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RESUMO

O objetivo deste trabalho € apresentar a teoria fun
damental da andlise de massas de agua baseada nas caracte
risticas temperatura e salinidade, e a sua aplicagao, em
grande escala, ds aguas que circulam na troposfera ocea-
nica e na camada intermediaria da regiao oeste do Oceano
Atlantico Sul Tropical, ao longo da costa brasileira. A
regido estudada est3 delimitada pelas latitudes de 7°S e
de 20°5. |

Determinou-se que a area de gerag¢io da camada Ge sa
linidade maxima, encontrada a 7100 m de profundidade nessa
regido, estd situada ao sul de 15°S, extendendo-se até as
proximidades de 20°s.

A partir de modelos estacionarios para o estudo da
mistura de massas de agua fol possivel avaliar o coefici~-
ente vertical de difusao turbulenta, para o nicleo da A-
gua Intermediaria Antartica, que estd compreendido entre
5 em?.5"' e 15 em?.4”}) Na Aqgua Central do Atlantico Sul
encontraram-se os valores: 20 em?.5” e 13 cm2.s” "}, para
os coeficientes verticais de condutividade térmica turbu-
lenta e de difusao turbulenta de sal, respectivamente.

O triangulo de contragao do volume especifico na
mistura vertical, permitiu estudar a influéncia desse fe-
nomeno na mistura da Agua Intermediaria Antartica com as
massas de dgua que a envolvem. O valor maximo desse para-
metro foi encontrado na interface entre essa Gltima massa
de dgua e a Agua Central do Atlantico Sul (=~ -3,2.10""

em®.g" ).



ABSTRACT

The purpose of this work is to present the fundamental
theory of water masses analysis, based on the temperature
and salinity properties, and its utilization in great scale
to waters of the oceanic troposphere and of the intermediate
layer of the west region of the South Tropical Atlantic Ocean
along the Brazilian coast. The region under study is limited
by latitude 7°S and 20°s.

It was determined that the source area of high salinity
layer, which is found at 100 m in depth in this region, is
located to the south of 1503, extending as far as 20°.

Based on stationary models for the study of water masses
mixture, it was possible to estimate the vertical coefficient
of turbulent diffusion, for the core of Antarctic Intemediate
Water, which is between 5 em?.54” ! and 15 em?.5”!. In the South
! anda 13 em?.s7!
are found for the vertical coefficients of turbulent heat

Atlantic Central Water values of 20 cm2.s

conduction and turbulent salinity diffusion, respectively.

The triangle of the specific volume contraction in the
vertical mixing permitted the study of the influence of this
phenomenon on the mixture of the Antarctic Intermediate Water
and the water masses that envolves it. The greatest value of
this parameter was found in the interface of the latter and
the South Atlantic Central Water (= -3,2.10"" em®.g™').
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1. INTRODUGAO

Os objetivos deste trabalho sdo as descrigbes da teo-
ria fundamental da andlise de massas de agua e das variagdes
espaciais da estrutura termohalina, das propriedades, e dos
coeficientes fisicos das aguas oceidnicas que circulam na re-
giao oeste do Oceano Atlintico Sul Tropical, ao 1longo da
costa brasileira (728 a 20° §).

As caracteristicas gerais da variagao sazonal da tem-
peratura, da salinidade e da densidade em superficie, dessa
regido, foram apresentadas no trabalho pioneiro de Bdhnecke
(1936) , como parte de um estudo mais amplo, abrangendo todo
0 Oceano Atlantico e utilizando todos os valores experimen-
tais obtidos até a época.

Uma das caracteristicas peculiares da estrutura ter-
mohalina da troposfera ocednica estudada & a ocorrencia de
maximos de salinidade (36,3°/oo < 8 < 37,3°/oo) na base da
camada de mistura. Esses maximos, referidos por Defant
(1936) como "maximos intermedidrios de salinidade na esfera
de agua quente", s3o conhecidos desde a expedigcao do "Me-
teor" (1925-27). Sendo origindrios de um acimulo de _agua
mais densa, ao sul da regiao estudada, espalham-se para o
norte sob a forma de uma camada pouco espessa de alta sali-
nidade, induzidos por causas dinamicas ainda ndo bem com~
preendidas.

’ Recentemente Goulet & Ingham (1971), analisando re-
gistros continuos da distribuigao vertical da temperatura e
da salinidade de varias estagdes oceanogrificas, situaram a
area de geragao desses maximos entre 15°S e 21° g, pro-
xima a piataforma continental brasileira.

Ahaixo da termoclina observa-se a ocorréncia do mini-
mo de salinidade (S = 34,5%/00), indicador da Agua Interme-
diaria Antartica originiria da Convergéncia Antdrtica. O
- espalhamento dessa massa de agua para o norte foi, pela pri-
meira vez, investigado por Wiist (1936). Um dos resultados
dessa pesquisa foil que a profundidade do minimo de salinida-
de na regiao em estudo & de aproximadamente 750 m.



Utilizando perfis verticais de salinidade, Proudman
(1953, p. 114) avaliou o coeficiente vertical de difusado tur
bulenta para o nicleo da Agua Intermediaria Antartica em 4
em?/s. Esse coeficiente foi reavaliado por Defant (1954) que
utilizou o método de Jacobsen (1927), partindo de curvas T-S
e obteve 7,4 cm?/s.

Herrera (1973) estudou a origem e os processos de pro
pagagao e de mistura dessa massa de &gua. Indicou que, no 1i
mite oeste do Oceano Atlantico Sul, a velocidade de propaga-
g¢ao do niicleo da agua intermediadria pode atingir valores prd
ximos a 40 cm/s, sendo prdprio falar-se em uma Corrente In-
termediaria Antartica.

Recentemente Mamayev (1975, p. 255), empregando a téc
nica do triangulo de mistura, para a determinagao da quanti-
dade percentual de cada massa de agua, em diferentes profun-
didades, estudou a interagao entre a Agua Central do Atlan-
tico Sul e a Agua Intermediadria Antartica, ao longo da costa
leste da América do Sul.

Apds a expedigao do Meteor as aguas ocednicas, da re-
giao oeste do Oceano Atlantico Sul Tropical, tiveram as suas
propriedades fisicas medidas novamente gragas ao programa de
senvolvido durante o Ano Geofisico Internacional (1957-58).
Dentre essas observagoes destacam-se aquelas publicadas no
Atlas do Oceano Atlantico (Fuglister, 1960) e os trabalhos
oceanograficos da Diretoria de Hidrografia e Navegagdo do Mi
nistério da Marinha, cujos resultados foram recentemente pu-
blicados (Brasil, 1969 e 1974). »

Na Gltima década, além da expedigao Vikindio, cujos
dados foram parcialmente utilizados no presente trabalho, a
regiao em estudo foi pesquisada durante a operagao Leste II,
realizada pela Diretoria de Hidrografia e Navegagao (Brasil,
1972).



2. O CONJUNTO DE DADOS E SEU TRATAMENTO

Neste trabalho foram utilizados dados discretos cole-
tados durante a expedigao Vikindio, levada a efeito em 1967
pelo N. Oc. Prof. W. Besnard, do Instituto Oceanografico da
Universidade de S3ao Paulo; dados extraidos da listagem geral
de estagOes oceanograficas do NODC (National Oceanographic
Data Center - Washington D. C., USA) e da expedigao do navio
oceanografico alemdao Meteor, que em 1925-27 percorreu todo o
Atlantico.

Da primeira expedigao citada foram utilizadas 16 es-
tagoes, numeradas de 76 a 92, que estdo dispostas numa se
gao quase paralela d costa leste do Brasil (segdo A, Fiqg.
1). A estagdo mais setentrional (76) estd situada a 06° 54'S
e 031° 57’ W, e a mais meridional (92) a 20° 00' S e
035° 31" w,

Os dados do NODC referem-se a todos os cruzeiros ca-
talogados por essa instituigao até dezembro de 1971, e que
percorreram a zona compreendida entre 10°s e 15° s de
latitude, e 30° W e 35° W ge longitude. Foram utilizadas
31 estagoes pertencentes a diversas expedigdes, como as rea-
lizadas pelos navios: Almirante'Saldanha, em 1957 e 1959,
Undaunted, em 1966, e Mikhail Lomonosov, em 1959 e 1961, en-
tre outros. Esses dados, de estagOes realizadas em diferen-
tes épocas do ano, foram utilizados para a determinacdo, em
primeira aproximagao, de perfis verticais quase estacioniri-
os da temperatura e da salinidade da Agua Central do Atlan-
tico Sul.

Para a preservagao dos gradientes verticais, esses al
timos dados foram submetidos a um tratamento similar ao uti-
lizado por Mosby (1959), ou seja: foram selecionados deter-
minados valores dessas propriedades e determinadas, grafica-
mente, as profundidades de ocorréncia desses valores, para
cada uma das 31 estagdes. Foi calculada, em seguida, a média
aritmética das profundidades, sendo obtido um perfil verti-
cal Gnico e quase estacionadrio (3T/3¢t = 0 e 8S/3t = 0) pa-
ra cada uma dessas propriedades. Como veremos nas considera-
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goes a respeito da aplicagao de um dos métodos para a deter-
minagdo dos coeficientes de condutividade térmica e de difu-
sao de sal (segao 5.3), essa condigao & necessaria.

Da expedig¢ao do Meteor utilizaram-se as estagoes de
nimeros 160, 202, 203, 290 e 297, cujas posigoes estao in-
dicadas na Fig. 1.

0s dados foram processados pelo programa OCCOMP
(Oceanic Computation Parameters), que estd descrito no tra-
balho de Signorini (1974).



3. A TEORIA CLASSICA DE DIFUSAO TURBULENTA NO MAR

3.1. 0S PRINCIPAIS PROCESSOS DE MISTURA OCEANICA

Segundo Okubo (1970) chama-se "mistura ocednica" ao
conjunto de processos fisicos que ocorrem no interior do o-
Ceano e que tendem a produzir uniformidade nas propriedades
fisicas da dgua do mar. Tais processos sao irreversiveis, no
Sentido que a mistura, por ela mesma, nao pode retornar ao
seu estado original.

Os principais processos que conduzem & mistura ocea-
nica sao: advecgio (ou convecgao) e difusao. Nos processos
advectivos (ou convectivos) os movimentos regulares da &agua
do mar - correntes oceanicas, correntes costeiras, ressur-
géncias, etc. - transportam consigo as propriedades, causan-
do uma variagao local na concentracio das mesmas. Nos pro-
cessos difusivos movimentos irregulares de volumes de &agqua,
chamados tunbulincia, juntamente com a difusao molecular ,
causam uma troca local de propriedades sem que haja um trans
porte resultante de agua. Assim, enquanto nos processos ad-
vectivos (ou convectivos) ocorre um transporte resultante de
agua, nos processos difusivos tal fato nao se observa.

Okubo (op. cit.) analisa, em principio qualitativamen
te, o efeito da descarga de um contaminante dinamicamente
passivo no mar. Depois que os mecanismos iniciais de mistu-
ra, devidos ao empuxo e a troca de quantidade de movimento,
cessam observa-se que as correntes locais transportam = uma
parte do contaminante para fora da area de descarga. Simul-
. taneamente o movimento turbulento espalha o contaminante em
torno do seu centro mdvel, tanto horizontal como verticalmen
te. Porém & necessirio lembrar que a estrutura de turbulén-
cia da velocidade verticalgé diferente, em certos aspectos ,
daquela da velocidade horizontal. A mistura vertical, em ge-~
ral, € um processo menos intenso do que a mistura horizontal
pois, no oceano, os movimentos horizontais sao quase sempre

mzis intensos do que os movimentos verticais.



As propriedades da agua do mar cujas concentragoes
sao alteradas somente por processos advectivos (ou convecti-
vos) e difusivos, a nao ser nos contornos do oceano, sao de-
nominadas propriedades conservativas. Como exemplos temos a
temperatura e a salinidade. A quantidade de oxigénio dissol-
vido, por outro lado, € uma propriedade nao conservativa por
que pode ser alterada por processos de fotossintese ou por
processos respiratdrios de organismos marinhos.

3.2. DIFUSAO MOLECULAR E DIFUSAO TURBULENTA

Denomina-se fluxo laminar a um estado no qual camadas
de liquido movem-se de maneira ordenada, sem que ocorram va-
riagoes aleatdrias da velocidade. Entretanto, devido aos mo-
vimentos aleatdrios das moléculas, pode ocorrer uma difusao
das substancias dissolvidas no liquido, desde que a concen-
tracao dessas substancias seja variavel no espago. As quanti
dades transferidas de uma camada & outra sao proporcionais
ao gradiente de concentracao. O coeficiente de proporciona-
lidade, que &€ uma caracteristica do liguido, & denominado
coeficiente de difusao molecular. Na agua do mar esse coe-
ficiente € func3o da temperatura, da concentragiao de sais e
da pressao.

Denomina-se fluxo turbulento a um estado no qual o-
correm movimentos aleatdrios de pequenas ou grandes massas
de agua. A turbul@ncia de um sistema depende da velocidade e
dos contornos do sistema.

Enquanto o transporte da propriedade devido a difusao
molecular ocorre sempre no sentido da maior para a menor con
centragao, nadiregao do gradiente,o transporte devido & di-
fusao turbulenta nao precisa satisfazer a tal condigio. E
importante notar que sem o efeito da difusao molecular a mis
tura final nao ocorreria.

Os processos de mistura devidos aos fluxos turbulen-
tos sao mais intensos do que os devidos aos fluxos lamina-
res. Logo, o coeficiente de difusao turbulenta & maior do
que o coeficiente de difusao molecular.

Na natureza raramente ocorre um fluxo laminar. A qua-



se totalidade dos escoamentos encontrados sao turbulentos. A
origem da turbuléncia, porém, ainda nao esti bem determinada.
E sempre dificil decidir quais caracteristicas principais e
quais escalas devem ser associadas a movimentos turbulentos
e a movimentos nao turbulentos.

3.3. A EQUAGAO DE DIFUSAO

De acordo com o Teorema da conservacao de proprieda-
des da hidrodinamica, as propriedades no interior de um ele-
mento de volume material de um fluido nao variam, a n3ao ser
que influéncias externas atuem sobre o mesmo. Nesse caso a
variagao temporal indica a intensidade dos agentes modifica-
dores da propriedade atuantes sobre o continuo.

Seja b uma propriedade especifica (por massa unita-
ria) escalar do fluido. A quantidade total de b, em um volu-
me V/, em uma posicdo fixa, é expressa por

[[foer

onde p é a densidade do fluido. Essa quantidade total | pode
variar quando ocorre um transporte da propriedade através da
superficie 4 do volume V,

#pb-\;.dg

sendo v a velocidade do fluido, relativa a um referencial
tridimensional 0XYZ, ou quando influéncias externas criam u-
ma fonte ou sorvedouro Q, da propriedade b no interior do vo
lume, totalizando a variagao

Jf[ aav



Portanto a equagao de conservagao da propriedade b
pode ser expressa por

[f[a“’b) dv--gjpb$.d§+ ff Qpav (1)

isto €, a variagao da propriedade b, por unidade de tempo
(t), € igual ao transporte de b, por unidade de tempo, atra-
vés da superficie do elemento de volume, devido ao fluxo do
fluido, mais a produgéo de b, por unidade de tempo, no inte-
rior do volume.

Se b representa a salinidade especifica S, (g de sal
por g de agua, no sistema CGS, no qual serao expressas as
quantidades das equacgoes subsequentes), a equacao (1) se re-

duz a

fff a(ps ! av = -S@SpSGRF.dE + ffoéedv (2)

Considerando a equagdo acima aplicada a um elemento
de volume sem superficie livre, segue que a Ultima parcela
do segundo membro é igual a zero, pois a salinidade é uma
propriedade conservativa.

Se a distribuigao espacial de Se é variavel existe um
fluxo de massa devido ao movimento irregular das moléculas,
que atravessando a superficie 4 alteram a concentragao de
SQ. A quantidade de sal transportada através da superficie 4
por unidade de tempo, devido a esses movimentos irregulares,

é expressa por

-9;5 ¢.ds

ornde ¢ & a densidade de §Luxo da concentracao da propriedade
em questao (concentration flux density, de acordo com a ter-
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minologia de Krauss (1973, p. 16)), expresso em g.cm 2.8 1
Aplicando-se o Teorema de Gauss 3 equagao (2), e consideran-
do-se o0 fluxo devido ao movimento irregqular das moléculas |,
obtem-se a equagao da conservagao para a massa de sais dis-
solvidos

jjf ffggsl av = - Jﬁ/}rv.(pse$ + ) av

3(psS.)
e > =
ou —t V.(pSev +8 =0
3(ps,) ,
ou ainda —_EEE— + V.psez = -y.C (3)
A equagadao da continuidade para um fluido & expressa
por

+ V.pv =0 (4)

Subtraindo (4) de (3) obtem-se
39S
= 4+ V.V, = - %V.E (5)

Se o fluido nao é homogéneo em relagao a temperatura
e a salinidade, ¢ depende dos gradientes de temperatura, de
salinidade e de pressao. Entretanto, em geral, & suficiente
estabelecer

¢ = -KVS



H

onde K € uma constante de proporcionalidade nao negativa.
A dltima equagao indieca que ¢ tem sentido oposto ao
gradiente de concentragao. Se S @ a salinidade

= 3
S 10 Se

e kv = % é o coeficiente de difusao molecular de sal

(em?/8) , chamado também de coeficiente cinemdtico de difusao
molecular, a equagao (5) pode ser escrita

38 . -
=% + v.VS = V. (kVS) (6)

gque € a equagao da difusao molecular de sal (Krauss, 1973) ,
na hipotese de um elemento de volume sem superficie livre.

