminar

3.2.1 Dados de satélite

O método utilizado mais adiante na construção de perfis sintéticos de temperatura irá re-

querer que os dados altimétricos e de TSM se refiram aos mesmospontos no tempo e no espaço,

sendo que a grade espacial destes conjuntos deve ser também coincidente com a dos dados cli-

matológicos. Portanto, o pré-processamento dos dados de satélite consistiu em padronizar suas

grades e em ajustá-las à resolução horizontal dos dados do WOA05.
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Dados de cada ciclo completo dos satélites T/P e J-1 foram interpolados segundo um es-

quema de mínima curvatura (Smith e Wessel 1990) para uma grade regular com resolução es-

pacial de 1◦ × 1◦ coincidente com a dos dados climatológicos, formando uma série temporal de

mapas deη com resolução de 9,9157 dias. Utilizando o mesmo método de interpolação, dados

de TSM medidos a menos de 4,5 dias das datas de cada mapa altimétrico foram combinados

em mapas únicos, também organizados sobre a grade espacial do WOA05. Selecionando-se a

interseção das coberturas espaciais e séries temporais de cada conjunto de dados, o conjunto

de mapas resultante abrange a região do globo contida entre as latitudes 39,5◦S e 39,5◦N e se

refere ao período entre 24 de dezembro de 1997 e 28 de abril de 2008, resultando em um total

de 378 mapas de cada parâmetro.

A precisão dos modelos globais de maré oceânica se degrada emregiões mais rasas que

1000 m devido à amplificação de efeitos regionais induzidos pela batimetria e pelos contornos

continentais. Como estes modelos são utilizados para descontar o efeito das marés sobre as

medições de altímetro, esta falha se traduz nos dados na forma de uma diminuição da precisão

das medições altimétricas a partir da isóbata de 1000 m. Por essa razão, regiões nos mapas

deη e TSM com profundidades inferiores a este limite foram mascaradas juntamente com os

continentes. Pequenas ilhas e montes submarinos rasos foram ignorados nesta operação.

3.2.2 Perfis verticais

A metodologia proposta por este estudo requer perfis verticais com uma mesma resolução

vertical e que se estendam da superfície até o fundo do oceano. Porém, uma análise qualitativa

dos perfisin situ obtidos mostra que a organização vertical das medidas de temperatura varia

de perfil a perfil, assim como a profundidade máxima amostrada. Falhas como erros sistemáti-

cos de medição, inversões de temperatura inverossímeis porimplicarem em colunas de água

dinamicamente instáveis, ruído amostral espikes(valores isolados a mais de 3 desvios-padrão

da média local) são também evidentes no conjunto. O processamento do conjunto de perfisin

situenvolveu portanto a padronização de suas resoluções verticais, o controle de qualidade para

remover perfis considerados inadequados/errôneos, o tratamento para removerspikese reduzir

o ruído, e por fim a extrapolação até o fundo utilizando perfis climatológicos.

Foram preliminarmente removidos do conjunto perfis considerados curtos no contexto deste
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estudo, com menos de 750 m de coluna de água perfilados, e perfiscontendo erros grosseiros

em seus registros associados de pressão, como a presença de valores repetidos ou decrescentes

em direção ao fundo. Especificamente para os dados Argo, oCoriolis Data Centerfornece uma

lista dos flutuadores onde foram detectadas falhas sistemáticas de medição, sendo que todos os

perfis obtidos por flutuadores nestas condições não foram utilizados. Todos os perfis verticais,

Argo, XBT e climatológicos, foram então padronizados a um incremento vertical∆z= 10 m

por interpolação linear. A utilização de médias em caixa é inadequada para esta operação, pois

a separação entre medidas na vertical é irregular e em geral superior à 5 m. Nesta primeira etapa

do tratamento, perfis Argo e XBT foram truncados aos 1000 m de profundidade e suavizados

utilizando um filtro de média móvel do tipohamming, com 5 pontos.

O controle de qualidade realizado aqui consistiu em separarsubconjuntos de perfis a cada

caixa de 1◦ × 1◦ centradas nos pontos de grade da malha climatológica, e em compará-los com

os perfis climatológicos anuais correspondentes e seus respectivos desvios-padrão. Foram ex-

cluídos perfisin situcom mais de 30 valores (ou seja, mais de 30% do perfil) que se afastassem

além de dois desvios-padrão da média climatológica. Nos perfis restantes,spikesforam local-

izados através do perfil da primeira derivada vertical da temperatura, onde aparecem na forma

de mudanças bruscas de sinal, e então apagados. As lacunas remanescentes foram preenchidas

através de um esquema de interpolação bicúbica porsplinescúbicos, método que ajusta seg-

mentos de parábola entre os pontos a serem interpolados de modo a manter a continuidade da

função final.

Diversos perfis obtidos por XBTs mostram inversões significativas de temperatura, isto é,

temperaturas crescentes em direção ao fundo, nos primeiros200 m da coluna de água. Inversões

deste tipo não são observadas na climatologia e nem são comuns em perfis Argo, mas são

relativamente frequentes em perfis XBT de latitudes entre 30◦ e 40◦. Especula-se que esta falha

esteja associada à um efeito de inércia térmica sobre os termistores dos XBTs, uma vez que

não é incomum a atmosfera estar vários graus mais fria que o oceano nestas latitudes, sendo

que o lançamento destes perfiladores não inclui uma pausa nosprimeiros metros para o sensor

entrar em equilíbrio com a temperatura da água. Inversões térmicas próximo à superfície em

perfis que sobreviveram aos critérios de exclusão anteriores foram localizadas automaticamente

através da primeira derivada vertical, e então apagadas. Emperfis que ainda contassem com

mais de 750 m de coluna de água perfiladas mesmo após esta operação, as regiões sem dados
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Tabela 2:Exemplo ilustrativo da soma ponderada entre um perfilin situ extrapolado até 1500

m (In situextr.) e o perfil climatológico anual correspondente (Clim.anual) entre 1010 e 1490

m de profundidade. Esta operação tem como objetivo fazer o perfil in situ tender suavemente à

climatologia anual;

Prof. (m) In situextr. Pesos Clim. Anual Pesos Transição

-1000 – – – – –

-1010 8,144 0,98 5,037 0,02 8,082

-1020 8,043 0,96 4,970 0,04 7,920

-1030 7,942 0,94 4,902 0,06 7,760

-1040 7,841 0,92 4,835 0,08 7,601

... ... × ... + ... × ... = ...

-1460 3,598 0,08 3,268 0,92 3,294

-1470 3,497 0,06 3,249 0,94 3,264

-1480 3,396 0,04 3,231 0,96 3,237

-1490 3,295 0,02 3,212 0,98 3,214

-1500 – – – – –

foram extrapoladas para cima por interpolação bicúbica, assumindo-se: 1) uma temperatura de

superfície igual à média climatológica do mês correspondente; e 2) que o valor mais raso não

excluído tenha uma temperatura menor que a temperatura superficial da climatologia mensal.

Ao final destas operações, o conjunto de perfisin situ contava com cerca de 273.000 per-

fis Argo e 127.000 perfis XBT, que foram então extrapolados verticalmente para baixo através

dos perfis climatológicos mais próximos de suas posições. Inicialmente, os perfis são interpo-

lados bicubicamente até as temperaturas climatológicas dos meses correspondentes aos 1500

m de profundidade, o limite da climatologia mensal do WOA05.Abaixo deste limite assume-

se que os todos os perfis são idênticos ao perfil climatológicoanual. Para unir perfisin situ

e climatológicos de modo suave, evitando “degraus”, foi feita uma soma ponderada de seus

valores entre 1010 e 1490 m, da maneira esquematizada na Tabela 2. Como o limite inferior

dos dados climatológicos em geral não coincide com a profundidade local real, o dado mais
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profundo dos perfis extrapolados foi repetido de dez em dez metros até o fundo. Os dados ba-

timétricos nos quais esta operação se baseou são provenientes do ETOPO1 (Amante e Eakins

2009). Especificamente, a profundidade considerada em cadaponto de grade corresponde à

média das profundidades do ETOPO1 selecionadas em uma área de 1◦ × 1◦ ao redor do ponto

considerado.

3.3 Construção de perfis sintéticos de temperatura

3.3.1 Formulação inicial

O método para a construção de perfis sintéticos de temperatura proposto aqui foi inspirado

nos trabalhos de Carneset al. 1990 e Agarwalet al. 2007, e baseia-se na associação de mo-

dos EOF da anomalia vertical da temperatura à dados deη e TSM obtidos por satélites. Foi

especificamente desenvolvido para operar com dados do WOA05, fazendo com que os perfis

sintéticos sejam obtidos sobre a grade espacial de 1◦ × 1◦ climatológica, sendo também limita-

dos à latitudes entre 39,5◦S e 39,5◦N devido à cobertura espacial dos dados de TSM e às regiões

mais profundas que 1000 m devido ao efeito da maré nas medições altimétricas. A formulação

proposta é detalhadamente descrita a seguir.

Os perfis de temperatura são tratados aqui como funções que dependem apenas da coorde-

nada vertical,T = T(z). Considerando um conjunto contendoN perfis in situ de temperatura

Ti(z), ondei = 1,2,3, ...,N, obtidos em uma região arbitrária do oceano com 2◦ × 2◦ de área

centrada em um ponto da grade horizontal do WOA05. Oi-ésimo perfilTi(z) do conjunto pode

ser representado na forma da soma do perfil médio climatológicoT̄(z) da região a uma anomalia

vertical de temperatura∆Ti(z) correspondente, ou seja:

Ti(z) = T̄(z)+∆Ti(z) (1)

O conjunto das anomalias∆Ti(z) é então submetido à uma análise EOF, técnica que esta-

tisticamente particiona a variância de um conjunto de perfisem uma série de modos normais,

chamados de modos estatísticos ou modos EOF. Cada∆Ti(z) pode ser representado como a

soma de uma série de modos EOF multiplicados por amplitudes correspondentes, da seguinte

forma:

∆Ti(z) =
M

∑
k=1

τikFek(z) (2)
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ondeFek(z) são modos EOF de ordemk, parak = 1,2,3, ...,M, e τik são suas amplitudes.

Simulações de Monte Carlo comparadas com análises EOF preliminares de dados Argo e XBT

mostraram que em geral apenas os dois primeiros modos EOF sãoestatisticamente significantes

ao nível dos 95% de confiança, sendo que os dois combinados respondem em média por 83%

da variância observada. Isto significa que∆Ti(z) pode ser razoavelmente bem representado

utilizando-se apenask≤ 2, permitindo reescrever a Equação (2) como:

∆Ti(z) = τi1Fe1(z)+ τi2Fe2(z) (3)

Se o conjunto de perfis utilizado no cálculo dos modos estatísticos constituir uma amostra

representativa da variabilidade local, então é possível considerar que os modos estatísticosFe1

e Fe2 são válidos para qualquer perfil da região. A Equação (3) podeentão ser generalizada

para perfis referentes à qualquer tempot.

∆Tt(z) = τt1Fe1(z)+ τt2Fe2(z) (4)

Ao contrário da Equação (3), ondeτi1 eτi2 são valores conhecidos, em (4) as amplitudesτt1

eτt2 são variáveis da equação. A obtenção de perfis sintéticos proposta neste trabalho baseia-se

no cálculo deτt1 e τt2 através da resolução de um sistema de duas equações, definidas à partir

da utilização de dados de TSM eη referentes à um mesmo tempot como condições de contorno

da Equação (4).

A primeira equação do sistema é definida a partir de dados de TSM.

∆Tst = τt1Fe1(z= 0)+ τt2Fe2(z= 0) (5)

onde∆Tst é a diferença entre a temperatura média climatológica na superfície, T̄(z= 0), e a

temperatura medida via satélite no instantet.

A seguir, assume-se por hipótese que os sinais emη são resultantes da expansão térmica

causada por variações do calor armazenado integrado na coluna de água, tornando possível

relacionarηt com a anomalia vertical da temperatura∆Tt(z). Isso é feito através da equação da

dilatação térmica, aplicando-a então à Equação (4):

ηt =
∫ 0

−H
α(z)∆Tt(z)dz= τt1

∫ 0

−H
α(z)Fe1(z)dz+ τt2

∫ 0

−H
α(z)Fe2(z)dz (6)

ondeH é a profundidade local eα(z) é o perfil vertical do coeficiente de expansão térmica

da coluna de água.α(z) é estimado à partir dos perfis climatológicos mensais de temperatura e
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salinidade da região, extrapolados verticalmente até o limite da climatologia anual e deste ponto

até a profundidade local que consta no ETOPO1 de maneira idêntica à descrita para perfis Argo

e XBT. Por simplicidade, fazendo:

Gk =

∫ 0

−H
α(z)Fek(z)dz

a Equação (6) se torna:

ηt = τt1G1+ τt2G2 (7)

As Equações (5) e (7) possuem duas variáveis,τt1 e τt2, constituindo um sistema linear

quadrado. Este sistema pode ser representado na forma da equação matricialAX = B, onde:

A=

∣

∣

∣

∣

∣

∣

Fe1(0) Fe2(0)

G1 G2

∣

∣

∣

∣

∣

∣

, X =

∣

∣

∣

∣

∣

∣

τt1

τt2

∣

∣

∣

∣

∣

∣

, B=

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∆Tst

ηt

∣

∣

∣

∣

∣

∣

(8)

e, assumindo que a matrizA é não singular e que o sistema apresentado é consistente, as

soluções para as amplitudes contidas na matrizX podem ser encontradas através de:

X = A−1B (9)

ondeA−1 é a matriz inversa deA. As amplitudes encontradas são aplicadas em (4) e o∆T(z)

resultante é somado ao perfis médio climatológicoT̄(z) conforme a Equação (1), obtendo-se

assim os perfis sintéticos desejados.

3.3.2 Falhas observadas

Testes preliminares mostram que a formulação inicial é capaz de gerar perfis sintéticos con-

sistentes em cerca de 78% dos pontos de grade, se considerados os mesmos critérios de exclusão

aplicados aos perfisin situoriginais. Como poderia ser esperado, perfis evidentementeespúrios

são gerados em regiões com carência de dadosin situ, em geral com menos de 10 perfis, ou

onde a forma do perfil climatológico de temperatura difere significamente da observada para

a coleção de perfis Argo e XBT obtida nos arredores. Este último tipo de falha foi mais co-

mumente observada junto aos contornos continentais e em regiões de ocorrência de frentes

oceânicas, e especula-se que seja condicionada pela presença de gradientes horizontais intensos

em uma uma escala inferior às dimensões da janela de procura de perfisin situ (2◦ × 2◦), e/ou
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Figura 1: Formas funcionais dos dois primeiros modos EOF da anomalia vertical da tem-

peratura para duas posições no oceano Atlântico: 34,5◦S/29,5◦W (esquerda) e 4,5◦N/38,5◦W

(direita). A formulação inicial para a construção de perfis sintéticos opera adequadamente na

primeira e falha na segunda.

por variações da posição de frentes oceânicas induzida pelaação de fenômenos de larga escala,

como ondas planetárias, meandros, vórtices, e do próprio ciclo sazonal.

Porém, estima-se que mais de 90% dos erros sistemáticos em pontos de grade sejam causa-

dos por valores superficiais próximos de zero em um ou ambos modos estatísticos. A natureza

desta falha pode ser melhor compreendida através da Equação(5): seFe1(z= 0) e Fe2(z= 0)

são próximos de zero, as amplitudesτt1 e τt2 precisam assumir valores relativamente elevados

para obedecerem à condição de contorno de superfície imposta por∆Tst, assumindo que esta

seja não-nula (isto é, que a TSM medida pelo satélite seja diferente da média anual climatológ-

ica). Em termos da análise EOF, isto significa que a variabilidade da temperatura na superfície

simplesmente não pode ser apropriadamente representada utilizando apenas os dois primeiros

modos estatísticos. De fato, reconstruções de perfisin situ com modos EOF em regiões onde
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esta falha é observada mostram a necessidade de às vezes 4, 5 ou até mais modos para compor

adequadamente a temperatura de superfície.

A Figura 1 mostra a estrutura vertical dos dois primeiros modos estatísticos calculados para

as posições 34.5◦W, 29.5◦S e 4.5◦N, 38.5◦W, no oceano Atlântico, sendo que o método descrito

funciona adequadamente na primeira posição e falha na segunda. A Figura 2 mostra um mapa

horizontal com a soma dos valores superficiais absolutos dosdois primeiros modos EOF, nor-

malizados pelos valores máximos de suas respectivas formasfuncionais. O que se busca com

esta figura é uma indicação da origem das baixas amplitudes superficiais dos dois primeiros mo-

dos EOF, se é geofísica, metodológica, ou mero acaso estatístico. Nela nota-se que as regiões

em azul escuro (com valores≤ 0,5) em geral coincidem com posições onde são observadas fal-

has do método básico, sendo que a presença de padrões contínuos sugere que as características

observadas refletem a ação de forçantes geofísicas, não sendo portanto meramente aleatórias.

Assim, especula-se que os baixos valores superficiais dos modos EOF sejam decorrentes de

variações de temperatura mais intensas e/ou de maior frequência ao nível da termoclina do que

na camada de mistura, característica que é emblematicamente contraposta nas posições repre-

sentadas na Figura 1. Em 34,5◦S, os dados de TSM mostram diferenças sazonais de temperatura

superfical de até 10◦C, com um desvio-padrão em relação à média de aproximadamente 2,5◦C.

Em 4,5◦N a diferença é de apenas 3◦C com um desvio padrão de 0,5◦C. Em contrapartida, uma

porção significativa do espectro de energia em 4,5◦N está contida na faixa dos 50 dias, banda

de variabilidade que nesta latitude é dominada por ondas de Rossby curtas (Polito e Sato 2003).

Estas ondas não possuem uma assinatura térmica superficial distinta, mas são capazes de forçar

anomalias superiores à 9◦C em profundidades compatíveis com as da termoclina climatológica

(Laurindoet al. 2010).

3.3.3 Adaptação do método

A formulação inicial foi adaptada buscando solucionar as falhas causadas pelos baixos val-

ores superficiais nos dois primeiros modos EOF. A nova formulação baseia-se no fato de que

os valores nas funções EOF aumentam rapidamente com a profundidade, e de que em baixas

latitudes tipicamente é observada uma camada de mistura durante todo o ano. A premissa a

ser testada é de que perfis sintéticos coerentes poderiam serobtidos atribuindo a condição de
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contorno definida pela TSM à menor profundidade em que ambas as funções EOF possuem

valores significativos.

Os testes iniciais deste conceito foram feitos utilizando apenas perfisin situ, selecionados

em janelas de 2◦ × 2◦ centradas em pontos da grade do WOA05 e referentes à regiões do oceano

onde a falha é observada. Os valores deη referentes a cada perfil foram calculados a partir da

equação da expansão térmica, enquanto os valores de TSM correspondem simplesmente às suas

medições mais rasas de temperatura. Perfis sintéticos foramcalculados de maneira similar à

descrita para a formulação inicial, mas atribuindo a condição de contorno da TSM a níveis cada

vez mais profundos. Observou-se que os perfis sintéticos obtidos tendem a coincidir com os

originais quando a temperatura da condição de contorno é similar à temperatura do perfilin situ

reconstruído com apenas dois modos EOF na mesma profundidade. Os testes mostraram ainda

que este cálculo é particularmente sensível, fazendo com que diferenças inferiores à 0,5◦C em

geral impliquem na obtenção de perfis sintéticos fisicamenteincoerentes. A nova metodologia

para construção de perfis sintéticos foi desenvolvida com base nestes resultados, sendo descrita

a seguir.

A condição de contorno definida através dos dados de TSM é atribuída a profundidades

sucessivamente inferiores a partir do nível onde as duas primeiras funções EOF são simul-

taneamente maiores que um desvio-padrão de seus respectivos valores médios. Trata-se de um

critério arbitrário, desenvolvido para determinar qual a menor profundidade onde ambos os mo-

dos estatísticos possuem valores significativos. Perfis sintéticos são calculados deste nível até

100 m (10 profundidades) abaixo. Em cada profundidade assume-se uma oscilação ao redor da

medida de temperatura do satélite de 3◦C, um grau positivo e dois negativos, sendo que perfis

sintéticos são calculados a incrementos de 0,2◦C. A grande margem de incerteza assumida, de

100 m e 3◦C, foi estabelecida para garantir que a solução ideal, isto é, a melhor representação

possível do perfil de temperatura com 2 modos estatísticos para os dados de TSM eη considera-

dos, seja interceptada pela condição de contorno. Para eliminar perfis espúrios gerados durante

o processo, alguns critérios foram estabelecidos. São eles:

a) semelhança com a climatologia:critério similar ao controle de qualidade aplicado aos perfis

in situ de temperatura. São excluídos perfis sintéticos que apresentem mais de 30 valores nos

primeiros 1000 m além de 2 desvios-padrão da média climatológica local;
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b) inversão de densidade:os perfis sintéticos não podem conter inversões significativas de

temperatura, isto é, temperaturas crescentes em direção aofundo. Como a densidade do oceano

superior nas latitudes consideradas é governada essencialmente pela temperatura, inversões ao

longo da vertical implicariam em colunas de água dinamicamente instáveis. O critério proposto

baseia-se portanto na análise da primeira derivada do perfissintéticos obtidos, sendo excluídos

aqueles cuja derivada apresente valores positivos excedendo um desvio padrão da média dos

valores obtidos em∂T(z)/∂z;

c) profundidade da termoclina: uma temperatura típica da base da termoclina é estimada no

ponto de maior gradiente no perfil climatológico de temperatura. Em seguida, uma regressão

linear simples é realizada entre as profundidades onde estevalor de temperatura é observado

em cada perfilin situ obtido e oη teórico calculado para cada perfil através da equação da ex-

pansão térmica, fornecendo uma reta teórica deη vs. profundidade da isoterma obtida. Este

processo é esquematizado na Figura 3, que inclui ainda um mapa do coeficiente de correlação

(R2) entre as retas teóricas e os paresη vs. profundidade da isoterma de cada ponto de grade.

Note que este critério não pode ser aplicado a todos os pontosda grade, uma vez que existem

regiões do oceano onde a temperatura superficial nos meses mais frios é menor que a temper-

atura da base da termoclina no perfil climatológico anual, característica geralmente decorrente

da formação de uma termoclina sazonal no decorrer do ano.R2 varia de 0 a 1 onde 1 é o mel-

hor ajuste possível dos pontos à reta, sendo que valor médio dos pontos utilizados é de 0,76,

indicando uma relação robusta na maior parte da região considerada. Para a exclusão de perfis

espúrios, são considerados válidos aqueles cuja temperatura típica se encontra à menos de 30 m

da profundidade estimada através da reta teórica.

O perfil sintético final é obtido simplesmente através da média dos perfis que sobreviveram

aos critérios de exclusão. Porém, o próprio método obriga sua temperatura de superfície a não

coincidir com a medida de TSM obtida via satélite. Como próximo passo, portanto, a porção

superior do perfil deve ser apagada e sua camada de mistura realisticamente extrapolada para

cima de modo a coincidir com a temperatura observada na superfície. Para tanto, assume-se

que a forma funcional da camada de misturaTcm(z) pode ser aproximada à de uma tangente

hiperbólica, de acordo com a seguinte expressão (adaptada de Sato e Rossby 2000):

Tcm(z) = [TSM−Tsint(z= zB)]× tanh

[

(zB−z)
zB

]

+Tsint(z= zB) (10)
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Figura 4:Perfil hiperbólico construído a partir da Equação (10). A porção acima da profundi-

dade zb exemplifica a forma funcional usada para extrapolar para cima a camada de mistura

de perfis sintéticos de temperatura calculados a partir do método adaptado.

ondeTsint é o perfil sintético correspondente ezB é o ponto de inflexão da tangente hiperbólica.

Um perfil hiperbólico construído por esta expressão é exemplificado na Figura 4, sendo que aqui

só serão considerados valores desta função referentes ao intervalo (z= 0) entre a superfície e

o nível zB. Nos perfis sintéticos,zB é a profundidade de corte acima da qual os dados serão

substituídos pela tangente hiperbólica da Equação (10). Este nível é encontrado através da

análise do perfil da primeira derivada vertical, definido como sendo o ponto mais raso a possuir

as seguintes características: 1) possuir temperatura menor que a temperatura de superfície; 2)

estar inserido em um intervalo do perfil onde as temperaturassão decrescentes em direção ao

fundo; e 3) o valor absoluto da derivada vertical deve ser maior que um desvio-padrão da média.

Este último critério arbitrário foi estabelecido para selecionar um ponto intermediário entre a

camada de mistura (derivada próxima de zero) e a base da termoclina (derivada com máximo

valor absoluto), ao mesmo tempo em que ignora possíveis inversões de temperatura próximas à
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superfície, decorrentes da utilização de apenas os dois primeiros modos estatísticos para compor

perfis verticais.

Para a extrapolação em si, inicialmente os níveis mais rasosquezB são apagados dos per-

fis sintéticos e as lacunas remanescentes são intepoladas bicubicamente até a temperatura de

superfície medida pelo satélite. O segmento interpolado é então unido à uma função tangente

hiperbólica, construída utilizando valores de TSM,zB e Tsint(z= zB) correspondentes, através

de uma soma ponderada similar à esquematizada na Tabela 1. Nesta operação, maiores pesos

são atribuídos à função tangente hiperbólica conforme a profundidade diminui. Porém, foi ob-

servado que os valores superficiais das funções tangente hiperbólica construídas em geral não

coincidem as medições de TSM. Por esta razão, um perfil vertical com temperaturas constantes

e iguais à medida de TSM, se extendendo da superfície até o nível zB, foi unido à camada de

mistura através de uma soma ponderada, desta vez atribuindomaiores pesos à este segmento de

reta conforme a profundidade diminui.

3.3.4 Aplicação entre 39,5◦S e 39,5◦N

Perfis sintéticos de temperatura foram calculados na grade espacial climatológica de 1◦ ×

1◦ entre as latitudes 39,5◦S e 39,5◦N a partir dos mapas processados de TSM eη. Como men-

cionado anteriormente, os dois primeiros modos EOF em cada ponto de grade são calculados

a partir de conjuntos de perfisin situ selecionados em janelas de 2◦ × 2◦, centradas em cada

ponto. A Figura 5 mostra um mapa horizontal com o número de perfis Argo e XBT sele-

cionados deste modo. Testes foram realizados para se determinar empiricamente qual seria o

número mínimo de perfis para que o método tenha uma chance razoável de funcionar. Con-

sequentemente, conjuntos com menos de 12 perfisin situ não foram utilizados, sendo que os

modos EOF nestes pontos de grade foram calculados a partir das séries de perfis climatológicos

mensais correspondentes.

