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resumo

Foram analisados dados históricos e recentes de correntes, temperatura e salinidade para caracterizar a circulação na margem continental Ibérica. Os resultados obtidos mostram a existência de uma corrente subsuperficial muito persistente dirigida para Norte ao longo da vertente continental Ibérica. Mostrou-se também que essa corrente chega sazonalmente à superfície, na presença de ventos de Oeste/Sudoeste típicos de Inverno. As características da corrente foram comparadas com modelos teóricos e estudos numéricos de processos que permitiram concluir que a interacção entre o gradiente meridional de pressão e a topografia são o seu principal mecanismo forçador. Em todo o caso a corrente tem uma estrutura meridional completamente distinta da prevista por tais modelos uma vez que diminui para Norte em vez de aumentar. 

Paralelamente recorreu-se a um modelo numérico tridimensional de circulação oceânica para estudar a circulação na margem continental Ibérica. Os resultados do modelo não só se mostraram bastante concordantes com os dados, como permitiram interpretar a estrutura meridional da corrente. Esta é bastante influenciada pela topografia que estabelece a direcção da corrente junto à vertente e pela circulação de larga escala no Atlântico Nordeste que alimenta a corrente.

Os transportes meridionais ao longo da margem Ibérica foram estimados com base nos dados e nos resultados do modelo tendo-se mostrado também bastante concordantes. A partir dos transportes meridionais foi possível identificar as principais zonas de exportação da plataforma continental para o oceano que coincidem com os dois montes submarinos mais proeminentes na costa Ocidental Ibérica: O prolongamento submarino do Cabo da Roca e o Banco da Galiza.

Palavras Chave: Modelação, Península Ibérica, circulação, margem continental, fluxos, trocas..
Abstract

Historical and new current meter, temperature and salinity data were analyzed to characterize the circulation along the Iberian continental margin. The results obtained have shown the existence of a subsurface poleward slope current, very persistent. It was also shown that the current reaches the surface under the influence of westerly/southwesterly winds typical from winter. The characteristics of the current were compared with theoretical models and numerical process studies that allowed concluding that the interaction of the meridional pressure gradient with bottom topography is the dominant forcing. However it was concluded that the meridional structure of the current is not compatible with the prediction from the models since it diminishes for the North instead of increase. 

At the same time, a numerical tri-dimensional ocean circulation model was implemented to study the circulation at the Iberian continental margin under realistic conditions. The results from the model are in agreement with data and allowed an interpretation for the meridional structure of the slope current. It was shown that bottom topography acts as a guideline for the slope current, which is also very dependent of the large-scale circulation in the Northeast Atlantic that feeds the current.

The meridional transports along the margin, were estimated both with data and model results. From the meridional transports was possible to identify the main areas for exportation of material from the shelf edge to the ocean. These areas are coincident with the major seamounts of the Iberian Margin: the submarine extension of Cabo da Roca and the Galicia Bank.

Keywords: Modeling, Iberian Peninsula, circulation, continental margin, fluxes, exchange.
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Capítulo 1

Introdução

1.1 – Enquadramento e objectivos

A região costeira apresenta-se como sendo a zona de separação entre os continentes e os oceanos. É uma área de grande produtividade capaz de fornecer grandes quantidades de matéria particulada e dissolvida ao oceano. Por sua vez as águas provenientes das grandes profundidades oceânicas, ricas em nutrientes, ao atravessarem a fronteira virtual que separa a plataforma continental do oceano profundo, constituem uma forma de manter as elevadas produtividades junto das regiões costeiras. Wollast e Chou (in press) referem que esta fonte de nutrientes é de longe mais importante do que as fontes de natureza antropogénica. A quantificação dos fluxos através da margem continental torna-se assim fundamental para calcular o balanço global do carbono e dos nutrientes. A falta de conhecimento dos processos que ocorrem nas fronteiras dos oceanos e que são determinantes para a compreensão dos ciclos biogeoquímicos é um facto amplamente reconhecido. No entanto, o conhecimento destes processos constitui um pré-requisito fundamental para a previsão da consequência das mudanças climáticas e de perturbações antropogénicas. 

Estas questões têm sido consideradas em vários projectos interdisciplinares em contextos variados e em diferentes regiões do Globo: the Shelf Edge Exchange Processes (SEEP) na costa Leste dos Estados Unidos (Walsh et al., 1988 et seq.; Biscaye et al., 1994 et seq); Land-Ocean Interaction Study (LOIS), um projecto do Reino Unido que se debruçou sobre a plataforma ocidental escocesa (Simpson, in press); ECOMARGE no golfo de Lion (Monaco et al. , 1990); Ocean Margin Exchange (OMEX), um projecto da União Europeia que foi numa primeira fase (1993-1996) dedicado ao Mar Céltico com particular interesse no Goban Spur e no Sudoeste da Irlanda (Wollast e Chou, in press) e numa segunda fase (1997-2000) à margem Ibérica
. 