Como nos movimentos oceadnicos a ocorréncia de turbu-
léncia é praticamente uma constante, surge a necessidade de
se trabalhar com valores médios das propriedades, isto &, a
equagao (6) deve ser resolvida para valores médios de S e de
V. 5

Oprocedimento, para a introdugao de valores médios ,
segundo Okubo (1970) é o seguinte: conhecendo-se um registro
unidimensional da concentragao de uma propriedade ¢, em um
instante to, isto €, ¢ = ¢(x,to), é necessario alisar o re-
gistro que, devido a turbuléncia, & bastante complexo. Uma
das formas € tomar uma média com centro no ponto x e inter-

valo 2L (escala de medida).

x+L

Flx: 2,t)) = 37 _/; ¢ (£, t,) dg
x—

A diferenga entre os valores nao alisados e alisados

M
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81 (x1 %.tp) = 6(x,tg) = Flxs L,t0)

Chama-sé ¢ de valor médio de ¢, e ¢' de flutuagao ou
componente turbulenta de ¢. A escala de medida (2%) a ser es
colhida para calcular os valores médios depende da precisao
com a qual se pretenda estudar a mistura. Se a escala esco-
lhida for igual ao comprimento do registro obtem-se $ cons-
tante, se for da ordem de grandeza da microestrutura das va-
riagoes de ¢ nao havera alisamento, e consequentemente P =
$. O procedimento para a obtengao de médias temporais & ana-
logo.

' Do exposto segue que os valores instantaneos da sali-
nidade (S) e da velocidade ) podem ser expressos por

<+
i
<4

+ v (8)

Substituindo-se (7) e (8) em (6), e tomando-se os va-
lores médios, obtem-se

9(S + s')

> - - - ,
=T + (v + v'").V(S +8') =V. kDV(S + S') (9)
Utilizando-se as "Regras de Reynolds" e supondo (e}

fluido incompressivel (V.3 = (), obtem-se da equagao (9):

+ V.95 = V.(kVE) - V'.vs' (10)

%

Assumindo-se que as flutuagoes turbulentas da veloci-
dade satisfazem 3 equagao da continuidade, V.v' = 0, entdo
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S'9.9' =0 e a equagao (10) pode ser reescrita
3% + VU8 = V. (k78) - V.5V (11)

Define-se o coegiciente de difusdo tunbulenta de sal

kg (em?/s) mediante a equagio

S

Introduzindo-se esse coeficiente na, equagao (11) ob-

tem-se

S . T = _ =
3¢t VS = V. [(ky + kg)VE]

Como ks >> kv, costuma-se desprezar, na equagao aci-
ma, este Ultimo coeficiente, o que conduz a: .

+ V.VS = V. (kgV8) (12)

e

que & a equagdo da difusao turbulenta de sal no oceano. Em
virtude da nao isotropia das trocas no oceano é .conveniente
separar a turbuléncia.em horizontal e vertical, escrevendo a
equagao (12) da seguinte maneira:

g% + V.V = VH'(ks,ang) + gz‘ks,z§§> (g.kg".?";
13

onde ks H e ks z 830, respectivamente, os coeficientes de
14 » .
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difusao turbulenta horizontal e vertical.
Analogamente pode-se determinar a equa¢ao da condugao
teamica tunbulenta

3T ., = o= _ = ) 3T _
3t * VeVT = Ve kg gD+ 3z (kp 533) (°c.s71)
(14)
onde k; representa o coeficiente de condutividade tenmica

tunbulenta (em2/s).

Stommel (1961) apresentou também a equagao de difusao
turbulenta da densidade, que s& tem significado fisico quan-
do ks = hT,

+ v.Vp = VH.(kHVHE) + é%(kz%%) (g.em 3.5 1)

(15)

o)lcu
ctlol

3.4. A INFLUENCIA DA ESTABILIDADE VERTICAL NA DIFU-
SAO TURBULENTA

A atenuagao da turbuléncia vertical, devido a estabi-
lidade da coluna de agua, resultante da estratificagao de
massa, fol por hipotese assumida por Parr (1936) para o caso
de processos em grande escala.

A estabilidade vertical & definida como a aceleragao
relativa, por unidade de'distancia, a que um elemento de vo-
lume fica submetido quando é deslocado de uma posigao de e-
quilibrio, onde a densidade & p), para uma nova posigdo, onde
a densidade do meio ambiente que o rodeia é p,. Assim,‘ se
durante o deslocamento nao ha mistura e os efeitos viscosos
sao desprezados, a estabilidade vertical, Ez (em™ '), é dada
por (Neumann & Pierson, 1966, p. 139):

dw .
; at_ 1 : o (p1 = p2) 1 1l dp
E_ = £im . = Qim L2°P2) = - = S0 (16)
2 y,e0 9 iz K250 ) Az 5 dz




onde w é a componente vertical do vetor velocidade e

v

(dw/dt)/g indica a razdo entre a aceleracdo do elemento de .

volume (proporcional a p; - p2) e a aceleragao da gravidade
g. Dessa equagao, em que o simbolo §p foi usado ao invés de
dp, para indicar a variagao de densidade entre o elemento de
volume e o meio que o rodeia (variagdo individual de densi-
dade) , e assumindo o eixo 0z orientado para baixo, . tem-se:
EZ >0, EZ =0 e Ez < 0 significam, respectivamente, os e-
quilibrios estavel, indiferente e instével.

Com aproximagao satisfatdria, quando a profundidade z
é expressa em metros, e a pressdo p em decibares, a equagao

(16) pode ser escrita da forma:

td
il
(=a]
il
‘DIII—‘
lo—;
o}

Q
ol

(17)

Lembrando que a densidade &€ fungao da temperatura, da
salinidade e da pressao, p = p(S,T,p), pode-se escrever a de
rivada total da densidade, em relagao a p, como

_ 9p 9

~ 38

L)

+ ar , 3p (18)

Q

T

518

88
"
g

Definindo-se a temperatura potencial, 6, de um ele-
mento de volume de agua do mar como a temperatura que ele
teria se fosse transportado adiabaticamente desde a profun-
didade em que se encontra até a superficie, tem-se:

6 =T - AT, (19)

onde T & a temperatura in situ e AT, é a corregdo adiabiti-
ca da temperatura. Logo, da equagdo (18) obtem-se:

do _ 3p ds _  3p 4 a0
B amt e dp(e + AT,) + 5 (20)
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Reagrupando-se as parcelas dessa iiltima equacgao,

a(ar,)
do _ 20, 20 S4Ta) ) 1o a5, 2p a6
dp [ bt 5T dp + [as ap ¥ 3T 351 (21)

A equagao (21) indica que a variagao total da densi-
dade com a pressao pode ser representada pela soma de duas
componentes, a saber:

- variagao da densidade de um oceano homogéneo (T e s
constantes) e compressivel, representada no primeiro
colchete do segundo membro;

- variagao da densidade de um oceano real e incompres-
sivel, representada no segundo colchete.

A primeira componente citada nao precisa ser conside-
rada nos calculos da variagéo individual da densidade ( 8p )
pois, além de representar a contribuigéo de um oceano homo-
géneo (nao estratificado), a parcela que depende do gradien-
te adiabatico de temperatura (dATA/dp) também €& desprezivel
(o elemento de volume e o meio ambiente que o rodeia estao
praticamente 3 mesma pressao).

Do exposto acima e das equagoes (19) e (21) segue-se
que,

S0 _ 2045, 2pdT _ dr
% -3sa Tirla - &al (22)

com (dT/dp)A = d(ATA)/dp e o indice A indicando uma trans-
formagao adiabatica.-

Combinando-se as equagoes (17) e (22) obtem-se uma ex
pressao geral para o cilculo da estabilidade vertical:

=L (30 d5 , dprdr 4T
E, = 6{Sdp+a[dp (& al? (23)



17

Nessa dedugao seguiu-se, em linhas gerais, Mamayev
(1975) . A equagao (23), expressa em fungdo da profundidade z
foi deduzida por Hesselberg e Sverdrup em 1914 (Defant,

1961).

Para a utilizagao dessa filtima equagao as variagdes
dS/dp e dT/dp s@ao determinadas a partir de resultados expe-
rimentais obtidos em estagoes hidrograficas, enquanto que
3p/3S, 3p/3T e (dT/dp)A podem ser obtidas em tabelas ( ex.
Neumann & Pierson, 1966, Apéndice A).

Quando Ep = 0 tem-se uma situagao de equilibrio indi-
ferente, e neste caso a turbuléncia nao depende da estabili-
dade, sendo limitada pelo Nimero de Reynofds, que pode ser
interpretado como a razao entre as.forgas inerciais e as for
¢as viscosas no fluido. Em geral diz-se que um fluxo & tur-
bulento quando o nimero de Reynolds ultrapassa um certo va-
lor. Okubo (1970) cita como exemplo a coluna de agua existen
te nos oceanos entre a superficie e 7100 m de profundidade.
Nesta camada a estabilidade & aproximadamente nula. Assumin-
do-se uma velocidade média de 10 cm/s4 obtem-se um niimero de
Reynolds da ordem de 107, ultrapassando os limites conheci-
dos experimentalmente, para a identificagao de fluxos turbu-
lentos em amplos canais com superficie livre. Assim, na cama
da de mistura os fluxos sao turbulentos.

Segundo Stewart (1959), com estratificacgao -estavel
(Ep > 0), @ a estabilidade gquem determina se o fluxo & ou
nao turbulento, e o niimero de Reynolds nao desempenha papel
decisivo nessa andlise.

A energia do componente turbulento de um movimento &
retirada do fluxo médio através das tensoes de Reynolds, que
podem ser representadas por

T,. = = pv'iv! i, 3=1, 2, 3 (24)

onde Tij € a tensao de Reynolds, por area unitaria, sobre u-
ma superficie perpendicular a {, na diregao § e vi e vi sao
componentes do vetor velocidade turbulenta nas diregaes i e
{., respectivamente.

Introduzindo-se na equagao (24) o coeficiente cinema-
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tico de viscosidade turbulenta, N, vem (Bowden, 1962)
v,
Tyy = °N1§i% (25)

A energia retirada do movimento médio e transferida
para a componente turbulenta é dissipada continuamente pela
viscosidade do fluido. No caso de um fluxo turbulento na di-
regéo 0x, com velocidade média U variando somente ao longo
da vertical, a razao de geragao de energia turbulenta, por u
nidade de volume e de tempo, &, segundo Proudman (1953),

6= 2% - oy (2L | (26)

Numa estratificacao indiferente (Ep = () essa energia
é dissipada pela viscosidade. Se D é a quantidade de energia
dissipada por efeitos viscosos, entao G = D.

Se a estratificagao & estivel (Ep > 0) cada elemento
de volume deslocado verticalmente realiza (recebe) trabalho
contra forgas gravitacionais (empuxo). O acréscimo da ener-
gia potencial, P, associado a esses deslocamentos, por uni-
dade de volume e de tempo, & dado por (Bowden, 1962)

- 8p
P = gkg £ (27)

entao, para a ocorréncia de movimentos verticais turbulentos
é necessario que G = P + D . Consequentemente a energia ci-
nética cedida pelo movimento médio deve ser maior do que o
acréscimo da energia potencial, G > P, ou

34, 2 sp
pNz(az) > ng,zdz (28)
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Levando-se em conta a equagao (17), pode-se escrever

ouU, 2
Nz(ﬁ) > ng,zEp (29)

Como o primeiro membro da desigﬁaldade acima € sempre
maior do que o segundo, que por sua vez depende da estabili-
dade, verifica-se que, para uma dada taxa de geracao de ener
gia turbulenta a partir de um movimento médio, o efeito de
E_ & o de diminuir, ou mesmo conduzir a uma atenuacao da tur
buléncia vertical.



4, A TEQRIA ANALITICA DAS CURVAS T=S

4.1. A EQUAGAO DE ESTADO DA AGUA DD MAR - GENERALIDA-
DES
A relagac entre os parametros de estado da 3qua do

mar: densidade (ou volume especifico o), temperatura, salini
dade e pressido (ou profundidade), gue tem forma geral:

g = p(5,T,p) ou un = a{s,T,p}

€ denominada equagae de esfado da dgua do maxr, e pode-ser re
presentada na forma diferencial por:

anr

an an,
35

g
3T dr + [—)

de = | 5,p E

} ds + |

T.p s,T dp

Devido & complexidade da composicdo da agua do mar e
ds suas propriedades andmalas (presenca de sais dissolvidos,
calor especifico alto, ete.) a equagido de estado apresentada
acima é bastante complicada. A sua forma analftica ou reso-
lugae numérica s3c ainda cobtidas de forma empirica. Na maio-
ria dos trabalhos em oceanografia fisica s3o utilizadas  as
férmulas de Knudsen-Ekman, estabelecidas emplricamente em
1908, e que apresentam uma solugdo analitica aproximada para
essa equagac de estado., Tais férmulas podem ser enhcontradas
em varios trabalhos (p. ex. Fofonoff, 1962, p. 8) e foram ta
leladas por Lafond (1951).

b.2, O DIAGRAMA T=5

0 grafico da equagdo a« = a{S,T), gue & a eguagic de
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estado da dgua do mar & pressao atmosférica, & denominado
diagrama T-5. Entretanto costuma-se construlr ¢ grafico da
fungao Op = UT{S,T] ou da fungao Vp = vT{S,T}, devido 3
facilidade de manipulacdo numérica depses parametros defini-
dos pors

ande A & o, reprasentam, respectivamente, a densidade e o
volume especifico da dgua do mar desprezando-se o efeito da
pressao hidrostatica. Mamayev (1975} denomina o parametro O
de densidade convencional e vy de volume gspecifdco conven-
cional, Na Fig. 2 sdo apresentados os diagramas T-§ cong-

truidos para e€sses parZmetros, utilizando-se as equagaes de
Enudsen~Ekman.

5 (%)
50;“ 4 L] 3-5] ar 1
T [ T] ]
fpenmec
o A BRI =
At -1 o 1
25 -—_u-‘“..ﬂlﬁr—' 4 L.
f’"_-l L '?f £ — al
T T T
20 ?",{"T‘-'-!;;"‘ i ” L
e o BEyzan - L]
o N & 41'—[ T — |
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- L el k- 1
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o Z 7 ¥ , %
AT T st H
111 L LAY s [T 5] LA
T J_/’f f'_c[_.- 4 %N
- \f 3 ] o
sl budad Eunudu’aovcr s 5
YT yimauii)iine udh i
RE/dREcy dnaaisr ,, :
{x}

Fig. 2 - (a) Diagrama T-S para a fungao
(b} Dlagrama T-§ para a fungio
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O diagrama T-S serve como base para pletar as rela-
Goes T-S existentes numa regifio ocednica. A curva assim ob-
tida & denominada cukva T-$. Quando ela & construida com os
pares (5,T) cbtidos em uma estagc3o oceancgriafica, em diver-
sas profundidades, & denominada curva T-8-z.

Introduzidos por Helland-Hansen em 1912, os diagramas
T-5 830 bastante utilizados em oceanografia, principalmente
para:

(1) avaliagdo da densidade ou do volume especifico - Dado
um par 5-T de uma amostra de &gua & fécil, utilizando-se dia
gramas semelhantes aos da Fig. 2, avaliar-se o valor do para

metro UT (a1} UT.

{2) Classificagao de massas de Agua - Para vastas regides
oceanicas, excluidas as regioes costeiras e a camada de mis-
tura, a curva T-5 & praticamente constante hm tempo e no es-
pago. Essa forma constante permite a classificagio das mas-

sas de dgua em uma dada regido,

{3) Avaliagao do valor numérico de varios parimetros fisi
Cco8, como : proporgoes de diferentes massas de Aqua presen-
tes numa mistura, coeficientes de difusadc turbulenta, contra
¢ac do volume especifico na mistura vertical e outros.

(4) Monitoragdc dos dados obtidos em uma estagio oceano-
grafica - Conhecendo-se a curva T-S caracteristica de uma re
giac & possivel, por simples comparagac, verificar se os da-
dos de temperatura e de salinidade obtidos em uma estagioc o-
ceancografica sao ou nio corretos.