Como critério geral, o método adaptado foi aplicado em vez dométodo básico em pontos de

grade onde o valor superficial de ambos os modos estatísticosé inferior à um desvio-padrão da

média de cada modo, assumindo que a variação induzida pela termoclina sazonal permita a sua

utilização no ponto de grade considerado. O método adaptadofoi também aplicado preferen-

cialmente em bandas latitudinais inteiras onde o método básico mostrou-se ineficaz na maioria
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dos pontos de grade da referida latitude. Isto foi feito paraforçar a utilização do método adap-

tado em pontos de grade onde a falha é observada mas que escapam ao critério geral. A definição

destas latitudes foi guiada pela observação da Figura 2, mostrando regiões do oceano onde os

modos possuem baixos valores superficiais. Foram escolhidas as áreas compreendidas entre as

latitudes entre 6,5◦S e 12,5◦N no oceano Atlântico, 10,5◦S e 20,5◦N no Índico, e entre 15,5◦S e

17,5◦N no Pacífico. Por fim, todos os perfis sintéticos gerados pelo método básico foram com-

parados com a climatologia local e avaliados quanto à sua forma funcional. Perfis com mais de

30 valores além de 2 desvios-padrão da média anual climatológica e/ou cujo perfil vertical de

sua primeira derivada∂T(z)/∂z possui valores positivos excedendo um desvio-padrão do valor

médio de∂T(z)/∂z foram, quando possível, recalculados utilizando a metodologia adaptada,

caso contrário simplesmente desprezados.

Os perfis sintéticos de temperatura resultantes foram organizados em séries temporais de

seções zonais-verticais,Tsint(x,z, t), para cada latitude de cada um dos três oceanos. Em uma

etapa posterior deste trabalho, estes dados sintéticos sãoutilizados no cálculo de perfis verticais

das componentesu e v da velocidade geostrófica através do método dinâmico, que envolve o

cálculo de derivadas ao longo dos eixos horizontais. Procurando minimizar a influência de

descontinuidades e de ruído horizontal sobre os cálculos, as seções sintéticas de temperatura

foram submetidas a um pós-processamento que consistiu na interpolação de lacunas onde o

método adaptado não foi capaz de gerar perfis adequados, e na suavização ao longo dos eixos

zonal e temporal.

A interpolação foi feita para cada seção zonal-vertical da série temporal,Tsint(x,z), através

de um esquema de curvatura contínua em tensão (Smith e Wessel1990). Este método de in-

terpolação é similar ao esquema por mínimas curvaturas utilizado na construção dos mapas

horizontais deη e TSM, com a diferença de incorporar um parâmetro que permiteajustar a

tensão dos dados interpolados. Os dados interpolados por mínimas curvaturas assemelham-se

à uma superfície que se flexiona para passar através dos dadosoriginais, como uma tenda de

circo armada frouxamente sobre seus apoios. A inclusão do fator de tensão permite controlar a

flexão da superfície interpolada ao redor dos dados originais, uma operação análoga à simples-

mente esticar a tenda. A curvatura em tensão foi adotada com oobjetivo de minimizar falhas

comumente observadas nas seções interpoladas por mínimas curvaturas, como gradientes lat-

erais obviamente espúrios e oscilações sem significado físico. No algoritmo de Smith e Wessel
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1990 a tensão é ajustada por um parâmetro que varia de 0 a 1, sendo que um valor de 0,75 foi

utilizado aqui por minimizar a criação de artefatos da interpolação ao mesmo tempo que produz

campos laterais visualmente mais suaves.

As seções foram suavizadas em cada profundidade ao longo doseixos temporal e zonal,

nesta ordem, utilizando um filtro de média móvel do tipohammingcom 5 pontos em ambos

os eixos. Trata-se de um filtro passa-baixa, isto é, desenhado para remover o ruído de alta fre-

quência. Idealmente, a dimensão da janela de filtragem não deve exceder o número de pontos

correspondentes à metade do comprimento de onda e período típicos do fenômeno de maior fre-

quência que seja significativo no espectro de energia, para evitar a eliminação de componentes

importantes da variabilidade. Isto torna-se um problema emlatitudes inferiores à 10◦ devido ao

surgimento de ondas de larga escala com períodos inferioresà 50 dias, como ondas de Rossby

curtas e ondas de instabilidade tropical, altamente energéticas em algumas regiões (Polito e Sato

2003; Laurindoet al. 2010). Para verificar se este processo é capaz de preservar ascomponentes

principais da variabilidade em baixas latitudes, gráficos da potência espectral de séries tempo-

rais da temperatura em profundidades compatíveis com a termoclina foram comparados com

suas contrapartes suavizadas. Observou-se que os picos principais com períodos mais longos

que a frequência de amostragem (que é de aproximadamente 20 dias) em geral são preservados

nas séries filtradas, validando o método de suavização aplicado aqui. A ordem de aplicação

dos filtros, primeiro ao longo do eixo temporal e depois ao longo do zonal, foi definida para

garantir que os gradientes zonais não sejam alterados por uma filtragem posterior ao longo do

eixo temporal, o que poderia introduzir ruído no cálculo dasvelocidades geostróficas.

3.3.5 Avaliação do desempenho dos perfis sintéticos

A construção de perfis sintéticos de temperatura tem como objetivo estimar a variabilidade

vertical dos oceanos a partir de dados de satélite. Como a única forma de variablidade presente

na climatologia do WOA05 é o ciclo sazonal médio, espera-se que os perfisin situ sejam mais

semelhantes aos perfis sintéticos do que à climatologia mensal. Assim, a validação dos perfis

sintéticos foi realizada em cada área de 1◦ × 1◦ centrada nos pontos da grade climatológica.

Ela consistiu no cálculo da raiz do erro médio quadrático normalizado (ε) até a profundidade de

1000 m entre perfis sintéticos e perfisin situ medidos a menos de 4,5 dias das datas referentes
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aos perfis sintéticos, e entre os perfisin situe perfis climatológicos dos meses correspondentes.

O valor deε é obtido através da seguinte expressão:

ε =

√

√

√

√

√

〈

[T(z)−Ti(z)]
2
〉

〈

[T(z)]2
〉 ×100 (11)

ondeT(z) é o perfil sintético ou climatológico mensal eTi(z) é o perfilin situ correspondente.

A multiplicação por 100 é feita simplesmente para apresentar ε em forma percentual, sendo que

valores mais próximos de 0 implicam em perfis mais semelhantes aos seus correspondentesin

situ. Em cada ponto de grade foi calculada uma média simples dos valores deε obtidos para

cada comparação, e os resultados foram organizados na formade mapas horizontais. O método

de construção foi considerado efetivo em regiões onde a comparação perfis sintéticos vs.in situ

resulta em valores deε inferiores aos da comparação climatologia mensal vs. perfisin situ.

Porém, como os modos EOF representam a variabilidade do conjunto de perfisin situ do

qual eles se originam, espera-se que os perfis sintéticos obtidos sejam mais próximos dos reais

quando os valores de TSM eη são semelhantes aos de perfis pertencentes ao conjunto origi-

nal. Em outras palavras, utilizar os mesmos perfisin situ usados no cálculo dos modos EOF na

validação pode potencialmente levar à uma superestimação da performance do método de con-

strução de perfis sintéticos. A solução ideal seria utilizarum conjunto de dadosin situ inteira-

mente distinto para a validação, porém a quantidade e distribuição espacial de perfis requerida

impossibilita a aquisição de tal conjunto, simplesmente porque todos os perfis adequados que

puderam ser adquiridos já foram utilizados no cálculo dos modos EOF.

Optou-se portanto por um meio-termo: a validação dos perfis sintéticos foi realizada através

de sua comparação com quase 268.000 perfis Argo e XBT referentes ao período entre dezembro

de 1997 e abril de 2008 que também foram utilizados na obtenção dos modos EOF aplicados

em sua construção, somados à cerca de 196.000 perfisin situ independentes. 45,9% destes são

perfis Argo e XBT que não foram utilizados na construção dos perfis sintéticos por possuírem

menos de 750 m perfilados. Os perfis restantes são provenientes doWorld Ocean Database 2009

(WOD09), e correspondem à medições de perfiladores do tipoConductivity, Temperature and

Depth(CTD) (34,2%), termômetros de reversão montados em garrafas de coleta hidrográfica

(15,8%) e batitermógrafos (4,1%). Estes perfis adicionais foram submetidos ao mesmo controle

de qualidade aplicado sobre o conjunto de dadosin situ original, com a diferença de que não
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foram submetidos à uma extrapolação vertical e de que foram admitidos perfis mais curtos que

750 m.

O WOD09 é a versão mais atual do conjunto de dados sobre os quais as climatologias da

sérieWorld Ocean Atlassão construídas, sendo também disponibilizado gratuitamente pelo

NODC emwww.nodc.noaa.gov. Uma breve descrição dos instrumentos utilizados na medição

dos dados do WOD09 adquiridos para esta etapa do trabalho é feita a seguir.

CTDs são intrumentos utilizados para medição contínua de condutividade, temperatura e

profundidade de águas oceânicas, onde a salinidade é calculada em função da condutividade,

temperatura e da pressão hidrostática medidas. Os perfis medidos por estes instrumentos são

de longe os de melhor qualidade dentre os obtidos para este trabalho, apresentando as maiores

resoluções verticais, maiores profundidades amostradas emenores erros associados. CTDs são

lançados a partir de navios de pesquisa dotados de guinchos hidrográficos, sendo que muitos

modelos requerem ainda a utilização de cabos eletromecânicos que permitam a sua comuni-

cação em tempo real com unidades de armazenamento/processamento de dados à bordo.

Batitermógrafos são sondas reutilizáveis semelhantes à pequenos torpedos que carregam

sensores de temperatura e pressão, e que podem ser lançados de navios em movimento através

de guinchos hidrográficos. Os primeiros modelos datam da década de 40 e eram mecâni-

cos, fazendo registro dos dados medidos em tambores móveis internos. Modelos posteriores

evoluíram para sistemas eletrônicos com registro em fita magnética e eventualmente em sis-

temas de memória interna, porém caíram em desuso com o desenvolvimento de XBTs e CTDs.

Por fim, termômetros de reversão são intrumentos para a medição discreta da temperatura da

coluna de água, geralmente montados em estojos próprios acoplados à garrafas de coleta hidro-

gráfica, descidos até pontos pré-determinados na coluna de água através de guinchos hidro-

gráficos. Os modelos tradicionais consistem em um bulbo de mercúrio convencional ligado à

coluna de leitura através de um arranjo de canais capilares.Ao inverter a posição do bulbo em

relação ao eixo vertical, os capilares estrangulam o fluxo demercúrio, registrando a temper-

atura no momento da reversão para leitura em um momento posterior. Modelos mais recentes

são eletrônicos, onde a reversão do termômetro desloca o mercúrio presente em uma cavidade

interna abrindo o circuito do sensor de temperatura, congelando a última medição para leitura

posterior.
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3.4 Cálculo da velocidade geostrófica

3.4.1 Método dinâmico

O método dinâmico ou geostrófico desenvolvido por Sandströme Helland-Hansen 1903

permite inferir a velocidade de correntes geostróficas perpendicular a um eixo ligando dois

perfis de densidade contíguos com base nos gradientes horizontais de densidade observados.

Segundo a formulação mostrada no trabalho clássico, uma expressão para o cálculo da veloci-

dade geostrófica entre dois perfis verticais de densidade em um instantet qualquer pode ser

derivada a partir da equação do vento térmico, dada por:

∂V(z)
∂z

=−
g

ρ0 f0

∂ρ(n,z)
∂n

(12)

ondeV(z) é o perfil vertical da velocidade geostrófica normal ao eixo horizontal que liga os

perfis,ρ0 é a densidade média da coluna de água,f0 é o valor médio do parâmetro de Coriolis

na região en é um versor horizontal paralelo ao eixo que liga os perfis de densidade. Integrando

verticalmente a Equação (12) de um nível de referênciaz0 a um nívelz′ qualquer, obtemos:

V(z′)−V(z0) =−
g

ρ0 f0

z′∫

z0

∂ρ(n,z)
∂n

dz (13)

aqui,z0 é um nível de referência onde a velocidade é conhecida ou então onde simplesmente

assume-se velocidade zero, sendo chamado neste caso de nível de movimento nulo.

Em coordenadas isobáricas, a Equação (13) se torna:

V(p′)−V(p0) =−
1
f0

∂
∂n

p′∫

p0

θ(n, p)dp (14)

ondeθ é o volume específico, igual ao inverso da densidade (ρ−1). Escrevendoθ em termos da

soma de uma componente média à uma perturbação, temos:

θ(n, p, t) = θ̄(p)+δθ(n, p) (15)

ondeδθ(n, p) é a anomalia do volume específico. Integrando (15) verticalmente dep0 a p′,

definimos o geopotencialΦ:

Φ =

p′∫

p0

θ(n, p)dp= Φ̄(p)+∆Φ(n, p) (16)
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ondeΦ̄(p) é o geopotencial padrão e∆Φ(n, p) é a anomalia do geopotencial. Aplicando (16)

em (14) e generalizando para qualquer nível isobáricop, obtemos enfim a expressão para o

cálculo da velocidade geostrófica entre os perfis considerados:

V(p) =−
1
f0

∂ [∆Φ(n, p)]
∂n

+V(p0) (17)

3.4.2 Velocidades de referência

Como mostra a Equação (17), é necessário estabelecer níveisisobáricos de referência com

velocidades conhecidas para a utilização do método dinâmico. Na ausência de medições di-

retas de velocidade, estes níveis em geral são definidos com base no conhecimento prévio da

dinâmica local, normalmente atribuindo velocidade zero à profundidades onde são observadas

inversões de fluxo ou que estão associadas à fracos gradientes de pressão baroclínicos. Porém,

esta abordagem não é prática no contexto deste trabalho, umavez que a diversidade de cenários

dinâmicos existente entre 39,5◦S e 39,5◦N é simplesmente grande demais para o estabeleci-

mento de um critério geral para a escolha do nível de referência.

Assim, optou-se por utilizar dados médios de velocidade de correntes provenientes do mod-

elo numérico oceânicoGlobal Ocean Data Assimilation System(GODAS) referentes a pro-

fundidades de até 3000 m para referenciar perfis de velocidade geostrófica. Esta escolha foi

baseada nas seguintes premissas:

1) o GODAS é um modelo de assimilação, isto é, que continuamenteincorpora medições reais

dos oceanos para a redefinição de suas condições iniciais. Naausência de medições diretas,

dados de modelos númericos baseados em medições reais constituem a melhor representação

disponível dos padrões de circulação;

2) os perfis sintéticos de temperatura obtidos são idênticos aoperfil climatológico anual em

profundidades maiores que 1500 m para qualquer tempot, fazendo com que as velocidades

geostróficas calculadas aqui sejam também constantes abaixo deste nível. A possibilidade de

utilizar velocidades médias como referência para o método dinâmico elimina o efeito de pos-

síveis discrepâncias entre dados sintéticos e modelados decorrentes da variabilidade represen-

tada por cada conjunto;

3) as velocidades de correntes em profundidades abaixo dos 1000 m são uma ordem de grandeza
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menores que as velocidades superficiais, implicando em menores margens de erro decorrentes

da utilização de velocidades modeladas como referência para o método dinâmico.

Os dados do GODAS são gratuitamente disponibilizados peloClimate Prediction Cen-

ter (CPC,www.cpc.noaa.gov), uma divisão doNational Weather Serviceda agência norte-

americana NOAA. O modelo foi desenvolvido para prover condições iniciais oceânicas para o

modelo climático globalClimate Forecast System(CFS) doNational Centers for Environmen-

tal Prediction(NCEP), e assimila perfis sintéticos de salinidade e perfisin situ de temperatura

provenientes de perfiladores Argo, XBT e de fundeios das redes TAO/TRITON e PIRATA (Saha

et al. 2006). Os dados obtidos para este estudo são das componentesu e v da velocidade to-

tal (geostrófica e ageostrófica) e correspondem à simulaçõesfeitas para o período entre janeiro

de 1980 e abril de 2010. Estão organizados sobre um grade quase global abrangendo as lat-

itudes entre 75◦S e 65◦N, com resolução espacial de 1◦ × 1◦ refinada para 1/3◦ × 1/3◦ em

latitudes menores que 10◦. Os dados apresentam 40 níveis verticais, com resolução de 10 m

nos primeiros 200 m. Particulamente para este estudo, foramselecionados dados de velocidade

com resolução temporal mensal. O processamento e a aplicação dos dados de velocidade do

GODAS são descritos no tópico a seguir, juntamente com a metodologia envolvida no cálculo

das velocidades geostróficas.

3.4.3 Aplicação

Aqui, as componentesu e v da velocidade geostrófica são calculadas através da aplicação

do método dinâmico sobre perfis sintéticos de temperatura e perfis climatológicos mensais de

salinidade, referenciadas utilizando dados da velocidadetotal média provenientes do modelo

numérico GODAS. As etapas envolvidas nesta operação são descritas abaixo:

Preliminarmente, os perfis climatológicos mensais de salinidade foram atribuídos ao dia 15

do mês correspondente e ajustados à grade temporal dos perfissintéticos por interpolação lin-

ear. Isto foi feito para prevenir possíveis descontinuidades nas velocidades calculadas induzidas

por variações bruscas de salinidade. A seguir, a organização espacial dos perfis sintéticos e cli-

matológicos foi ajustada para garantir que as componentesu e v obtidas se refiram às mesmas

posições no espaço, uma vez que o método dinâmico calcula a velocidade geostrófica perpen-

dicular ao eixo ligando perfis contíguos de densidade. Foramcalculados perfis médios a partir
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de pares de perfis de temperatura sintéticos consecutivos aolongo dos eixosx e y e referentes

à um mesmo instantet, que foram atribuídos à posição média dos segmentos ligandoos dois

perfis originais. O mesmo foi feito com os perfis da climatologia mensal de salinidade interpo-

lados ao longo do tempo. Perfis médios de temperatura e salinidade referentes ao mesmo ponto

no espaço e no tempo foram então combinados em perfis de densidade. O método dinâmico foi

por fim aplicado a pares de perfis de densidade consecutivos aolongo dos eixosx e y em um

mesmo instantet para obter as componentesv e u da velocidade geostrófica, respectivamente,

ainda não referenciadas. A resolução de 1◦ × 1◦ × ∼10 dias dos dados de origem é conservada

aqui, porém a nova grade sobre a qual as velocidades são calculadas é deslocada em 0,5◦ ao

longo dos eixos horizontais em relação à grade original. O ajuste da grade climatológica para a

aplicação do método dinâmico é esquematizado no painel superior da Figura 6.

Para adequar os dados do GODAS ao referenciamento das velocidades obtidas pelo método

dinâmico, inicialmente foram calculadas médias dos perfis de u e v da velocidade absoluta

do modelo em cada ponto de sua grade horizontal. Cada perfil médio foi interpolado linear-

mente para um incremento vertical de 10 m, e em seguida mapas horizontais referentes à cada

profundidade foram interpolados por mínimas curvaturas numa grade coincidente com a das

velocidades geostróficas. Para evitar o fluxo de correntes ageostróficas forçadas pelo atrito com

o fundo oceânico, os níveis de referência foram fixados a 200 mdo fundo até a profundidade

máxima de 3.000 m. O referenciamento em si foi realizado simplesmente somando as veloci-

dades nos níveis de referência em cada ponto de grade aos perfis de velocidade geostrófica

obtidos, em conformidade com a Equação (17).

3.5 Cálculo dos modos dinâmicos e raios de deformação

3.5.1 Fundamentos

A obtenção dos modos dinâmicos e raios de deformação de Rossby é feita com base no

formalismo apresentado por Silveiraet al. 2000. Segundo LeBlond e Mysak 1978, uma maneira

de se lidar com problemas em fluidos geofísicos é utilizar o método de separação de variáveis

sobre a equação do movimento para obter expressões independentes para a estrutura vertical

e para a dependência horizontal e temporal. No caso específico das componentesu e v da

velocidade geostrófica, elas são decompostas em uma série infinita de funções ortogonais para
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Figura 6:Ajuste da organização espacial dos perfis sintéticos e climatológicos para a aplicação

do método dinâmico (painel superior), e para a decomposiçãomodal (painel inferior). Painel

superior: os perfis deu ev geostróficos são calculados para as posições marcadas pelospontos

laranjas através do método dinâmico a partir do par de perfis de densidade imediatamente ao

norte e ao sul (a leste e a oeste) de suas posições. Painel inferior: os perfis médios de densidade

referentes às posições marcadas pelos pontos laranjas são obtidos simplesmente através da

média simples dos quatro perfis adjacentes referentes a um mesmo instantet.
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a estrutura vertical, onde cada uma delas é multiplicada porfunções amplitude dependentes do

tempo e dos eixos horizontais, da seguinte forma:

u(x,y,z, t) =
∞

∑
i=1

Ui(x,y, t)Fi(z)

v(x,y,z, t) =
∞

∑
i=1

Vi(x,y, t)Fi(z)



















(18)

onde as estruturas verticaisFi são asi-ésimas funções ortogonais bases ou modos dinâmicos, e

as estruturas horizontaisUi eVi são respectivamente asi-ésimas amplitudes modais das com-

ponentes zonal e meridional da velocidade. Analogamente, aseparação em estruras verticais e

horizontais da função de corrente geostróficaψ assume a seguinte forma:

ψ(x,y,z, t) =
∞

∑
i=1

Ψi(x,y, t)Fi(z) (19)

A decomposição deψ mostrada em (19) é aplicada na equação da conservação da vor-

ticidade linearizada, derivada assumindo um oceano continuamente estratificado, invíscido e

hidrostático. São obtidas então equações do tipo Sturm-Liouville para a evolução da amplitude

e para a estrutura vertical. Os modos dinâmicosFi podem ser obtidos através da resolução da

equação que descreve a estrutura vertical, tomando como condições de contorno uma tampa

rígida na superfície e fundo plano:

∂
∂z

f 2

N2(z)
∂Fi(z)

∂z
+λiFi(z) = 0,

onde
∂Fi

∂z
= 0 em z= 0,−H



























(20)

ondeλi são autovalores,N é a frequência de estratificação ou frequência de Brunt-Väisälä

(N2(z) =−g/ρ0×∂ρ(z)/∂z); f é o parâmetro de Coriolis sob a aproximação do planoβ, onde

f = f0+βy, sendo quef0 é o valor de Coriolis na latitude central do plano local eβ a sua vari-

ação meridional (∂ f/∂y); e H é a profundidade local. Existe um número infinito de soluções

paraFi, uma para cadai = 1,2,3, ...,∞, sendo que cada solução está associada a um autovalor

λi real e discreto. Nesta formulação, cadaλi equivale ao inverso do quadrado do raio de de-

formação interno correspondente (λi = R−2
i ). Os raios de deformação internos são dados ainda

pela relaçãoRi = ci/ f , ondeci é a velocidade de propagação de ondas de gravidade internas do

i-ésimo modo baroclínico em um fluido continuamente estratificado.
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Isto significa que os únicos parâmetros necessários para calcular os modos dinâmicos e

raios de deformação internos são o parâmetro de Coriolis e o perfil vertical deN2(z) locais, este

último inferido a partir do perfil vertical de densidade, quepor sua vez pode ser calculado a

partir de perfis verticais de temperatura e salinidade da região. O modo barotrópicoF0 é dado

simplesmente por uma função com valor unitário ao longo de toda a coluna de água, isto é,

F0(z) = 1.

3.5.2 Aplicação

Para permitir a obtenção deFi e Ri sobre a mesma grade das velocidades geostróficas, foi

necessário preliminarmente reorganizar a grade espacial dos perfis sintéticos e climatológicos

envolvidos. Isto foi feito simplesmente através de uma média simples dos quatro perfis ad-

jacentes à cada ponto da nova grade espacial, conforme esquematizado no painel inferior da

Figura 6. O problema apresentado em (20) é resolvido em cada ponto no tempo e no espaço

horizontal através de um esquema numérico iterativo que utiliza como dados de entrada per-

fis verticais locais e instantâneos deN, por sua vez calculados através de perfis sintéticos de

temperatura e perfis climatológicos mensais de salinidade,e suavizados utilizando um filtro

passa-baixa do tipohamming, de cinco pontos. Também aqui os perfis climatológicos mensais

de salinidade foram preliminarmente interpolados numa resolução temporal coincidente com a

dos perfis sintéticos, com o objetivo de evitar sinais espúrios induzidos por variações bruscas

de salinidade.

Como mencionado anteriormente, o problema de autovalores apresentado em (20) é derivado

assumindo que a variação temporal da estratificação pode serdesprezada, aproximação que os

trabalhos de Emeryet al. 1984 e Cheltonet al. 1998 mostram ser válida em escalas sazonais.

Porém, Laurindoet al. 2010 mostra que ondas de Rossby intrasazonais são capazes deforçar

anomalias subsuperfciais de temperatura e densidade superiores à 9◦C e 1,3 kg.m−3, onde cál-

culos preliminares realizados para este estudo indicam queestas anomalisa podem implicar em

variações dos raios internos superiores à 10% em relação aosraios médios locais. Um dos

objetivos do presente estudo é avaliar a variação dos raios de deformação em relação à média

anual em um oceano sob a ação de fenômenos transientes, e portanto os raios de deformação

baroclínicos são analisados em termos de sua variabilidadetemporal, sendo calculados a partir
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dos dados sintéticos em cada instantet.