Esta última região é potencialmente representativa das margens orientais produtivas do Atlântico e Pacífico com plataformas estreitas e afloramento costeiro em pelo menos parte do ano. Este trabalho aborda a Zona de Transição Costeira (ZTC) ocidental da Península Ibérica. Esta ZTC é uma região típica de afloramento costeiro sazonal. O afloramento costeiro é um fenómeno característico das margens orientais do Atlântico e do Pacífico ( corrente das Canárias, corrente da Califórnia, corrente do Perú e corrente de Benguela). Associada ao afloramento costeiro existe uma corrente para Sul localizada sobre a plataforma e vertente continental. Durante as estações do ano onde o afloramento costeiro é menos intenso a circulação dominante é caracterizada por uma corrente persistente para Norte. Parte deste trabalho foi realizado no âmbito do referido projecto OMEX. O projecto foi inter-disciplinar e incluíu aproximações do tipo euleriano (para compreender as distribuições espaciais) e do tipo quasi-lagrangeano (para perceber os processos) com o intuito de melhor compreender o sistema biogeoquímico forçado por mecanismos físicos com importantes variações espaciais e temporais. 

Os principais objectivos deste trabalho são:

· Identificar mecanismos forçadores dos principais fenómenos físicos que ocorrem na ZTC Ibérica;

· Quantificar os transportes meridionais e determinar em que condições ocorrem;

· Quantificar trocas entre a região costeira e o oceano profundo numa região que caracteriza bem toda a Margem Ocidental Ibérica (a Costa da Galiza).

Os processos físicos controlam a actividade biológica através da disponibilização de luz e nutrientes. A sua caracterização rigorosa e a sua simulação são pré-requesitos para a simulação dos processo biogeoquímicos. Nesse sentido um melhor conhecimento da circulação oceânica deve ser visto como um passo fundamental para que possa compreender e gerir melhor o ambiente marinho.

A simulação realista da circulação oceânica é um processo moroso e muitas vezes doloroso. O facto de se pretender atingir resultados que sejam efectivamente representativos de alguns processos que ocorrem na natureza, implica que de alguma forma eles sejam validados. Acontece que essa validação não é fácil. Ao contrário do que acontece no estudo da circulação costeira e estuarina onde a comparação directa entre as observações e as simulações constitui um processo de validação efectivo, no oceano isso não é possível. Comparar directamente uma série temporal de correntes medidas a 1000m de profundidade com os resultados do modelo é pouco útil porque um modelo nunca pode simular simultaneamente todas as escalas espaço-temporais que existem na natureza. Em vez disso é necessário que a comparação seja realizada utilizando grandezas que forneçam uma “visão integral” do problema. Por exemplo em vez de comparar correntes num ponto deverão ser comparados os fluxos numa secção. Uma outra forma de validação de um modelo é a qualitativa. Nesse caso é necessário identificar os padrões de circulação que existem na natureza e os mecanismos forçadores que os originam e em seguida verificar se o modelo é capaz de os reproduzir. Isto pode ser feito de diversas formas. Inicialmente os processos físicos deverão ser isolados de forma que se possa analisar a resposta do modelo a um processo particular mas o objectivo final deverá ser o de incorporar o maior número possível de processos e ser ainda capaz de produzir um resultado consistente com o conhecimento fornecido pelas observações. Esta abordagem requer o conhecimento do sistema em estudo e para além disso do seu “exterior” de forma que se possam estabelecer as condições de fronteira adequadas (e. g., o forçamento atmosférico e as condições de fronteira laterais). Foi assim que este trabalho, que estava inicialmente planeado para ser exclusivamente de modelação se converteu num trabalho em que a componente de análise de dados observacionais, tem um peso semelhante ao da modelação numérica propriamente dita. Ainda assim optou-se por manter o título de Modelação de Processos Físicos Relacionados com a Circulação Oceânica na Margem Continental Ibérica uma vez que esse trabalho de análise de dados observacionais não constitúi um desvio ao objectivo inicialmente proposto, mas antes, uma componente fundamental para que a modelação tivesse resultados proveitosos.

1.2 – Importância da modelação

Na década de 90 a ZTC Ibérica foi objecto de variados projectos de investigação. Por exemplo a União Europeia financiou alguns projectos de investigação no sentido de aumentar o conhecimento sobre aquele que constitui o único sistema de afloramento costeiro localizado na Europa continental. Os projectos mais significativos financiados pela UE foram: MORENA, OMEX II-II, SEFOS e, em certa medida, CANIGO. Estes projectos integraram o maior número possível de abordagens no sentido de conseguir um produto final capaz de conter a explicação e quantificação dos fenómenos mais relevantes. O projecto MORENA incluíu estudos de hidrografia, correntes e produção primária a Oeste da Península Ibérica. O projecto SEFOS, por sua vez, também contém estudos de hidrografia e correntes. Outro projecto relevante que decorreu na região foi levado a cabo pelo IFREMER (Institut français de recherche pour l’exploitation de la mer); trata-se do projecto ARCANE contemporâneo do OMEX II-II que estudou a circulação no Atlântico Nordeste em termos de larga escala e mesoscala, focando-se na corrente da vertente, instabilidades e marés baroclínicas (LeCann et al. , 2001). Os dados relevantes obtidos durante estes projectos são usados neste trabalho.