4.3. A TEORIA DE SHTOKMAN

O objetive fundamental da teoria analitica das curvas
T-5 & a solugdc simultanea das equagdes que governam a dis-
tribuicao espacial da temperatura e da salinidade, a repre-
sentagdo dos resultados obtidos num diagrama T-S e a pesqui-
sa sobre as relagbes analiticas e geométricas desses resul-
tados., Isto €, procura-se determinar as relagbes '
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T

f{z,t) & S = g(z,t}

Para a cbtengac das relagdes acima devem ser conside-
rados apenas processos de difusao de sal e de condugac de ca
loy que ocorram na diregao vertical (ac longo do eixo  0z).
Estabelece-se tamb&m, como hipdteses, que os coeficientes
verticais de difusaec turbulenta de sal e de condugao turbu-
lenta de calor sao constantes ao longo do elxo ¢z (para uma
massa de agua) e iguais entre si [kS,z = kT . - kY, e que o©s
termos advectivos das equagdes de conservagac {equagdes 13 e
14) sao despreziveis. Assim, essas equagOes se reduzem a:

as ats
3t kazz {30)
3T _ 3T
e T N a

onde 5 ¢ T representam valores médios.

As condigoes inicials para a resolugdc dessas eguacoes
sao: no instante inicial (£ = 0) existem camadas horizontais
planas e paralelas, com temperatura £ salinidade constantes
ac longe da vertical. Esta condigdo, gue implicitamente in-

dica a existéncia no cceanc de massas de Sgua com caracteris

ticas T ¢ S homogéneas, recebeu o seguinte comentdrio de
Shtokman (1946} :
"Entretantc, deve ser mencionado gque ¢ conceito de

massas de agua como corpos discretos de Agua, os guais antes
da mistura possuem propriedades indiwviduals {um conceite que
€ fundamental para toda a teoria das curvas T-S, e gue & bas
tante utilizado em oceanografia) €, antes de tudo, um concel
to convencional. De fato, podemos obter uma reprodugao  das
massas de agua colocando em um recipiente varias camadas de
um liquido, uma sobre a outra, e observando o nivelamento

gradual das suas propriedades por mele das curvas T-5. Obvia
mente, uma distribuicac similar de temperatura e de salini-

dade poderia ser obtida se o vaso contlvesse, inicialmente,
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Agua ndo estratificada, com propriedades idénticas em todos
o8 pontos. Isto pode ser reallzado mudando as propriedades
da Agua por meio de influenclas externas, 1isto 8, submetendo
a agua superficial a aguecimento, resfriamento ou variando a
salinidade por acréscimo de dgua ou evaporagido, Como resul-
tado das infludncias externas mencionadas, juntamente com os
processos de mistura, podemos obter, no nessc vaso, uma dig-
tribuigdo vertical de temperatura e de salinidade idéntica i
quela do primeiro caso, embora neste sequndo casoc as tais ca
madas (massas de agua) nao existam,"

2inda segundc Shtokman (1946), nao existem tais mas-
sas de agua na natureza., Entretanto, como o resultadg inter-
mediaric € final & o mesmo, gualguer gue seja a hipftese as-
colhida, nao ha inconveniente em assumir-se, como condicdes
iniciais, a existencia real de massas de agua,

As equagBes (30) e (31) s3o resolvidas para o caso
da existéncia de tres massas de Agua em um Oceanc Com  pro-
fundidade infinita, ou seja, a massa de &gua superior (AI} e
a massa de agua inferier (AS} possuem espessura infinita. A
massa de Agua intermediaria Eﬁfl possui espessura finita e
igual a Zh. A hipStese de oceano com profundidade infinita
nfc afetard sensivelmente os resultados cbtidos, pois os wes
mos serao apllcados & massa de agua intermedidria. Eptretan-
to, em alguns casos, as equagdes (30} e (31) foram resolvi-
das para cceanos de profundidade semi-finita e finita, e pa-
ra duas ou quatro massas de Agua, conforme € apresentado em
Mamayey (1975},

Resumindo, as condigoes iniclais (£ = ¢), colocando a
origem do sistema de coordenadas {z = () na parte central da
massa AE,'e orientande o eixo 0z para cima, sio:

T{z,0) = T1IIr 5(z,0) = Sl' para z > h
T{z,}) = TZ' s{(z,0} = 52, para -h < z < h (32)

T(z,0) = T4, 5{z,0) = 8,, para 2z < -h

As condigoes de contorno sac aplicadas somente 3 in-
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terface de separag¢ao entre as massas de agua AI-AE & AE-AS,
pois o oceano extendendo-se infinitamente para cima e para
baixo na sofre o efeito de agdes externas. A condigio a ser
satisfeita & a da lgvaldade do fluxc de calor ou de sal nos
dots lados da interface.

Para resolver a equagac {30) pode-se utilizar o méto-
do das transformadas de Fourier, obtendo-se para solugac ge-

ral {(wver, p. ex., Mathews & Walker, 1%&5, p. 231}:

- _ {z-£)*
Tlz,8) = — ffa:&:-e At gy
2/Tkt 2,

onde a funcao f(r) = T’£=ﬂ & determinada a partir das condi-
coes iniciais (32}, lego:

{z-E) ¢ h fz- Eiz
Ty ke E_ f TERE
“h

T{z,t} = e +
zwnEt
r 7o fEl
+ fe dg
2fﬂkth

Efetuando=-se a mudanga de variidveis abaixo,

E- 2 _w= 24 vkt =rdf = 2/kt dn
2/kt :

os limites de integragaoc também devem ser substituidos por

E:-l-cn-}n:-}m

E = =@ w3 1] = =

£ = -h =>» n = -



E-h-u}n:n-

o que amnduz a:

| z+h
2R
T o 2 T
T(z,t) = -4 Jr e " dn + £
e T

26

z - h

2/kE
z-h
2VvRI +on

-2 T —'-|

f ﬂnd!‘}+}% e ' dn
Z+h ! _z-h {33)
ivRE 2VRT

As integrais do segundo membro da equagaoc acima podem ser

transformadas utilizando-se a
finida por

e gue possul as propriedades

dl=-2]

b{tm}

40}

integral de probabilidades, de

z 2
Lfe_n dn
J_ﬂ

-¢fz)

1

Para tanto a equagao (33) pode ser expandida na forma,
z+h
0 2vRE g
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Utilizando-se agora as propriedades da fungic 4#{z),
obtem-se,

| Ty v+ 7Ty . -n? ?JEH -n?
Tl’z,t}=—-—-fe dn+ f e dn +
YT
0
z+h
Tz"TB 2R "
+ Jr = dn
5 g
ou ainda,
1 s h - Z + h
T(z,t} ==V T, + T. + (T, - T.)¢{ y o+ (T, - T 1¢{
! 24T+ 1y L "2y 2 5/KE
(34)

que € a equagao para a distribuigadc vertical de temperatura,
no caso da mistura de tres massas de dgua num oceanc oM pro
fundidade infinita. A equagaeo para a distribuicgao de salini-
dade pode ser cbtida de maneira an@loga, resultando,

by & (s, - 8 }¢{ h}]
2vkt 2/t

(35)

= 1 - Z
S{z,t) = 5{S, + 55+ (5] - 5,)8(

3

Mamayev (1375, p. 175) justifica o emprego dessas e-
quagoes, deduzidas para um cceano de profundidade infinita,
ao oceang real, com as sequintes palavras:

"GO problema original da teoria dos diagramas T-S5 & a
construgao analitica de curvas T-5 que reproduzam, tao pre-
cisamente quanto possivel, as curvas T-S construidas a par-
tir dos resultados de observagdes em estagtes hidrolbglcas
no mar. No esforgo para obter similaridade entre ambas, o
proposito da teofia & nac somente construir uma curva T-§ a-
nalitica cuja forma seja similar 3 da curva real, mas também
gque a distribuigao do pardmetro z ao longo da primeira refli

ta ¢ quadro real. Somente apds a observagac de ambas condi-
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goes - similaridade na forma das curvas T-5 e semelhanga na
distribuigdc do par@metro z ao longo delas - € possivel ob-
ter-se conclusodes tebricas a respeito da distribuigic de mas
gas de agua (primeiro com a profundidade), da velocidade de
seus deslocamentos e transformagdes, a razao percentual de
massas de agua em diferentes pontos, & magnitude dosa coefi~
cientes da treoca, ete."

E mals: "Em adig3o ao que fol dito, deve-se dar aten~
¢30 & uma propriedade geral e multo importante das curvas T35
de estagdes oceanogrificas profundas: os pontos de referén-
cia do pardmetro z estdo distribuidos irregularmente ao lon-
go delas; intervalos uniformes desse parametro estac bem es-
palhados na parte superior da curva, preenchendo mais a suas
parte inferlor, aproximando-se assintoticamente guandoc z-H,
onde H & a profundidade do oceano."

prassesqua ainda o mesmo autor: "Esta propriedade das
curvas T-S & perfeitamente Obvia, e & explicada pela maior
homogeneidade da temperatura e da salinidade das massas de 3
gua profundas. No caso de um cceano idealizado, com profun-
didade ilimitada, preenchide até o infinite com massas de a-
gua homogéneas na temperatura e na salinidade, chegaremos 3
conclusac gque o8 pontos paramétricos aproximar-se-zo, como
no oceano real, assintoticamente do Indice T-5 da massa de a
gua inferior, porém nac guando z-H, mas sim guando z-=. Com-
parando as curvas T-5 construidas para um oceanc bastante
profunde, mas finito (z = #}, e um infinito (z+=), com indi-
cas {Sﬂ,Tﬂ} idénticos, no primeiro caso no fundo e no segun-
do no infinito, podemos chegar 3 conclusdo gque a distribui-
¢20 do parametro z numa vizinhanga de raio e do ponte (S,,T,)
¢ bastante pegueno, terd pouca infiuéncia na distribuigao do
mesmo parametro na parte restante da curva T-5. O que foi di
to acima & ¢ bastante para justificar a afirmagae que a de-
senvolvimento da teorla analitica das curvas T-S para um o-—
ceano com profundidade infinita, com aplicacac posterior ao
oceano real, & valida."



h. &, A MISTURA DE TRES MASSAS DE AGUA EM UM GLEAND
COM PROFUNDIDADE INFINETA

Pode-se agora, com a teoria apresentada na se¢do an-
terior, estudar o desenvolvimento do processo de mistura de
tres massas de dgua e a sua representagic no plano T-S.

No instante inicial (£ = ¢) todos os pares (§,T}) para
z > h est3o localizados em Ay(8;,T,}; todos os pares {5,1)
para -h < z < h estdo localizados em A, (8,,T,) e todos os pa
res (8,7T) para z < -h estdo em ASISS,Tji. Logo, no instante
iniecial, a representagac grafica das caracteristicas T e §
das tres massas de agua & um conjunto de tres pontos distin-
tes (Fig. 3a).

Se o5 tres pontos &I, AE e As nac sao colineares, o
triangule determinado por eles no plano T-5 & dencminado tnd
angulo de misfura.

Imediatamente apds ¢ instante inicial, permitindo-se
a mistura das tres massas de 3gua através de suas interfaces
de separagac, os pares (5,7T) distribuem-se ao longo dos seg-
mentos de reta AIAE e AEAS' formande uma curva T-5 composta
por dois segmentos de reta, coincidentes com lades do trian-
gulo de mistura {Fig. 3b}. Tal fato fol mostradoc por Shtckman
(1946}, gque deduziu a inclinagio da reta tangente 3 curva TS
em qualquer um de seus pontos. Para issc diferencia-se as e-

T4 T4
ey A |
Az o Az Ay
\\
@Aa A3 Aa
S 5 E
{a) {b) {c}

Fig. 3 - Representagdo no plano T-S de tres estagios nho proces
8o de mistura de tres massas de dgua: (a) £ = ¢, (B
t -8, () £ =0,
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quagoes (34) e (35) com relagao a z, e divide-se os resulta~-
dos, obtendo-se:

b v = GT _ T1 7 Ty + (Ty - Tylexp(-zh/(kt))

(36)

Conforme se observa na equagdo (36), para pequenos va
lores de £ a inclinagao da tangente 3 curva & expressa por

Lim %g, O que resulta:
t+0

tg vy = ——————3, para z > 0
2

tg vy = gi—:—gg, para z < 0

isto &€, para t muito pequeno, a inclinagdo das tangentes é
constante e igual & inclinagao dos lados AA, e A2A3 do tri-
angulo de mistura, tanto para z > 0 como para z < 0. Isso
mostra que, para z > 0 os pares (S,T) estdo distribuidos ao
longo do lado AIAZ’ enquanto gue para z < 0 est3o distribui-
dos ao longo do lado AZAS'

Com o passar do tempo a curva T-S vai perdendo a sua
forma linear, tendendo assintoticamente aos lados AIAZ e
A2A3 e, nas proximidades de Az vai se arrendondando (Fig. 3¢),
conforme pode ser constatado a partir da equag@o (36). Fazen
do-se z+i» com £ # 0 e constante, obtem-se dessa equagao,

tg vy = 1 para z-+w
2
(38)

tg vy = 23 para z-+-w

Entao, quanto mais afastado do nlicleo ("core") da agua in-



31

termediaria (z = ) estiver z, a tangente 3 curva T-S terd
inclinagao mais prdxima dos valores obtidos em (38) que s3o,
respectivamente, a inclinagao dos lados S A,Azs . Tsso
mostra que para valores de z suficientemente afastados do nid
cleo da dgua intermedidria, a curva T-S coincide com os la-
dos AIAZ e A2A3 do triangulo de mistura, qualquer que seja o
instante t > 0 considerado. A afirmagao de que nas proximi-
dades de Az hd um arredondamento da curva T-S com o passar
do tempo, pode ser verificada a partir da equacao (36), ao
ser analisada a evolugao no tempo das caracteristicas T e 8
do niicleo da 3gua intermediidria, © que serid feito mais a-
diante.

O estagio final da mistura, desde que n3o haja uma
formagao continua das massas de agua AI’ AZ e AS’ pode ser
obtido fazendo {+= nas equagoes (34) e (35), resultando:

- _ "1 3
Thesda = p) © Slerto = 2

isto €, o produto final da mistura & uma s3 massa de &gua com
indices termohalinos ((S] + 83)/2,(T1 + T3]/2), que no tri-
angulo de mistura corresponde ac ponto médio do lado A1A3 .
Este resultado seria obtido também para a mistura de duas G-
cas massas de agua - AI e A3 - 0 que mostra a completa dege-
neragao da massa de dgua A2 no estagio final.

Uma caracteristica importante das curvas T-S, e que
pode ser obtida da equagao (36), & a continuidade. Para Z#0
a curva T-S é continua, pois #g y = dT/dS existe para qual-
quer valor de z. 1Isso ﬁustifica a utilizagdo de elementos
do calculo diferencial no estudo das curvas T-S.

' Foi entao determinada a evolug¢ao das curvas T-S duran
te o processo de mistura. Estudar-se-&, agora, a evolugéo de
alguné pontos particulares dessas curvas. O primeiro sera o
nicleo da massa de &gua intermedidria, z = 0. No instante i-
nicial os valores da temperatura e da salinidade nesse ponto
sao, respectivamente, T2 e 32' Com o passar do tempo essa
massa de agua se degenera, perdendo as suas caracteristicas
fisicas iniciais, devido i a¢3o das massas de igua que a en-
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volvem, Fazendo z = 0 nas equagoes (34) e (35),

T. + T T. + T
T(0,8) = =3 + (1, - - Dol
27kt
(39)
S, +8 S, + 8
s(0,8) = 23 4 (s, - 2ol
27kt

e eliminando a funcao ¢{h/(2v/kRT})) destas duas Ultimas equa-
¢oes, obtem-se:

- T, + T3 _ T2 - (Tl + TB)/Z(S _‘S
2 52 - (sl + s3)/2

+ 5
1 3)

Essa Ultima equacao & a equagao de uma reta no plano
T-8, passando pelos pontos AQ(SQ'TZ) e ({SI+S3)/2,IT7+T3]/2)-
Portanto, a evolucdo no tempo dos valores de temperatura e
de salinidade no nicleo da agua intermediaria ocorre sobre o
segmento de reta AZP’ onde P & o ponto médio do lado A1A3 do
triangulo de mistura (Fig. 4). O segmento A,P & denominado

diagonal principal do triangulo de mistunra.

L
<

A inclinagao da tangente a curva T-S no ponto 2
pode ser obtida da equagao (36)

Tl - T3

tg Y|,.p = s —=
|z 0 5y - 8,

Sendo essa inclinagao constante e igual & inclinagaoc do lado
AIA3' pode-se concluir que a tangente & curva T-S pelo ponto
z = 0, nicleo da &gua intermediaria, em qualquer instante de
tempo (excepto o instante inicial) é paralela ao lado A]A3
do tridngulo de mistura (Fig. 4). Esse lado & denominado ba
se do triangulo de mistura.