Porém, assumindo que de fato existam formas variabilidade da estratificação interna dos

oceanos que não possam ser desprezadas nas relações do movimento baroclínicas, é possível

que as formas funcionais dos modos internos também variem significativamente ao longo do

tempo. Como será descrito no tópico a seguir, a composição modal do interior geostrófico dos

oceanos é estimada através da comparação da forma funcionaldos modos com perfis verticais

de velocidade. Como a velocidade geostrófica obviamente também varia no tempo, os resulta-

dos obtidos desta operação incluiriam portanto duas dependências temporais, uma associada à

evolução temporal da distribuição espacial do campo de densidade (velocidades geostróficas)

e outra associada à evolução da estratificação (modos dinâmicos), cuja interação e efeitos so-

bre os resultados seriam de difícil interpretação. Assim, este trabalho assume que os modos

dinâmicos são invariáveis no tempo, em concordância com a premissa de não depedência tem-

poral da estratificação, sendo portanto calculados a partirda climatologia anual de densidade

do WOA05.

3.6 Estimativa da importância relativa dos modos dinâmicos

3.6.1 Circulação geostrófica total

A importância que cada modo dinâmico assume ao compor perfis verticais das compo-

nentesu ev da velocidade geostrófica foi estimada em termos da raiz do erro médio quadrático

normalizado (ε) calculada entre os perfis de velocidade e os perfis de cada modo dinâmicoFi

multiplicados pelos valores de amplitude referentes ao ponto (x,y) e no instantet considerados.

Este cálculo é realizado através de uma forma adaptada da Equação (11), então utilizada na

validação dos perfis sintéticos de temperatura, expressa aqui por:

ϑi =











1−

√

√

√

√

√

〈

[(u,v)− (Ui,Vi)Fi ]
2
〉

〈

(u,v)2
〉











×100 (21)

Nesta formulação,ε propriamente dito é apenas o termo da raiz quadrada, cujo resultado

varia de 0 a 1. Valores iguais à 0 significam que a forma funcional de u,v é idêntica à de

(Ui ,Vi)Fi , enquanto 1 implica em estruturas verticais ortogonais entre si. Buscando tornar a

análise dos resultados mais intuitiva, a subtração de 1 porε foi realizada para fazer com que
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valores maiores se traduzam em maiores semelhanças, e a multiplicação por 100 simplesmente

para apresentar resultados em forma percentual. A quantidade ϑi obtida é interpretada como

sendo a percentagem da estrutura vertical que é explicada por cada modo dinâmico. Esta for-

mulação foi inspirada pelo trabalho de Silveiraet al. 2000, onde uma expressão semelhante

é utilizada para verificar os modos mais importantes na composição da estrutura dinâmica da

retroflexão da corrente norte do Brasil.

Para esta análise são considerados os 5 primeiros modos baroclínicos e mais o modo 0 ou

barotrópico. As amplitudesUi ,Vi para as ordens de 0 a 5 para cada perfil deu e v geostróficos

foram estimadas ajustando por mínimos quadrados a estrutura vertical de cada modo dinâmico

sobre o perfil de velocidade correspondente. Especificamente, em um primeiro momento foram

consideradas as matrizes:

A=
∣

∣

∣ F0(z) F1(z) ... F4(z) F5(z)
∣

∣

∣
, X =

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

[U0,V0]

[U1,V1]
...

[U4,V4]

[U5,V5]

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

∣

, B=
∣

∣

∣ [u(z),v(z)]
∣

∣

∣
(22)

onde as soluções para as amplitudesUi eVi contidas na matrizX foram encontradas através da

seguinte formulação:

X = (At ×A)−1× (At ×B) (23)

ondeAt é a matriz transposta deA.

Assim, através dos perfis sintéticos deu e v, dos modos dinâmicos e suas respectivas am-

plitudes para as ordens baroclínicas de 0 à 5,ϑi foi calculado sobre a grade espacial e temporal

sobre a qual os dados de velocidade geostrófica encontram-seajustados.

3.6.2 Anomalias em relação ao fluxo médio

Espera-se que a passagem de ondas de Rossby planetárias provoque anomalias verticais de

velocidade compatíveis com a forma funcional de seu modo dinâmico correspondente. Isto

significa que ondas de Rossby barotrópicas provocam anomalias de velocidade uniformes ao

longo da coluna de água, ondas do primeiro modo baroclínico geram anomalias verticais com

forma correspondente ao primeiro modo baroclínico, e assimpor diante (Cipolliniet al. 2004).
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Observações globais da ondas de Rossby em dados altimétricos sugere que ondas do primeiro

modo dominam o espectro da energia propagante para oeste nosoceanos (Chelton e Schlax

1996; Polito e Liu 2003). É portanto possível que parte significativa das anomalias de veloci-

dade geostrófica em relação ao campo geostrófico médio dos oceanos também sejam provocadas

por sua passagem. Adicionalmente, como é possível que os altímetros sejam pouco sensíveis

à ondas planetárias de ordens baroclínicas maiores que 1, a estrutura vertical de anomalias de

velocidade podem fornecer indícios da ação destes fenômenos.

Buscando determinar regiões mais prováveis da ocorrência de ondas de Rossby pertencentes

à diferentes modos dinâmicos, uma análise idêntica à descrita no tópico anterior para os perfis

verticais componentesu e v da velocidade geostrófica foi aplicada sobre os perfis verticais de

suas anomalias em relação às respectivas médias de longo termo. Especificamente, tratando os

campos de velocidade geostrófica totaisu,v(x,y,z, t) em termos da soma de um campo médio

ū, v̄(x,y,z) à anomalias de velocidadeu′,v′(x,y,z, t), temos:

u(x,y,z, t) = ū(x,y,z)+u′(x,y,z, t)

v(x,y,z, t) = v̄(x,y,z)+v′(x,y,z, t)







(24)

Para cada ponto(x,y) da grade horizontal e instantet considerados, a percentagem da estru-

tura vertical das anomalias de velocidadeu′ ev′ explicada por cada modo dinâmico (ϑ′
i) é dada

pela seguinte expressão:

ϑ′
i =











1−

√

√

√

√

√

〈

[(u′,v′)− (U′
i ,V

′
i )Fi ]

2
〉

〈

(u′,v′)2
〉











×100 (25)

Aqui, U′
i ,V

′
i são as amplitudes que os modos dinâmicosFi assumem ao compor perfis

verticais deu′ e v′, calculadas através do ajuste linear deFi à u′ e v′ por mínimos quadrados

através de uma formulação idêntica à apresentada nas Equações (22) e (23) para a velocidade

geostrófica total.

3.6.3 Modos baroclínicos significativos nos oceanos

Como mencionado anteriormente, diversos trabalhos sugerem que a maior parte da variabil-

idade dos oceanos está contida em um número relativamente pequeno de modos dinâmicos. Ob-

servações globais da velocidade de propagação de ondas de Rossby através de dados altimétri-

cos sugerem que ondas do primeiro modo baroclínico são dominantes nos oceanos (Chelton e
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Schlax 1996; Cipolliniet al. 1997; Polito e Liu 2003; Challenoret al. 2004). O estudo numérico

de Dewar e Morris 2000 relata que um modelo quase-geostróficode três camadas (isto é, que

aproxima oceano dominado pelo modo barotrópico e os dois primeiros baroclínicos) já é capaz

de representar os mecanismos básicos de ajuste oceânico à perturbações de larga escala. Por

fim, Maharajet al. 2007 apresenta evidências de que a fração da variância emη atribuída à

ondas de Rossby apreende ondas apenas dos três primeiros modos internos, onde a contribuição

do quarto modo é desprezível. Não espera-se portanto que modos baroclínicos de ordem supe-

rior ao terceiro exerçam papéis importantes na composição do campo médio geostrófico e nem

na dinâmica de ondas de Rossby planetárias.

Adicionalmente, como será discutido em maiores detalhes nopróximo tópico, especula-se

que a variância máxima que os perfis sintéticos são capazes derepresentar seja limitada pela

fração representada pelos modos EOF utilizados em sua construção, pelos erros intrínsecos ao

método e pela própria natureza indireta do método de construção proposto. Uma premissa por-

tanto é de que formas de cisalhamento vertical cada vez mais complexas seriam piores represen-

tadas nos perfis sintéticos, aumentando os erros associadosà esta análise conforme a ordem dos

modos baroclínicos aumenta. Assim, apesar de o modo barotrópico e mais cinco modos dinâmi-

cos baroclínicos serem ajustados aos perfis de velocidade geostrófica, este estudo concentra-se

na interpretação dos parâmetros ligados ao modo barotrópico e aos três primeiros baroclínicos.

3.7 Limitações metodológicas

3.7.1 Limites observacionais dos perfis sintéticos

Desconsiderando as falhas intrínsecas ao método proposto,os limites observacionais dos

perfis sintéticos se referem ao seu alcance vertical e à fração máxima da variância vertical que

são potencialmente capazes de recuperar. Cada um destes limites é discutido a seguir.

Os perfis sintéticos são calculados da superfície até o fundo. Porém, como os perfisin situ

foram truncados à 1000 m de profundidade, toda a variabilidade nos perfis sintéticos com sig-

nificado físico está presente apenas até este nível. De fato,a variabilidade observada entre 1000

e 1500 m provém de trechos extrapolados nos perfisin situ, sendo que em níveis mais profun-

dos os perfis sintéticos são rigorosamente idênticos à climatologia anual em qualquer instantet.

Esta característica pode potencialmente limitar a análiseda importância de cada modo dinâmico
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em perfis das componentesu e v da velocidade geostrófica. Porém, este problema é inevitável,

pois decorre da carência de dados globais em maiores profundidades.

A maior parte da variabilidade nos oceanos está contida em sua porção mais superficial,

da camada de mistura até níveis picnoclínicos. Porém, dadosclimatológicos mostram que a

picnoclina pode extender-se até abaixo dos 1000 m em algumasregiões, sendo que formas de

variabilidade ligadas à modos baroclínicos de ordem superior ao primeiro podem potencial-

mente ter expressão em níveis abaixo desta interface. Laurindoet al. 2010 apresenta evidências

da passagem de ondas de Rossby do segundo modo baroclíco em dados de temperatura obtidos

por uma bóia ATLAS da rede PIRATA em 4◦N/38◦W. No caso, o segundo modo é caracteri-

zado por anomalias de até 9◦C centradas em 120 m, profundidade da termoclina climatológica

local, ocorrendo em oposição de fase com anomalias de cerca de 2◦C abaixo dos 200 m, que

aparentemente se extendem até abaixo do último sensor de temperatura da bóia ATLAS à 500

m. Apesar de este evento ter sido observado acima dos 1000 m, ele mostra que flutuações

de temperatura significativas forçadas pela passagem de ondas de larga escala podem ocorrer

em níveis mais profundos que a termoclina. Adicionalmente,formas funcionais do segundo e

terceiro modos baroclínicos em diversas regiões do oceano mostram suas primeiras inversões

de sinal em profundidades próximas ou superiores à 1.000 m. Estas evidências sugerem que

parte da energia associada a modos baroclínicos maiores queo primeiro pode estar contida

em profundidades superiores à 1000 m, e portanto simplesmente além do limite de observação

dos perfis sintéticos. No contexto da análise proposta, istopode causar uma subestimação da

importância relativa de modos baroclínicos superiores ao primeiro.

É razoável esperar que os perfis sintéticos sejam capazes de recuperar no máximo a fração

da variância que é explicada pelos dois primeiros modos EOF da anomalia vertical da temper-

atura. A Figura 7 mostra o mapa horizontal da percentagem da variância da anomalia vertical de

temperatura explicada pelos dois primeiros modos estatísticos. De maneira geral, a distribuição

da variância forma padrões contínuos que são essencialmente diferentes da distribuição dos

perfis in situ originais (Figura 5), sugerindo que trata-se de uma característica de origem ge-

ofísica e não meramente fruto da distribuição heterogênea de dados. A percentagem da variân-

cia explicada pelos dois primeiros modos combinados varia de 58 a 98% na área considerada,

com um valor médio de 83%. Assumindo que o método de construção de perfis sintéticos

opere adequadamente, espera-se que quanto maior a fração davariância explicada maior será
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a riqueza espectral contida nos dados sintéticos calculados. Em outras palavras, espera-se que

perfis sintéticos obtidos em pontos de grade onde os dois primeiros modos EOF explicam uma

baixa fração da variância representem apenas as componentes mais energéticas da variabilidade,

como o ciclo sazonal e oEl Niño. Em pontos de grade onde estes modos apreendem quase a

totalidade da variância, os perfis sintéticos poderiam representar formas de variabilidade menos

energéticas e com maior frequência, como ondas intrasazonais.

3.7.2 Importância da salinidade

Este trabalho assume que a contribuição da variabilidade dasalinidade (halostérica) sobre

a estrutura vertical de densidade, e consequentemente sobre a anomalia da altura da superfície

livre, é secundária em relação à variabilidade da temperatura (termoestérica), e faz uso de dados

climatológicos de salinidade para estimar os perfis verticais do coeficiente de expansão térmica

α e de densidadeρ. Porém, os estudos de Satoet al. 2000 e Sato e Polito 2008 mostram que a

componente halostérica exerce uma influência não desprezível em algumas regiões do oceano,

constituindo portanto uma fonte potencial de erros para a análise desenvolvida aqui.

Satoet al. 2000 avalia a importância da salinidade sobre as estimativas da anomalia do

calor armazenado realizadas através de dados deη obtidos pelos satélites T/P e J-1. Naquele

trabalho, a anomalia do calor armazenado calculada atravésdos dados de altímetro é comparado

com o estimado através de dadosin situ, provenientes de três conjuntos de dados, sendo dois de

bóias fundeadas (HOT e Hydrostation S) e um de uma série trimestral de cruzeiros (CalCoFi).

Todos os dados provém de latitudes médias dos oceano Pacíficoe Atlântico, em três casos: sem

correção halina, corrigidos pela salinidade climatológica anual e por fim pela salinidadein situ.

A correção halina baseada na climatologia mostrou performance equivalente ou inferior aos

dados onde nenhuma correção foi aplicada, sendo que utilização da salinidadein situ resulta

em uma melhora significativa doη estimadoin situcom o medido através dos altímetros.

O trabalho posterior de Sato e Polito 2008 analisa a influência de efeitos halostéricos em

tendências interanuais do calor armazenado no oceano Atlântico. Um de seus resultados mostra

que a componente halostérica pode exercer uma influência nãodesprezível ou mesmo domi-

nante na determinação do calor armazenado em algumas regiões do oceano, particularmente no

mar de Labrador (portanto fora da área de estudo consideradaaqui), e em alguns pontos isolados
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do Atlântico sul e Atlântico tropical. Foi chamada atenção para a bóia PIRATA de 15◦N/38◦W,

onde foi observada uma baixa correlação entre o calor armazenado calculado através de dados

in situ e o estimado através de dados altimétricos. Especulou-se que tal característica estaria

ligada à variabilidade da salinidade induzida pela descarga de água doce do rio Amazonas.

Assim, este trabalho assume uma postura conservadora ao utilizar dados climatológicos de

salinidade no cálculo deα e ρ, ao invés de simplesmente desconsiderar os efeitos da contração

halina conforme apontam os resultados de Satoet al. 2000. Porém, buscando minimizar pos-

síveis erros decorrentes desta aproximação, dados climatológicos mensais foram aplicados em

todas as operações onde a salinidade se fez necessária. Foi feita exceção ao cálculo dos mo-

dos dinâmicos, onde a climatologia anual foi utilizada uma vez que suas formas funcionais por

definição não são dependentes do tempo. A extensão e o efeito de possíveis erros decorrentes

da exclusão da componente halostérica não puderam ser quantificados, mas espera-se que sua

ocorrência esteja ligada à regiões oceânicas com formas de variabilidade de salinidade mais in-

tensas e de maior frequência, particularmente próximo à fozde grandes rios e na região tropical,

nesta última devido à maior intensidade da evaporação e precipitação. Efeitos halostéricos pos-

sivelmente também constituiriam uma importante fonte de erros na aplicação da metodologia

proposta em mares glaciais, regiões influenciadas pelo derretimento de geleiras e de formação

de água de fundo.

3.7.3 Aproximação quase-geostrófica

As formulações para o método dinâmico e para a decomposição da estrutura vertical de

velocidade em modos dinâmicos foram derivadas a partir das equações do movimento lin-

earizadas, assumindo um oceano quase-geostrófico continuamente estratificado. Logo, estas

técnicas são capazes de descrever realisticamente os padrões de circulação somente se utilizadas

em regiões oceânicas que puderem ser descritas sob estas aproximações. Aqui, a utilização de

perfis sintéticos de temperatura já implicam em uma estratificação vertical da densidade. Resta

portanto analisar este conjunto de dados sob a perspectiva da quase-geostrofia, que é definida

por um conjunto de três aproximações (Flierl 1978; Silveiraet al. 2000):

a) aproximação geostrófica: um fluxo é considerado geostrófico quando o balanço domi-

nante na equação do movimento é entre a aceleração de Coriolis e a aceleração do gradiente
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de pressão. Para tanto, deve ser possível descrever a pressão em qualquer profundidade em

termos apenas da massa de água acima de cada nível, ou seja∂p/∂z= ρg, por aproximação

hidrostática. Adicionalmente, os termos ageostróficos da equação do movimento, isto é, ref-

erentes à advecção, inércia e viscosidade, devem ser duas ordens de grandeza menores que os

termos do balanço geostrófico para que possam ser desconsiderados na formulação. Se fará

uso dos números adimensionaisRo, Ev e Eh, respectivamente chamados de número de Rossby

e números de Ekman vertical e horizontal, que caracterizam arazão entre a força de Corio-

lis e as forças advectivas/inerciais (Ro) e friccionais (Ev,h), e são dados porRo= U/( f0L),

Ev = Av/( f0H2) eEh = Ah/( f0L2). Aqui, f0 é o parâmetro de Coriolis, que varia em função do

seno da latitude (dado por 2Ωsinθ, ondeΩ é velocidade angular do planeta eθ é a latitude),

U são as velocidades horizontais típicas,L e H são respectivamente as dimensões horizontal e

vertical do domínio eAv,h representa os coeficientes de atrito dinâmico para os eixos vertical e

horizontais. Para que a aproximação geostrófica seja válida, Ro, Ev e Eh devem possuir ordens

de grandeza inferiores à 10−2;

b) aproximação do planoβ de latitudes médias:o planoβ consiste em uma representação

localmente plana da superfície curva do planeta, onde o parâmetro de Coriolis varia linearmente

ao longo da dimensão meridional a partir de uma latitude central. O número adimensional

β̂, chamado de número planetário, relaciona a variação máximado parâmetro de Coriolis ao

longo do eixo meridional do domínio com o seu valorf0 na sua latitude central do plano.

Matematicamente,̂β = βL/| f0|, ondeβ = ∂ f/∂y e L é dimensão meridional do domínio. A

aproximação do planoβ é considerada válida quando o número planetário assume valores com

ordens de grandeza inferiores à 10−2. Esta condição faz com que o movimento geostrófico seja

aproximadamente não-divergente;

c) aproximação das espessuras:a razão de aspectoδ entre a dimensão verticalH e as hori-

zontaisL (δ = H/L) deve ter ordem de grandeza inferior à 10−2. No caso barotrópico,H é a

profundidade local e no baroclínico é a profundidade da baseda picnoclina. Esta aproximação

impõe que o oceano deve assemelhar-se à uma lâmina fina de fluido, implicando em veloci-

dades verticais de duas a três ordens de grandeza menores queas horizontais e conduzindo à

aproximação hidrostática requerida para a aproximação geostrófica.

Aqui, o método dinâmico e a decomposição modal foram aplicados a perfis de densidade

50



40°S 30°S 20°S 10°S  0° 10°N 20°N 30°N 40°N
    

0.05

0.1 

0.15

0.2 

0.25

0.3 

0.35

0.4 

0.45

0.5 

V
al

or
 a

di
m

en
si

on
al

Variacao meridional dos numeros de Rossby e planetario

 

 

no de Rossby

no planetario

Figura 8: Comportamento meridional dos números de Rossby Ro (linha azul) e planetárioβ̂

(linha vermelha) entre 39◦S e 39◦N, considerando o cenário com perfis de densidade organiza-

dos sobre uma grade espacial com resolução de 1◦ × 1◦. A linha tracejada marca o valor máx-

imo com ordem de grandeza ideal (10−2) para a aplicação da aproximação quase-geostrófica;

ajustados sobre uma grade com resolução horizontal de 1◦ × 1◦. Para avaliar a representabil-

idade da aproximação quase-geostrófica neste cenário, a ordem de grandeza dos númerosRo,

Ev, Eh, β̂ eδ foi estimada com base em escalas deU , H, Av eAh típicas de meso-escala, respec-

tivamente 10−1 m.s−1, 103 m, 10−1 m2.s−1 e 10 m2.s−1. ParaL, foi considerada a distância

entre pontos de grade consecutivos ao longo do eixo meridional, igual a 111.120 m. Especifi-

camente no cálculo dêβ, os planosβ assumidos vão meridionalmente de um ponto de grade a

outro, fazendo com que as bordas do plano encontrem-se a 0,5◦ de distância da latitude central,

e neste casoL tem portanto dimensão igual a 55.560 m. Os valores def0 utilizados referem-se

à latitude central de cada planoβ.

δ e Eh possuem ordens de grandeza iguais ou inferiores a 10−2 ao longo de toda a região

considerada. Como mostra a Figura 8,Roe β̂ possuem ordem 10−2 dos limites exteriores da

área de estudo até aproximadamente 10◦ de latitudes em ambos os hemisférios, subindo em
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uma ordem de grandeza deste ponto até o equador.Ev é insignificante considerando a coluna

de água como um todo (O[≤ 10−4]), porém assume ordens de grandeza significativas junto aos

contornos superior e inferior devido à tensão do cisalhamento do vento na superfície e ao atrito

com o fundo. As faixas de profundidades ondeEv tem O(1) são chamadas de camadas limite

ou de Ekman (He), e podem ser estimadas através da relaçãoHe=
√

Av/| f0|. Devido à relação

inversa comf0, He tende a aumentar em direção ao equador, apresentando espessuras da ordem

de 101 m entre 39◦ e 15◦ e de 102 m entre 14◦ e 1◦, considerando umAv de 10−1 m2.s−1.

Isto significa que termos referentes à inércia e à advecção crescem em ordem de grandeza

em relação à aceleração de Coriolis em latitudes inferioresà aproximadamente 10◦, e que o

transporte de momento induzido pela tensão de cisalhamentodo vento ou transporte de Ekman

pode responder por uma parcela significativa da circulação superficial. De fato, medições diretas

na região tropical mostram que o transporte de Ekman meridional alcança a casa das dezenas

de Sverdrups nos três oceanos (1 Sv = 106 m3.s−1), exercendo portanto um importante papel

no balanço de massa superficial e sendo possivelmente dominante no fluxo meridional de calor

em baixas latitudes (Chereskin e Roemmich 1991; Wijffelset al. 1994; Chereskin e Roemmich

1997).

Em outras palavras, é importante ter-se em mente que a análise realizada aqui advém da

teoria quase-geostrófica e que portanto refere-se apenas à componente geostrófica da circulação,

uma vez que parte significativa da variabilidade pode potencialmente estar contida em suas

componentes ageostróficas. Isto é particularmente verdadeiro em latitudes inferiores à 10◦,

como mostra a análise dos números adimensionais. Nas imediações do equador o parâmetro de

Coriolis tende a zero, fazendo o método dinâmico e a decomposição modal falharem. Operações

preliminares mostram que resultados obviamente espúrios para raios de deformação e modos

dinâmicos são obtidos em latitudes inferiores à 3◦, decorrentes do rápido decréscimo def . Esta

faixa de latitudes ao redor do equador foi portanto desconsiderada nas análises subsequentes.
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4 Resultados e Discussão

4.1 Perfis sintéticos

A Figura 9 mostra seções zonais-temporais de temperatura sintética no oceano Índico ref-

erentes à latitude de 25,5◦S calculadas para o período de janeiro a julho de 2008, onde as

isotermas de 13, 15, 18 e 20◦C são destacadas. Os painéis são mostrados de 20 em 20 dias, e

constituem um exemplo emblemático das características presentes em toda a área de estudo. Os

perfis obtidos são fisicamente consistentes, apresentando profundidades razoáveis para a termo-

clina e, desconsiderada a salinidade, implicam em colunas de água dinamicamente estáveis. É

observada ainda a presença de padrões contínuos no espaço e no tempo apesar de o cálculo ser

realizado independentemente em cada ponto de grade e em cadainstantet. O ciclo sazonal é

evidente, particularmente na metade leste da bacia, se manifestando tanto na variação da tem-

peratura da camada superior como na profundidade média das isotermas de 18 e 20◦C. Sinais

propagantes para oeste são também prontamente observados na forma de oscilações verticais

das isotermas, característica presente na maioria das seções oceânicas calculadas. Isto mostra

que os perfis sintéticos obtidos são capazes de representar formas de variabilidade interna da

temperatura dos oceanos em uma ampla faixa espectral, um pré-requisito ao desenvolvimento

da análise proposta aqui.

A Figura 10 contém mapas do erro médio quadrático normalizado (ε) calculados entre perfis

mensais climatológicos de temperatura e perfisin situ (εci, mapa superior) e entre perfis sintéti-

cos ein situ (εsi, mapa inferior). Os mapas são muito semelhantes entre si, mostrando que os

perfis sintéticos em média são mais próximos à climatologia mensal do que aos perfisin situ.