A analise feita para o nicleo da massa de agua inter-
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mediaria & suficiente para justificar a afirmacioc feita an-
teriormente de que, a partir do instante inicial, a curva TS,
nas proximidades de Az, sofre um arredondamento gradativo.
Pode~se também acompanhar o que ocorre com os valores
de temperatura e de salinidade dos pontos situados nas inter
faces de separagao das tres massas de Agua, isto &, nas pro-
fundidades z = h e z = -h. A distribuigdo, em fungdo do tem-
po, dessas varidveis pode ser obtida das equagdes (34)e (35):

1 h
T (h,t) = 5[T, + T, + (T, - T.)})&(—)
2[ 1 3 2 3 _kt]
(41)
1 h
S (h,t) = 5[s; + S, + (5, - 5,)¢ (=)
2[ 1 3 2 3 /KT
1 h
T(~h,t) = [T, + T, - (T, - T.)®(—)
(42)
1 h
S(-h,t) = =[S, + 5, - (5, - S§.)%(—)
2[ 1 3 1 2 /EE]
T (°C)
4
A
llééﬁ’!’//

"5 (%se)

Fig. 4 - O triadngulo de mistura € seus elementos, segqundo
Sntokman (1946) .
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Imediatamente apds o instante inicial (t = 0) obtem-

se:

LY

T|z=+h -2 S|z=+h - 2

z=-h 2

Tla=-n = =2 ¢ §|

Com o passar do tempo a massa de agua intermedildria
se degenera, conforme ja citado. Os valores da temperatura e
da salinidade nas interfaces, em decorréncia, também variam.
Eliminando-se ¢{n//kf) de (41) e (42) obtemse , respectivamen

te:

e T T 17 P
T - = o (s - ) (43)
) 5, - 8, 2
T. + T T, - S5, + 8§
1773 _ Ty Tty o8 S,
L GRS (s — (44)

A equagao (43), que relaciona a temperatura e a sali-
nidade na interface que separa as massas de agua AI e Az, na
profundidade z = h, & representada no plano T-S por uma reta
que passa pelos pontos  ({S; + 8,1/2,(T, + T,1/2) e
((S; + S51/2,(T, + T;)/7). Esses pontos sdo, respectivamente,
o ponto médioc do lado AIAZ e o ponto médio do lado AIAS do
triangulo de mistura. Portanto, a evolugcao no tempo dos va-
lores de temperatura e de salinidade da interface de separa-
cao das massas de agua A1 e Az ocorre sobre o segmento de re
ta que possui para extremidades os pontos médios dos lados
AIAZ e AIA3 do tridngulo de mistura (Fig. 4). Esse segmento
de reta, paralelo ao lado A2A3, & denominado med{iana secun-
dania do iniangufo de mistura (segmento PQ) .

Da equagao (44) pode-se chegar a conclusdes analogas,

isto &, que a evolucdo no tempo dos valores de temperatura e
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. de salinidade, da interface que separa as massas de 3gua Az
e As, se da sobre a outra diagonal secund3ria do tridngulo
de mistura (segmento PR, Fig. 4).

A reta que passa por dois pontos equidistantes do nii~
cleo da &gua intermedidria, por exemplo z = g e z = -a, tem
inclinagao

T - T
+a -3a,
t = —— =
9Y =5 5. (45)

Os valores T, e T_, podem ser obtidos da equagao (34)

1 a-h a + h
T(+a,t) = 5[T, + T, + (T, -~ T,)&( ) & (T, - T,)0( )
2151 7 3 17 %2 S 27 3 e ]
(46)
T(-a,t) = 5[y + Ty 4 (T - 7,00 (2D 4 o(r - 1))
2vkt 2/kt
(47)
e os valores de S, e de S_  da equagdo (35). Efetuando

T4a = 7., © lembrando que a fungdo ¢(z) & uma fungdo iImpar,

T. - T
1 3 a-h a+h
T - T = d( ) + &¢ ) (48)
+a -a 2 [ 2JKE 2/KE ]

Analogamente, para a salinidade obtem-se:

S, - 8§
1 3 a-nh a+h
8§ _ -8 _ = »( ) + o (=——) (49)
+a -a 2 [ 2/KE 2§E]

Substituindo-se (48) e (49) em (45) chega-se &:

_ 1 3
tg vy = §I“:—§§ (59)
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A equacao (50) mostra que a reta qgue une, no plano T~
S, dois pontos eqliidistantes do nicleo da agua intermediiria
tem mesma inclinagao gue o lado A,A3 do triangulo de mistura
isto &€, é paralela a esse lado.

Lembrando ainda que a reta tangente a curva T-S no
ponto z = 0 (nicleo da agua intermediidria), em qualquer ins-
tante, também & paralela 3 base do triangulo de mistura, po-
de-se concluir que qualquer destas retas tangentes € também
secante a outra curva T-S, anterior no tempo, em pontos equi
distantes do nicleo da agua intermedidria. E, inversamente ,
gualquer reta secante a pontos eqiidistantes do nicleo da
massa de Agua intermediaria, é também tangente A outra curva
T-S, posterior no tempo, pelo ponto z = .

Todos os resultados obtidos nesta segdo, relativos &
mistura de tres massas de &gua em um oceano com profundidade
infinita, foram estabelecidos por Shtokman (1946), na forma
dos seguintes teoremas, que serao chamados de Teoremas de
Shtokman:

(1) No momento inicial da mistura, a curva T-§ consiste
de dois segmentos de reta gue tém para extremidades, no pla-
no T-S, os Indices termohalinos das Aguas gque participam do

processo.

(2) As retas tangentes d curva T-S, em pontos suficiente-
mente afastados dos contornos da massa de agua intermedidria

praticamente coincidem com os lados do triangulo de mistura.

{3) Os pontos das curvas T-S correspondentes ao nicleo da
massa de agua intermediadria sao, simultaneamente, pontos ex-
tremos dessas curvas. As retas tangentes 3s curvas T-S por

esses pontos, sao paralelas a base do triangulo de mistura.

(4) O lugar geométrico dos pontos com parametro z = 0, ca
racterizando a evolugao no tempo do nicleo da dgua interme-
diaria, € a mediana principal do triangulo de mistura; que
tem como uma das extremidades o vértice do tridngulo de mis-
tura correspondente a massa de agua intermediaria.

(5) 0 lugar geométrico dos pontos gue no plano T-S repre-
sentam a evolugao no tempo dos contornos da massa de dgqua in
tecrmediaria sao as medianas secundarias do triangulo de mis-

tura. Esses segmentos determinam, sobre as curvas T-5, arcos
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gue correspondem a agua da camada intermediiaria.

(6) As retas que, nas curvas T~S, unem dois pontos que
possuem valores do pardmetro z com mSdulos iguais, mas si-
nais opostos, sao paralelas 3 base do tridngulo de mistura.

(7) A reta tangente & uma curva T-S, pelo ponto de inter-
secgao da mediana principal do triangulo de mistura com esta
curva, determina sobre as outras curvas T-S, anteriores a es
ta no tempo, dois pontos possuindo parametros z com mesmo mo

dulo mas sinais opostos.

Estes teoremas constituem a base tedrica para anilise
de curvas T-S obtidas em estagdes oceanograficas, visando ao
estudo das transformagdes das massas de dgua existentes no o
ceano. Algumas das hipdteses feitas, como a igualdade dos
coeficientes verticais de difusdo turbulenta de sal e de con
dugéo turbulenta de calor, ou a de um cceano com profundida-
de infinita, ndo sao verdadeiras. Entretanto, os bons resul-
tados obtidos com a aplicagao dessa teoria aos dados de es-
tagoes oceanogrdficas, justificam as hipSteses simplificado-

ras feitas.

4.5. A DETERMINAGAO DA QUANTIDADE PERCENTUAL RELATI-
VA DE MASSAS DE AGUA

Em gualquer ponto de uma curva T-S estacionaria a tem
peratura e a salinidade podem ser determinadas conhecendo-se
as proporgoes das diversas massas de dgua presentes. No caso
da mistura de tres massas de dgua basta aplicar as equagdes
abaixo,

T = mlT1 + sz2 + m3T3
(51)

S = mlsl + m252 + m3S3

onde T e § sao, respectivamente, a temperatura e a salinida-
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de na profundidade analisada e Myy My € Mg as proporgoes das
massas de agua AI' AZ e A3 naquela profundidade. Note-se que
mp + omy + mg = 1.

Q0 problema inverso seria, conhecendo-se a temperatura
e a salinidade em uma dada profundidade e os Indices termo-
halinos das massas de agua AI' A2 e A3, determinar as pro-
porcoes dessas massas de agua presentes nessa profundidade .

Para isso deve-se resolver o sistema,

mlTl + m2T2 + m3T3 =T

M8y + myS, + MySy =8 (52)

my + m, + m, = 1

obtendo~se a solugao analitica do problema.

Na pratica, entretanto, utilizam-se solugoes graficas
por apresentarem maior facilidade de aplicagao. Esse método,
proposto por Thomsen (1935), constitue-se de um nomograma ob
tido dividindo-se os lados do trianqulo de mistura em dez
partes iguais, e unindo-se os pontos por segmentos de reta
paralelos aos lados do triangulo. O triangulo utilizado nes-
te trabalho sera apresentado na segao 6.

L.6. 0 FENDMENO DE CONTRACAO DO VOLUME ESPECFFICO NA
MISTURA VERTICAL ("CABALLING")

Uma das propriedades andmalas da &gua do mar é a con-
tragao do volume especifico, ou aumento da densidade, duran-~
te processos de mistura.

A contragao do volume especifico ocorre quando o© vo-
lume especifico da massa de agua obtida num processo de mis-
tura & menor do que o das massas de agua que participam da
mistura. Este fendmeno & devido & nao linearidade da eguagao
de estado da agua do mar.

Para calcular a magnitude da contra¢ao do volume es-
pecifico Fofonoff (1962) apresenta a equagao:
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Ao =74 - alf,§) (53)

onde Aca & o valor da contragcao, a & o volume especifico mé-
dio e a(T,3) & o volume especifico da mistura. Utiliza-se
neste trabalho o volume especifico convencional, definido na
segao 4.2.,

Av. =%v_ - v, (T,BS) (54)

0s valores T e S podem ser obtidos das equagoes (51)

e ;T de uma equacao andloga,

Vp = mlvT,l + msz,2 + vaT,B (55)

Os valores de vT(T,§] podem ser determinados pelas ta
belas de Lafond (1951).

Mamayev (1963) propos a construgao de thiangulos de
contragao na mistura para o estudo desse fendmeno nas curvas
T-S. Para isso, deve-se inicialmente determinar o valor de
Ach para cada um dos 66 pontos existentes no nomograma para
estudo da quantidade percentual de massas de agua, e determi
nados pelas intersec¢oes dos segmentos paralelos aos lados
do tridngulo. Em seguida constroem-se curvas de contragao na
mistura para cada um dos segmentos em gue aparece uma mesma
quantidade percentual de uma das massas de agua. Dessas cur-
vas os valores de AcUT escolhidos para figurarem no triangu-
lo de contragdo na mistura sao transportados para os segmen-
tos de reta que estac no interior do triangulo. Finalmente ,
tracam-se as isolinhas de contragdo do volume especifico na
mistura vertical. As curvas e o tridngulo de contragao cons-
truidos neste trabalho ser3o apresentados na segao 6.4.



5. ALGUNS METODOS PARA A AVALIAGAC DO COEFICI~
ENTE VERTICAL DE DIFUSAQ0 TURBULENTA NO MAR

5.1. METODO DE JACOBSEN=SHTOKMAN

As curvas T-S podem ser utilizadas, conforme mostrado
por Jacobsen em 1927, para a determinagdo do coeficiente ver
tical de difusao turbulenta no mar. Shtokman (1946) verifi-
cou que, embora a equagao deduzida por Jacobsen fosse corre-
ta, o método utilizado poderia conduzir a resultados incor-
retos.

Seguindo as linhas gerais propostas por Jacobsen para
a dedugao da equagdo, utilizando porém os Teoremas de Shtok-
man, assume-se como hipdteses um oceano de profundidade in-
finita no qual ocorre a mistura de tres massas de agua. Sao
consideradas duas curvas T-S defazadas no tempo, om um mesmo
ponto do oceano. A primeira corresponde a um instante io e a
segunda a io + At (Fig. 4). Traga-se uma tangente a curva
posterior no tempo, pelo ponto extremo dessa curva -~ ponto
A na Fig. 4. O teorema (3) de Shtokman diz que o ponto A cor
responde ao niicleo da dgua intermedidria (z = 0) e que a re-
ta tangente & paralela 3 base do triangulo de mistura. O teo
rema (4) afirma que o ponto A estd sobre a mediana principal
do triangulo de mistura, e o teorema (7) que os pontos deter
minados sobre a curva T-S anterior no tempo (pontos B e ¢(,
Fig. 4) sao equidistantes de z = 0. Pode~se, em vista disso,
associar aos pontos B e ¢ os parametros (-Az/z,to) e
(Azlz,tol, respectivamente.

A temperatura e a salinidade nos pontos A, B ¢ C (Figq.
4) podem ser representadas, para os propdsitos praticos, pe-
la soma dos primeiros termos de uma expansac em série de
Taylor em torno do ponto U:
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=7 - 13T 17T 2
TB TD itaz)DAz + S(EEy)D(AZJ

_ _ 1,38 1,3%s 2
Sg = Sp = 3035082 + Flgzy)plen)
B 1,3T 1,327 2
Te = Tp + 3055 pb% + 3z p82)
(56)
_ 1,38 1,3%s 2
SC = SD + E(EE)DAZ + E( 22) (Az)
_ g 42T
TA = TD + T At
. as
SA = SD + =t At
A equagao da reta tangente BC &:
T, ~ Tp = (5% S)D(SA - Sg) (57)

Substituindo-se em (57) os valores expressos em (56)

e simplificando-se,

oT _ (4T, - _ Az - (9T, (38 (Az) L
(58 - @b at]At = [(az p - G'pls2ipl * [(az 'pt
<§§)D(3 f)D] (58)

Mas, no plano T-S§, T é fungdo de S e S & funcao de z, o que
implica,
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ou,

Utilizando-se essas duas {iltimas equagdes, a equagao
(58) pode ser reescrita:

3T _ 4T, 38 _ {Az)?,a*1r, 38,2
[§-£ (ES—)D(HQ;—‘E)] At = —8 (d—s—z')D(‘a—z)D (59)

Levando~se em conta as equagoes (30) e (31) no primei
ro membro da equagao acima, esta se reduz a:

2 2 2
k[T (25) 7] pe = (42174, (38,
as? as?

Logo, k = (60)

[ae]
>
t

que & a equagao apresentada por Jacobsen em 1927 para o cal-
culo do coeficiente vertical de difusao turbulenta. Entretan
to, por desconhecer o triangulo de mistura e suas implica-
gSes, Jacobsen estabeleceu éue a reta tangente BC deveria
ser tracada pelo ponto de maior curvatura da curva T-S. A
curvatura, como se sabe, varia com as escalas escolhidas pa-
ra o0s eixos coordenados. Ou seja, uma mesma curva T-S, dese-
nhada em varios diagramas T-S que possuam escalas diferentes,
pode aparentar possuir pontos de curvatura maxima associa-
dos a profundidades diferentes. Shtokman (1946) percebeu es-
se fato e, criando a teoria analitica das curvas T-S, mos-—
trou que a reta tangente BC deve ser tracgada pelo ponto de
intersecgao da mediana principal do tridngulo de mistura com
a curva T-S.
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Os dois métodos sb apresentariam resultados iguais
quando o triangulo de mistura fosse isdsceles em relagao aos
lados ATAZ e A2A3 pois, nesse caso, a diagonal principal do
triangulo de mistura coincidiria com o eixo de simetria da
curva T-S.

A equagao (60) & aplicivel 3s regides ocednicas onde
0 deslocamento das massas de &dgua &€ praticamente desprezivel
Ou seja, estuda-se a deformagdo da curva T-S no tempo, repe-
tindo-se a estagao oceanografica no mesmo ponto, e supondo-
se que a deformagcao foi causada, exclusivamente, por proces-
sos de mistura vertical turbulenta, desprezando-se 0s efei-
tos advectivos. Proudman (1953) ampliou a aplicacao dessa e-
quagao sugerindo que, apds algumas transformacgoes, ela pudes
se ser utilizada para analisar a mistura quando houvessem mo
vimentos estacionarios das massas de dgua. Nesse caso, estu-
da~se a deformagao da curva T-S no espago, mantendo-se fixo
o tempo. Assim, tomando-se duas estagaes distanciadas de L,
sendo v o médulo do vetor velocidade média na direcdo L, tem
se L =vAft . Com isso pode-se eliminar A% na equagao (60),

(61)

Essa dltima equagao possibilita a avaliagdo da razdo
k/v, e do coeficiente k se a velocidade v for conhecida.

5.2. METODO DE PROUDMAN

Proudman (1953) propos um método para a avaliacdo do
coeficiente vertical de difusao turbulenta em regices onde o
movimento das massas de aqua & estacionirio. 0 método, que
se fundamenta no idealizado por Jacobsen em 1913, utiliza os
perfis verticais de salinidade ou as segles verticais dessa
mesma variavel.

Supondo que © movimento das massas de 3gua é sempre
paralelo a 0x, com velocidade média u, e que a mistura & pu-
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ramente vertical, a equagao (13) se reduz a:

as _ 3 38
U.-a—}z-—a-z-(ks'z ﬁ) (62)

Se hs . & constante ao longo da vertical, obtem-se da
H

equacgao (62),

u 32g5/822

A egquagao acima pode ser utilizada em dois métodos: a
partir dos perfis verticais de salinidade de duas estagoes

vizinhas, e a partir da segao vertical de salinidade.

5.2.71. A PARTIR DE PERFIS VERTICAIS DE SALINIDADE DE
DUAS ESTAGUES PROXIMAS

Com os perfis verticais de salinidade de duas esta-
¢oes A e B proximas, sendo a reta AB paralela ao eixo Ox,
constroe-se o perfil da salinidade média entre as estagoes
(curva Sm na Fig. 5). SA e SB saoc os valores de salinidade ,
a profundidade z, das estagdes A e B, respectivamente. A sa-
linidade da curva média, nessa mesma profundidade, & SP‘ A
diferenca SB - SA representa o incremento AxS. 0 incremento
da salinidade média entre as profundidades z e z - Az & A_S
e entre as profundidades z e z + Az & A,S. A distancia entre
as estagoes A e B & Ax.

A variagao horizontal da salinidade pode ser calcula-

da por:

_ ,08
AXS = (-a—x) ZAX (64)
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¢ a vertical tomando-se os primeiros termos da expansiao do
incremento de salinidade em série de Taylor, em torno do pon

to P da Fig. 5,

3S 1,3%s
A S = (£2) Az - -(—— (afsz)2 + -( Sy _(pz)?
- 92" P 27552 6 s P

as 1,32 S,
A.S = (=) _ Az + =(—— (A y? o+ ~(—-) (Az)?
+ 2z’ P 2 372 323

Subtraindo-se essas duas Ultimas eguagoes,

(65)

A S = AS
+ 3z?

Com o auxilio das equacdes (64) e (65) pode-se rees-

crever a equagao (63) como,

%. S SB _:3(%d

I+AH7

z{m)

Fig. 5 - Perfil vertical da salinidade média entre duas esta

¢oes, segundo Proudman (1953).
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S,z _ x (Az) 2
u A8 - AS TAx (66)

Neste trabalho a equagao (66) foi aplicada na profun-
didade em que ocorre o minimo de salinidade caracteristico
da Agua Intermedidria Antartica, onde é vilida a aproximacao

IA+Slz|A_SL reduzindo a equagao citada a:

2
5,2 1 "x" (AzZ) (67)

5.2.2. A PARTIR DE SEGUES VERTICAIS DE SALINIDADE

Tendo-se as isolinhas de salinidade em uma secao ver-
tical é possivel avaliar-se a razao ks’z/u. Escolhem-se  tres
isohalinas: § - AS/2, S e § + AS/?Z, que na profundidade z es
tao situadas em Xpr Xp @ X,, respectivamente (Fig. 6). Pelo
ponto (xB,z) traga-se a reta tangente (PE) i isolinha §. Es-
sa reta intercepta as verticais que passam por Xy, € X, nos
pontos U e E, respectivamente. A vertical que passa por B in
tercepta as curvas S - AS/Z2 e S + AS/?2 em F e G. A distancia
entre x, e Xa & Ax, a diferenca de profundidades entre B e G
€ A,z e entre B e F 8 A_z. Define-se ainda,

Az = A_z + A+z

(68)

A'z AD + CE

Como § = S(x,z) temos,

3s 8s

ax X EEdz

ds =
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ao longo da isolinha § = cte, dS = 0, e em particular no pon
to B,

ou, em primeira aproximagao,

35

(22) pox = -(32) a2 (69)

3z'B

Expandindo o incremento de salinidade, na vertical
que passa por B, em uma série de Taylor em torno deste ponto,
e tomando-se o0s primeiros termos do desenvolvimento, obtem-

se:

o
N
wn

Hi

Fig. 6 - Tres isolinhas em uma segao vertical de salinidade,

segundo Proudman (1953).
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3s _1,3%s 2
(53)pd,2 —Z-(S;)B(A_l_z)

Subtraindo-se as duas altimas equagoes,

3s 192
(35) (a_z - 8,2) + i(i—f—)B[m_z)z + 22 =0  (70)

Da equagao (63), usando (68), (69) e (70), obtem-se:

2 2
Ks,z2 _ 1 avg (8207 + (A,2) -
u Z2h_z - bz Ax (71)

Se o ponto B corresponde a um maximo ou minimo da sa-
linidade, em fungao da profundidade, os pontos F e &

estao
sobre uma mesma isohalina (Fig. 7). Nesse caso,
_ ,98
88 = (£2) ax (72)

¥

Fig. 7 - Tres isolinhas em uma segao vertical de salinidade

na qual ocorre um minimo, segundo Proudman (1953).
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gl 2
e 2AS 3 azz(A+z)
(73)
1 1 3?%s 2
=AS = —= (A z)
2 2 az?

As equagoOes (73) apresentam duas aproximagoes diferen
tes para AS. Uma aproximac¢ao intermediaria é:

2
z'_\s=af‘3‘—zz)2 (74)
4

(AZ)z (75)

5.3. METODO DE WYRTKI

Ao estudar a circulagéo termchalina, em relagéo a cir
culacdo geral dos oceanos, Wyrtki (1961) idealizou um mé&todo
para a avaliagao da componente vertical do coeficiente de
condutividade térmica turbulenta, levando em conta a sua va-
riagao com a profundidade, z.

A equagao (14) & o ponto de partida para o estabele-
cimento desse método, o qual permite avaliagoes da razao en-
tre a componente vertical da velocidade (w) e o coeficiente
de condutividade térmica (kT,z)' em funcao da profundidade.
Essa equagao pode ser colocada sob a forma,

oT > _ d _ aT, _
ET + V.(TVH kT,HvHT) + EE(TW kT,z 3;) =0 (76)
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com $H = ul + v7.

Considerando-se condicoes estacionirias da estrutura
térmica (0T/3t = 0), e admitindo-sc ainda que as varilagoes
laterals da temperatura e do movimento sao despreziveis
(3T/ax = 0T/3y = du/dx = Bv/3y = 0), para que somente as tro

cas verticais de calor sejam counsideradas, tem-se:

dar
T,z dz

ar
T,2 92

=4
dz

] -
= (Tw - k ) (Tw - k ) =0 (77)

pois, em vista das aproximagdes acima, a temperatura pode

ser considerada funcao apenas da profundidade, T = T{z). Lo-

go,

daT

wT - k (E

T,2 ) = cte. (78)

A constante do segundo membro da equagao acima € con-
siderada igual a WTD' onde:

Ty = T(DP) & a temperatura do minimo do perfil vertical da
temperatura, (dT/dz)z=D = 0, ou da camada iso-
térmica de fundo;

w & a intensidade dos movimentos ascendentes, con
siderada constante pois, a partir das hipdteses
feitas (du/3x = 3v/3y = 0) e da equagao da con-
tinuidade, obtem-se 3w/3z = 0. Esses movimentos
que fazem parte integrante .da circulagao ocea-
nica, sao supostos originadrios de movimentos
convergentes na regido onde a componente verti-
cal do gradiente de temperatura se anula.

A equagao (78) pode ser reescrita da forma,

wT - k (dT

T,z 'a"'z-') = WT

ou, w(rt - TD) = kT,z %%, resultando:
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w___ 1 4T _d ,m.

Kp , T-Tp @z 3@ (T - Tp) (79)
Fazendo-se fr{z) = w/k; e ¢,(2) = T(z} - T,, pode-se escre
ver:

f(2) = <= n(d,(2)) (80)
T daz T

Como um perfil vertical, T = T{z), estacionirio, pode
ser obtido a partir de dados experimentsais de uma série de
observagoes distribuidas no tempo, a equag¢ao (80) pode ser u
tilizada para a determinacao do coeficiente hT,z' desde qgue
a componente w da velocidade seja conhecida. Uma discussao
sobre os resultados obtidos pela aplicacao dessa equagao,
com dados de uma estagao oceanografica na regiao da Corrente
sul Equatorial do Oceano Pacifico (05° 00' s, 171° 00’ w), &
apresentada por Wyrtki (1961). Como uma contribuigac para me
lhor compreensao da aplicagao desse método, exemplificar-se-
a sua utilizagao com os perfis verticais de temperatura ( e
de salinidade) das &aguas sub-superficiais (z > 200 m) do Mar
da Noruega, obtidos por Mosby (1959) para uma série de obser
vagoes realizadas entre outubro de 1948 e junho de 1954.

Na equagao (80) observa-se que f [z} = w/fz.‘.,Z é deter
minada pelo coeficiente angular da fungao £n¢T(z}, e para a
profundidade de referéncia tem-se:

tin £ (noy(2)] = Lim o tn[r(z) - 7]

zZ+D D

e portanto,

2im £,(z) = (81)
2+D

Logo, como a componente w € suposta constante, o coeficiente
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kT,z tende para zero na profundidade onde a componente ver-
tical do gradiente de temperatura se anula.

Um tratamento similar conduz & sequinte equagdo, para
a avaliagao da razdo entre w e o coeficiente vertical turbu-
lento de difusao de sal ks,z‘ '

£5(2) = = [tnog (2)] (82)

com fslzl = W/ks,z e ¢S(z) = S(z) - SH’ sehdo SH = S{H] o va-
lor da salinidade na profundidade z = #, onde dS{z)/dz = ¢.

Apresenta-se na Tabela 1 os resultados obtidos com a a
plicagao do método descrito. Foram utilizadas nesse exemplo
as estruturas estacionarias (37/04 = 3S40% = 0) determinadas
por Mosby (1959). Esta condicao para as estruturas térmica e
salina & indispensdvel para que o método conduza a resulta-
dos melhores.

TABELA 1

Valores de fr{z] e de fS(z} obtidos pela
aplicagao do método de Wyrtki para estru
turas estacionirias de T{z) e S(z).

PROF. T{(z)* gS(z)* Lnén (2) £n¢s(z) fT(z).lo5 fs(z).105

m Cc © /00 em em !

200 6,35 35,19 1,988 -1,309

2,92 6,57

300 4,50 | ,06 1,696 -1,966 5,17 9,34

400 2,30 34,975 1,179 -2,980 5,37 8,30

500 0,95 /944 0,642 -3,730 5,02 8,75

600 0,20 ;930" 0,140 -4,685 3,69 6,02

800 -0,40 ,923 -0,598 -5,809 2,56 5,50
1000 -0,62 ,921 ~-1,109 -6,908 2,50 o
1200 -0,75 ;920 -1,609 - o 3,06 -

1500 -0,87 ,920 -2,526 -

2000 -0,95 (920 - o -
*valores estacionarios obtidos para uma estacao fixa no Mar
do Norte (Mosby, 1959, p. 49 e 50).

ao -
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Os valores de fT(z) e fs(z) foram obtidos por acrés-
cimos finitos, com

¢T(Z) = T(z) - (~0,95) e ¢S(z) = S(z) - 34,920

Na Fig. 8 sao apresentadas graficamente

fr(z) e fsfz). Observa-se que o coeficiente Ry

as

relagoes

tem o© seu

»
maximo na base da termoclina (z = 7000m), indicando nessa ca

fr(3) e fg(a) 107 (cm')
2 4 5 6 7 -8 9 10
] I | 1 1 i ] ] ~,
e
~ 200 A
E o ——
400 -
600 -
E 800 -
@
1000
\ ;/Z_%(g)
1200 - N
& 1400
S I~
a 1600 - /1/ .
=
T 18004 f(3)
o
& 2000

MOSBY - (i959)

Fig. 8 - Variagao vertical de f iz} e de f4l{z) e comparagao

com resultados obtidos na hipdtese de serem, essas

fungoes, independentes de z.
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mada uma intensa troca de calor com as aguas profundas. Os
minimos desse coeficiente ocorrem no interior da termoclina,
devido a atenuagao das trocas verticais de calor pela grande
estabilidade vertical, e nas camadas mais profundas onde o]
gradiente vertical de temperatura tende a zero. Considerades
analogas sac validas para o coeficiente turbulento de difu-
sao de sal, ks,z'

Como a componente vertical da velocidade, w, & consi-
derada constante, tem-se a seguinte relagao entre os valores

absolutos dos coeficientes hT,z e kS,z:

Esse resultado é compativel com as idéias contempordneas da
natureza da turbuléncia no oceano. De acordo com Mamayev
{1975, p. 189), do ponto de vista fisico tal resultado & &b~
vio, pois a troca turbulenta de calor & estimulada também pe
lo efeito direto da radiagao solar sobre a superficie do o-
ceano.

Na Fig. 8 sao apresentados também os valores constan-
tes f.lz] = 4,3,107°% em 2871 e fglz) = 7,4.107° em 2571, con
siderados por Mosby (op. cit.) para a determinacac de mode-
los analiticos dos perfis verticais estacionarios de T(z) e
S(z), que reproduzissem os perfis obtidos a partir de resul-
tados experimentais. A comparagao desses valores constantes,
com os do presente trabalho, indica que os primeiros podem
ser considerados como um valor médio daqueles obtidos pelo
método de Wyrtki.



6. RESULTADOS: APRESENTACAO E DISCUSSA0

6.1. DIAGRAMAS T-S

As curvas T-S construidas para as estagoes hidrogra-
ficas da segao A (Fig. 1), apresentadas nas Figs. 9 e 10, en
guadram-se dentro do diagrama T-S generalizado das massas de
dgua do Atlantico Sul. Os diagramas generalizados foram consg
truidos pela primeira vez por Sverdrup, Johnson & Fleming
(1942) e complementados por Dietrich (1950). Apresenta-se,

neste trabalho, o diagrama T-S generalizado das massas de a-
gua do Atlantico Sul sugerido por Mamayev, (1969), por conter,
além das curvas caracteristicas, também os indices termoha-~

linos das massas de agua primarias (tipos de agua) (Fig. 11).
Nas &reas tropicais e subtropicais do Atlantico Sul, abaixo
da camada de mistura, estao presentes as seguintes massas de

agua:

na Troposfera Ocednica - Agua Central do Atlantico Sul (ACAS)
na Camada Intermediaria - Agua Intermedidria Antartica (AIA)

na Estratosfera Ocednica -~ Agua Profunda do Atlantico Norte
(APAN)
Agua de Fundo Antartica (AFA)

A profundidade maxima amostrada na segao A foi 4000 m.
Entretanto, poucas estagaes atingiram essa profundidade, fi-
cando o valor médio em torno de 2000 m. Por essa razio, so-
mente algumas estagoes indicam a presenca da AFA (Fig. 10).

A ACAS & identificada nas Figs. 9 e 10 pela variagao
quase linear dos pares (S,7) entre os pontos (36,0°%/00;18°C)
e (34,9°/00;10°C). Tais pontos estdo deslocados em relacgao &
variagao quase linear sugerida por Sverdrup et al. (1942, p.
626), pois estes autores apresentam valores médios para o A-
tlantico Sul, enquanto que os dados da expedigao Vikindio es
tdo concentrados na area tropical e na regiao oeste desse o-

ceano.
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Flg. 9 - Curva T-S da estacao 79 da expedigao Vikindio.
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De acordo com Sverdrup et al. (op. cit.), a origem da
ACAS estaria na Convergéncia Subtropical (30° § - 40° 8), on
de se formaria devido & convecgao e mistura isopicnal. A jus
tificativa para essa hipStese & a coincidéncia entre as cur-
vas T-S horizontais, obtidas na regiao da convergéncia duran
te certas épocas do ano, e as curvas T-S verticais para a
massa de Agua central, Na zona da Convergéncia  Subtropical
estdo presentes, na camada superficial, ao norte as adguas
quentes e salinas que formam o giro subtropical no Atlantico
Sul e, ao sul aguas mais frias e menos salinas de origem sub
antartica. A mistura entre essas duas massas de agua, que no
limite oeste & caracterizada pela convergéncia entre a Agua
Tropical (Emilsson, 1961), transportada pela Corrente do Bra
sil, e a Agua Subantartica de Superficie da Corrente das Mal
vinas, resultaria na Aqua Central do Atlantico Sul. A partir
dail essa massa de Agua se espalharia para o norte ocupando,
nas areas tropicais e subtropicais do Atlantico Sul, a cama-
da situada entre 100 m e 300 m aproximadamente. O esquema a-
presentado por Defant (1961, p. 600) mostra a circulagdo me-
ridional da troposfera no Atlantico, no caso dessa hipotese
de formacao da ACAS ser verdadeira. Medigdes diretas das cor
rentes na troposfera, ao longo da regiao estudada, seriam de
grande valia para uma confirmagao experimental dessa teoria.