Chama-se a atenção para o fato de que dados climatológicos mensais são utilizados no cálculo

dos perfis sintéticos simplesmente para estimar o perfil vertical do coeficiente de expansão tér-

micaα(z), o que não é considerado um condicionante significativo paraa semelhança dos dados

sintéticos aos dados mensais do WOA05. Isto é antes interpretado como evidência de que os

perfis sintéticos são mais eficazes na reconstrução dos fenômenos oceânicos predominantes no

espectro de energia, característica atribuída à perda de resolução espectral decorrente do uso de

apenas dois modos estatísticos na reconstrução da estrutura vertical de temperatura e da própria

natureza indireta do método.
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Figura 9: Seções zonais-verticais de temperatura sintética no oceano Índico, centradas em

25,5◦S e abrangendo o período de 03/01 a 01/07/2008, com uma seção àcada 20 dias. Os

painéis são numerados do primeiro ao décimo para facilitar aidentificação de sua ordem no

tempo. As isotermas de 13, 15, 18 e 20◦C são destacadas, evidenciando que os perfis sintéticos

calculados são espacialmente consistentes e incluem formas de variabilidade subsuperficial em

uma ampla faixa espectral.
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Os menores erros observados (ε < 5%) são observados aproximadamente entre as latitudes

de 10◦ e 30◦ em ambos os hemisférios dos três oceanos, estando portanto associados ao inte-

rior dos giros subtropicais e aos limites exteriores do sistema de correntes e contra-correntes

zonais da circulação tropical. Nestas regiões, a variabilidade de larga escala do oceano su-

perior é dominada por componentes de baixa frequência, comoondas de Rossby planetárias

longas e o próprio ciclo sazonal (Polito e Liu 2003), explicando a semelhança de perfisin

situ e sintéticos à climatologia mensal. Em latitudes inferiores à cerca de 10◦ os valores de

ε elevam-se para entre 10 e 15% nos três oceanos, feição que é particularmente evidente no

Pacífico equatorial de aproximadamente 170◦W até a costa oeste americana. Estes padrões são

provavelmente decorrentes da maior representatividade defenômenos transientes no espectro

de energia que logicamente não são contemplados pela climatologia mensal, como ondas de

Rossby intrasazonais, ondas de Kelvin e de instabilidade tropical, a passagem de vórtices de

mesoescala e o meandramento das correntes zonais que compõea circulação tropical (Polito e

Liu 2003). No Pacífico equatorial, os valores deε são possivelmente amplificados pelos fenô-

menos altamente energéticos doEl Niño e La Niña também por estes implicarem em perfis de

temperatura significativamente diferentes dos climatológicos.

Os maiores valores (ε > 15%) são observados em posições compatíveis com as de sistemas

dinâmicos associados à frentes oceânicas, a saber: confluência das correntes Kuroshio-Oyashio,

região onde a corrente do Golfo se afasta da costa, confluência Brasil-Malvinas, corrente das

Agulhas e a porção oeste da corrente sul do oceano Índico (Tomczak e Godfrey 2005). A pre-

sença de gradientes laterais intensos em uma escala inferior às dimensões da janela de procura

de perfisin situao redor de cada ponto de grade, associada a variações da posição destas frentes

induzidas pela ação de fenômenos como ondas planetárias, meandros, vórtices e o próprio ciclo

sazonal, pode fazer com que perfisin situde temperatura significativamente diferentes da clima-

tologia local e dos perfis sintéticos sejam selecionados. Estas características em conjunto podem

induzir erros no cálculo dos perfis sintéticos e explicar o aumento dos valores deε observados

na comparação dos perfis calculados/climatológicos à perfisin situ regionais. Estas também são

as possível causas para os valores deε de cerca de 10% observados próximos aos limites norte

e sul do oceano Pacífico e à sudoeste da Austrália, no oceano Índico. Adicionalmente, a clima-

tologia suaviza os gradientes laterais de densidade associados à correntes oceânicas intensas, o

que pode também ser um condicionante aos erros observados nestas regiões.
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A Figura 11 mostra a diferença entre os mapas apresentados naFigura 10,εci − εsi. Como

a única forma de variabilidade presente na climatologia mensal do WOA05 é um ciclo sazonal

médio, espera-se que os perfisin situem média assemelhem-se mais aos dados sintéticos do que

à climatologia mensal. O método de construção de perfis sintéticos é considerado efetivo por-

tanto em regiões onde a diferençaεci−εsi resulta em valores positivos, o que ocorre em cerca de

70% dos pontos de grade considerados. Com exceção do oceano Índico, as menores diferenças

são observadas entre as latitudes 10◦ e 35◦ de ambos os hemisférios, como mencionado ante-

riormente, devido à predominância do ciclo sazonal sobre o espectro energético nestas regiões.

As maiores diferenças positivas estão associadas à sistemas ligados à frentes oceânicas e ao

Pacífico equatorial. Frações significativas da variabilidade nestas áreas estão contidas em fenô-

menos transientes, o que portanto reforça a conclusão de queos perfis sintéticos são capazes de

recuperar formas da variabilidade interna em uma ampla banda espectral. Por fim, em diversas

regiões do mapa é possível ver feições retilíneas com valores positivos coincidentes com linhas

com alta densidade de perfis de XBT’s lançados por navios de oportunidade (vide Figura 5),

mostrando que a acuidade dos perfis sintéticos é também função do número de perfisin situ

disponível para o seu cálculo.

Feições onde os dadosin situ são proeminentemente mais semelhantes à climatologia do

que aos perfis sintéticos são observadas no Atlântico tropical entre aproximadamente as lati-

tudes 5◦S e 14◦N e no Pacífico entre 5◦N e 10◦N. Os padrões contínuos e extensos sugerem

a existência de uma condicionante geofísica para a queda de performance do método de con-

strução de perfis sintéticos, mas a sua natureza não foi identificada. Porém, estes padrões são

observados aproximadamente em regiões dominadas pela migração sazonal da zona de con-

vergência intertropical (ZCIT), ao longo da qual a precipitação é intensa ao longo de todo o

ano. Especula-se portanto que talvez estas falhas estejam ligadas à efeitos halostéricos inten-

sos nas primeiras centenas de metros da coluna de água, onde encontra-se a maior fração do

calor armazenado, o que introduziria erros significativos na estimativa do perfil vertical do co-

eficiente de expansão térmica da coluna de água. Como o métodode construção de perfis

sintéticos adaptado elimina perfis considerados espúrios,as série temporais de perfis sintéticos

resultantes podem não ser capazes de representar apropriadamente componentes importantes

da variabilidade, como a própria variação vertical do ciclosazonal. Esta também pode a causa

dos erros observados a sudoeste do continente Asiático, entre aproximadamente 10◦S e 20◦N,
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também sob a infuência da migração sazonal da ZCIT. Esta hipótese porém não é baseada em

nenhuma evidência observacional, e deve ser testada para aprimoramentos futuros da metodolo-

gia proposta aqui. Por fim, especula-se que a maioria das diferenças negativas observadas ao

sul da latitude de 10◦S nos três oceanos sejam decorrentes simplesmente da baixa densidade de

perfisin situ.

4.2 Raios de deformação

4.2.1 Padrões médios

A chamada aproximação de WKB é uma técnica desenvolvida paraencontrar soluções

aproximadas de equações diferenciais parciais lineares com coeficientes variáveis. Chelton

et al. 1998 aplicarm este método sobre um problema conceitualmente idêntico ao apresentado

na Equação (20), procurando estimar uma solução aproximada(RWKB
i ) para oi-ésimo raio de

deformação interno (Ri). A equação utilizada possui a seguinte forma:

Ri ≈ RWKB
i =

1
| f |πi

∫ 0

−H
N(z)dz (26)

onde os termos da equação são definidos como na seção 3.5. Em Cheltonet al. 1998, os valores

do primeiro raio de deformação baroclínico obtidos pelo método WKB eram em média 6,5%

maiores do que os calculados pela iteração numérica. Esta acurácia é insuficiente para, por ex-

emplo, estimar a velocidade de fase de ondas planetárias ou avaliar a variabilidade temporal dos

raios de deformação. Porém, esta formulação é muito útil na interpretação física dos valores de

Ri calculados numericamente, mostrando que a distribuição geográfica deste parâmetro possui

as seguintes características (Cheltonet al. 1998):

a) os raios internos tendem a crescer em direção ao equador, dominados por uma dependência

inversa com| f |;

b) para uma mesma latitude e estratificação vertical, os raios de deformação de sucessivas or-

dens sucessivamente mais altas decrescem na razão inversa de sua ordemi;

c) para uma mesma latitude,Ri é diretamente proporcional à integral vertical deN(z). Como em

geral as feições topográficas nos oceanos não se elevam até níveis picnoclínicos, a influência

da topografia geralmente é restrita à porções da coluna de água ondeN(z) é baixo e aproxi-

59



madamente constante, resultando em uma dependência aproximadamente linear deRi com a

profundidadeH.

Mapas dos primeiros três raios de deformação baroclínicos são apresentados nas Figuras

12 à 14. A forte dependência inversa comf inferida através da Equação (26) é claramente

visível no aumento dos raios calculados em direção ao equador e na orientação predominante-

mente zonal dos contornos. O painel esquerdo da Figura 15 apresenta o gráfico da tendência

meridional das médias zonais dos 5 primeiros raios de deformação baroclínicos, colocando em

evidência a intensa dependência latitudinal dos raios de deformação, a simetria dos valores en-

tre os hemisférios e a razão inversa de suas magnitude com o número do modoi. Com exceção

de latitudes inferiores à 5◦, os valores médios do segundo raio interno equivalem a aproximada-

mente metade dos observados para o primeiro interno, os do terceiro equivalem à um terço do

primeiro interno, e assim por diante. Os valores calculadospara o primeiro raio baroclínico

atingem um máximo de aproximadamente 350 km aos 3◦ de latitude, decrescendo rapidamente

a 200 km em 5◦, a 100 km aos 10◦ e por fim apresentando valores mínimos de aproximadamente

30 km em 39◦. O segundo e terceiro raios internos atingem os valores máximos de aproximada-

mente 210 e 135 km na região equatorial, apresentando em maiores latitudes cerca da metade e

um terço dos valores observados para o primeiro raio interno, respectivamente.

São observadas deflexões dos contornos ao cruzar feições topográficas submersas, que são

destacadas nos mapas através dos contornos da isóbata de 3500 m. Como inferido pela solução

deRi por WKB, estas feições são provocadas pela redução doN(z) integrado ao longo da coluna

de água. O efeito topográfico é amortecido em latitudes próximas ao equador em decorrência

do aumento da importância dos efeitos da rotação em virtude do rápido incremento do efeitoβ

em direção ao equador.

Os efeitos da estratificação vertical de densidade dos oceanos podem ser observados através

da deflexão em direção aos pólos dos contornos em regiões ondea termoclina permanente é

mais profunda e logo a estratificação vertical é mais forte, por exemplo junto à porção oeste

dos giros subtropicais dos oceanos Atlântico e Pacífico. Porém, os padrões observados são

sutilmente diferentes nos mapas de cada ordem baroclínica.Para exemplificar, a deflexão dos

contornos em direção ao norte no noroeste do Pacífico observada no mapa do primeiro raio in-

terno não possui paralelo nos demais mapas. No mapa do segundo raio, as deflexões associadas
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Figura 12:Mapa médio do primeiro raio de deformação interno calculadoa partir de perfis sintéticos de temperatura e perfis climatológicos
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progressão logarítmica.
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Figura 13:Similar à Figura 12, mas considerando o segundo raio de deformação interno.
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à batimetria aparentemente são mais suaves do que as observadas nos demais raios internos.

Por fim, os dados referentes ao terceiro raio interno mostramum forte deflexão dos contornos

junto à borda oeste do Atlântico sul, ausente nos modos de menor ordem. Buscando avaliar

os efeitos da estratificação e da topografia independentemente da influência de Coriolis, foram

construídos mapas da velocidade de fase de ondas de gravidade internas dos três primeiros

modos baroclínicos, apresentados nas Figuras 16 à 18.

A influência da topografia de fundo é evidente nos mapas deci . Os contornos de velocidades

de fase tendem a ser paralelos aos contornos batimétricos, claramente delineando feições como

cordilheiras oceânicas, fossas e cadeias de montes submarinos. Como características gerais,

maiores velocidades ocorrem na porção oeste dos oceanos Atlântico e Pacífico, e menores junto

à suas bordas oeste e próximo aos limites meridionais da áreado globo abrangida por este

estudo. Esta característica é prevista pela Equação (26), que aponta para maiores valores deci ,

onde a integral vertical deN(z) é maior em decorrência de uma picnoclina mais extensa, relação

que é menos evidente no oceano Índico devido à combinação da estratificação vertical com a

complexa topografia de fundo desta bacia. Porém, como mencionado para os mapas deRi , os

padrões observados nos mapas deci são essencialmente diferentes entre os modos baroclínicos.
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O painel direito da Figura 15 mostra a média zonal das velocidades de fase para cada um dos

modos, evidenciando que a distribuição meridional das velocidades varia significativamente

entre eles, particularmente entre o primeiro e os demais. Isto sugere que não existe uma relação

linear entrei e a integral vertical deN(z), como sugere a Equação (26).

Especificamente,c1 possui uma média global de cerca de 2,8 m.s−1, mostrando maiores

médias zonais aproximadamente entre as latitudes de 10 e 30◦ de ambos os hemisférios. Em

latitudes correspondentes ao centro dos giros subtropicais no oceano Pacífico, os valores variam

zonalmente de 2,4 m.s−1 na borda leste até cerca de 3,0 a 3,4 m.s−1 junto ao contorno oeste,

respectivamente para os hemisférios norte e sul. Uma assimetria semelhante é observada no

Atlântico, porém os contornos neste oceano são marcados pela visível influência da cordilheira

Meso-Atlântica. No Índico, velocidades da ordem de 3,0 m.s−1 são observadas à sudeste do

continente africano e entre as latitudes de 10◦S e 25◦S, com valores de 2,8 m.s−1 predomi-

nando no restante das zonas mais profundas que 3500 m da bacia. As velocidades decaem

significativamente sobre as diversas feições batimétricasdesta bacia.

A média zonal dec2 (Figura 15, direita) destaca a tendência de crescimento dasvelocidades

em direção ao equador, um padrão claramente distinto do observado parac1. A média global

de velocidade para o segundo modo baroclínico é de 1,48 m.s−1, onde as velocidades crescem

meridionalmente de aproximadamente 1,30 m.s−1 em 39◦ até 1,9 m.s−1 em 3◦ em ambos os

hemisférios. O mapa dec2 (Figura 17) evidencia ainda uma clara assimetria leste-oeste da ve-

locidade nos três oceanos. Em latitudes inferiores à 15◦, os valores tendem a crescer a partir de

1,40 m.s−1 junto à borda leste até cerca de 1,70 e 1,90 m.s−1 na borda oeste, respectivamente

para os oceanos Atlântico e Pacífico. No Índico, os maiores valores (∼ 1,8 m.s−1) são obser-

vados a sudoeste da Indonésia, na borda oeste da bacia, decaindo zonalmente até cerca de 1,5

m.s−1 junto à costa africana. Notavelmente há um intenso gradiente em direção ao sul neste

oceano, fazendo com que as velocidades atinjam valores de 1,2 m.s−1 em 39◦S , feição que não

é bem caracterizada no mapa dec1. Como citado para o mapa deR2, também aqui a batimetria

parece exercer uma influência menos marcante do que a observada nos mapas referentes aos

demais modos baroclínicos.

O mapa dec3 (Figura 18) apresenta uma média global de 0,98 m.s−1, sendo que a variação

de sua média zonal (Figura 15, esquerda) apresenta um padrãointermediário entre os obser-

vados para as velocidades de propagação do primeiro e segundo modos baroclínicos. Existe
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1998.

uma tendência geral de aumento das velocidades em direção aoequador, mas os valores máx-

imos parecem se concentrar fora da banda equatorial, aproximadamente entre as latitudes de 5

e 20◦. As feições mais proeminentes são as grandes diferenças entre as porções leste e oeste

dos oceanos Atlântico e Pacífico, particularmente no hemisfério sul, onde os valores variam de

aproximadamente 0,8 junto no contornos leste a até 1,2 m.s−1 no lado oeste. No Atlântico sul

entre 3◦S e 15◦S, o limite entre as porções leste e oeste da bacia é claramente marcado pela

cordilheira Meso-Atlântica. Como mencionado anteriormente, o intenso efeito da estratificação

sobre o terceiro modo baroclínico na porção oeste é claramente visível sobre os valores deR3

(Figura 14). Por fim, no oceano Índico, em uma região oceânicaà aproximadamente sudoeste

da Austrália, é observada uma significativa diminuição das velocidades calculadas em direção

ao sul, de 1,1 m.s−1 em 25◦S até cerca de 0,8 m.s−1 em 39◦S. Esta feição é análoga ao forte

69



gradiente presente na mesma região do mapa dec2 apresentado na Figura 17.

Qualitativamente, os valores calculados para o primeiro e segundo raios de deformação

baroclínicos são consistentes com os apresentados em Emeryet al. 1984 e em Houryet al.

1987 em termos de magnitude e distribuição espacial. Por suavez, os valores deR1 e c1 publi-

cados em Cheltonet al. 1998 são disponibilizados gratuitamente via Internet pelos autores em

www.coas.oregonstate.edu, possibilitando uma comparação quantitativa com os resultados

obtidos aqui. Em média, os valores deR1 e c1 apresentados aqui são subestimados em cerca

de 1,8% em relação aos obtidos em Cheltonet al. 1998. As maiores diferenças são observadas

em latitudes inferiores à 5◦, uma vez que naquele trabalho assume-se um efeitoβ constante na

região, com os raios de deformação sendo definidos de forma diferente. Nas demais latitudes, a

utilização de diferentes conjuntos de dados não condicionaas diferenças observadas, uma vez

que a média dos perfis sintéticos obtidos aqui é aproximadamente igual à média anual clima-

tológica do WOA05, sendo que a análise de Cheltonet al. 1998 baseia-se na versão de 1994

deste mesmo conjunto de dados. Especula-se que as diferenças sejam decorrentes principal-

mente da maneira como os dados são extrapolados até o fundo e da utilização de metodologias

distintas em cada trabalho no cálculo deN(z). A Figura 19 apresenta o diagrama de dispersão

dos valores deR1 calculados em Cheltonet al. 1998 vs. os obtidos aqui, referentes apenas à

latitudes superiores à 5◦ devido ao fato de Cheltonet al. 1998 definir os raios de deformação

de uma maneira distinta nesta faixa equatorial. É observadauma relação linear direta e robusta

entre os resultados de ambos os estudos.

4.2.2 Variabilidade temporal

A variabilidade temporal dos raios de deformação é uma informação relevante no contexto

da circulação oceânica de meso a larga escalas. Soluções para ondas de Rossby planetárias

variam em função dos raios de deformação e são derivadas assumindo que estes parâmetros não

possuem dependência temporal. Em um contexto mais amplo, a própria linearização que conduz

à teoria quase-geostrófica em um oceano continuamente estratificado é aplicada assumindo que

seu campo de densidade é aproximadamente constante no tempo.

A variação sazonal do primeiro raio de deformação interno foi avaliada em Emeryet al.

1984 e Cheltonet al. 1998, que relatam diferenças em relação aos valores médios locais da or-
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dem de 1%. Em Cheltonet al. 1998, a baixa variabilidade sazonal foi interpretada em termos da

solução WKB aproximada para os raios de deformação internos, apresentada na Equação (26).

A influência do ciclo sazonal sobre os valores deN(z) em geral é restrita apenas às primeiras

centenas de metros da coluna de água, fazendo com que a variação de seu valor integrado na

coluna inteira seja relativamente pequena. Cheltonet al. 1998 procura ainda avaliar a variabili-

dade deR1 em escalas intrasazonais e interanuais, comparando raios calculados através de perfis

in situ selecionados em caixas de 5× 5 km no Atlântico norte com os valores climatológicos

correspondentes. Foram observadas diferenças máximas de aproximadamente 10%, em geral

associadas à corrente do Golfo. Porém, os autores concluíram que a maior parte desta variabili-

dade provavelmente seria decorrente de variações horizontais da estratificação vertical em uma

escala inferior à resolução de 1◦ × 1◦ dos dados climatológicos, fazendo com que formas da es-

tratificação vertical muito distintas entre si fossem comparadas em um mesmo ponto de grade.

Interpretou-se portanto que a variabilidade temporal efetiva deR1 induzida exclusivamente pela

passagem de fenômenos transientes deveria ser também relativamente baixa.

O trabalho de Laurindoet al. 2010 apresenta séries de perfisin situcoincidentes com a pas-

sagem de ondas de Rossby intrasazonais no Atlântico tropical, demonstando que a passagem

destas ondas é capaz de forçar anomalias de temperatura e densidade em profundidades próxi-

mas à termoclina/picnoclina superiores à 9◦C e 1,2 kg.m−3, com dezenas a centenas de metros

de extensão vertical. Buscando testar as conclusões de Chelton et al. 1998, estas séries de

perfis foram avaliadas quanto à variação dos raios de deformação baroclínicos em resposta à

passagem destas ondas. Foram observadas variações superiores à 10% em relação aos raios

internos médios climatológicos locais. Estes resultados são evidências de que a ação de fenô-

menos transientes são capazes de alterar significativamente os raios de deformação baroclínicos

em relação às suas médias locais. Particularmente para as ondas observadas, isto implica que

efeitos não-lineares possivelmente exercem papéis significativos em sua propagação.

Esta seção avalia a variação temporal dos raios de deformação internos calculados a partir

de dados sintéticos. Esta análise é realizada em termos das diferenças percentuais em relação à

média local de longo termo (DPs) dos três primeiros raios internos, abordagem que foi adotada

em favor da utilização dos valores originais deRi ou mesmo de suas anomalias em relação à mé-

dia de longo termo devido à grande variação meridional desteparâmetro dinâmico. O cálculo

de suas anomalias ou de seus desvios-padrão implicaria em valores com magnitudes significati-
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Figura 20:Mapas das diferenças percentuais dos primeiros três raios de deformação baroclíni-

cos em relação à média de longo termo, referentes ao dia 07/09/2004.

vamente diferentes ao longo das latitudes, e que consequentemente não podem ser comparados

entre si. Uma alternativa seria descontar os efeitos da rotação através da utilização dos valores

deci associados, porém considerou-se que sua dimensão de m.s−1 não seria prática para inter-

pretação dos resultados. A utilização de diferenças ou anomalias percentuais foi considerada

mais intuitiva neste contexto, além de fornecer resultadosequivalentes paraRi eci .

A Figura 20 mostra mapas das DPs para os três primeiros raios de deformação internos

referentes ao dia 07/09/2004. As feições mostradas em cada um são notavelmente diferentes

entre si. Observou-se que as feições presentes na série temporal de mapas da DP do primeiro

raio de deformação são qualitativamente muito semelhantesàs observadas nos mapas deη dos

satélite T/P e J-1 correspondentes. Porém, feições propagantes atribuídas à ondas planetárias,
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vórtices e outros fenômenos vão evanescendo conforme a ordem baroclínicai aumenta, e o

ciclo sazonal vai se tornando cada vez mais evidente. Este efeito é claramente visível na Figura

20 através da predominância sucessivamente maior de valores positivos no hemisfério norte e

negativos no sul nos mapas do segundo e terceiro raios internos, em uma situação referente ao

verão boreal.

A semelhança das DPs do primeiro raio interno com os padrões observados emη pode ser

interpretada em termos da solução WKB para os raios baroclínicos apresentada na Equação

(26). A formulação proposta assume que os raios internos variam em função da integral vertical

da frequência de estratificaçãoN(z), sendo que uma das premissas deste trabalho é de que

os sinais emη são causados essencialmente pela variação do calor integrado na coluna de

água. Em uma abordagem simplista, isto significa que variações positivas ou negativas do calor

armazenado implicariam respectivamente em uma maior ou menor estratificação vertical, o que

portanto se traduziria em flutuações tanto emη quanto nos raios de deformação baroclínicos.

Porém, esta explicação não é válida para ordens baroclínicas maiores que 1. O fato de o sinal

sazonal tornar-se sucessivamente mais claro no segundo e terceiro raios internos sugere que,

conforme a ordem baroclínica aumenta, a variação temporal dos raios de deformação passa a

ser dominada por fenômenos com expressão cada vez mais superficial, efeito que não é previsto

pela Equação (26).

Para avaliar os efeitos de fenômenos transientes sobre os primeiros três raios de deformação

baroclínicos, as Figuras 21 a 23 apresentam mapas dos desvios-padrão das diferenças percentu-

ais correspondentes. Chama-se a atenção para o fato de que a escala de cores do mapa referente

ao terceiro raio baroclínico abrange valores até 40% maiores do que os apresentados para os

dois primeiros raios internos. Também aqui são observados padrões distintos entre os mapas de

cada ordem baroclínica. Características comuns incluem a baixa variabilidade no interior dos

giros subtropicais para os três raios e a sua amplificação em regiões compatíveis com sistemas

dinâmicos já mencionados anteriormente, a saber: confluência Kuroshio-Oyashio, a região de

separação da corrente do Golfo da costa, confluência Brasil-Malvinas, corrente das Agulhas e a

porção oeste da corrente sul do oceano Índico. Especula-se que motivos semelhantes aos relata-

dos para o aumento dos erros na geração de perfis sintéticos nestas regiões condicionem também

o aumento observado da variabilidade dos raios de deformação. Estes sistemas são associados

à frentes oceânicas e estão sujeitos à intensa atividade transiente, que inclui o meandramento de
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correntes, a passagem de vórtices de mesoescala, a propagação de ondas de Rossby planetárias

de período semianual ou superior e o próprio ciclo sazonal (Polito e Liu 2003). A variação

da posição das frentes em resposta à ação de tais fenômenos pode fazer com que formas in-

teiramente distintas de estratificação vertical ocorram emum mesmo ponto de grade, causando

as altas diferenças percentuais observadas nestas regiões. Como mencionado anteriormente,

variações do primeiro raio interno em relação à média climatológica de até 10% associadas à

corrente do Golfo observadas em Cheltonet al. 1998 foram interpretadas de maneira semel-

hante.

Quanto às demais feições observadas, os desvios-padrão dasanomalias percentuais para o

primeiro raio interno (Figura 21) amplificam-se proeminentemente na zona equatorial do Pací-

fico, e em duas faixas zonais contidas aproximadamente entreas latitudes de 5◦ e 15◦ em ambos

os hemisférios no oceano Índico. Feições mais discretas sãoobservadas no oceano Atlântico

acima do equador ao largo da costa sul-americana, e também aosul da latitude de 20◦S. No

Pacífico, os valores também se amplificam ao largo da costa leste australiana. Cada uma destas

feições é descrita brevemente à seguir, com considerações sobre os fenômenos transientes dom-

inantes nas regiões correspondentes.