A ATA tem o seu niicleo caracterizado pelo minimo de
salinidade. £ uma massa de agua que, no diagrama T-S (Figs.
9 e 10), identifica-se pela regido da curva compreendida en-
tre 400 m e 1000 m, aproximadamente. Sua origem e propagagao
serao comentadas na segao 6.2.3.

A APAN é caracterizada pelo maximo relativo de 'salini
dade gque apresenta. Nas'Fiés. 9 e 10 ela pode ser reconheci-
da na parte da curva situada, em média, entre 17100 m e 2500
m. Origindria da regido subartica, a APAN desloca-se em di-
regao ao sul. Durante esse trajeto a sua camada superior mis
tura~se com as aguas de alta salinidade provenientes do Me-
diterraneo, e que atingem o Atlantico através do Estreito de
Gibraltar. Cruzando o Equador e penetrando no Atlantico Sul
a APAN ocupa uma camada entre a AIA e a AFA, que sao mais
frias e menos salinas. Assim, a curva T-S tipica do Atlanti-
.+, ¢ul apresenta, na faixa ocupada por essa massa de agua,
um naximo secundiario de temperatura e de salinidade. Apds
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misturar-se ativamente com as massas de agua gque a envolvem
ascende, até cerca de 1000 m de profundidade, e penetra na
Corrente Circumpolar Antartica.

Abaixo da APAN estd situada a AFA, a qual possui as
menores temperaturas de todas as massas de &gua presentes
nas zonas tropicais e subtropicais do Atlantico Sul. Tal mas
sa de agqua, segundo Mosby (1934), & formada pela mistura, em
partes aproximadamente iguais, das aguas originarias da pla-
taforma continental antartica, particularmente do Mar de
Weddell, gue fluem ao longo do talude, e das aguas da Corren
te Circumpolar Antirtica. Devido & sua alta densidade,(oT >

27,8), ocasionada pela baixa temperatura (T = -0,4°C), essa

T(°C)30

25 ' st

e

20

15

10

ANE T

ot ¥
2
-l

33 34 35 36 37 37,5
S (0/003

Fig. 10 - Diagrama T-S espalhado para as estagdes da segao
A (76 a 92) da expedigao Vikindio.
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Fig. 11 - Diagrama T-S generalizado das massas de dgua do A
tlantico Sul, segundo Mamayev (1969).

massa de Agua mergulha e ocupa a camada de fundo, propagan-
do-se em diregao ac norte. E detectada até a latitude de 359
N no Atlantico.

De acordo com os resultados de Wright (1970), que a-
plicou o modelo geostrdfico para o estudo da circulagao des-
sa massa de dgua na regiao oceste do Oceano Atlantico, o trans
porte de volume resultante permanece quase constante entre as la-
titudes de 16°S e 803, variando entre 2,3.10°¢ m3.4 " a
2,8,10% m®4~', respectivamente.

Nota-se ainda, na Fig. 10, a variagao acentuada das
caracteristicas termohalinas das aguas superficiais da cama-
da de mistura, representada pelo grande espalhamento dos pon
tos. Esse fato deve~se principalmente as variagoes longitu-~
dinais das trocas de calor e de massa entre o oceano e a at-~
mosfera. Entre as estagoes 81 e 92 a camada de mistura estd
preenchida por aguas com salinidades maiores do que 36°/00 e
temperaturas maiores do que 185° . Tal massa de agua foi de-~
nominada por Emilsson (1961) de Agua Tropical.



6.2. DISTRIBUIGDES VERTICAIS DE TEMPERATURA, SALINI-
DADE E DENSIDADE

6.2.1. CARACTERISTICAS GERAIS

A distribuigdo vertical da temperatura das aguas ocea

nicas & controlada pelos seguintes fatores:

a} distribuigdo nao uniforme (entre o eguador e os polos) da
radiagao solar incidente sobre a superficie do mar;

b) transporte de calor da superficie para as camadas mais pro
fundas, por processos de condugdo térmica e convectivos;

¢c) redistribuicao advectiva de calor.

De acordo com Wyrtki (1961) o transporte de calor (b), leva-
ria a um aumento continuo da temperatura das camadas mais pro
fundas, caso nao fosse compensado pelos movimentos ascenden-
tes.

A camada superficial (0 m a 100 m de profundidade) da
troposfera da regifo em estudo é quase isotérmica e possui
componentes verticais do gradiente de temperatura da ordem
de §.10°%°%.m™ ' (Fig. 12) Nessa camada as temperaturas de-
crescem longitudinalmente, desde a estagao mais ao norte (76)
até aquela mais ao sul (92), devido & perda de calor para a
atmosfera e aos processos de mistura convectiva com aguas
mais frias. Entre as estacdes 79 e §2 e proximo a estacao §4
sao observadas inversdes de temperatura, com bolsCes de agua
quente delimitados pela isoterma de 26°¢. Essas inversdes de
temperatura, que contribuem para ¢ aparecimento de instabi-
lidades temporarias no campo de massa, serdao comentadas mais
adiante.

A termoclina estd bastante acentuada entre as esta-
coes 76 e §2, com componentes verticais do gradiente de tem-

1 e localizada entre 100 m e

peratura da ordem de 0,1°C.m”
250 m de profundidade. A medida que as estagdes atingem la-
titudes maiores a termoclina vai se espalhando no sentido ver
tical. No extremo sul da regido investigada ela estd locali-
zada entre 100 m e 650 m de profundidade, apresentando uma

componente vertical do gradiente de temperatura da ordem de



61

{3} 1 ~— ! L oosz
..d_a Qm Quww | 4 z
oooz
]
]
o
gl
[
2
- 0251 o
o
P
\ ¥ e =4
3
~
i....n > e >
n.ll...ll\‘ ‘ll\l/\/\} [ oot
. — :
/‘I\/l‘\ s \\(\l/l\l/\
f/‘\/'\/\/
—_ \I/‘\/\/ - oo
_— T
fl.lll{llljffvffﬁl o!
L.I’Ilrf..rl:‘!f
o Si
[ A ——
2
\‘\' 2 2 T = ﬂ.ili.”ﬁ.ftﬂ{l"ll-l ==
T T T T T T T \-‘\'ﬂM—Nq\ T ki T ¥ 2= T —U T \”NI °
., 1} T
o'y og'v2 oz'v2 0s'r2 og're ov'ez 0s'v2 oz'sz 08's2 s2'sz s0%7 08's2 OF'SZ 0s'6Z 05'5Z OF'SZ 062 WO ¥ gWIL
26 18 06 68 (1] 8 28 50 " 4] 2 e 08 62 8L L2 9L N OyIvis3

Y Y

.02 o8l - 2 o e o e 2 ol 01 i - s.2 3onLiLvy

Fig. 12 - Distribuicao vertical da temperatura na segao A.
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0,03% .m .

Essa diminuigcao da componente vertical do gradiente
de temperatura, do equador em diregao aos polos, &, de acor-
do com o modelo da circulagao termohalina de Wyrtki (1961),
causada pelo aquecimento sazonal da camada superficial dos [}
ceanos em baixas latitudes (< 30° de latitude) e o seu res-
friamento em altas latitudes. Entretanto, as variagaes da
profundidade da base da termoclina, elevando-se em direcao
ao Equador, & devida mais & razdes dinamicas do que propria-
mente a processos termohalinos, estando consequentemente as-
sociada & circulagao da troposfera ocednica.

Devido & distribuigao geral dos ventos sobre o Atlan-
tico a circulacao da camada superficial nas areas proximas
ao Egquador e a 30° de latitude, apresenta uma divergéncia e
uma convergéncia, respectivamente (Neumann & Pierson, 1966,
p. 446) e, consequentemente, a base da termoclina deve ele-
var-se em dire¢ao ac Equador.

Além disso, o ajuste baroclinico deve também ser con-
siderado. As correntes zonais, na troposfera da zona investi
gada, fluem predominantemente para oeste. No hemisfério sul
as dguas mais densas devem estar situadas 3 direita da cor-
rente (Neumann & Pierson, op. cit., p. 161). Como nessas pro
fundidades o fator preponderante sobre a densidade & a tempe
ratura, o ajuste baroclinico deve contribuir para a elevagao
das isotermas em diregao ao Equador, conforme pode ser obser
vado na Fig. 12 para as isotermas compreendidas entre 9°C e
20°C. Essa elevacao das isotermas contribui para o estreita-
mento da termoclina. .

Abaixo da termoclina o gradiente vertical de tempera-
tura diminui com o aumento da profundidade.

Um fato notével nessa distribuigdo vertical é a inver
sao de temperatura que ocorre na camada intermedidria, e que
estd delimitada pela isoterma de 4°C. A APAN possui tempera-
turas um pouco mais elevadas do que a ATA. No seu fluxo rumo
ao sul a APAN, ao atingir a regido tropical, passa a intera-
gir com a ATA, gque flui para o norte imediatamente acima da
primeira. Devido aos processos de mistura a temperatura das
camadas superiores da APAN tende a diminuir. Isso explica o
desaparecimento da "lingua" de alta temperatura, delimitada
pela isoterma de 4°C, entre as estagdes 90 e 97 (Fig. 12).
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Fig. 13 - Distribuigdo vertical da salinidade na segao A.
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A distribuigao vertical da salinidade na segado A (Fig.
13) apresenta como caracteristicas preponderantes a existén-
cia de um maximo entre as estagdes 76 e 86, a aproximadamen-
te 100 m de profundidade, e de um minimo, em toda extensao da
segao, a aproximadamente §00m de profundidade. Esses dois fe
ndmenos serao comentados nas segdes 6,2.2. e 6.2.3., respec-
tivamente.

A camada superior (0 m a 100 m de profundidade) & qua
se isohalina e a salinidade na superficie cresce em direcao
ds regiodes de maior latitude. Tomando-se como referéncia os
valores médios da distribuigdo meridional da diferenga entre
a evaporagao (E) e a precipitagao (P} (Fig. 14), processos
estes responsaveis pela variacao da salinidade na camada su-
perficial das regioces tropicais e subtropicais dos oceanos ,
observa-se uma acentuada correlagao entre essa-diferenca e a
variagéo meridional média da salinidade. Consequentemente, o
aumento da salinidade na parte sul da zona investigada tem

como responsavel o aumento dessa diferenca.

90 [ St.fnp)
80 } 3651
70 |
60 | 360+
50 |
40 | 3551
T 30t
20 3504
g 10
: o L 345'
5 ']0 i \.
—~ -20} 'S 340
% -30¢t
W -401} 335
-50
-60 330-
-70
-80 | / 325
N 60° 40° 20° O 20° 40" 60° §

Lotrude

Fig. 14 - Média zonal da distribui¢do meridional de (E - P)
e de S para todos os oceanos, segundo Neumann &

Pierson (1966) .
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As caracteristicas gerais apresentadas pela distribui
¢ao vertical da densidade na segcao A (Fig. 15) sao: cresci-
mento com o aumento da profundidade e pequenas inversoes no
valor dessa propriedade na camada superior da troposfera o-
ceanica, entre as estagdes 76 e 86.

A picnoclina, assim como a termoclina, & bastante a-
centuada nas estagoes situadas mails ao norte, espalhando-se
verticalmente & medida que a latitude aumenta. Na estagao 74
por exemplo, a componente wvertical do gradiente de or & da
ordem de 0,03 g.£'1.m-: e a picnoclina esta situada entre 90
m e 150 m, enquanto que, na estagao 92, o gradiente & da or-
dem de 0,004 g.£ '.m™ ' e a picnoclina est3 entre 100 m e 400
m de profundidade.

A elevagao das isopicnais presentes na troposfera o-
cednica, abaixo da camada de mistura, em diregdo as menores
latitudes, & explicada pelas causas dinamicas e pelo ajuste
baroclinico j& comentados quando da andlise da estrutura tér
mica.

As pequenas inversodes de Or gue ocorrem entre as es-
tagoes 79 e 82 e junto a estagao §6, prdximas & superficie,
devem-se a periodos de intensa evaporag¢do. Aumentos de sali-
nidade e decréscimos de temperatura na superficie geram um
aumento na densidade e uma redugao na estabilidade dessas &-
guas. Durante o dia, o aumento da salinidade devido & evapo-
ragao pode ser compensado pelo aumento da temperatura, e a
variagao na densidade & minima. Mas, durante a noite, guando
nao hd radiagdo solar e a evaporagao continua, a densidade
aumenta e a instabilidade pode persistir durante algum tempo
devido & convecgao. De fato, as estagdes 80 e 8§71 foram reali
zadas durante a noite, e a estagao 86 no inicio da noite
(x 19 h). Além disso, entre as estagoes 79 e 82, onde a ins-
tabilidade & mais acentuada, as &guas do nicleo instdvel pos
suem maior temperatura - ver isoterma de 26°C, Fig. 12 - do
que as aguas superiores e inferiores, reforgando a hipétese

apresentada.

-
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6.2.2. CAMADA DE MISTURA E TROPOSFERA OCEANICA (0 m
A 300 m)

A camada de salinidade maxima aparece com destaque na
Fig. 16. Desde a expedigao do Meteor sabe-se da existéncia p
nas regioes superficiais do Oceano Atlantico Tropical, dessa ca
mada. Defant (1936) analisando os dados existentes até a épo
ca indicou que esse maximo de salinidade ocorre na parte su-
perior da termoclina e da picnoclina, nao coincidindo com a
profundidade do maximo valor da componente vertical do gradi
ente de temperatura. De acordo com Defant (op. cit.), tal fe
nomeno é devido ao acimulo de Aguas mais salinas, e portanto
mais densas, na camada superficial, 3 aproximadamente 259 §
de latitude, pois nessas reqgisGes a evaporagao excede a preci
pitagao. Essa camada pouco espessa (= 100" m) se espalharia
para o norte, na parte superior da termoclina, representando
uma convergéncia de dguas mais salinas sob as dguas superfi-
ciais de menor salinidade das regides tropicais.

Metcalf, Voorhis & Stalcup (1962) indicaram a camada
pouco profunda de alta salinidade, existente na costa leste
do Brasil, como origem da dgua presente no nicleo da Subcor-
rente Equatorial.

Entretanto, a origem da camada de alta salinidade n3o
estd claramente determinada. Num dos trabalhos mais recentes
a respeito, Goulet & Ingham (1971) citam, como irea de ori-
gem, aquela situada entre 1395 e 21°%, proxima a plataforma
continental, na costa brasileira. Essa camada se espalharia,
ainda segundo os mesmos autores, até aproximadamente 4°N, on
de formaria um meandro anticicldnico e retornaria até@ pene-
trar na Subcorrente Equatorial.

Na Fig. 17 sao apresentados os perfis verticais de
temperatura, de salinidade e de or da estagao §0. O méximo
de salinidade esta a aproximadamente 100 m de profundidade.
A 75 m a salinidade & 35,910/00 e, a 100 m, 36,850/00. Assim,
em 25 m a salinidade aumenta quase Io/oo, resultando num gra
diente de 0,04°/oo.m'1, maior do'que em gualquer outra parte
do perfil.

Com os dados da expedigado Vikindio (Figs. 18 e 19) ob
serva-se que a camada de salinidade mi3xima intercepta a su-



68

(woog -0)
"% S

~v. 0v3o3s .;-1|||m\\\\\\\\|111/////:\

-

- 0s2

FOo0e

-0%1

{w) 30v0IONNI0Hd

=00y

1)
] 0%
L]
¢ 1
1
M
1l
" 1
"
il
?
¥ v T T v T -t T T T =T T T T T T o
({2 ¥/13 E¥E AP 2zt LE T 192°28 062'L¢ (134 $g9'at [ET TR T 1 ‘9t 116'SE 22668 S49°6E KIL'SE 06L'SE 9525¢ YNS YN TIVS
£ . 06 €8 [ 18 ag <8 » 3] 28 W 0% & 8t L s N Ovivis3
5.02 & o8 ol W31 St e ] o2 o ] o6 - .t 3anLelv

-~

Fig. 16 - Distribuic¢do vertical da salinidade na segcao A (0 m
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perficie ao sul da estagao §7 (= 1503), concordando com o] 3]
resultados obtidos por Goulet & Ingham (op. cit.), embora os
dados utilizados por estes ultimos pertencessem a estagoes
mais proximas da costa do que as da segdo A.

Da area de geragao essa camada espalha-se em direcao
ao norte, com espessura média de 50 m. O valor da salinidade
no niicleo da camada varia pouco ao longo da zona investigada,
estando entre 37,1%0c0 e 36,9°/00. Isso deve-se ao fato da ca
mada estar situada na parte superior da picnoclina, onde a s
tabilidade vertical & grande e inibe as trocas verticais. A
degeneragao do niicleo de salinidade mdxima deve-se principal
mente aos processos de mistura advectiva. A profundidade do
nicleo varia entre 0 m e 110 m estando, em geral, a 100 m. A
temperatura da camada varia entre 25°C, no limite superior,
e 23°C, no inferior. O nicleo apresenta a temperatura média
de 24°C (Fig. 18).