Ainda na Figura 21 e considerando o Pacífico equatorial, desvios-padrão entre 2 e 4% são

observados em latitudes inferiores à cerca de 5◦ desde a borda leste da bacia até as imediações da

linha internacional de mudança de data. O sinal é mais intenso no hemisfério norte, sendo que

toda a região está sujeita à ação de ondas equatoriais e aos fenômenos altamente energéticos do

El Niño e La Niña, estando também sob a influência da migração sazonal da ZCIT.Os padrões

observados são particularmente semelhantes aos presentesna Figura 7 do trabalho de Polito e

Liu 2003, que mostra a amplitude média da componente propagante para oeste com períodos

de aproximadamente 50 dias, atribuídos naquele trabalho à ondas de Rossby intrasazonais. Isto

sugere uma influência mais marcada deste fenômeno sobre a variabilidade deR1 observada na

região. Da linha internacional de data até a borda oeste da bacia, a magnitude dos desvios-

padrão aumenta para 3 a 5% e os padrões espalham-se meridionalmente até aproximadamente a

latitude de 15◦ em ambos os hemisférios. Mais ao sul, os desvios-padrão de até 4% observados

ao largo da costa leste da Austrália coincidem com a região daretroflexão da corrente Leste-

Australiana, feição associada à uma frente subtropical (Tomczak e Godfrey 2005) e submetida à

ação de ondas de Rossby de períodos semianual a bianual (Polito e Liu 2003). Assim, a ampli-
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ficação da variabilidade do primeiro raio interno nesta região pode ser estar sendo condicionada

pelos mesmo fatores descritos anteriormente para os sistemas associados à frente oceânicas,

como a confluência Brasil-Malvinas.

No Índico, considerando ainda a Figura 21, as faixas zonais com desvios-padrão de 3-4%

são observadas em regiões onde parte significativa da energia propagante para oeste é domi-

nada por ondas de Rossby em uma ampla faixa espectral, de trimestral a bianual (Polito e Liu

2003). Adicionalmente, a faixa zonal observada ao sul do equador parece ser coincidente com a

região de ocorrência do chamado dipolo do oceano Índico, um fenômeno altamente energético

que causa oscilações aperiódicas da TSM de maneira análoga àoscilaçãoEl Niño/La Niñano

Pacífico.

No oceano Atlântico, ainda na Figura 21, os desvios de 3-4% observados ao norte do

equador podem ser decorrentes da ação de ondas equatoriais,e são consistentes com a grande

assimetria energética entre os hemisférios norte e sul relatada em trabalhos anteriores (Polito e

Liu 2003; Polito e Sato 2003; Laurindoet al. 2010). Porém, estes resultados devem ser tratados

com suspeita, uma vez que há uma redução sensível da performance dos perfis sintéticos na

região, como foi descrito na seção 4.1 a partir da interpretação da Figura 11. Por fim, ao sul

da latitude de 20◦S é observado um aumento discreto da variabilidade, com os desvios-padrão

de 2 a 3%. O espectro de energia propagante para oeste na região é dominado por ondas de

Rossby de frequência semianuais a bianuais e vórtices de meso-escala emitidos pela corrente

das Agulhas.

No mapa refente ao segundo raio interno (Figura 22), os desvios padrão das anomalias per-

centuais formam padrões proeminentes na porção oeste da região tropical dos oceanos Pacífico

e Atlântico. As feições são similares entre estes oceanos, sendo meridionalmente mais largas

junto aos contornos leste das bacias e afunilando-se em direção ao oeste. Os padrões são as-

simétricos entre os hemisférios norte e sul, apresentando maiores valores no hemisfério norte.

No Pacífico, os valores observados variam na faixa dos 3 a 7%, contra os 3 a 5% do Atlântico.

A predominância de maiores desvios no lado leste destes oceanos é oposta ao observado para o

primeiro raio baroclínico, onde a maior variabilidade ocorre junto ao contorno oeste.

Ainda na Figura 22, no extremo sul do Pacífico é visível uma feição quase diagonal e con-

tínua, com valores de até 3%, se estendendo desde a costa oeste da América do Sul até as prox-

imidades da fossa de Tonga à leste da Austrália. Nessas latitudes a variabilidade propagante

78



para oeste é dominada por ondas de Rossby anuais a semianuais, sendo que a amplificação dos

desvios-padrão pode também se dever à proximidade da frentesubtropical associada a tais fenô-

menos transientes. No oceano Atlântico nos extremos norte esul da região do globo considerada

são observados aumentos dos desvios a até 7%, que por sua localização é possível que sejam

condicionados pelo efeito topográfico da cordilheira Meso-Atlântica em conjunto com o sinal

sazonal. Aqui, especula-se que a redução da profundidade amplifique a importância do sinal

sazonal nas variações da integral vertical deN(z). No Índico tropical, uma feição de variabili-

dade relativamente alta (desvios-padrão entre 3 e 5%) é observada em latitudes inferiores à 15◦

no lado oeste da bacia, cruzando-a zonalmente entre as latitudes de 15◦S e 5◦S. Uma segunda

faixa zonal com desvios-padrão de cerca de 3% é observada mais ao sul, centrada aproximada-

mente em 27◦S. Os desvios em seu interior se amplificam a até 9% sobre feições topográficas

significativas, como a cordilheira de 90◦E e a cordilheira submarina ao sul de Madagascar.

O mapa referente ao terceiro raio interno (Figura 23) diferesignificativamente dos anteriores

no fato de que a maior parte da variabilidade é observada forada zona tropical dos oceanos, nor-

malmente próximo aos limites meridionais da área de estudo.Especificamente, amplificações

dos desvios-padrão são observadas nas regiões noroeste dosoceanos Pacífico e Atlântico e ao

sul dos três oceanos (porém de maneira significativamente menos intensa no Pacífico), sendo

atribuídas à grande contribuição do ciclo sazonal sobre a variabilidade do terceiro raio interno

observada em sua série de temporal de mapas das DPs. Curiosamente, a influência das feições

batimétricas sobre a amplificação dos desvios-padrão parece maior aqui do que sobre os dois

primeiros raios internos, o que pode ser interpretado como mais um indício de que a variação

dos raios internos se relaciona à faixas distintas da colunade água em cada ordem baroclínica.

Os efeitos da batimetria são particularmente visíveis no mar de Coral a leste da Austrália, na

faixa de alta variabilidade ao sul do Índico, e por fim no oceano Atlântico ao sul da latitude de

20◦, onde feições como a cordilheira de Walvis, a elevação de RioGrande e a própria dorsal

Meso-Atlântica são bem delineadas pelas isolinhas de desvio-padrão.

As poucas feições significativas observadas próximo ao equador são observadas junto à

costa do Peru, no oceano Pacífico, com desvios entre 3 e 7%, e uma feição similar no oceano

Atlântico junto à costa de Angola, com desvios entre 3 e 5%. Estas feições são coincidentes

com a posição de importantes sistemas de ressurgência costeira ao longo dos contornos oeste,

respectivamente a ressurgência do Peru e o domo de Angola. A existência de uma relação é
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apenas especulativa, mas conduziu à uma observação mais cuidadosa das anomalias percentuais

presentes sobre as posições de sistemas de ressurgência correspondentes no hemisfério norte,

particularmente da ressurgência da Califórnia e do domo da Guiné. Na posição do primeiro

sistema é observado apenas um aumento discreto dos desvios-padrão para 3%. No caso do

domo da Guiné, são observados desvios de até 5%, contíguos à uma feição que acompanha a

costa africana em direção ao norte, unindo-se aos altos valores observados em latitudes aproxi-

madamente acima de 20◦N. É portanto considerada possível a existência de uma relação entre a

presença de zonas de ressurgência e as variações observadassobre o terceiro raio interno, porém

uma avaliação quantitativa foge aos objetivos deste trabalho.

Em um breve sumário dos resultados apresentados nesta seção, as diferenças observadas en-

tre os mapas do primeiro ao terceiro raios de deformação baroclínicos (Figuras 12 a 14) e entre

os da velocidade de fase de ondas de gravidade internas (Figuras 16 a 18) sugerem que a re-

lação entre a ordem baroclínicai e a integral vertical deN(z) não pode ser linear como mostra a

Equação (26). A observação qualitativa da série temporal demapas das diferenças ou anomalias

percentuais dos raios de deformação em relação à sua média delongo termo (DPs), exempli-

ficados na Figura 20, mostra que o ciclo sazonal torna-se cadavez mais evidente conforme a

ordem baroclínica aumenta. Por fim, os mapas dos desvios-padrão das DPs (Figuras 21 a 23)

mostram que a variabilidade tem maior expressão em regiões significativamente diferentes entre

os mapas dos desvios-padrão das DPs referentes à cada ordem baroclínica, e fornecem ainda

um contexto dinâmico aos mapas da variabilidade da altura para diferentes bandas do espectro

de ondas planetárias apresentados por Polito e Liu 2003.

Como afirmado anteriormente, a amplificação do ciclo sazonalsugere que os valores de DP

se relacionam com faixas da coluna de água cada vez mais rasasconforme a ordem baroclínica

aumenta. Especula-se que outros fenômenos além do próprio ciclo sazonal sejam também car-

acterizados emi = 1 de maneira suavizada ou mesmo tornados invisíveis, caso seus efeitos

sobre a estratificação vertical sejam também negligíveis frente ao valor deN(z) integrado na

coluna de água inteira, e portanto considera-se possível que tais fenômenos sejam também

destacados em ordens baroclínicas de ordens superiores à 1.De fato, observações de mapas

sinóticos das DPs deR2 mostram feições que ou aparecem suavizadas ou simplesmentenão são

contempladas emR1, e vice-versa. Esta hipótese é compatível com a significativa diferença na

distribuição da variabilidade nos oceanos observada entreos mapas do desvio-padrão das DPs
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dos três primeiros raios baroclínicos.

4.2.3 Influência de efeitos não-lineares

Os efeitos da variabilidade dos raios internos observada sobre os fenômenos oceânicos é

brevemente discutida em termos da velocidade de fasecpi de ondas de Rossby baroclínicas

longas (ORLs). Este fenômeno em particular é utilizado uma vez que a ocorrência de ORLs

do primeiro modo baroclínico foi reportada em todas as latitudes abrangidas neste estudo e

por compreenderem uma porção significativa da energia propagante para oeste nos oceanos

(Chelton e Schlax 1996; Polito e Liu 2003). Segundo a teoria linear de ondas livres, a expressão

para a velocidade de fase do ondas de Rossby baroclínicas pode ser escrita da seguinte forma:

cpi =−
β

k2+ l2+R−2
i

(27)

ondek e l são os números de onda zonal e meridional, definidos como 2πλ−1, ondeλ é o

comprimento de onda no eixo correspondente. Assumindo que apropagação é essencialmente

zonal, l2 pode ser desprezado. Adicionalmente, a aproximação de ondas longas assume que

o quadrado do comprimento de onda zonal é duas ordens de grandeza menor que o quadrado

do raio de deformação correspondente, fazendo com quek2 possa ser também desprezado na

Equação (27):

cpi =−βR2
i (28)

Os valores médios dos desvios-padrão das anomalias percentuais nos mapas de cada ordem

baroclínica, apresentados da primeira à terceira nas Figuras 21 a 23, é de respectivamente 2,06,

2,76 e 2,80%. Isto implica em variações das velocidades de propagação de 4,2 a 5,7%, margens

consideradas pequenas considerando os desvios-padrão apresentados para medições da veloci-

dade de fase de ORLs realizadas em Polito e Liu 2003. Porém, assumindo que a distribuição das

anomalias percentuais contidas ao longo das séries temporais de cada ponto de grade é aproxi-

madamente gaussiana e simétrica, os mapas citados portantoilustram os valores máximos que

estas anomalias percentuais assumem em 68,2% da série temporal. Da mesma maneira, valores

de DPs da ordem de 1 a 2 (2 a 3) vezes os ilustrados ocorrem em 27,2% (4,2%) do tempo. Os

mapas sinóticos das DPs (exemplificados na Figura 20) mostram que tais variações extremas

em geral estão ligadas à variabilidade propagante dos oceanos, particularmente no primeiro e
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segundo raios de deformação internos. Assumindo que tais sinais correspondam à ORLs, a

variação dos raios internos induzida por sua própria propagação implicaria em diferenças da

velocidade de fase de 8,41 a 11,51%, assumindo DPs equivalentes a até 2 desvios-padrão, e

de 12,74 a 17,51% assumindo até 3 desvios-padrão. Deve-se lembrar que estas variações da

velocidade de fase são estimadas em relação aos desvios-padrão típicos (médios) das DPs dos

primeiros três raios internos. Como mostram as Figuras 21 a 23, os desvios-padrão e con-

sequentemente as variações de velocidade de fase podem ser significativamente maiores em

regiões específicas do oceano.

Assim, o impacto potencialmente significativo que as variações do raio de deformação

teriam sobre a velocidade de fase de ORLs sugerem que uma descrição linear destas ondas pode

não ser capaz de descrever apropriadamente a sua propagação, particularmente onde as Figuras

21 a 23 mostram uma variação mais expressiva dos raios em resposta à variabilidade transiente.

A variação da estrutura vertical de densidade induzida pelaprópria passagem de ondas plan-

etárias pode potencialmente interagir de maneira não linear com propriedades como frequência

e número de onda. Como ondas planetárias de diferentes comprimentos e frequências (e pos-

sivelmente de diferentes modos baroclínicos, como será discutido mais adiante neste trabalho)

coexistem nos oceanos, interações não-lineares decorrentes da sobreposição de ondas (efeito

conhecido comopiggyback) podem também ocorrer e exercer influências não-desprezíveis so-

bre o seu movimento (Isachsenet al. 2007).

4.3 Importância relativa dos modos dinâmicos

4.3.1 Identificação da origem e remoção do ruído observado emϑi e ϑ′
i

Os campos deϑi(x,y, t) e ϑ′
i(x,y, t) obtidos mostraram-se relativamente ruidosos ao longo

de seus três eixos para todas as ordens baroclínicas consideradas, se comparados com os resul-

tados obtidos para os perfis sintéticos e raios de deformação. Esta seção procura indentificar

as causas prováveis para o ruído observado, analisando a consistência dos campos de veloci-

dades geostróficas calculados e sua influência sobre os resultados obtidos para a importância

dos modos dinâmicos.

Como descrito anteriormente,ϑi e ϑ′
i são obtidos a partir da comparação da projeção de

modos dinâmicos a perfis verticais das componentesu e v da velocidade geostrófica e de suas

82



anomalias em relação à média de longo termo, respectivamente, que se encontram organizados

sobre uma grade com resolução de 1◦ × 1◦ × ∼ 10 dias. A velocidade em si é calculada a

partir da aplicação do método dinâmico sobre um campo de densidades sintéticoρ(x,y,z, t),

por sua vez estimado indiretamente a partir de dados climatológicos e medições orbitais deη e

TSM. O conjunto sintético de densidades é também utilizado no cálculo dos modos dinâmicos

mencionados. Como os resultados destas operações são interdependentes para a geração do

resultado final, espera-se que as limitações e falhas associadas a cada operação acumulem-se

nos campos deϑi ,ϑ′
i(x,y, t) resultantes.

Especificamente, o campo de densidadeρ(x,y,z, t) é calculado através de dados climatológi-

cos de salinidade, o que o torna propenso à falhas decorrentes da ação de efeitos halostéricos,

e através do conjunto de perfis sintéticos de temperatura desenvolvido para este estudo, cujo

desempenho pode ser influenciado por uma série de fatores, a saber:

• Os perfis obtidos são capazes de recuperar no máximo a fração da variância vertical que

pode ser explicada pelos dois primeiros modos EOF da anomalia vertical da temperatura,

cuja média na região do globo considerada é de 83%;

• Toda a variabilidade com significado físico está contida apenas nos primeiros 1000 m

da coluna de água. A variabilidade observada entre 1000 e 1500 m provém de trechos

extrapolados dos perfisin situ, enquanto níveis mais profundos são indênticos à média

anual climatológica em qualquer tempot;

• A acurácia depende da qualidade dos dados climatológicos detemperatura e salinidade

utilizados no cálculo;

• Sua acurácia depende também da qualidade e da quantidade de perfis in situ disponíveis

para o cálculo dos modos EOF utilizados em sua construção;

• O método de construção dos perfis sintéticos depende da estimativa prévia do perfil ver-

tical do coeficiente de expansão térmica da coluna de água, que é calculado através da

climatologia mensal de temperatura e salinidade. É portanto possível que efeitos ter-

moestéricos e halostéricos significativos possam induzir falhas nos perfis calculados.

Como mostra a Equação (17), o método dinâmico baseia-se na aplicação de derivadas ao

longo dos eixos horizontais do campo de densidade, operaçãoque amplifica gradientes espúrios

ou o ruído que porventura estejam presentes emρ(x,y,z, t). Assim, com o objetivo de avaliar
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possíveis falhas presentes nos campos de valocidade geostrófica obtidos, eles foram submetidos

à uma avaliação qualitativa que consistiu na comparação comvelocidadas calculadas através de

dados climatológicos e na verificação da capacidade do conjunto de representar feições dinâmi-

cas descritas na literatura.

Falhas óbvias como valores excessivamente elevados e/ou estruturas verticais espúrias foram

mais comumente observadas próximo aos contornos continentais. Erros persistentes foram tam-

bém observados no Atlântico tropical norte entre as latitudes de 3 e 10◦N. Como descrito na

seção 4.1, uma visível queda de desempenho do método de geração de perfis sintéticos ocorre

nesta área, o que possivelmente é um condicionante para as falhas observadas. À parte destes er-

ros, seções zonais-verticais médias das componentesu ev da velocidade geostrófica mostram-se

qualitativamente consistentes com suas correspondentes médias anuais climatológicas. A mé-

dias locais de longo termo das velocidades em geral apresentam magnitudes típicas de meso e

larga escalas (10−2 a 10−1 m.s−1), sendo que a intensidade e a direção dos fluxos principais

observados mostram-se compatíveis com correntes descritas na literatura. De fato, o conjunto é

capaz de representar feições como o fluxo na camada superior em direção ao equador no interior

dos giros subtropicais, correspondente ao transporte de Sverdrup, e as correntes principais que

compõe os giros com exceção das correntes de contorno oeste,por motivos que serão descritos a

seguir. Componentes principais da circulação tropical fora do cinturão equatorial também foram

identificadas, sendo possível observar-se estruturas ciclônicas em posições compatíveis com os

domos da Guiné e de Angola, no Atlântico. Feições qualitativamente coerentes são observadas

até mesmo em posições correspondentes à sistemas de correntes bastante complexos, como as

confluências Brasil-Malvinas, Kuroshio-Oyashio e a retroflexão da corrente das Agulhas.

Especula-se que a má definição das correntes de contorno oeste sejam principalmente decor-

rentes do fato de que estes fluxos, que tem uma componente baroclínica expressiva, por vezes

ocorrem sobre o talude continental, uma vez que regiões maisrasas que 1000 m são descon-

sideradas da análise devido à diminuição da precisão das medições altimétricas a partir desta

isóbata. Isso é suportado pelo fato de que os fluxos referentes às correntes do Golfo e Kuroshio

tornarem-se gradativamente mais visíveis em latitudes ao norte de aproximadamente 30◦N,

próximo à onde estas correntes conhecidamente se afastam dacosta em direção ao interior das

bacias oceânicas (Campos e Olson 1991). Outro fator condicionante é a redução da precisão

dos perfis sintéticos gerados próximo às bordas continentais, falha que se propaga para todas as
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operações subsequentes da análise realizada aqui.

Quanto à variabilidade, as feições mais evidentes observadas em séries temporais de seções

zonais-verticais da velocidade geostrófica de ambas as componentes horizontais são faixas al-

ternadas de fluxos com sinais opostos que se propagam para oeste. Como apresentado na seção

4.1, os dados sintéticos de temperatura são capazes de reproduzir formas de variabilidade em

uma ampla gama espectral. A variabilidade propagante para oeste em geral se apresenta na

forma de oscilações verticais sobre as isotermas/isopicnais, característica prontamente obser-

vada na série de seções zonais-verticais apresentadas na Figura 9 referentes à latitude de 25,5◦S

no oceano Índico. A Figura 7 de trabalho de Laurindoet al. 2010 esquematiza a oscilação ver-

tical da termoclina induzida pela passagem de ondas planetárias buscando interpretar anomalias

de temperatura e densidade observadas em séries de perfis Argo coincidentes com sinais pro-

pagantes observados em dados altimétricos, configuração compatível com os sinais observados

aqui. Por geostrofia, anomalias de densidade com esta configuração provocariam inversões

de fluxo toda a vez que a primeira derivada da inclinação da isopicnal invertesse o seu sinal.

Uma oscilação completa, compreendendo a passagem de um cavado e uma crista, provocaria

portanto quatro inversões da velocidade geostrófica. Estasfeições são claramente visíveis nas

seções sinóticas de velocidade geostrófica obtidas para a maioria das latitudes consideradas.

Erros no cálculo das velocidades geostróficas em escala sinótica são esperados em regiões

onde parte significativa da energia propagante está contidaem fenômenos que não podem ser

apropriadamente resolvidos pela resolução espacial e temporal considerada aqui, uma vez que

os padrões subamostrados induziriam à erros na composição dos gradientes horizontais de den-

sidade e consequentemente no cálculo das velocidades geostróficas. Tais fenômenos incluem

vórtices de mesoescala, que possuem dimensões típicas da ordem de 10 a 100 km, e ondas de

Rossby barotrópicas e de instabilidade tropical, por contarem com períodos inferiores à duas

vezes a resolução temporal dos dados sintéticos, que é de aproximadamente 10 dias.

Assim, apesar de compreenderem em si os erros e limitações acumulados de etapas anteri-

ores do trabalho, os campos de velocidade em geral mostram-se suaves no tempo e no espaço

e, com exceção das corrententes de contorno oeste, são capazes de representar as feições prin-

cipais de circulação citadas na literatura relacionada. Adicionalmente, os fluxos representados

mostram-se significativamente menores abaixo da termoclina/picnoclina, e não são observados

pontos de convergência/divergência que seriam indicativos de compressibilidade ou de vio-
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Figura 24: Gráfico da evolução temporal da média vertical da componentev da velocidade

geostrófica (curva azul) e dos resultados obtidos paraϑ1 (curva vermelha), para as coorde-

nadas 30◦N/60◦W, no oceano Atlântico.ϑ1 cai significativamente quando a velocidade média

é próxima de zero.

lações da condição de conservação de massa, características que suportam a sua consistência

física. Os campos de velocidade geostrófica, portanto, por si só não são capazes de explicar

o ruído observado emϑi e ϑ′
i . Para identificar a origem provável deste erro, o cálculo destes

valores percentuais foi testado em pontos(x,y) da grade horizontal espalhados pelo oceano,

verificando os resultados obtidos pela operação descrita pela Equação (21) ao longo de cada

instantet da série temporal. Um exemplo emblemático dos resultados dos testes realizados é

apresentado na Figura 24, que apresenta sobre o mesmo eixo temporal a média vertical da ve-

locidade meridional e os resultados obtidos paraϑ1, referentes ao ponto de grade na posição

30◦N/60◦W no oceano Atlântico. Verificou-se que o sinal interpretadocomo ruído corresponde

a variações abruptas do valores obtidos paraϑi quando a velocidade aproxima-se de zero ao

longo de toda a vertical. Isto é observado também para os demais modos dinâmicos considera-

dos, ocorrendo de maneira similar emϑ′
i.

Como mostra a Equação (21), cada modo dinâmico é multiplicado por sua amplitude ao ser

comparado em termos da raiz do erro médio quadrátrico com o perfil de velocidade correspon-

dente, o que significa que os valores comparados entre si possuem magnitudes semelhantes.
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Quando a velocidade nos primeiros 1000 m dos perfis verticaistendem à zero (chama-se a

atenção para o fato de que é praticamente impossível que todos os valores ao longo da vertical

sejam exata e simultâneamente nulos), a estrutura de sua forma funcional apresenta variação

randômica e portanto sem significado físico, consequentemente fazendo com que o cálculo de

ϑi,ϑ′
i resulte em valores espúrios. Tais valores foram tratados como spikesao longo das séries

temporais referentes à cada ponto de grade, onde os valores que se afastassem além de dois

desvios-padrão das respectivas médias de longo termo foramdesconsiderados. Os resultados

obtidos paraϑi,ϑ′
i após esta etapa final do processamento são apresentados e discutidos nos

tópicos a seguir.

4.3.2 Circulação geostrófica total

Como afirmado anteriormente,ϑi é interpretado como sendo a percentagem da estrutura

vertical de perfis das componentesu ev da velocidade geostrófica que é explicada peloi-ésimo

modo dinâmico. Sua formulação é apresentada na Equação (21), e baseia-se no cálculo da raiz

do erro médio quadrático normalizado (ε) do perfil de velocidade em questão em relação a cada

modo dinâmico, estes últimos escalados por um fator obtido através do ajuste por mínimos

quadrados do modo ao perfil de velocidade correspondente.ϑi propriamente dito é obtido

a partir da relação(1− ε)× 100, redefinição aplicada para apresentar os resultados em um

formato mais intuitivo, com dimensão percentual e onde valores maiores implicam em maiores

semelhanças entre as estruturas verticais de modos dinâmicos e de perfis de velocidade. Assim,

ϑi varia de 0 a 100%, onde 0% indica que a forma funcional do perfilde velocidade é ortogonal

à do modo dinâmico correspondente e 100% implica em estruturas verticais idênticas entre si.