Devem ocorrer variagoes sazonails na posigdo da area
de geragao, que estd condicionada a valores de evaporagcao e
de precipitacao na superficie, os quais variam sazonalmente.
No verao, nas regides tropicais, a diferenca {(E-P) & menor do quo
no inverno, devido ao alto indice pluviométrico. Durante 0
inverno a salinidade superficial € maior do que no verao,
conforme foi comprovado por Goulet & Ingham (op. cit.). Essa
variagao temporal da diferenga (E - P) gera uma variacao sa-
zonal na localizagao da Area de geracgao, deslocando-a para o
sul durante o veraoc e para o norte durante o inverno.

Analisando-se em conjunto as Figs. 16, 18 e 19 pode-
se sugerir um esquema para a geragao e a circula¢do da cama-
da de maxima salinidade. Parte das Aguas superficiais prove-
nientes da Corrente Sul Equatorial sao transportadas, rumo
ao sul, pela Corrente do Brasil. Essas dguas vao atingindo
- latitudes em que a diferenga (E - P) & cada vez maior, tendo
a sua salinidade aumentada e a sua temperatura diminuida. Is
so pode ser verificado nas Figs. 16 e 18 onde, na camada su-
perficial, ao norte da estagac §5, as Aguas sac mais quentes
e menos salinas do que ao sul da estagao §7. Tal fato acarre
ta um aumento da densidade das Aguas superficiais, gue ten-
dem a mergulhar para ocupar niveis de maior estabilidade ver
tical. Ao mergulhar encontram a ACAS, mais densa, fluindo ru
mo ao norte, e gque transmite adquelas aguas uma quantidade



71

{WROEVO)
(Do L osz
WY, Cy3a3s
ooz
v
E
, [<}
m
[ =
2
=
- o5t =
B
Q
m
3
- oo
!
r
r
]
]
1
! - og
1,
| P92
r'oz
|
[}
1
]
\
_ \\-niura., wm
i T T T T T ~ T T T T T T Y T ¥ T T ¢
oz'r2 ot've EA T oc'e2 c8'v2 or'y2 os'e? 0z'sz og'c2 [T so'ax or'sz ov'sz 0s'sz 0%'sZ Octez oe'sz dans dw3l
26 18 06 88 1] % 98 58 e 1] 28 18 08 64 8L 2 2 ;N ovidvisy
¥ T T T T T T T T T T
502 e «61 o o e o 51 o2 o -0l -5 - 5id 30041

Fig. 18 - Distribuigac vertical da temperatura na secao A

(0 m a 300 m).



72

{Wooe-0)
L-VNOIS L og2
o002
v
]
2]
il
o
z
[=)
08 nlu
p-1
o
m
3
j ool
tse> _. 08
c'vz o'cz gcz>
1'ge>
sz
\m.m«w\ \\H;y
T T i T T T T T T T T B T T Y ] T q
go0t's2 962'sd v2e's2 aits2 ¥ei'sZ Lizs? 8902 LYY 1S¥*p2 BEP'PZ  9C6'CZ 90B'CZ BEE'LY ZLB'C215L'E2 655%T BS9'€24NS L-YWOIS
26 16 [s13 1} -} P 98 59 ve 3] 28 Il a8 62 BL L4 9L N OwdVIs)
5.02 £l .t WA & e o Iy .2 ol i ) 9 Sl 30nLLva

1l da densidade na segao A (0 m

Fig. 19 - Distribuigao vertica
a 300 m).



73

de movimento suficiente para desloca-las, preponderantemente,
em diregao ao norte.

Assim, essas aguas de alta salinidade ocupam uma ca-
mada entre as &guas superficiais e a ACAS, o qgue contribui
para a forte intensificacao das componentes verticais do gra
diente de densidade que & observada entre as estagdes 76 e
§1 (Fig. 19).

O movimento descendente das &guas superficiais é mais
intenso para as estagCes situadas ao sul da estacao £5 ,
e que estac mais préximas das latitudes em gque a diferenga
(E - P) € md3xima (Fig. 14). A partir dessas latitudes, em di
regao ao sul, a densidade das &agquas superficiais continua au
mentando, porém lentamente (Fig. 19). Esse fato, aliado ao de
que a densidade das aguas superficiais torna-se quase igual
a& das camadas superiores da ACAS, diminui a intensidade do

movimento descendente das primeiras.

6.2.3. CAMADA INTERMEDIARTIA (450 m A 1050 m)

A camada de salinidade minima, obtida na secao A, & a
presentada com detalhes na Fig. 20. Segundo Defant (1961) es
sa camada aparece como um nucleo de salinidade minima entre
500 m e 1000 m de profundidade, com uma espessura aproximada
de 600 m. A origem dessa massa de Agua estd na Convergéncia
Antartica.

De acordo com Herrera (1973) a Convergéncia Antartica
situa-se entre 44°S e 60°S, variando sua posigao sazonalmen-
te em resposta as mudaﬁgas do regime climatico da atmosfera
e do oceano. Segundo o mesmo autor, nessa regiao, a Agua de
Superficie Antartica (ASA), que flui rumo ao norte desde o
continente Antartico devido 3 predominincia de ventos de oes
te, converge com a Agua de Superficie Subantartica (ASS). A
ASA possui temperaturas e salinidades menores do gue as da
ASS, principalmente por estar situada na regiao polar do &A-
tlantico Sul, estando, portanto, submetida as baixas tempe-
raturas e a um excesso da precipitagao sobre a evaporagao. Em
razao da sua alta densidade, ocasionada pela baixa temperatu

ra, a ASA mergulha ac longo de superficies isopicnais, por
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baixo da ASS. A mistura dessas duas massas de agua origina a
ATA, caracterizada por um niicleo de salinidade minima na a-
rea de geragao (= 33,80/00). Conforme a AIA afunda, ela ad-
quire uma quantidade de movimento que a transporta para a
profundidade de aproximadamente 900 m, imediatamente ao nor-
te da Convergéncia Antadrtica. Dal ela se espalha em direcgao
ao norte, ascendendo ligeiramente, sendo o seu nicleo encon-
trado entre 700 m e 8§00 m de profundidade. Durante essa pro-
pagagao a ATA se mistura com as dguas mais salinas existen-
tes acima e abaixo, sofrendc uma contragao gradual no seu ng
cleo de minima salinidade.

Desde Wiist (1936) , gue utilizou o "Core Method"” para
estudar a propagacao da ATA no Atlantico, aceita-se que esse
fluxo, em diregao ao norte, intensifica-se ao longo do con-
torno oeste do Atlantico Sul. Defant (1941), construindo a
topografia dinamica da superficie de §00 db, confirmou essa
intensificagao e indicou a presenca de vdrtices e meandros
nessa superficie. Esses resultados foram corroborados por va
rios autores, como Kirwan (1963) que utilizou a analise isen
trépica, Enikeyev & Koshlyakov (1973) que utilizaram o cilcu
lo geostrofico para uma superficie situada a 700 m de profun
didade, e LeFloc'h & Merle (1975), que utilizaram novamente
o "Core Method" para um nimerco de estagdes muito maior do que
o utilizado por Wist (1936).

Embora os diversos autores citados concordem gquanto &
assimetria da propagagao da AIA, entre os contornos leste e
oeste do Atlantico Sul, apresentam para o mddulo da velocida
de de propagacao dessa massa de agua valores distintos, com-
preendidos entre 4 e 12 cm.énl. Medic¢oes diretas, como as de
Boguslavskiy & Belyakov (1966) e Kolesnikov, Ponomarenko &
Boguslavskiy (1966), entretanto, mostraram que na zona de in
tensificagdo a velocidade de propagagao do niicleo da AIA po-
de atingir valores prdoximos a 30 cm.b-l, sendo proprio falar

se em uma Corrente Intermedidria Antartica.
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A Fig. 20 apresenta a segao vertical de salinidade ,
com a escala de profundidade ampliada, obtida wutilizando-se
dados da expedigao Vikindio. Conforme pode-se notar, a cama-
da de salinidade minima estd compreendida entre as isolinhas
de 34,480/00, estando o seu niicleo entre 700 m e §00 m de
profundidade. A intensificacao das componentes verticais do
gradiente de salinidade, acima e abaixo dessa camada, & acen
tuada. O menor valor de salinidade foi obtido entre as esta-
cBes 90 e 92 (S < 34,38%°/00). Dai, em direcao ao norte, oS
valores de salinidade no nlcleo da ATA aumentam até que, en-
tre as estacodoes 76 e 78 , atingem 34,460/00. Esse fato de-
ve-se aos processos de mistura vertical da ATA com as aguas
mais salinas existentes acima e abaixo do nicleo. Pela mes-
ma razao a estrutura da camada apresenta-se na forma de "1in
guas" de salinidade minima, que se projetam em diregao 40
norte. Os valores médios da salinidade no nicleo da AIA sao

apresentados na Tab. 2.

TABELA 2

Valores médios, em funcdo da latitude, da
temperatura e da salinidade no nucleo da

Agua Intermediaria Antartica.

LATITUDE (8) TEMPERATURA SALINIDADE
(°c) (®/00)
6° - 9° 4,64 34,46
9° - 12° 4,60 34,45
12° - 15° 4,56 34,43
15° - 18° 4,48 34,40
18° - 20° 4,28 34,38

A temperatura no niicleo da AIA varia entre 4,7°C, pa-
ra 1 estagao mais ao sul, e 4,8°C, para agquela mais ao norte
(Fig. 21). Os valores médios da temperatura no niicleo da ATA
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também sao apresentados na Tab. 2. Nota-se o acréscimo da
temperatura em diregao ac norte, devido principalmente i mis
tura da ATJA com a ACAS.

Comparando-se esses resultados com os apresentados por
LeFloc'h & Merle (1975), que utilizaram os dados de todas as
estacoes hidrogrificas realizadas no Atlantico até 1971, en-
tre 25°N e ZSOS, nota-se Otima concordancia, Os resultados
obtidos por esses ltimos autores para as distribuicltes wmé-
dias anuais de temperatura e de salinidade, no nicleo da ATA,
s3o apresentados nas Figs. 23 e 24, e s3o compativeis com os
aqui cobtidos e apresentados nas Figs. 20 e 21 e na Tab. 2.

A densidade média do niicleo da ATA & Qe op = 17,3
g.£" " (Fig. 24).

6.3. TRIANGULO DE MISTURA E QUANTIDADE PERCENTUAL DE
ACAS E DE ATA

Para a construcdo do triangulo de mistura (Fig.  25)

foram escolhidos os seguintes indices termohalinos:

ACAS: T = 18,0°C, S = 35,9%/0c0 (Mamayev, 1969);

ATA: T = 2,2°C, S = 33,8%/00 (Wist, 1935);

APAN: T = 4,0°C, S = 35,0 /00 (Mamayev, 1969) .

Os critérios gue nortearam tal escolha foram:

a) situacao geografica da area investigada,
b) andlise das curvas T-S construidas para as estagdes da

segao A.

Nas Figs. 26 e 27 sao apresentadas, respectivamente ,
a distribuicdo vertical das guantidades percentuais de ACAS
e de ATA presentes na segao A.

Assumindo-se como contorno da massa de &gua a isoli-
nha de 50% nota-se, da Fig. 26, que a ACAS atinge profundida
des maiores nas estacgoOes situadas mais ao sul, variando o seu
limite inferior desde 230 m de profundidade, na estagao 74,

até 450 m, na estagao 9.
A espessura média da ATA & de 500 m e esta situada,

em geral, entre 400 m e 900 m de profundidade (Fig. 27).
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Fig. 25 - O tridngulo de mistura para massas de Agua da re-

gido oeste do Oceano Atlantico Sul Tropical.
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A "densidade" de ATA presente na coluna diminui do sul
para o norte {ver isolinha de 460%), indicando gque essa massa
de Agua, origindria da Convergéncia Antartica, ao se deslo~-
car em diregao ao norte vai sofrendo a agao das massas de a-
gua que a envolvem, misturando-se com elas. Mais ainda, a me
nor dist3ncia entre as isolinhas de mesma porcentagem situa-
das acima do nicleo da AIA, em oposigao & rarefacao daquelas
situadas abaixo desse nicleo indicam, obedecidas as hipdte-
ses da teoria analitica das curvas T-S exposta na segao 4.4,
uma maior penetracac dessa massa de agua nas camadas inferio
res. A menor estratificagao do campo de massa nessas camadas
(Fig. 15) ocasionando uma fraca estabilidade vertical sugere,
tomando~se por base as estimativas de Okubo (1970, p. 43),
gue o transporte e a mistura das propriedades termohalinas
induzidos por movimentos turbulentos, podem ter as seguintes
causas dinamicas: cisalhamento nos lentos movimentos guase
geostrdficos e ondas internas geradas pela maré.

A assimetria das isolinhas de quantidade percentual
de ATA acima e abaixo do seu nicleo (Fig. 27), no caso de
ser tomada como indicador de intensidade de mistura, sugere
gue a mistura da ATA com a APAN & mais intensa do que com a
ACAS.

Na analise percentual de massas de &gua numa segao me
ridional ao longo da costa leste da América do Sul, Mamayev
(1975, p. 257), considerou a assimetria das isolinhas no en-
torno da ATA como um indicador da intensidade de mistura, men

cionando gue: "... essa massa de agua (ATA) mistura-se mais
intensamente com a APAN do que com a ACAS." Entretanto, le-
vando-se em conta consideragoes tedricas expostas na  segao
3.4., onde foi discutida a influéncia da estabilidade nas tro
cas verticals, essa afirmagcdao nao deve ser interpretada como
uma ocorréncia de processos turbulentos mais intensos gquando

da interacdo entre a AIA e a APAN.
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6.4. INFLUENCIA DA CONTRAGAO DO VOLUME ESPECTFICO NA
MISTURA VERTICAL

A contragao do volume especifico da Agua do mar, que
& uma propriedade andmala de natureza interna, tem sido uti-
lizada para uma avaliag¢do da importadncia desse efeito sobre
os processos de mistura vertical.

Com o método descrito na segao 4.6. foram construidas
as curvas de contracao do volume especifico (ACuT) e gue saoc
apresentadas na Fig. 28. A partir dessas curvas foi obtido o
tridngulo correspondente (Fig. 29) para o estudo do fenomeno
da contrac3do na mistura vertical. Esse tridngulo,  aplicado
is curvas T-S das estagdes da segao A, possibilitou a obten-
cao da distribuigao vertical de A v (Fig. 30) .

Dessas figuras observa-se gque o valor maximo da con-
tracac do volume especifico, Ach ~ -32.10° em®.g , coinci
de com o limite superior da AIA, estando portanto situado na
regido que separa essa massa de agua da ACAS. No limite in-
ferior da AIA, encontram-se os menores valores da contragao
do volume especifico, b vr < -11.10"° em®.g”'. Tais fatos con
tribuem para uma mistura desigual da Agua intermediaria com
as massas de agua gue a envolvem; esperando-se naturalmente
uma maior mistura vertical, decorrente da influéncia da con-
tracdo do volume especifico, na regido de ocorréncia do ma-
ximo valor dessa propriedade.

Como foi visto anteriormente, a distribuigéo das iso-
linhas de quantidade percentual, acima é abaixo do nicleo da
ATA (Fig. 27) sugere, por sua vez, que a mistura dessa massa
de dgua & mais intensa com a APAN do que com a ACAS, em con-
traposicao ao gque foi mencionado no paragrafo anterior.

Esse paradoxo aparente desaparece quando se considera
o cfeito da estabilidade sobre as trocas verticais. Com efei
to, apresenta-se na Tab. 3 os valores da estabilidade, cal-
culados de acordo com o critério de Hesselberg e  Sverdrup
(eq. 23), e da contragao do volume especifico, para os limi-
tes superior e inferior da ATA (tomou-se como referéncia a i
golinha de 50%, Fig. 27), para as estacoes 76, §5 e 97 (Fig.

1).
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TABELA 3

Valores da estabilidade vertical (Ep) e
da contragaoc do volume especifico (8,v7)
nos limites superior e inferior da ZAgua
Intermedidria Antartica (nlimeros supe-
riores e inferiores, respectivamente}.

108.E -102.A Vo
ESTACEO P ¢

(m™ ) (cl/ton) *

. 129 31,2

84 11,4

s 221 "30,2

71 8,9

, 218 32,0

9 93 4,0

* 1 cm®.g ' = 10° cl.ton !

Como se observa na tabela acima, no limite superiorda
ATA a estabilidade e a contragdo do volume especifico assu-
mem valores maiores do que no limite inferior. Em consequén-
cia, a mistura mais intensa que processos de natureza inter-
na poderiam induzir & atenuada pela estratificacao de massa.

Como exemplo tipico da ocorréncia de miximos da con-
tragac do volume especifico, em regides de fraca estabilida-
de vertical, pode-se citar a regiao de interagdo entre a A-
gua Intermedidria do Mediterrineo e as aguas profundas sub-
jacentes. Nos trabalhos pioneiros de Mamayev, em 1963, e nos
posteriores - Kin'dyushev, 1965; Mamayev, 1975 - ficou de-
monstrada a ocorréncia dos maximos da contragio do volume es
pecifico no limite inferior dessa massa de agua, em profun-
didades de = 1200 m, e que esse fenOmeno ocasiona uma mistu-
ra mais intensa com as dguas profundas.

O comportamento andmalo da agua do mar & facilmente i
dentificado no diagrama T~S quando os efeitos da compressibi
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lidade sao desprezados, isto é, considerando-se gque a pres-
sao hidrostatica que age sobre o elemento de volume & zero,
Essa aproximagao fol feita no estudo da contragao deo volume
especifico, gquando massas de Agua se misturam, em decorrén-
cia do desconhecimento do efeito da compressibilidade {Ma-
mayev, 1975, p. 285). Pesquisas com a finalidade de esclare-
cer esse efeito deverao ser elaboradas para uma melhor ava-
liagdo de sua importancia sobre os resultados obtidos neste
trabalho.

6.5. COEFICIENTE VERTICAL DE DIFUSAO TURBULENTA

6.5.1. HAGUA INTERMEDIARIA ANTARTICA-

Os valores da razaoc k/u avaliados para o nucleo da
AIA na secgdo A, aplicando-se os métodos de Jacobsen-Shtokman
e de Proudman, sao apresentados nas Tabs. 4, 5 e 6.

Ambos os métodos foram utilizados para tres grupos de
pares de estagoes, mantendo-se constante, em cada grupo, a
distancia entre as estagoes: 460 km na Tab. 4, 700 km na Tab
5 e 1045 km na Tab. 6. Julgou-se necessdria a separacao dos
grupos de estagOes com esse critério, ndo utilizado em tra-
balhos anteriores, para o estudo da influéncia dessa distéan-
cia sobre os resultados obtidos.

Comparando-se os resultados obtidos com a aplicagao
do método de Jacobsen-Shtokman, verifica-se que a razao k/u
diminui conforme a distd@ncia entre o par de estagOes aumenta
o mesmo acontecendo com o desvio padrao.

Os valores resultantes da utilizagdo do método de
Proudman também mostram um decréscimo do desvio padrao com o
aumento da distancia.

Tais fatos sugerem que ambos os métodos nao conduzem
a bons resultados, na regiao estudada, quando a distancia en
tre as estagdes & pequena (< 1000 km). Talvez, devido a pe-
quena deformagao espacial das curvas T-S e dos perfis de sa-
linidade na profundidade da AIA, o que diminui a precisao dos
valores retirados desses graficos.



TABELA 4

Valores da razao k/u, no niicleo da Agua

Intermediaria Antartica, obtidos com os

métodos de Jacobsen-Shtokman e de Proud-

man (estagoes da segdo A com distancia
média de 460 km).

k/u (cm)
ESTAGOES L

(km) METODO DE METODO DE
JACOBSEN-SHTOKMAN  PROUDMAN

92 - 88 450 0,67 0,44

91 - 87 455 0,89 0,18

90 - 86 455 2,81 0,79

89 - 85 465 2,26 0,17

88 - 84 490 1,93 0,16

87 -~ 83 475 1,22 1,43

86 - 82 475 3,60 1,35

85 - 80 470 3,26 3,06

84 - 78 460 4,35 2,17

83 - 76 465 3,88 2,92

VALOR MEDIO 2,49 1,27

DESVIO PADRAO 1,23 1,06

Embora o nimero de resultados para k /u, apresentados
nas Tabs. 4, 5 e 6, nao permita afirmar, parece existir uma
tendéncia para que os valores dessa razac sejam maiores para
as estagoes situadas mais ao norte. Essa variacao longitudi=-
nal foi observada também por LeFloc'h & Merle (1975).

A Tab. 7 mostra os valores da razao k /u, também para
o nicleo da ATA, obtidos pela aplicagao dos métodos de Jacob
sen-Shtokman e de Proudman a algumas estagoes do Meteor (Fig.
1) . Aparecem ainda os resultados de Defant (1954), que utili
zou o método de Jacobsen e as mesmas estacoes.



93

TABELA 5

Valores da razao k /u, no niicleo da Agua

Intermediaria Antartica, obtidos com os

métodos de Jacobsen-Shtokman e de Proud-

man (estagoes da segac A com distancia
média de 700 km).

k/u (cm)
ESTACOES L

(km) METODO DE METODO DE
JACOBSEN-SHTOKMAN  PROUDMAN

92 - 86 680 1,15 0,65

91 - 85 700 1,72 1,09

90 - 84 715 1,85 1,96

89 - 83 700 1,40 1,66

88 - 82 700 2,00 1,31

87 - 80 710 2,47 2,03

86 - 78 720 2,71 1,85

85 - 77 645 2,44 2,23

VALOR MEDIO 1,97 1,60

DESVIO PADRAO 0,51 0,50

Dos tres métodos cujos resultados s3o apresentados na
Tab. 7, 0 que apresenta maior desvio padraoc é o de Jacobsen-—
Shtokman. Entretanto os resultados de Defant (1954), embora
com menor desvio padrao, e bortanto pouco dependentes da dis-
tancia entre as estagdes, foram obtidos pelo método de Jacob
'sen, © qual, conforme mostrado por Shtokman (1946), nao é
correto. Levando-se em conta gue o primeiro método (Jacobsen
Shtokman) conduz a resultados melhores quando a distancia en
tre as estagoes & grande, constata-se que para as estagoes
160-297, 160-290, 202-297 e 202-290, os valores da razao
k/u sao os que apresentam menor desvio padrdo (= 0,02). A-
lém disso, as estagOes 290 e 297 estao distantes da segao A
(Fig. 1), sendo necessario reestudar os indices termohalinos
escolhidos para o triangulo de mistura.
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Valores da raziao

ELA 6
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k/u, no nicleo da Agua

Intermediaria Antartica, obtidos com os

métodos de Jacobsen-Shtokman e de Proud-

man (estagoes da secdo A com distancia
média de 1045 km) .

k/u {cm)
ESTACOES L

{km) METODO DE METODODE
JACOBSEN-SHTOKMAN  PROUDMAN

92 - 83 1015 0,57 0,43

91 - 82 1045 1,82 1,64

90 - 80 1055 1,76 1,10

89 - 78 1055 1,58 1,02

88 - 76 1055 1,25 0,76

VALOR MEDIO 1,40 0,99

DESVIO PADRAO 0,46 0,40

TAB

Valores da razao

Intermediaria Antartica,

ELA 7

k/u, no niiclec da Agua

métodos de Jacobsen-Shtokman,

man e de Jacobsen

obtidos com os

de Proud-

(estagoes do Meteor).

k/u  (cm)
ESTACOES L »

(km} METODO DE METODODE METODO DE
JACOBSEN-SHTOKMAN PROUDMAN JACOBSEN*

160-202 600 2,11 0,21 0,96

160-~297 3050 0,72 0,45 0,59

160-290 4150 0,72 0,54 0,71

202-297 2450 0,70 0,82 0,62

202-290 3550 0,68 0,75 0,92

297-290 1100 2,35 0,62 0,55

VALOR MEDIO 1,21 0,57 0,72

DESVIO PADRAO 0,72 0,20 0,16

* De

fant (1954)
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Os resultados obtidos por Proudman (1953, p. 114) pa-
ra a ATA estao prdximos aos apresentados nas Tabs. 6 e 7. Os
valores para k /u, calculados por aquele autor variam entre
0,7 ecme 2,5 com.

Considerando a localizagao da segao A e os trabalhos
citados na segdo 6.2.3., e que apresentam valores para a ve-
locidade de propagagao do niicleo da ATA, pode-se estimar es-
sa velocidade, na regido em estudo, em 10 cm.s ‘.

Tomando-se como mais confiaveis os resultados das ta-
belas 6 e 7, verifica-se que a razao k /u deve estar conm-
preendida entre 0,5 em e 1,5 em. Com o valor de u estimado
o coeficiente de difusdao turbulenta vertical para o nicleo
da ATA, na regiao investigada, & dado por

-1 -
5 em2, 4 <k <15 em2.8° !

concordando com os resultados apresentados por Sverdrup et al.
(1942, p. 484).

Entretanto, esses valores para k devem ser tomados o
mo uma primeira aproximagao ao estudo do fendmeno em grande
escala. Além da incerteza na determinagdo da velocidade u, a
propria razdo hk/u apresenta resultados aproximados, nio sé
pelas hipoteses simplificadoras feitas para a aplicacao dos
métodos (scgoes 5.1, e 5.2.) como também pela imprecisdo do
método grafico.

0 método de Proudman, a partir da sec¢do vertical de
salinidade, descrito na segao 5.2.2., fol aplicado 3 segdo A,
na regiao compreendida entre as estacdes §7 e 97. 0O valor ob
tido para a razao k /u, Z em, & um pouco maior do que os a-
qui admitidos como representativos.

A partir dos valores calculados para k /u e da equa-

cao

(k /u) (32T/3z%) - (3T/9x)

w
u

3T/92

sugerida por LeFloc'h & Merle (1975) para a avaliagao da ra-
z30 entre as componentes verticais (w) e horizontais {(u) da
velocidade do nlcleo da AIA, foi possivel avaliar, para es-
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tagoes proximas a 19°s, essa razdo em w/u = -10"", Com u = 10
-1 -1

em.s , tem-se w = ~0,001 em.4 . O sinal negativo indica mo

vimentos ascendentes.

6.5.2., AGUA CENTRAL DO ATLANTICO SUL

0 método de Wyrtki (1961), deduzido e exemplificado na
segao 5.3., & utilizado nesta segao para avaliacgoes da razao
entre a componente vertical da velocidade (W) e os coefici-
entes de condutividade térmica, hT(z), e de difusao de sal,
ks(z). Essas razdes foram denominadas por £-lz) e fS(z), res
pectivamente.

Uma das hiplteses paraa aplicagdo desse método & a con
digao estacionaria das estruturas verticais T =T(z) e
$ = 8(z). Essa condigao foi satisfeita, em primeira aproxima
¢ao, submetendo-se todos os dados disponiveis para a regido
em estudo, ao tratamento descrito anteriormente (secao 2).

Na Tab. 8 apresentam-se os valores discretos e quase
estacionarios utilizados para a aplicagdo desse métodoc e os
resultados obtidos.

As duas ultimas colunas da Tab. 8 apresentam os valo-
res de kT(Z) e kS(Z), obtidos a partir das equagoes krlz) =
w/fT(z) e kS(z) = w/fs(z), assumindo~se como representativo

*em.4”', obtido para a ATA na secgao 6.5.1.

para w o valor -10
Esse valor parece representativo também para a ACAS, respei-
tando-se, obviamente, as aproximagoes feitas para a sua deter
minagao indireta, uma vez que no método de Wyrtki essa quan-
tidade @ assumida constante.

A comparagao desses resultados com os da segac ante-
rior, indicam que'os valores de k-r . obtidos entre 700 m e 900
m (12 cm?. 5 'e § em?.4" ", respeétivamente), e portanto em
profundidades ocupadas pela ATA, estdao dentro do intervalo
de variacdo determinado para k (5 em?.s”' a 15 em2.5" "), ex
cluindo-se os resultados considerados inconsistentes, ou se-
ja, para distancias pequenas entre as estagoes. Consequente-
mente estes resultados sugerem, mais uma vez, gque o métodode
Jacobsen-Shtokman deve ser utilizado com cautela, particular

mente em estagoes separadas por pequenas distancias (L < 1000
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TABELA 8

Valores de f (z) e de fglz) obtidos pela

aplicagao do método de Wyrtki para estru

turas quase estacionarias de T([z) e S{z)

(dados da Srea compreendida entre 10°S e
15°% e, 30% e 35%),

PROF. T{z) s(z) 105.fT{z) 105.fS(z) kT,z kS,z
(m) (°c)  (®/o0) (em™ ) (em™ ') (cxl/s)  (camd/s)
200 le,72 35,85 5,0 7,9 20 13
300 11,63 35,08 5,2 7,9 19 13
400 B,47 34,73 5,3 10,6 ig
500 6,55 34,54 5,5 16,1 18
600 5,39 34,46 5,4 - 18 -
675 - 34,44% _ _ _ _
700 4,73 - 8.0 _ 1 _
800 4,22 - 12,5 _ 8 _
900 3,92 - . _ _ _
972 3,80% -

* valores extremos do perfil vertical estacionario (minimos).

hm) .

Os coeficientes determinados nestas duas Gltimas se-~
¢oes sdo de grande importdncia na solugdo analitica e numéri
ca de modelos advectivos-difusivos, visando a previsao da
distribuicao espacial de propriedades fisicas e quimicas da
agua do mar. Em particular, o inverso dos coeficientes £rl2)
e fs(z}, referidos comumente como "pardmetros de mistura” tém
sldo utilizados para a determinagao analitica de perfis ver-
ticais de propriedades guimicas no Oceano Pacifico, em mode-
los verticais de advecgao-difusao (Craig, 1969; Craig & Weiss,
1970).



7. CONCLUSOES E SUGESTOES

Dos resultados obtidos emergem as seguintes conclu-

soes:

I.

A camada de salinidade mixima, presente na regiao estuda-
da a aproximadamente 100 m de profundidade, originada na
superficie pelas trocas de calor e de massa entre o ocea-
no e a atmosfera, tinha a sua area de geragao, em agosto
de 1967, situada entre 15°S e latitudes pouco maiores do
que 20°S, préxima & costa leste do Brasil. Tal localiza-
cao deve ser representativa para os meses de inverno, des
de gque depende fundamentalmente dos valores de evaporagao
maritima e de precipitag¢ado atmosférica, os quais variam
sazonalmente. O espalhamento dessa camada de alta salini-
dade desde a area de gerag%o, em direcao ao norte, deve

ser comprovada por medigoes experimentais detalhadas.

A espessura média da AIA na regiao & de 500 m, estando o
seu limite superior situado, em média, a 400 m de profun-
didade. A assimetria das isolinhas de guantidade percen-
tual dessa massa de dgua, acima e abaixo do nicleo, suge-
re gque a mistura da ATA & mais intensa com a APAN do que
com a ACAS.

0 efeito da contragao do volume especifico, na mistura ver
tical da AIA com as massas de Agua que a envolvem, nao é
suficiente para superar o efeito da estabilidade vertical.
No limite superior da AIA a estabilidade e a contragao do
volume especifico assumem valores maiores do que no limi-
te inferior. Em consequéncia, 0s processos convectivos e
uma mistura mais intensa que essa contracao poderia indu-

zir, sao atenuados pela estratificagao do campo de massa.

Os valores do coeficiente vertical de difusao turbulenta
(k) determinados pelos métodos de Jacobsen-Shtokman e de
Proudman, para o niucleo da ATA, apresentam valores razoa-
velmente compativeis. Estimando-se a velocidade de propa-
gacdao do niicleo da ATA na regido em 10 em.s” ' foram obti-
dos, para esses coeficientes, valores compreendidos entre
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-1 -1 - )
5 cem2.,s e 15 em?.5 ~, que s3o consistentes com os resul

tados apresentados por outros autores.

A aplicagao do método de Wyrtki para a determinagdc dos
coeficientes verticais de condutividade térmica turbulen-
ta (kT’z) e de difusao turbulenta de sal (hs 2 a ACAS ,
conduziu aos resultados 20 em?.4” ' e 13 em?.4~}, respecti
vamente. Dessa forma kT .

H

as atuais a respeito desses fenOmenos. 0s resultados obti

> ks ,+ concordando com as igei
’

dos com a aplicagao desse método para profundidades de 700
me 900 m, 12 em?.5"" e § em?.s" ", respectivamente, sa0
compativeis com os resultades obtidos para a AIA com OSs
métodos de Jacobsen-Shtokman e de Proudman, para distan-

cias superiores a 1000 km.

Os métodos de Jaccobsen-Shtokman e de Proudman podem con-
duzir a resultados nao representativos quande forem apli-
cados a dados de estacgoes muito préximas. Na area estuda-
da devem ser tomadas estagbes com distancia superior a
1000 km. As hipbOteses simplificadoras e as aproximagoes
graficas necessarias para a utilizacao dos métodeos cita-
dos podem distorcer os resultados obtidos. Por essa razao
os valores de R apresentados devem ser tomados com certa
reserva, tendo-se sempre presente gue eles sao representa
tivos apenas em ordem de grandeza e do fendmeno em grande

escala.
As sugestoes gque ficam, para estudos futuros, sao:

Medigoes diretas das correntes situadas abaixo da camada
de mistura na regiao estudada, visando a um conhecimento
mais detalhado da propagacao das massas de agua presentes
particularmente da ACAS e da AIA.

Um estudo mais completo e sindptico da relagao entre difu
sao vertical, estabilidade e contragido do volume especifi
co, a partir de registros continuos da temperatura e da sa

linidade em fungao da profundidade.

Avaliagao experimental dos coeficientes de difus3o na AIA
e na ACAS, mediante a utilizagao de outros tragadores.
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