Uma primeira visão da importância de cada modo na composiçãodo interior geostrófico

dos oceanos é fornecida pela Tabela 3, que apresenta as médias e os desvios-padrão dos valores

deϑi obtidos para o modo barotrópico e os cinco primeiros baroclínicos, calculados a partir das

componentesu e v da velocidade geostrófica em todos os pontos(x,y, t) da grade considera-

da. Os resultados mostram que o primeiro modo baroclínico é dominante nos oceanos, e que

a representatividade média dos modos subsequentes decresce aproximadamente por uma razão

de três conforme a ordem baroclínica aumenta. O terceiro, quarto e quinto modos baroclínicos

respondem em média por frações da ordem de 1%. No caso do terceiro modo, observou-se que
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Tabela 3:Média e desvio-padrão dos valores deϑi(%) calculados para as componentesu e v

da velocidade geostrófica em todos os pontos(x,y,t) da grade utilizada, considerando o modo

barotrópico e os cinco primeiros modos baroclínicos.

n◦ do modo⇒

componente⇓
0 1 2 3 4 5

u 8,51 28,56 11,80 4,37 1,51 0,67
〈ϑi(%)〉

v 9,86 28,92 10,36 3,37 1,43 0,68

u 3,70 4,59 4,34 3,05 1,45 0,77
σ2[ϑi(%)]

v 4,07 4,64 4,27 2,54 1,31 0,68

cerca de 20% dos valores calculados alcançam a ordem de grandeza dos 10%. Porém, o mesmo

não se aplica ao quarto e quinto modos baroclínicos, onde seus valores médios e desvios-padrão

de ϑi parecem ser simplesmente baixos demais para permitir uma distinção confiável entre

sinais geofísicos e o ruído metodológico. Por fim, os resultados mostram que a importância

relativa média do segundo modo baroclínico supera a do modo barotrópico, característica ines-

perada uma vez que pressupõe-se que formas barotrópicas sejam mais comuns nos oceanos por

estarem ligadas à gradientes horizontais da altura da superfície livre, enquanto feições dinâmi-

cas relacionadas ao segundo modo baroclínico raramente sãocitadas na literatura. Especula-se

portanto que o fato de a estrutura vertical de velocidade abaixo dos primeiros 1500 m da coluna

de água ser constante no tempo, aliado às inversões da velocidade em relação ao fluxo médio

forçadas pela ação de ondas planetárias e outros fenômenos transientes, possam induzir erros

na estimativa deϑ0. Outra possibilidade é de que sinais barotrópicos sejam interpretados como

baroclínicos, particularmente em regiões onde as formas funcionais dos modos baroclínicos

apresentam suas inversões de sinais mais rasas em níveis próximos ou abaixo dos 1500 m.

As Figuras 25 a 28 apresentam os mapas médios deϑi referentes ao modo barotrópico e aos

três primeiros modos baroclínicos, calculados para as componentesu (painéis superiores) ev

(painéis inferiores) da velocidade geostrófica. Chama-se aatenção para o fato de queϑi é calcu-

lado para cada ponto(x,y, t) da grade considerada, em escala sinótica, e que por isso os mapas

médios deϑi não refletem a importância dos modos dinâmicos sobre o fluxo geostrófico mé-
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Figura 25:Médias globais deϑ′
i(%) para as componentesu e v da velocidade geostrófica, considerando o modo barotrópicoe os cinco

primeiros modos baroclínicos.
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Figura 26:Similar à Figura 25, mas considerando o primeiro modo baroclínico.
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Figura 27:Similar à Figura 25, mas considerando o segundo modo baroclínico.
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Figura 28:Similar à Figura 25, mas considerando o terceiro modo baroclínico.
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dio uma vez que a composição modal pode variar significativamente sob a ação de fenômenos

transientes. Por exemplo, o fluxo médio de um sistema de correntes pode ser dominado pelo

primeiro modo baroclínico, mas a contínua passagem de ondasplanetárias do segundo modo

induziria um aumento dos valores médios deϑ2. Não só a ação de ondas, mas processos como

a instabilização de correntes, o crescimentos de meandros,a emissão de vórtices, etc, não são

contempladas no fluxo médio, tornando o cálculo deϑi em escala sinótica uma análise dinami-

camente mais relevante do que simplesmente a determinação da composição modal do campo

geostrófico médio.

Como características gerais, as Figuras 25 a 28 mostram que as feições representadas por

cada componente da velocidade para um mesmo modo dinâmico não são coincidentes entre

si, característica atribuída à maneira comoϑi é calculado. Como descrito no tópico anterior,

o método de determinação deϑi não opera adequadamente quando as velocidades são baixas

ao longo dos primeiros 1000 m, em geral por implicarem em estruturas verticais mal resolvi-

das. Isto faz com que a estrutura modal de correntes com fluxo predominantemente zonal

(meridional) sejam melhor representadas em mapas deϑi calculados a partir da componente

u (v), explicando a assimetria observada. Adicionalmente, as feições presentes nos mapas são

pouco suaves se comparadas aos resultados obtidos para perfis sintéticos e raios de deformação,

particularmente para a componentev. Sua aparência granulada é atribuída à ação de fenô-

menos transientes, como ondas equatoriais, ondas de Rossbyplanetárias, meandros e vórtices

de mesoescala (ainda que espacialmente subamostrados). Especula-se que a maior suavidade

espacial doϑi calculado sobre a componenteu deva-se ao fato de que, desconsideradas as cor-

rentes de contorno leste e oeste, os fluxos predominantes no interior das bacias oceânicas são

essencialmente zonais, permitindo uma maior precisão no cálculo deϑi ao longo desta com-

ponente. Outro possível condicionante seria o fato de a passagem de ondas de Rossby longas

causar anomalias de velocidade predominantemente meridionais, destacando a expressão destes

fenômenos sobre a componentev. É possível que o fluxo médio no interior das bacias também

contribua para mascarar as anomalias decorrentes da passagem destas ondas sobre a compo-

nenteu.

Especificamente nos mapas médios referentes ao modo barotrópico (Figura 25), observa-

se queϑ0 em média assume valores superiores à 20% sobre feições topográficas submarinas

significativas, que incluem a cordilheira Meso-Atlântica,a cadeia submarina de Iozima ao sul
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do Japão, e as complexas topografias de fundo do oceano Índicoao sul da latitude de 30◦S, e

do mar de Coral à leste da Austrália. Porém, estes padrões espaciais são pouco distintos e não

delineam claramente os contornos batimétricos. Este efeito pode estar ligado à um tendencia-

mento metodológico, onde a diminuição da profundidade reduz a fração da coluna de água que

é constante no tempo, permitindo uma melhor caracterizaçãodo modo barotrópico. Outra pos-

sibilidade é de que tais feições constituam evidências de uma conversão da energia contida no

primeiro modo baroclínico para o modo barotrópico forçada pela topografia, fenômeno previsto

pelo trabalho numérico de Barnier 1988. Esta possibilidadeé discutida em maiores detalhes na

seção 4.3.3, que analisa a estrutura modal das anomalias verticais em relação ao fluxo médio

buscando especificamente prováveis regiões de ocorrência de ondas planetárias de diferentes

modos dinâmicos.

Os mapas médios deϑ0 mostram ainda feições junto à costa atlântica da América do Sul

aproximadamente ao sul da latitude de 20◦S com valores superiores à 60%. Nada na literatura

indica fluxos tão fortemente barotrópicos próximo à plataforma continental nesta região, pelo

contrário. Devido à proximidade com a corrente do Brasil e aos fenômenos transientes associ-

ados à ela, como meandros e vórtices, espera-se que a circulação na região seja predominan-

temente baroclínica. Tratam-se portanto de resultados espúrios, possivelmente induzidos por

falhas nos perfis sintéticos que escaparam aos critérios de exclusão estabelecidos. Especula-se

que estas falhas sejam condicionadas pela menor eficiência dos dados altimétricos na repre-

sentação das correntes de contorno oeste, em decorrência daresolução do modelo de geóide

utilizado não permitir uma representação apropriada dos gradientes de pressão associados à

estes fluxos intensos, aliada à baixa densidade relativa de perfis in situna região.

A Figura 26 apresenta os mapas médios deϑ1, que reafirmam a predominância do primeiro

modo baroclínico na maior parte da área considerada. De fato, valores deϑ1 superiores à 20%

são observados em cerca de 82% dos pontos de grade (fração média das componentesu e v),

contra os 9%, 7% e 4% para os mapas deϑi referentes aos modos 0, 2 e 3, respectivamente. Os

mapas construídos a partir de cada componente são visualmente semelhantes entre si, porém

cada um carrega feições que não são representadas em seu correspondente e que podem refletir

possíveis condicionantes geofísicas, como será descrito aseguir. Feições comuns à ambos

os mapas incluem os valores deϑ1 superiores à 50% observados nas porções noroeste dos

oceanos Pacífico norte e Atlântico norte, associadas à porção oeste dos giros subtropicais e
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que incluem as correntes de Kuroshio e do Golfo, respectivamente. Valores deϑ1 superiores

à 35% são ainda observados em posições compatíveis com as correntes Leste-Australiana no

oceano Pacífico, das Agulhas no oceano Índico, e de Benguela no Atlântico sul. Por fim, ambos

os mapas evidenciam também a redução da importância relativa média do primeiro modo ao

sul da latitude de 20◦S no oceano Pacífico, na região equatorial deste mesmo oceanoa partir

aproximadamente do meridiano de 130◦W até a costa sul americana, e na zona tropical do

oceano Atlântico.

Especificamente para a componenteu (Figura 26, painel superior), feições alongadas de

valores deϑ1 coincidem com a posição de correntes zonais ao longo dos oceanos, proeminen-

temente no oceano Pacífico com as correntes do Pacífico norte eNorte Equatorial, sendo que

neste mesmo oceano uma feição próxima ao equador extendendo-se zonalmente de 130◦W a

até 120◦E pode se referir ao fluxo médio da Contra-Corrente Norte Equatorial. Feições equiva-

lentes são menos distintas no hemisfério sul, mas valores significativos deϑ1 são observados

em posições compatíveis com as correntes Sul Equatorial e a corrente Sul do Oceano Índico,

a corrente Sul Equatorial no Pacífico, e por fim as correntes Sul Equatorial e do Atlântico sul

no oceano Atlântico. Em relação aos valores deϑ1 sobre as posições médias das correntes,

a importância relativa do primeiro modo baroclínico é comparativamente baixa no centro dos

giros subtropicais dos oceanos Índico, Pacífico e no Atlântico sul. A distribuição dos valores

deϑ1 no mapa referente à componentev (Figura 26, painel inferior) possuem um aspecto sig-

nificativamente mais granulado, sendo que as feições no mapada componenteu anteriormente

atribuídas à correntes zonais simplesmente não são observadas. Em contrapartida, os valores de

ϑ1 calculado a partir dev se amplificam no interior dos giros subtropicais dos oceanosÍndico,

Pacífico e Atlântico sul, característica atribuída à ação defenômenos como ondas planetárias

do primeiro modo baroclínico e vórtices.

Mapas médios deϑ2 são apresentados na Figura 27. Os valores referentes à componente

u formam feições significativamente mais suaves do que os obtidos a partir dev, sendo que

as magnitudes que oϑ2 médio assume em escala regional podem também diferir significa-

tivamente entre as componentes (por exemplo, no Pacífico sulvalores superiores à 35% são

observados para a componenteu, contra apenas 20% dev). À parte destas diferenças, amplifi-

cações dos valores médio deϑ2 em geral ocorrem nas mesmas regiões dos mapas, e os padrões

de larga escala formados são visualmente semelhantes entresi. As feições mais proeminentes
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são as amplificações dos valores deϑ2 nas regiões tropicais dos três oceanos e notavelmente no

oceano Pacífico ao sul da latitude de 20◦S, aproximadamente.

A presença de valores relativamente altos deϑ2, superiores até mesmo àϑ1, em algumas

regiões do oceano é intrigante uma vez que inversões significativas do fluxo ao longo da vertical,

possíveis assinaturas de modos baroclínicos superiores aoprimeiro, não são comumente repor-

tadas pela literatura. Buscando identificar como o segundo modo baroclínico se expressa nas

regiões ondeϑ2 se amplifica, seções zonais-verticais das estruturas do primeiro e segundo mo-

dos baroclínicos e das componentes da velocidades geostrófica destas regiões foram avaliadas

visualmente. Constatou-se que inversões da velocidade ao longo da vertical não são comumente

observadas, e que as mudanças de sinal mais rasas nas formas funcionais do primeiro e segundo

modos baroclínicos ocorrem em níveis diferentes, em geral mais profundos no primeiro modo.

Para exemplificar, no oceano Pacífico em 30◦S, as mudanças de sinal mais rasas do primeiro e

segundo modos ocorrem respectivamente entre os 1000 e 1700 me entre 300 e 400 m de pro-

fundidade, aproximadamente. Os fluxos predominantes em geral foram observados em níveis

acima da mudança de sinal mais rasa do segundo modo, com a velocidade reduzindo-se signi-

ficativamente abaixo deste limite. Esta estrutura verticalresulta em maiores valores deϑ para

o segundo modo do que para o primeiro, mesmo sem serem distintamente observadas inversões

da velocidade ao longo da vertical. Assim, deve ter-se em mente nesta análise que os perfis de

velocidade geostrófica correspondem à uma combinação linear de modos dinâmicos, e que a

amplificação dos valores deϑ2 significa simplesmente que a forma funcional do segundo modo

baroclínico apresenta melhor ajuste à estrutura vertical de velocidade geostrófica que os demais

modos.

Ainda considerando os mapas médio deϑ2 apresentados na Figura 27, especificamente no

oceano Índico são observadas as maiores diferenças entre asfeições representadas por cada

componente da velocidade. Para a componenteu, as amplificações deϑ2 mais evidentes

manifestam-se como duas faixas que cruzam a bacia zonalmente, centradas aproximadamente

em 10◦S e 25◦S, sendo que o formato em “L” da cordilheira de 90◦E é claramente delineado

por valores deϑ2 de cerca de 20%. Na componentev, maiores valores concentram-se próximo

ao equador, sendo que a amplificação observada emu na faixa centrada em 25◦S não é obser-

vada. Como discutido para o primeiro modo baroclínico, a ausência deste sinal emv pode se

dever às baixas velocidades observadas no interior do giro subtropical para esta componente,
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afetando o cálculo deϑ2. No oceano Pacífico os valores amplificam-se proeminentemente na

zona tropical, aproximadamente a partir da linha internacional de mudança de data até a costa

americana. A feição possui o formato semelhante à uma cunha,mais afilada próximo no inte-

rior da bacia e aumentando sua extensão meridional em direção ao leste. No Pacífico sul, uma

feição aproximadamente diagonal é observada abaixo da latitude de 20◦S, cruzando a bacia

zonalmente a partir da costa da América do Sul até a fossa de Tonga, à leste da Austrália. A

feição topográfica referente ao arco de choque entre as placas Indo-Australiana e a do Pacífico,

à leste da Austrália, é relativamente bem delineada pelos valores deϑ2. Por fim, no oceano

Atlântico os valores deϑ2 dominam a região tropical, particularmente na porção oesteda bacia.

A componenteu mostra ainda uma intensificação dos valores do lado leste da cordilheira Meso-

Atlântica no hemisfério sul, confinada entre as latitudes 10◦S e 20◦S. Os padrões observados

na componentev são particularmente ruidosos, mas observa-se uma amplificação dos valores

sobre a cordilheira Meso-Atlântica aproximadamente de 15◦S até 30◦N.

Ainda na Figura 27, os padrões deϑ2 observados próximo ao equador são coincidentes com

os complexos sistemas de correntes e contra-correntes que compõe a circulação tropical, sub-

metidos à fenômenos como ondas de Rossby com periodicidade intrasazonal à bianual, ondas

de Kelvin e de instabilidade tropical (Polito e Liu 2003). Particularmente, o trabalho de Lau-

rindo et al. 2010 observa na latitude de 4◦N do Atlântico tropical um fenômeno propagante

com períodos de cerca de 90 dias, cuja comparação de suas frequências e números de onda com

curvas de dispersão teóricas para ondas lineares e a anomalia vertical de temperatura observada

em uma série de dadosin situ sugerem tratar-se de ondas de Rossby do segundo modo baro-

clínico. Ondas de Rossby com períodos intrasazonais observadas por Polito e Liu 2003 mostram

maiores amplitudes em regiões coincidentes com zonas onde os mapas da Figura 27 indicam

uma amplificação dos valores deϑ2, proeminentemente na porção norte da região tropical dos

oceanos Atlântico e Pacífico, e ao sul da linha do equador no oceano Índico. Por último, a am-

plificação dos valores deϑ2 observada no oceano Pacífico ao sul da latitude de 20◦S coincide

com o fluxo da corrente do Pacífico Sul, que flui de oeste para leste entre as latitudes de 35◦S

e 30◦S (Tomczak e Godfrey 2005), e parte do interior do giro subtropical. A variabilidade na

região está associada à atividade de meso-escala, como meandros e vórtices, e à ação de ondas

de Rossby com periodicidade semestral à bianual (Polito e Liu 2003).

Mapas médios deϑ3 são apresentados na Figura 28. De todos os modos dinâmicos anali-
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sados, o terceiro baroclínico apresenta os menores valoresdeϑ associados e as maiores diferen-

ças entre as feições observadas entre os mapas deste parâmetro referentes à cada componente da

velocidade geostrófica. Como para o segundo modo baroclínico, a observação de seções zonais-

verticais da velocidade geostrófica e das estruturas verticais dos modos dinâmicos sugere que

a amplificação dos valores deϑ3 ocorre em regiões onde a mudança de sinal mais rasa nas

formas funcionais do terceiro modo baroclínico coincidem com a profundidade acima da qual o

fluxo geostrófico superficial é predominante, implicando em melhores ajustes entre este modo

e estrutura vertical da velocidade.

Particularmente no mapa referente à componenteu (Figura 28, painel superior), a feição

mais proeminente são os valores deϑ3 de até 30% observados à leste da Austrália, que de-

lineiam as fossas de Tonga e Kermadec observadas na região deencontro das placas do Pacífico

e Indo-Australiana. Contíguos à esta feição, valores de até10% parecem delinear regiões domi-

nadas pelo fluxo da corrente Sul Equatorial, centrada aproximadamente na latitude de 17◦S.

Feições deϑ3 com valores entre 10 e 20% são ainda observadas no centro dos giros subtro-

picais dos oceanos Índico, Pacífico norte e Atlântico sul, sendo que uma elevação dos valores

até cerca de 10% é observada na região equatorial do oceano Pacífico relativamente próximo à

costa americana. Curiosamente, o formato em “L” da cordilheira de 90◦E no oceano Índico é

claramente delineado por valores deϑ3 próximos de zero, em contraste com o que é observado

no mapa deϑ2 médio para a componenteu (Figura 27, painel superior), onde valores deϑ2 de

até 20% também delineam a mesma porção da cordilheira. Esta pode ser uma evidência de in-

terações com a topografia de fundo induzindo transferênciasde energia entre modos dinâmicos,

no caso entre o segundo e terceiro modos baroclínicos.

As feições observadas no mapa referente à componentev (Figura 28, painel inferior) pos-

suem um aspecto significativamente mais granulado e são comparativamente pior resolvidas em

relação ao mapa deu. Podem ser discernidas amplificações dos valores no sudoeste do Pacífico

ao largo das fossas de Tonga e Kermadec, além de valores relativamente elevados no Pacífico

equatorial próximo à costa americana e à oeste da Austrália,características também presentes

em u e provavelmente condicionadas pelos mesmo fatores. As demais características obser-

vadas, como os valores relativamente altos deϑ3 observados em regiões isoladas do Pacífico

norte e do oceano Atântico, não possuem paralelo com padrõesobservados emu e a princí-

pio parecem ser demasiadamente mal resolvidas para serem relacionadas à feições dinâmicas
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conhecidas.

As Figuras 29 a 32 apresentam os mapas do desvio-padrão em relação à média deϑi para

o modo barotrópico e os três primeiros modos baroclínicos, calculados para a componenteu

(painéis superiores) ev (painéis inferiores) da velocidade geostrófica. Em uma intepretação

física, especula-se que as amplificações do desvio-padrão de ϑi nos mapas das Figuras 29 a 32

remetam à ação intermitente de fenômenos com estrutura vertical do modo dinâmico corres-

pondente, particularmente de ondas de Rossby planetárias.Como afirmado anteriormente, a

passagem destas ondas provoca anomalias de velocidade geostrófica com a forma funcional de

seu modo correspondente, isto é, ondas de Rossby barotrópicas forçam anomalias verticalmente

homogêneas, ondas do primeiro modo baroclínico com forma correspondente ao primeiro modo

baroclínico, etc. Esta interpretação é suportada pelo fatode que é possível discernir sinais

propagantes para oeste nos mapas sinóticos deϑi para todos os modos dinâmicos considerados,

apesar do ruído associado.

Em uma primeira análise, observa-se que as feições formadaspelos desvios-padrão deϑi

associados aos modos barotrópico e ao segundo e terceiro modos baroclínicos (Figuras 29, 31

e 32, respectivamente) são muito semelhantes aos formados por seus valores médios (Figuras

25, 27 e 28), sugerindo que a ocorrência de ondas planetáriasdo modo barotrópico (levando

em conta as limitações envolvidas em sua detecção) e do segundo e terceiro modos baroclínicos

é intermitente e limitada à regiões do oceano onde estes modos já respondem por uma maior

parcela da circulação geostrófica média.

Especificamente para o primeiro modo baroclínico (Figura 30), os desvios-padrão deϑ1

formam feições significativamente diferentes das observadas para suas médias de longo termo.

Os mapas do desvio-padrão deϑ1 apreendem os maiores valores dentre os modos dinâmicos,

apresentando ainda a distribuição espacial mais homogênea. Ambas as componentes mostram

que os desvios-padrão diminuem próximos aos limites norte dos oceano Pacífico e Atlântico,

sendo que o mapa referente à componenteu mostra ainda reduções dos desvios em posições

correspondentes às correntes que constituem os limites norte e sul dos giros subtropicais. As

reduções nos valores podem se dever à um mascaramento dos sinais de ondas de Rossby pelo

fluxo médio particularmente na componenteu, e/ou ao fato de que estes fenômenos ocorrem

com regularidade, e cujo sinal portanto está mesclado aos padrões médios deϑ1. Os desvios-

padrão relativamente altos ao longo de praticamente toda a região do globo considerada é um
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Figura 29:Mapas do desvio-padrão deϑ0 para a componenteu (painel superior) ev (painel inferior) da velocidade geostrófica.
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Figura 30:Similar à Figura 29, mas considerandoϑ1.
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Figura 31:Similar à Figura 29, mas considerandoϑ2.
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Figura 32:Similar à Figura 29, mas considerandoϑ3.
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indicativo de que fenômenos transientes com estrutura vertical relacionada ao primeiro modo

baroclínico são predominantes no oceano. Este resultado é compatível com observações globais

de sinais propagantes através de dados altimétricos, que sugerem que ondas de Rossby plan-

etárias do primeiro modo baroclínico dominam o espectro da energia propagante para oeste

nos oceanos (Chelton e Schlax 1996; Cipolliniet al. 1997; Polito e Liu 2003; Challenoret al.

2004).

4.3.3 Anomalias em relação ao fluxo médio

Esta seção apresenta e discute os resultados obtidos paraϑ′
i , parâmetro interpretado como a

fração da estrutura vertical das anomalias em relação à média de longo termo das componentes

u e v da velocidade geostrófica que é explicada peloi-ésimo modo dinâmico, cuja formulação

é apresentada na Equação 25. Uma das premissas desta análiseé de que a passagem de ondas

planetárias provoca anomalias verticais de velocidade geostrófica com a forma funcional de

seu modo dinâmico correspondente. Assim, enquanto os resultados deϑi fornecem uma visão

geral da importância relativa de cada modo dinâmico na composição da estrutura vertical da

velocidade geostrófica,ϑ′
i estima a composição modal das anomalias em relação ao fluxo médio

especificamente com o objetivo de mapear possíveis regiões de ocorrência de ondas planetárias

de diferentes modos dinâmicos.

A Tabela 4 apresenta as médias e os desvios-padrão dos valores deϑ′
i obtidos para o modo

barotrópico e os cinco primeiros modos baroclínicos, calculados em todos os pontos(x,y, t) da

grade considerada. Os resultados são próximos aos obtidos paraϑi , mostrados na Tabela 3,

com as maiores diferenças sendo observadas na redução de cerca de 2 e 3% nos valores médios

de ϑ0 para respectivamente as componentesu e v e de cerca de 2% em seus desvios-padrão,

e no aumento de aproximadamente 5% nas médias deϑ1. Também aqui o primeiro modo

baroclínico mostra-se dominante, com os valores médios deϑi decrescendo aproximadamente

por uma razão de três conforme a ordem baroclínica aumenta, sendo que as médias e os desvios-

padrão deϑi associados ao terceiro e quarto modos parecem implicar em valores baixos demais

para serem capazes de refletir características de relevância geofísica. A representatividade do

modo 0 é intermediária entre a observada para o segundo e terceiro modos. Como discutido na

seção anterior, o fato de o modo barotrópico responder por uma fração da estrutura vertical de
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Tabela 4:Média e desvio-padrão dos valores deϑ′
i(%) calculados para as componentesu e v

da velocidade geostrófica em todos os pontos(x,y,t) da grade utilizada, considerando o modo

barotrópico e os cinco primeiros modos baroclínicos.

n◦ do modo⇒

componente⇓
0 1 2 3 4 5

u 6,67 33,25 10,77 3,36 1,48 0,65
〈ϑ′

i(%)〉
v 6,53 33,08 10,85 3,27 1,40 0,62

u 1,95 4,29 3,81 2,05 1,38 0,74
σ2[ϑ′

i(%)]
v 1,79 4,23 3,84 1,95 1,26 0,64

velocidade inferior à do segundo modo baroclínico é uma característica inesperada. Considera-

se provável que os resultados deϑ′
0 sejam subestimados na análise realizada aqui pelo fato de as

estruturas de velocidade abaixo dos 1500 m serem incapazes de emular respostas barotrópicas.

As Figuras 33 a 36 mostram os mapas médios deϑ′
i referentes ao modo barotrópico e aos

três primeiros modos baroclínicos, calculados a partir dasanomalias das componentesu (painéis

superiores) ev (painéis inferiores) da velocidade geostrófica em relação às respectivas médias

de longo termo. Em contraste com os resultados deϑi apresentados na seção anterior, os mapas

deϑ′
i para todos os modos dinâmicos considerados mostram feiçõescomparativamente suaves e

bem resolvidas, característica atribuída à eliminação de possíveis erros decorrentes da presença

de valores não nulos e constantes abaixo dos 1500 m e à interferência do fluxo médio. Adi-

cionalmente, os mapas deϑ′
i de cada componente da velocidade referentes a um mesmo modo

dinâmico apresentam feições surpreendentemente semelhantes entre si, o que à princípio parece

contradizer a premissa de que a passagem de ondas de Rossby força anomalias de velocidade

significativamente mais intensas ao longo do eixo meridional do que do zonal. Porém, é preciso

ter-se em mente queϑ′
i não é proporcional à intensidade do fenômeno, mas sim ao graude

semelhança das formas funcionais das anomalias em relação aos modos dinâmicos. A similari-

dade das feições obtidas a partir de cada componente é antes interpretada como um indicativo

de que, subtraído o fluxo médio, as anomalias verticais de velocidade forçadas pela passagem

de ondas de Rossby assumem estruturas verticais bem definidas ao longo de ambos os eixos
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Figura 33: Mapas médios da percentagem da estrutura vertical da anomalia da velocidade geostrófica que é explicada pelo modo

barotrópico (ϑ′
0) para a componenteu (painel superior) ev (painel inferior).
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Figura 34:Similar à Figura 33, mas considerando o primeiro modo baroclínico.
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Figura 35:Similar à Figura 33, mas considerando o segundo modo baroclínico.
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Figura 36:Similar à Figura 33, mas considerando o terceiro modo baroclínico.
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horizontais independentemente de sua magnitude, permitindo um funcionamento adequado do

método de determinação deϑ′
i em ambas as componentes.

A Figura 33 apresenta os mapas médios deϑ′
i referentes ao modo barotrópico. A influência

da batimetria é evidente, com valores deϑ′
0 superiores à 10% claramente delineando diversas

feições topográficas proeminentes do fundo marinho. Teoriza-se duas origens possíveis para

este efeito, uma metodológica e outra geofísica. A origem metodológica baseia-se no fato de

que a redução da profundidade poderia simplesmente permitir uma melhor caracterização da

componente barotrópica da circulação, uma vez que a fração da estrutura vertical de velocidade

que é constante no tempo é reduzida. A interpretação geofísica baseia-se no trabalho numérico

de Barnier 1988, que simula a propagação de ondas de Rossby não-lineares do primeiro modo

baroclínico através de uma cordilheira meridional submersa. Segundo Barnier 1988, a cordil-

heira bloqueia ondas do primeiro modo provenientes da porção leste da bacia, que ao inter-

agir com a topografia transferem energia para um movimento barotrópico confinado à crista

do obstáculo, cuja energia é retransferida para ondas planetárias do primeiro modo baroclínico

sobre a face oeste da cordilheira. É possível que a amplificação dos valores deϑ0 observada

sobre feições topográficas de fundo sejam a assinatura do sinal barotrópico decorrente deste

tipo de interação entre modos dinâmicos, mas devido às incertezas sobre a capacidade do con-

junto sintético de velocidades geostróficas de representaro modo 0, esta hipótese precisa ser

testada em trabalhos futuros. Uma característica dos mapasde ϑ′
0 que talvez suporte esta in-

terpretação é a ausência de valores distintos deϑ′
0 sobre algumas feições topográficas signi-

ficativas, particularmente a cordilheira de 90◦E no oceano Índico ao norte de aproximadamente

15◦S, e a cordilheira Meso-Atlântica desde a latitude de 15◦N até as imediações do equador.

Como será descrito em breve, as anomalias verticais de velocidade nestas regiões são domi-

nadas pelo segundo modo baroclínico. Se estruturas verticais de velocidade correspondentes

ao segundo modo interagirem com a batimetria de forma diferente que o primeiro modo, isto

poderia explicar a ausência de valores significativos deϑ′
0 delineando as feições topográficas

mencionadas.

Os mapas médios deϑ′
1 são apresentados na Figura 34, e evidenciam a dominância do

primeiro modo baroclínico na estrutura vertical das anomalias de velocidade geostrófica nas

zonas oceânicas consideradas. Os padrões espaciais formados pelos valores médios deϑ′
1 são

semelhantes aos observados na Figura 7 do trabalho de Politoe Liu 2003, que apresenta a raiz
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da média dos quadrados (root mean squared- RMS) das amplitudes superficiais de sinais al-

timétricos atribuídos à ondas de Rossby do primeiro modo baroclínico pertencentes à diferentes

bandas espectrais. A observação destas ondas em Polito e Liu2003 baseia-se na decomposição

de diagramas zonais-temporais doη altimétrico em componentes não-propagantes e propa-

gantes em diferentes faixas de frequência através de filtrosde resposta infinita, e a semelhança

dos padrões espaciais do RMS dos sinais superficiais destas ondas com as feições observadas

nos mapas da Figura 34 suporta a premissa de queϑ′
i reflete em grande parte a ação de ondas

planetárias, neste caso pertencentes ao primeiro modo baroclínico.

Assim, analisados sob a luz dos resultados apresentados em Polito e Liu 2003, os mapas

deϑ′
1 da Figura 34 mostram valores superiores à 35% na porção noroeste dos oceanos Pacífico

norte e Atlântico norte, dominando toda a porção oeste dos giros subtropicais e projetando-se

em direção ao leste ao longo de posições compatíveis com as correntes Norte-Equatoriais de

ambos os oceanos. A variabilidade transiente nestas regiões é dominadas por ondas de Rossby

com periodicidades variando de semestral à bianual. Posições compatíveis com as correntes

Sul-Equatoriais dos giros subtropicais mostram também valores amplificados deϑ′
1, onde as

menores latitudes permitem a existência também de ondas de Rossby com periodicidade trimes-

tral. Uma clara assimetria entre as porções leste e oeste dosgiros subtropicais do hemisfério

norte é observada, com menores valores deϑ′
1 no oeste. No Pacífico equatorial em latitudes in-

feriores à 5◦, valores amplificados deϑ′
1 são observados na porção oeste da bacia. Polito e Liu

2003 não destaca as maiores contribuições ao espectro energético na região, mas parece estar

contida proeminentemente em ondas de Rossby de frequênciasintrasazonais à bianuais e ondas

de Kelvin. Os valores são comparativamente baixos na porçãoleste do Pacífico equatorial e na

mesma faixa latitudinal nos oceanos Atlântico e Índico devido ao aumento da representativi-

dade do segundo modo baroclínico nestas áreas, como será descrito em breve. No hemisfério

sul, valores ampliados deϑ′
1 parecem destacar processos transientes associados à correntes de

contorno leste e oeste, sendo que as principais feições observados são faixas zonais cruzando

as bacias oceânicas. Nos oceanos Índico e Pacífico, tais faixas ocupam latitudes coincidentes

com as posições de suas correntes Sul-Equatoriais e parte significativa do interior dos giros,

enquanto no Atlântico os maiores valores observados aparentemente ocupam o centro do giro

subtropical. Para todos os casos, a variabilidade propagante na região é dominada por ondas

de Rossby com periodicidade de trimestral à bianual. Nos oceanos Índico e Atlântico, amplifi-
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cações dos valores deϑ′
1 a até 40% são coincidentes com a posição das correntes das Agulhas

de do Sul do Índico, cujo espectro propagante inclui ondas com períodos de semestral à bianual,

sendo que a maior fração da energia está contida em ondas anuais.

Chama-se a atenção para o fato de que vórtices de meso-escalapodem responder por frações

significativas da variabilidade ao longo de todo o oceano, e são também capazes de induzir

variações expressivas sobre a estrutura termohalina vertical. A resolução espacial de 1◦ × 1◦ dos

dados sintéticos não é capaz de resolver apropriadamente asescalas típicas da ordem de 10 à 100

km destes fenômenos, sendo que ainda um problema em aberto uma distinção apropriada entre

ondas de Rossby e vórtices, uma vez que a expressão superficial destes fenômenos é semelhante

e que vórtices, ao perturbar o campo de vorticidade potencial, podem induzir a geração de

mecanismos de propagação semelhantes ao de ondas planetárias. Porém, mesmo com estas

limitações, feições proeminentes nos mapas médios deϑ′
1 (Figura 34) também parecem marcar

regiões onde corredores de vórtices foram reportados, o quepode significar que o conjunto

é capaz de representar variações da estrutura baroclínica em resposta à sua passagem mesmo

não resolvendo adequadamente a sua estrutura espacial. Tais feições incluem a emissão de

vórtices e anéis da retroflexão da corrente das Agulhas para ointerior do Atlântico sul (Penven

et al. 2001), e a formação de corredores de vórtices induzidos peloefeito topográfico de ilhas

oceânicas, como Cabo Verde (Sangràet al. 2009) e as ilhas do Havaí (Calilet al. 2008).

Por fim, ainda na Figura 34, efeitos topográficos não parecem exercer influência importante

sobre a distribuição dos valores deϑ′
1, porém diminuições podem ser observadas em posições

compatíveis com a cordilheira Meso-Atlântica no Atlânticonorte, sobre a cadeia de Iozima ao

sul do Japão, e sobre as complexas feições batimétricas sob omar de Coral à leste da Austrália.

Tais reduções podem corresponder à transferência de energia entre o primeiro modo baroclínico

e o modo barotrópico sobre feições de fundo significativa, como teorizado a partir da observação

dos mapas médios deϑ′
0 apresentados na Figura 33.

Mapas médios deϑ′
2 são apresentados na Figura 35. As feições observadas aqui são semel-

hantes às descritas para os mapas médios e do desvio-padrão de ϑ2 (Figuras 27 e 31, respecti-

vamente), mas como nos demais modos, são melhor resolvidas eos resultados obtidos a partir

de cada componente são muito semelhantes entre si. Em uma breve descrição, as feições mais

proeminentes são observadas nas regiões tropicais dos trêsoceanos, sendo que também obser-

vados valores significativos deϑ′
2 no sul do oceano Pacífico. As feições observadas próximo
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ao equador podem refletir a influência de fenômenos como ondasde Rossby, Kelvin e de insta-

bilidade tropical. Particularmente no oceano Índico, a região imediatamente ao sul do Equador

onde valores superiores à 25% são observados é dominada pelofenômeno do dipolo do oceano

Índico e uma fração significativa da energia propagante paraoeste está contida em ondas de

Rossby planetárias bianuais (Polito e Liu 2003; Gnanaseelan et al. 2008). No Pacífico e Atlân-

tico, valores desta magnitude destacam regiões onde ondas de Rossby intrasazonais (períodos

entre 50 e 90 dias) e ondas de instabilidade tropical apresentam maior expressão (Polito e Sato

2003; Polito e Liu 2003; Laurindoet al. 2010). Adicionalmente, valores elevados também

são observados no sul do Pacífico aproximadamente ao sul da laitude de 20◦S, se estendendo

desde a fossa de Tonga à leste da Austrália até a costa da América do Sul. A espectro de ondas

de Rossby na região segundo observações altimétricas apreende ondas com periodicidade de

semestral à bianual (Polito e Liu 2003). Por fim, a batimetrianão parece exercer efeitos signi-

ficativos, mas algumas feições de fundo são delineadas por variações relativamente pequenas

dos valores médios deϑ′
2, particularmente a cordilheira de 90◦E e outras feições notáveis do

oceano Índico e a batimetria de fundo do mar de Coral à leste daAustrália.

São raras as observações de ondas planetárias referentes aosegundo modo baroclínico nos

oceanos. Particularmente, o trabalho de Brandtet al. 2002 relata que ondas anuais do primeiro

e segundo modos são responsáveis por intensas flutuações sazonais entre 6◦N e 10◦N no Mar

da Arábia. Sua análise utiliza como base observacional dados altimétricos e séries temporais

de dados hidrográficos, e os resultados obtidos são consistentes com a ampliação dos valores

médios deϑ′
1 (Figura 34) eϑ′

2 (Figura 35) observados na região. Especificamente no Atân-

tico tropical, o trabalho de Laurindoet al. 2010 observa sinais propagantes com períodos de

cerca de 90 dias entre 3,5◦N e 5,5◦N cujos valores de frequência e número de onda sugeriam

modos baroclínicos superiores ao primeiro. A análise de umasérie temporal de dados de tem-

peratura da bóia ATLAS da rede PIRATA posicionada em 4◦N/38◦W coincidente com a ocor-

rência destes sinais mostraram anomalias térmicas de cercade 2◦C ocorrendo oposição de fase

com anomalias de até 9◦C em níveis compatíveis com a termoclina climatológica, configuração

compatível com a estrutura vertical do segundo modo baroclínico na região. Teorizou-se que

os sinais observados correspondiam portanto à ondas de Rossby do segundo modo baroclínico,

resultado compatível com os altos valores médios deϑ′
2 observados no Atlântico (Figura 35).

Por fim, Maharajet al. 2007 faz uso da transformada de Fourier bidimensional sobredados de
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η para avaliar a contribuição de ondas de Rossby de diferentesmodos baroclínicos ao espectro

energético do Pacífico sul. O trabalho mostra que ondas do primeiro modo dominam o espectro

energético, seguidas pelo segundo e terceiro modos, resultado consistente com a importância

relativa de cada modo descrita pela Tabela 4. Porém, os mapasda variância explicada por ondas

de cada modo apresentados por Maharajet al. 2007 mostram padrões substancialmente difer-

entes dos observados aqui nos mapas deϑ′
i mostrados aqui, característica que pode se dever à

uma possível insensibilidade dos altímetros à modos baroclínicos superiores ao primeiro.

A Figura 36 apresenta os mapas médios deϑ′
3 calculados para ambas as componentes da

velocidade geostrófica. As principais feições incluem a amplificação dos valores para até 20%

no sudoeste do Pacífico à leste da Austrália, valores entre 8 e18% na região equatorial do

Pacífico sul próximo à costa sul americana, uma faixa com valores de até 16% estendendo-

se aproximadamente sobre a latitude de 30◦S no oceano Índico, e por fim valores de até 20%

observados na porção leste do oceano Atlântico aproximadamente sobre a latitude de 35◦N, ao

largo do estreito de Gibraltar. Ondas de Rossby do terceiro modo baroclínico são ainda mais

raramente reportadas na literatura do que ondas do segundo modo, sendo que sua existência

normalmente é inferida através análises espectrais (Cipollini et al. 1997; Maharajet al. 2007).

Não foram encontrados exemplos de observações diretas de sua passagem, sendo que os baixos

valores deϑ′
3 sugerem que anomalias verticais dominadas pelo terceiro modo baroclínico (ou

seja, ondas de Rossby efetivamente referentes à este modo dinâmico) de fato são raras nos

oceanos. Especificamente, especula-se que a feição observada no sudoeste do Pacífico deva-se

ao aumento gradual da profundidade no sentido leste-oeste,em direção às fossas de Tonga e

Kermadec. O aumento da profundidade faz com que as formas funcionais do primeiro, segundo

e terceiro modos baroclínicos apresentem suas primeiras inversões em níveis mais profundos,

enquanto a profundidade acima da qual os fluxos dominantes emsuperfície prdominam (no

caso, da corrente do Pacífico Sul e dos fenômenos transientesque ocorrem na região) não muda

significativamente, fazendo com que o terceiro modo baroclínico apresentasse um melhor ajuste

às anomalias verticais locais de velocidade. Fluxos mais rasos nas porções oeste das bacias do

Pacífico e Atlântico podem também implicar em melhores ajustes dos perfis de velocidade ao

terceiro modo baroclínico, implicando nas amplificações dos valores médios deϑ′
3 observadas

nestas regiões. Particularmente, os altos valores observados na porção nordeste do oceano

Atlântico podem estar associados ao corredor de vórtices emníveis de termoclina emitidos
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a partir do estreito de Gibraltar (McDowell e Rossby 1978; Bower et al. 1995). Curiosamente,

o trabalho de Cipolliniet al. 1997 avalia o espectro energético de diagramas zonais-temporais

de dados altimétricos e dados de TSM para a latitude de 34◦N no oceano Atlântico, reportando

três velocidades distintas que especula corresponderem à ondas de Rossby dos três primeiros

modos baroclínicos. Por fim, as razões possíveis para o aumento dos valores deϑ′
3 discutidas

até o momento parecem não se aplicar à faixa zonal observada no oceano Índico, uma vez que

uma análise qualitativa não revelou mudanças significativas na estrutura dos modos dinâmicos

e nem do fluxo que possam justificar tal aumento. Porém, observa-se que a o contorno zonal da

cordilheira de 90◦E é delineado por baixos valores, enquanto os mapas deϑ′
2 acusam um ligeiro

aumento sobre esta feição. Isto pode também ser evidência deum mecanismo de transferência

de energia entre modos baroclínicos, no caso entre o segundoe terceiro modos, análogo ao

descrito por Barnier 1988 entre o modo barotrópico e o primeiro baroclínico.

As Figuras 37 a 40 apresentam os mapas dos desvios-padrão deϑ′
i para o modo barotrópico

e os três primeiros modos baroclínicos, calculados a partirdas anomalias em relação à média

de longo termo das componentesu (painéis superiores) ev (painéis inferiores) da velocidade

geostrófica. O significado físico dos desvios-padrão deϑ′
i não é de fácil interpretação, uma

vez que este parâmetro já lida com anomalias. A explicação mais direta é de que os desvios-

padrão deϑ′
i estejam ligados à intermitência de fenômenos com anomaliasverticais dominadas

pelos modos correspondentes. Por exemplo, altos valores médios deϑ′
1 (Figura 34) são obser-

vados na porção noroeste do oceano Atlântico, com baixos desvios-padrão associados (Figura

38). Assim, especula-se que a região esteja continuamente sob a ação de fenômenos ligados

ao primeiro modo, o que implicaria em variações pequenas dosvalores deϑ′
1 ao longo do

tempo e consequentemente em baixos desvios-padrão. Adicionalmente, a coexistência de on-

das planetárias de diferentes modos dinâmicos pode amplificar os desvios-padrão, uma vez que

a presença de anomalias com formas referentes à diferentes modos dinâmicos implicaria em

maiores variações dos valores deϑ′
1 calculados.

Teoriza-se que mudanças da estrutura interna de densidade induzida pela passagem de on-

das planetárias possam forçar modificações da distribuiçãoda variância entre os modos, con-

stituindo portanto uma forma de interação não-linear. Da mesma forma, ondas planetárias so-

brepostas entre si e/ou com fenômenos de larga escala altamente energéticos, como oEl Niño,

poderiam também interagir de maneira não-linear, também induzindo alterações da energia
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contida em cada modo dinâmico. Por exemplo, o aprofundamento da picnoclina decorrente

do El Niño no Pacífico equatorial oeste poderia forçar mudanças na estrutura modal de fenô-

menos como ondas de instabilidade tropical e ondas de Rossbycurtas. Especula-se portanto

que maiores desvios-padrão destaquem também regiões onde possíveis interações não-lineares

deste tipo ocorram, simplesmente por implicarem em anomalias verticais dominadas por difer-

entes modos dinâmicos coexistindo em uma mesma área.

Como também observado nos mapas do desvio-padrão deϑi, as feições formadas pelos

desvios-padrão deϑ′
i para o modo barotrópico e o segundo e terceiro modos baroclínicos (Figu-

ras 37, 39 e 40, respectivamente) são muito semelhantes às observadas nos mapas médios

(Figuras 33, 35 e 36). Este é um indicativo de que possíveis ondas de Rossby barotrópicas

(novamente aqui, deve levar-se em conta as limitações envolvidas em sua observação) e dos

segundo e terceiro modos baroclínicos são fenômenos intensos e intermitentes, cuja ocorrência

é condicionada por características geofísicas específicasàs zonas oceânicas onde estas feições

são observadas. No caso do modo barotrópico, os desvios-padrão possuem magnitudes com-

parativamente baixas em comparação com os demais modos, sendo que sua amplificação sobre

obstáculos batimétricos é compatível com a hipótese de transferência de energia entre o modo

0 e o primeiro modo baroclínico através do mecanismo descrito por Barnier 1988. Para o

segundo e terceiro modos baroclínicos, como afirmado anteriormente, seções zonais-verticais

de suas formas funcionais cruzando feições significativas de seus valores médios e do desvio-

padrão deϑi e ϑ′
i mostram que a profundidade da primeira inversão de sinal ao longo de suas

formas funcionais permite melhores ajustes aos fluxos predominantes na coluna de água em re-

lação ao primeiro modo, cuja inversão nestes casos em geral ocorre em níveis significativamente

mais profundos. Talvez esta característica faça com que ondas de modos superiores ao primeiro

sejam respostas energeticamente viáveis do oceano a perturbações de larga escala no campo

de vorticidade potencial, o que explicaria o fato de sua maior expressão nestas regiões. Esta

hipótese precisa ser testada em trabalhos futuros, sendo que as características dos sinais pro-

pagantes identificados aqui como prováveis ondas planetárias de modos diferentes do primeiro

(especificamente, seus números de onda e freqüências associadas) devem ser avaliadas sobre

curvas de dispersão teóricas para confirmar a sua natureza dinâmica e os modos baroclínicos

que são efetivamente refletidos por sua propagação.

Particularmente para o primeiro modo baroclínico, os mapasdos desvios-padrão deϑ′
1
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(Figura 38) mostram feições significativamente diferentesdas formadas por seus valores mé-

dios (Figura 34). É observada uma clara diferença na magnitude dos valores associados ao

interior dos giros subtropicais e em regiões mais próximas ao equador nos três oceanos. Como

descrito anteriormente, em um primeiro momento especula-se que os menores desvios-padrão

nos giros subtropicais sejam um indicativo de que ondas planetárias do primeiro modo ocorram

continuamente na região, implicando em baixas variações dos valores deϑ′
1 e consequente-

mente em baixos desvios-padrão. Os maiores desvios em latitudes mais baixas indicariam (a)

uma maior intermitência dos processos transientes, em decorrência da expansão do espectro

de ondas planetárias para faixas de maior frequência ou mesmo da mudança de um regime de

ondas de latitudes médias para um regime equatorial, e/ou (b) a coexistência de anomalias refe-

rentes ao primeiro modo com outros modos dinâmicos, uma vez que a importância relativa do

segundo modo baroclínico cresce junto ao equador. Por fim, osbaixos desvios-padrão observa-

dos no interior dos giros subtropicais pode ainda significarque as ondas observadas ali podem

ser melhor descritas pela teoria linear do que ocorrem na faixa tropical. A relevância deste

possível aspecto da não-linearidade na propagação de ondasplanetárias baroclínicas deve ser

investigada mais a fundo em trabalhos futuros.

Por fim, observa-se que as feições presentes nos mapas médiose do desvio-padrão deϑ′
2

(Figura 35 e 39) são semelhantes às apresentadas pelo mapa dodesvio-padrão das diferenças

percentuais (DPs) do segundo raio de deformação interno (Figura 22). Mapas de ambos os

parâmetros apresentam valores significativos nas regiões equatoriais dos três oceanos. Particu-

larmente na porção oeste do Pacífico equatorial, todos os mapas mostram valores significativos

ocupando uma faixa meridionalmente mais extensa junto à costa americana e que tornando-se

mais estreita em direção ao interior da bacia, sendo que maiores valores são observados aprox-

imadamente sobre a latitude de 10◦N. Ainda no oceano Pacífico, os mapas mostram valores

ampliados ao sul da latitude de 30◦S, em uma feição alongada que se estende desde a costa

da América do Sul até as fossas de Tonga e Kermadec, à leste da Austrália. A ampliação dos

valores junto à confluência de Kuroshio-Oyashio e na região de separação da corrente do Golfo

da costa observadas no mapa das DPs em relação ao segundo raiointerno não possui paralelo

nos valores médios e do desvio-padrão deϑ2. Porém, como discutido na seção 4.2.2, os altos

valores das DPs associados a estes sistemas dinâmicos deve-se à presença de frentes oceânicas

em conjunto com a ação de fenômenos transientes, fazendo comque raios de deformação calcu-
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lados para diferentes formas de estratificação vertical sejam comparadas entre si resultando em

diferenças significativas em relação às médias locais. A correspondência entre feições formadas

pelas DPs dos raios internos e as formadas pelas médias e desvios-padrão deϑ′
i é menos evi-

dente para o terceiro modo baroclínico, mas padrões comuns entre o mapa dos desvios-padrão

das DPs para o terceiro raio interno (Figura 23) e os mapas médios e dos desvios-padrão deϑ′
3

ainda podem ser distinguidas. Estas feições incluem os maiores valores observados no sudoeste

do Pacífico ao largo das fossas de Tonga e Kermadec (embora a amplificação das DPs seja ape-

nas sutil nesta região), neste mesmo oceano junto à costa americana ao sul da linha do equador,

e por fim no oceano Índico aproximadamente sobre a latitude de25◦S. Para o primeiro modo

baroclínico, observa-se que os padrões formados por valores elevados da média e desvio-padrão

de ϑ′
1 (Figuras 34 e 38) são muito mais extensos que os observados para as DPs do primeiro

raio interno (Figura 21). Porém, valores elevados das DPs doprimeiro raio interno em geral

coincidem com altos valores médios e/ou do desvio-padrão deϑ′
1.

O fato de as variações mais expressivas dos raios internos coincidirem com regiões onde

é observada a maior atividade de possíveis sinais de ondas planetárias em ordens baroclínicas

correspondentes, particularmente para o segundo modo, é evidência de uma interligação dos

mecanismos físicos condicionando cada parâmetro. Uma implicação direta seria que ondas

planetárias de modos baroclínicos superiores ao primeiro forçariam variações dos raios propor-

cionalmente maiores que ondas do primeiro modo, e estando portanto mais propensas à ação de

efeitos não-lineares decorrentes da interação entre sua propagação e a alteração da estratificação

interna forçada por sua própria passagem.

Outra implicação recai sobre a observabilidade dos diferentes modos internos pelos altí-

metros. Como discutido na seção 4.2.2, mapas sinóticos das anomalias percentuais do primeiro

raio interno em relação às médias locais de longo termo mostram feições muito semelhantes

às observadas em mapas doη altimétrico, sendo que em ordens baroclínicas superiores osinal

sazonal vai se tornando cada vez mais evidente. Teorizou-seque as variações dos raios se

referissem à faixas cada vez mais rasas da coluna de água conforme i aumenta, explicando a

melhor definição do sinal sazonal, implicando também que fenômenos cuja expressão em níveis

mais rasos também poderiam ser melhor representados emi > 1. De fato, uma análise quali-

tativa mostra que além do sinal sazonal, os mapas referentesao segundo raio interno também

destacavam feições suavizadas ou mesmo inexistentes nas DPs do primeiro raio interno. Os re-
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sultados obtidos nesta seção sugerem que as feições destacadas pelas DPs do segundo e terceiro

raios de fato correspondem à formas de variabilidade com estruturas verticais ligadas ao se-

gundo e terceiro modos baroclínicos, evidência que suportauma insensibilidade dos altímetros

orbitais à modos baroclínicos maiores que o primeiro.

Por fim, chama-se a atenção para o fato de que os raios de deformação são calculados

individualmente em cada ponto de grade a partir dos dados de densidade locais, enquanto os

perfis de velocidade geostrófica são calculados a partir dos gradientes horizontais de densidade,

e portanto sua forma funcional depende da organização espacial dos dados. A constatação

de que estes parâmetros distintos da dinâmica oceânica podem estar respondendo aos mesmos

processos suporta a conclusão de que o conjunto de dados sintéticos desenvolvido aqui constitui

uma representação fisicamente consistente da variabilidade dos oceanos acima dos 1000 m de

profundidade.
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5 Sumário e Conclusões

Este trabalho avalia a importância relativa dos modos dinâmicos na composição dos perfis

verticais das componentesu e v da velocidade geostrófica e de suas anomalias em relação ao

fluxo médio, respectivamente com o objetivo de fornecer uma descrição das formas de estratifi-

cação predominantes na coluna de água e de identificar prováveis regiões de ocorrência de ondas

de Rossby planetárias dos diversos modos dinâmicos. Os trêsprimeiros raios de deformação in-

ternos são calculados com o objetivo de fornecer um contextodinâmico às distribuições modais

observadas e avaliar a possibilidade da ocorrência de efeitos não-lineares, neste caso caracte-

rizados pela interação de ondas planetárias com alteraçõesda estrutura vertical de densidade

induzidas por sua própria passagem. As hipóteses a serem testadas dizem que (1) dentre os

modos baroclínicos, o primeiro modo é dominante tanto no fluxo geostrófico total quanto em

suas anomalias, com regiões onde o segundo modo mostra-se significativo, seguido em menor

grau pelo terceiro; e (2) no contexto da equação da conservação da vorticidade potencial em um

oceano linear e continuamente estratificado, a dependênciatemporal da densidade pode ser des-

prezada em larga escala, porém pode tornar-se significativaem resposta à ação de fenômenos

transientes intensos, como ondas de Rossby.

A análise proposta abrange as regiões oceânicas entre 39◦S e 39◦N mais profundas que

1000 m, e baseia-se em dados sintéticos da estrutura internade temperatura dos oceanos alia-

dos a dados climatológicos de salinidade doWorld Ocean Atlas 2005(WOA05). O conjunto de

dados sintéticos é obtido a partir de dados orbitais de temperatura da superfície do mar (TSM)

medidos pelo radiômetro de microondasTRMM Microwave Imager(TMI) do satéliteTropical

Rainfall Measuring Mission(TRMM) e da anomalia da altura da superfície livre (η) obtidos

pelos satélites altimétricos TOPEX/Poseidon e Jason-1 (T/P e J-1, respectivamente), extrapo-

lados verticalmente segundo um método de reconstrução estatística inspirado nos trabalhos de

Carneset al. 1990 e Agarwalet al. 2007, desenvolvido especificamente para este estudo. O

conjunto de dadosin situ de temperatura que formam a base estatística do método apreende

mais de 640.000 perfis verticais obtidos por flutuadores Argoe perfiladores XBT distribuídos

desigualmente na região oceânica considerada, como mostraa Figura 5.

Especificamente, perfis sintéticos de temperatura são calculados na grade horizontal de 1◦

× 1◦ dos dados climatológicos e na resolução temporal de aproximadamente 10 dias referente
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ao ciclo amostral dos satélites T/P e J-1. Estes perfis são combinados a dados climatológicos

mensais de salinidade para gerar perfis sintéticos de densidade, utilizados no cálculo das com-

ponentesu e v da velocidade geostrófica através do método dinâmico (Sandström e Helland-

Hansen 1903) e na obtenção dos modos dinâmicos baroclínicosFi e raios de deformação inter-

nosRi (Silveiraet al. 2000). A importância de cada modo em perfis verticais das componentes

u e v e em suas anomalias é respectivamente avaliada em termos dosparâmetrosϑi e ϑ′
i , que

quantificam a fração da estrutura vertical que é explicada pelo i-ésimo modo dinâmico.

Como discutido na seção 3.7.1, os perfis sintéticos de temperatura obtidos possuem limites

observacionais relacionados ao seu alcance vertical e à fração da variância que são capazes de

recuperar. A quase totalidade da variabilidade com significado físico está contida apenas nos

primeiros 1000 m da coluna de água, uma vez que os perfisit situ utilizados na obtenção dos

modos EOF utilizados na construção do conjunto sintético são truncados nesta profundidade.

De 1000 a 1500 m toda a variabilidade representada provém de trechos extrapolados dos perfis

in situ, e em níveis mais profundos o conjunto de dados sintéticos é idêntico à climatologia anual

do WOA05 em qualquer instantet. Adicionalmente, espera-se que os perfis sintéticos sejam

capazes de recuperar no máximo a fração da variância que é explicada pelos dois primeiros

modos EOF utilizados em sua construção. A Figura 7 mostra o mapa da variância explicada por

estes dois modos combinados, sendo que o valor médio global éde cerca de 83%.

Apesar destas limitações, a seção 4.1 mostra que os perfis sintéticos gerados são capazes

de representar realisticamente a base da termoclina, e suasestruturas por si só não violam a

condição de estabilidade dinâmica da coluna de água. Apesardo seu cálculo ser efetuado indi-

vidualmente em cada ponto de grade e em cada instantet, feições suaves no tempo e no espaço

são formadas. Formas de variabilidade interna em diversas frequências são prontamente identi-

ficadas em seções zonais-temporais de temperatura, de variações de temperatura nas primeiras

centenas de metros da coluna de água, em resposta ao ciclo sazonal, à oscilações verticais pro-

pagantes para oeste nas isotermas, que podem corresponder àassinaturas de ondas de Rossby

ou outros tipos de onda de larga escala, ou mesmo à sinais subamostrados de fenômenos de

meso-escala como vórtices e meandros.

O método de construção de perfis sintéticos de temperatura foi considerado efetivo em

regiões onde perfisin situ de temperatura em média assemelham-se mais aos perfis sintéticos

do que aos perfis climatológicos mensais, o que ocorre em cerca de 70% dos pontos de grade
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considerados (Figura 11). Os dadosin situ são notoriamente mais semelhantes aos sintéticos

em regiões de alta variabilidade transiente, como as confluências Kuroshio-Oyashio e Brasil-

Malvinas, corrente do Golfo ao norte de 35◦N, corrente das Agulhas, e na região equatorial do

oceano Pacífico, suportando a afirmação de que os dados sintéticos são capazes de representar

realisticamente formas da variabilidade interna dos oceanos em em uma ampla faixa espectral.

A diferença entre o conjunto sintético e o climatológico se reduz no interior dos giros subtropi-

cais, característica atribuída à grande intensidade do sinal sazonal, que é contemplado nos dados

climatológicos, em relação ao sinal dos demais fenômenos transientes. Quedas significativas de

desempenho dos dados sintéticos são observadas no Atlântico tropical entre 5◦S e 15◦N e no

Pacífico em uma faixa zonal centrada aproximadamente em 10◦N. A causa para estas falhas

deve ser investigada em futuros aprimoramentos do método, porém especula-se que esteja li-

gada à efeitos halostéricos significativos, uma vez que ocorrem aproximadamente em regiões

dominadas pela Zona de Convergência Intertropical (ZCIT) elogo estão sujeitas à intensos ci-

clos de evaporação e precipitação. Menos proeminentemente, erros são também observados

no sudoeste asiático aproximadamente entre 10◦S e 20◦N, também sob influência da migração

sazonal da ZCIT, o que reforça a hipótese de influência halostérica. Por fim, a maioria das fa-

lhas observadas ao sul de 20◦S nos três oceanos é atribuída simplesmente à baixa densidade de

perfisin situdisponíveis para a obtenção dos modos EOF.

A seção 4.2 apresenta os resultados obtidos para os três primeiros raios de deformação de

Rossby baroclínicosRi e suas respectivas velocidades de fase de ondas de gravidadeinternas

ci . Em um breve resumo da bibliografia relacionada, o trabalho de Emeryet al. 1984 apresenta

mapas médios deR1 para os oceanos Pacífico norte e Atlântico norte na resoluçãode 5◦ × 5◦.

Houry et al. 1987 se concentra no Atlântico tropical, Atlântico sul e a porção oeste do oceano

Índico, apresentando mapas deR1 eR2 na mesma resolução espacial. Picaut e Sombardier 1993

apresenta mapas dec1 a c5 no na maior resolução de 1◦ × 1◦ para o Pacífico tropical, e por

fim Cheltonet al. 1998 apresenta os primeiros mapas globais deR1 e c1 com resolução de 1◦

× 1◦. Os resultados de todos estes trabalhos apresentam feiçõesqualitativamente consistentes

com os mapas médios deRi (Figuras 12 a 14) eci (Figuras 16 a 18) apresentados aqui, tanto

em magnitude como distribuição espacial. Adicionalmente,uma comparação quantitativa com

os valores médios deR1 ec1 obtidos em Cheltonet al. 1998 mostra que os resultados de ambos

os estudos são estatisticamente idênticos entre si.
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Estes resultados foram discutidos em termos da solução de WKB para os raios de defor-

mação baroclínicos derivada em Cheltonet al. 1998, apresentada aqui na Equação (26). A vari-

abilidade geográfica deRi é dominada por uma dependência inversa comf . Em uma mesma

latitude e estratificação vertical, os raios decrescem na razão inversa da ordem baroclínicai.

Para uma mesma latitude,Ri é aproximadamente proporcional à integral vertical da frequência

de Brunt-VäisäläN(z), e portanto uma estratificação mais forte implica em maioresraios, en-

quanto a redução da profundidade sobre feições topográficasimplica em menores extensões da

coluna de água a ser considerada na integral e portanto em reduções dos valores deRi . Os efeitos

combinados da estratificação e da topografia são particularmente visíveis nos mapas deci , onde

as isolinhas de velocidade de fase claramente delineam diversas feições de fundo proeminentes,

e as maiores velocidades nas porções oeste dos oceanos Pacífico e Atlântico são compatíveis

com o aprofundamento da picnoclina em direção à oeste nestasbacias. Porém, observa-se que

as isolinhas nos mapas médios deRi eci formam padrões diferentes em cada ordem baroclínica,

o que não é compatível com a forma linear da solução WKB.

A variabilidade deRi e ci foi avaliada em termos das diferenças ou anomalias percentuais

(DPs) em relação aos valores médios correspondentes. A observação de mapas sinóticos das

DPs referentes à cada ordem baroclínica mostra feições emi =1 muito semelhantes às formadas

peloη altimétrico, sendo que emi > 1 o ciclo sazonal vai tornando-se progressivamente mais

evidente conforme a ordem baroclínica aumenta. Adicionalmente, mapas dos desvios-padrão

das séries temporais de DPs (Figuras 21 a 23) evidenciam que avariabilidade expressa-se em

regiões significativamente diferentes do globo em cada raiobaroclínico. Estes resultados, alia-

dos aos padrões distintos formados pelas isolinhas dos valores médios deRi eci , são indícios de

que a a estratificação de densidade se manifesta de forma diferente em cada ordem baroclínica.

Especificamente, a semelhança das feições formadas pelas DPs em i = 1 com os mapas

altimétricos sugere uma relação direta da variabilidade deR1 com a integral vertical deN(z)

como sugerido pela solução WKB, uma vez queη está relacionado à variações do campo de

densidade integrado na coluna de água. Porém, o aumento do ciclo sazonal emi > 1 é um

indício de que a variabilidade dos raios se relaciona com faixas cada vez mais rasas da coluna

de água conforme a ordem baroclínica aumenta. Especula-se que outros fenômenos além do

ciclo sazonal também sejam destacados emi > 1, o que é suportado pelo fato de que avaliações

qualitativas de mapas sinóticos das DPs do segundo raio interno revelarem feições que cuja
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expressão é suave ou mesmo inexistente nos mapas referentesà i = 1.

A magnitude dos desvios-padrão das DPs constituem uma evidência de que variações signi-

ficativas dos raios internos podem ser induzidas pela ação defenômenos transientes. Os mapas

das Figuras 21 a 23 mostram desvios-padrão entre 1 e 3%, com regiões isoladas onde os va-lores

assumem ordens de grandeza de 10%. Assumindo que os valores nas séries temporais das DPs

possuem distribuição gaussiana e simétrica, então DPs iguais ou menores a 1 desvio-padrão

são observados em 68,2% da série temporal, enquanto valoresentre 1 e 2 (2 e 3) vezes estes

desvios ocorreriam em 27,2% (4,2%) do tempo. Ondas de Rossbylongas (ORLs) são fenô-

menos que no primeiro modo baroclínico dominam a o espectro da energia propagante para

oeste nos oceanos (Chelton e Schlax 1996; Polito e Liu 2003).Sua velocidade de fase segundo

a teoria linear de ondas livres é diretamente proporcional ao quadrado do raio de deformação

interno correspondente, como evidenciado pela Equação (28). Isto significa que desvios de até

3% nos mapas podem remeter à variações dos raios internos de até 9% em casos extremos, im-

plicando em variações da velocidade de propagação de ORLs deaté 18,8%. Como mostram as

Figuras 21 a 23, estas diferenças podem ser significativamente maiores em regiões específicas

dos oceanos. Isto é uma evidência de que a dependência temporal da estratificação interna não

pode ser desprezada na descrição de fenômenos transientes intensos.

No caso específico de ondas de Rossby, especula-se que a propagação da onda interagiria

de maneira não-linear com a evolução da estrutura interna dedensidade forçada por sua própria

passagem, alterando características como número de onda e frequência em relação aos parâme-

tros previstos pela teoria linear. É ainda possível que ondas planetárias de diferentes frequências

sobrepostas umas às outras (piggyback) também interajam não-linearmente entre si via as altera-

ções da estrutura vertical da densidade forçadas por cada uma. A existência e as consequências

de tais interações devem ser avaliadas em maiores detalhes em trabalhos posteriores. Uma in-

vestigação observacional poderia ser conduzida utilizando abordagens semelhantes às aplicadas

em Brandtet al. 2002 e Laurindoet al. 2010, cruzando dadosin situ da estrutura termohalina

coincidentes com sinais de ondas planetárias identificadosem dados de satélites.

Os resultados obtidos para a importância relativa dos modosdinâmicos são apresentados

na seção 4.3, sendo as médias e desvios-padrão globais deϑi e ϑ′
i respectivamente mostradas

nas Tabelas 3 e 4. Os resultados mostram que o primeiro modo domina tanto a circulação total

quanto as anomalias em relação ao fluxo médio, respondendo emmédia por cerca de 30% da
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estrutura vertical. Em média, o segundo modo responde por frações de cerca de 10%, porém

pode assumir importância comparável ou mesmo superior à do primeiro modo em algumas

regiões dos oceanos, particularmente em latitudes próximas ao equador. O terceiro modo é

significativo em regiões isoladas, porém não exerce portanto papéis significativos em escala

de bacia, respondendo por frações da estrutura vertical inferiores à 5% em cerca de 80% dos

oceanos, tanto paraϑi quantoϑ′
i e para ambas as componentes da velocidade. O quarto e quinto

modos respondem por frações médias de 1% da estrutura vertical e virtualmente todos os valores

deϑi eϑ′
i calculados para estes modos são inferiores à 5%, sendo portanto considerados baixos

demais para permitir uma distinção confiável entre sinais geofísicos e ruído metodológico. O

modo barotrópico responde em média por frações de cerca de 6 e9% (ϑi eϑ′
i , respectivamente),

importância intermediária entre o segundo e terceiro modosbaroclínicos. Porém, considera-se

provável que a importância do modo barotrópico seja subestimada nesta análise pelo fato de as

estruturas verticais da velocidade geostrófica sintética serem constantes no tempo abaixo dos

1500 m.

Apesar de ruidosos, os resultados obtidos paraϑi e ϑ′
i mostram aspectos chave da dinâmica

de larga escala. A predominância do primeiro modo baroclínico observada nos mapas mé-

dios deϑ1 e ϑ′
1 (Figuras 26 e 34, respectivamente) aliada à grande distribuição espacial das

feições observadas nos mapas de seus desvios-padrão (Figuras 30 e 38) são compatíveis com

observações globais de sinais propagantes através de dadosaltimétricos, que apontam para uma

dominância de ondas de Rossby planetárias do primeiro modo baroclínico sobre o espectro da

energia propagante para oeste nos oceanos (Chelton e Schlax1996; Polito e Liu 2003; Chal-

lenoret al. 2004). Particularmente, as feições observadas nos mapas médios deϑ′
1 (Figura 34)

são coincidentes com regiões onde ondas de Rossby longas do primeiro modo baroclínico são

mais energéticas e respondem por uma fração maior da variância (Polito e Liu 2003).

As feições próximas ao equador observadas nos mapas médios deϑ2 eϑ′
2 (Figuras 27 e 35)

parecem marcar regiões associadas à ondas de Rossby intrasazonais e ondas de instabilidade

tropical (Polito e Liu 2003). Uma grande amplificação dos valores é observada ao sul do Pací-

fico, não sendo encontradas referências na literatura a respeito de estruturas associadas ao se-

gundo modo. Maharajet al. 2007 analisa a fração da variância em dados altimétricos atribuída

à ondas planetárias de diferentes modos baroclínicos no Pacífico sul, porém seus resultados

para o segundo modo mostram feições que não possuem paralelocom as observadas aqui, mas
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chama-se a atenção ao fato de que é possível que os altímetrossejam pouco sensíveis à modos

baroclínicos superiores ao primeiro (Cipolliniet al. 1997; Challenoret al. 2004). A análise

das formas funcionais dos modos dinâmicos na região e das velocidades calculadas mostra que

os fluxos predominantes nas primeiras centenas de metros da coluna de água estendem-se até

profundidades compatíveis com a inversão de sinal mais rasano segundo modo, que ocorre em

níveis significativamente mais profundos no primeiro modo.Esta característica faz com que

o segundo modo apresente melhores ajustes ao fluxo na região,e é possível que também fa-

voreça a geração de ondas planetárias do segundo modo baroclínico. A análise dos mapas dos

desvio-padrão deϑ2 eϑ′
2 (Figuras 31 e 39) mostra feições semelhantes às observadas em mapas

médios, um indício de que possíveis ondas planetárias do segundo modo são fenômenos inter-

mitentes e dispersivos, uma vez que sua expressão parece serconfinada à regiões específicas

dos oceanos. São raras as observações diretas de ondas de segundo modo, e exemplos incluem

o trabalho de Laurindoet al. 2010, que relata este fenômeno entre 3,5◦N e 5,5◦N no Atlântico

tropical, e o de Brandtet al. 2002, mostrando evidências de sua existência no mar da Arábia.

Os resultados de ambos os trabalhos são consistentes com as amplificações dos valores médios

deϑ′
2 observados nestas regiões.

Cipollini et al. 1997 relata três velocidades de fase distintas através da análise espectral de

diagramas zonais-temporais de dados altimétricos e de TSM em 34◦N, atribuindo estes sinais

à ondas planetárias dos três primeiros modos baroclínicos.Observou-se queϑ′
3 (Figuras 36 e

40) se amplifica ao largo do estreito de Gibraltar próximo a esta latitude, sendo que valores de

ϑ′
1 e ϑ′

2 maiores que a média também sugerem a atividade de ondas destes modos na região.

Ao largo do estreito de Gibraltar, a literatura também relatada a ação de vórtices de água do

mediterrâneo (conhecidos comomeddies) em regiões de intratermoclina. Meddies são capazes

de serem transportados por grandes distâncias sem serem descaracterizados, sendo reportados

até mesmo ao largo das Bahamas, junto à borda oeste do Atlântico (McDowell e Rossby 1978;

Bower et al. 1995). Não espera-se que o conjunto de dados sintético seja capaz de resolver

apropriadamente a estrutura de meddies de subsuperfície, uma vez que tratam-se de fenômenos

de mesoescala (10 a 100 km). Porém, mapas deϑ′
1 aϑ′

3, particularmente de seus desvios-padrão

(Figuras 38 a 40), curiosamente mostram feições retilíneasligando o estreito de Gibraltar ao

Caribe. Especula-se portanto que estas feições sejam respostas, mesmo que subamostradas, da

ação de meddies sobre a estrutura baroclínica.
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Evidências da transferência de energia entre modos dinâmicos podem ser inferidas a par-

tir dos mapas médios e do desvio-padrão deϑi e ϑ′
i. Particularmente, mapas médios deϑ′

0

(Figura 33) mostram sinais comparativamente fracos (∼ 10%), porém bem definidos sobre di-

versas feições proeminentes do fundo oceânico. Isto pode corresponder a uma forma não linear

de transferência de energia entre o primeiro modo baroclínico e o modo barotrópico descrito

em resposta à topografia descrito em Barnier 1988. Segundo ele, uma cordilheira submarina

meridional bloqueia ondas do primeiro modo provenientes daporção leste da bacia, que ao in-

teragir com a topografia, transferem energia para ondas de Rossby barotrópicas confinadas à

crista do obstáculo, cuja energia é retransferida para ondas do primeiro modo baroclínico do

lado oeste da cordilheira. No oceano Índico, o formato em “L”da cordilheira de 90◦E é delin-

eado por baixos valores deϑi e ϑ′
i referentes ao terceiro modo baroclínico e por altos valores

destes parâmetros referentes ao segundo (isto é emblematicamente observado nas Figuras 27 e

28), sendo possível que um mecanismo semelhante ao descritoem Barnier 1988 esteja em ação

entre modos dinâmicos de ordem mais alta. Teoriza-se ainda que os desvios-padrão deϑ′
i , além

de constituir uma medida da intermitência de ondas de Rossbyou da coexistência entre ondas

de diferentes modos, também se amplifiquem em regiões onde estejam ocorram transferências

não-lineares da variância entre diferentes modos dinâmicos. Neste caso, os menores desvios-

padrão deϑ′
i associados ao interior dos giros subtropicais (Figuras 37 a38) indicariam que as

ondas nestas regiões tendem a ser mais lineares do que as observadas em regiões tropicais.

Foi observada uma correspondência entre as feições formadas pelos valores médios e do

desvio-padrão deϑ′
i para os modos baroclínicos (mapas médios, Figuras 34 a 36, e dos desvios-

padrão, Figuras 38 a 40) e as formadas pelos desvios-padrão das anomalias percentuais deRi

(Figuras 21 a 23). Esta relação é particularmente bem caracterizada para o segundo modo baro-

clínico, presente de maneira menos marcada para terceiro modo e em ainda menor grau para

o primeiro. A semelhança implica na interligação dos mecanismos físicos por trás da variabil-

idade dos raios de deformação e da variabilidade da fração daestrutura vertical explicada por

cada modo dinâmico. Isto é, uma onda planetária do primeiro modo parece provocar alterações

preferencialmente sobre o primeiro raio interno, uma onda do segundo modo sobre o segundo

modo interno, etc. Uma implicação direta da maior semelhança dos padrões formados pelas

DPs eϑ′
i para o segundo e terceiro modos em relação ao primeiro é de queondas de ordens

baroclínicas superiores à 1 são mais propensas à ação de efeitos não lineares.
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Outra implicação desta semelhança diz respeito à observabilidade dos diferentes modos

dinâmicos pelos altímetros orbitais. Como afirmado anteriormente, as feições formadas pelas

DPs em relação ao primeiro raio interno são muito semelhantes aos padrões observados em

mapas altimétricos. Nos raios internos de maior ordem, a variabilidade aparentemente se refere

a níveis cada vez mais rasos da coluna de água, destacando o ciclo sazonal e outros fenômenos

cuja expressão se perde ao integrar as variações da estratificação ao longo da coluna de água

inteira. Os resultados apresentados sugerem que as feiçõesdestacadas pelas DPs do segundo e

terceiro raios de deformação internos de fato correspondemà formas de variabilidade com es-

truturas verticais ligadas ao segundo e terceiro modos baroclínicos, característica que suporta a

hipótese de insensibilidade dos altímetros orbitais à modos baroclínicos maiores que o primeiro.

Assim, este estudo identifica regiões com maior probabilidade de ocorrência de ondas de

Rossby planetárias de diferentes modos baroclínicos, mostrando indícios de que interações não-

lineares podem influenciar suas características. São apresentadas ainda evidências da baixa sen-

sibilidade dos altímetros orbitais a modos baroclínicos maiores que o primeiro, e de possíveis

fenômenos envolvendo transferências de energia entre modos dinâmicos. As exatas caracterís-

ticas dos sinais referentes a diferentes modos devem ser investigadas em trabalhos futuros para

confirmar a sua natureza dinâmica, assim como a existência e os exatos efeitos das interações

não-lineares teorizadas aqui. Adicionalmente, os resultados obtidos para os raios de deformação

internos e para a importância relativa dos diferentes modosdinâmicos sobre o fluxo total podem

ser úteis na calibração e validação de modelos de camadas oceânicos.

Do ponto de vista metodológico, as diversas etapas da análise desenvolvida atestam a con-

sistência do conjunto de perfis sintéticos de temperatura sob diversos aspectos dinâmicos. As

duas formulações propostas para o seu cálculo, particularmente a formulação básica, possuem

relativamente poucos parâmetros ajustáveis além da forma de extrapolação vertical de perfisin

situe das dimensões da caixa de procura de dados para o seu cálculo, suportando a robustez do

método e uma possível aplicabilidade em modelos númericos de assimilação de dados. Poten-

ciais melhorias envolveriam (a) o aumento da profundidade dos perfis sintéticos e resolução es-

pacial dos dados orbitais; (b) a inclusão do efeito halostérico através da utilização de perfis sin-

téticos de salinidade, que teoricamente poderiam ser obtidos através uma metodologia similar

à descrita aqui, utilizando dados orbitais da salinidade desuperfície obtidos pela nova geração

de satélites oceanográficos, como o Aquarius e o SMOS (Soil Moisture and Ocean Salinity),
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aliados ao número crescente de perfisin situ de salinidade do oceano global por meio da rede

de flutuadores Argo; e (c) o acoplamento do método descrito aqui à um modelo de camada

de mistura, o que poderia eliminar a necessidade de utilização do método adaptado (descrito

na seção 3.3.3). Outra abordagem possível do método proposto aqui envolveria a sua utiliza-

ção em conjunto com plataformasin situ, como fundeios hidrográficos. Neste caso, medições

discretas de temperatura poderiam ser utilizadas como condições de contorno adicionais para

a inclusão de mais modos EOF no cálculo dos perfis sintéticos.Isto pode potencialmente pos-

sibilitar a obtenção de perfis verticais de temperatura de alta qualidade utilizando um número

relativamente pequeno de sensores ao longo da vertical.
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