Nestes projectos a componente de modelação foi introduzida como ferramenta de integração (casos do OMEX e do SEFOS) ou como instrumento fundamental no estudo de processos (caso do MORENA). Isto acontece porque embora devidamente identificados os processos que ocorrem no oceano só podem ser isolados recorrendo a modelos e não usando apenas os tradicionais métodos observacionais. É aqui que os modelos se tornam importantes e decisivos, pois permitem, quando devidamente apoiados em observações, um valor acrescentado no sentido do conhecimento do comportamento dos oceanos ("Science is now a tripartite endeavour with simulation added to the two classical components, experiment and theory "…."simulation in scientific research - numerical experimentation, sensivity and process studies - is thought by many to represent the first major step forward in the basic scientific method since the seventeenth century", Robinson, 1987). Recorrer a modelos numéricos para realizar este trabalho é portanto, e acima de tudo uma necessidade. Para evitar qualquer tipo de alienação é importante notar que os modelos podem ser muito diferentes de acordo com os objectivos. De acordo com Nihoul (1984) podemos distinguir:

· Os modelos orientados para testes - baseiam-se num sistema de equações simplificado, não pretendem simular a realidade e são importantes para testar métodos numéricos e matemáticos e a sua implementação.

· Os modelos orientados para estudos de processos - focam processos dominantes ou importantes o que implica a perda de realismo nos resultados, mas permitem uma análise detalhada dos mecanismos forçadores do sistema.

· Os modelos orientados para a gestão de sistemas - os resultados destes modelos devem ser tão realistas quanto possível, o que em geral, no oceano, requer assimilação de dados. Uma vez que englobam um grande número de processos estes modelos são bastante complexos (tal como a própria natureza) não sendo portanto a melhor ferramenta para estudar processos.

Se estes pressupostos forem levados em consideração então pode-se encarar a modelação como sendo uma tarefa séria e capaz de constituir uma ferramenta de investigação válida.

1.3 – Estrutura da tese

No seguimento do que atrás foi dito, este trabalho está dividido em 6 capítulos sendo o primeiro a introdução. No capítulo 2 faz-se um enquadramento da região em estudo, nomeadamente em termos da circulação na margem continental, condições atmosféricas e massas de água caracterísiticas. 

No capítulo 3 apresenta-se e analisa-se um vasto conjunto de dados recolhidos por diversas instituições de investigação no passado e que foram disponibilizados, na maioria dos casos por centros europeus de armazenamento de dados (por exemplo pelo IFREMER e pelo BODC – British Oceanographic Data Center). Além disso são também utilizados dados recolhidos durante o projecto OMEX II-II onde o grupo de investigação do IST (MARETEC) onde decorreu esta tese esteve envolvido. Da análise deste conjunto de dados resulta uma descrição relativamente detalhada da circulação na margem continental Ibérica e são levantadas hipóteses que permitem explicar esse padrão de circulação em termos de mecanismos físicos envolvidos. 

O 4º capítulo debruça-se sobre a circulação de larga escala no Atlântico Nordeste e procura relacionar essa circulação com a margem Ibérica. Para isso são utilizados dados hidrográficos que fazem actualmente parte da base de dados do WOCE (World Ocean Circulation Experiment).

No capítulo 5 são apresentados resultados de simulações numéricas para casos muito simplificados onde se procuram testar algumas das hipóteses levantadas nos capítulos 3 e 4. Este tipo de aproximação é aquilo a que habitualmente se chama de estudo de processos uma vez que pretende isolar um ou mais mecanismos de forma a perceber qual o seu papel na circulação conhecida.

No capítulo 6 avança-se para simulações mais realistas da circulação na margem continental Ibérica. Aí os resultados obtidos são directamente comparados com os dados analisados no capítulo 3 tentando-se assim obter uma validação quantitativa do modelo. Uma vez validados vários aspectos da circulação o modelo pode ser usado como ferramenta capaz de fornecer informação que é impossível extraír do conjunto de dados (apesar de tudo insuficiente). Além disso torna-se assim possível validar algumas hipóteses levantadas nos capítulos anteriores.

Finalmente o 7º e último capítulo consiste na apresentação do resumo de todas as conclusões que foram sendo tiradas ao longo do trabalho.

Capítulo 2

 Caracterização do sistema de correntes na Costa Portuguesa 

2.1 - Topografia e Morfologia da Costa

A batimetria da Margem Continental Ibérica - Figura 1- é dominada por três montes submarinos; banco da Galiza (42º 30’ N), o prolongamento submarino associado ao Cabo da Roca (39º N) e o banco de Gorringe (36º 30ºN). O banco da Galiza atinge a profundidade mínima de 1000 m e está ligado à costa ocidental da Galiza por um braço cuja profundidade típica é 2000-3000 m. Este troço de costa é o mais irregular de toda a margem ocidental da Península Ibérica. A linha de costa da Galiza é recortada por grandes rias que aparentemente têm um papel importante na estrutura do campo de ventos na região costeira. Entre 41ºN e a Nazaré a costa é aproximadamente rectilínea sendo apenas cortada pelo Cabo Mondego (~40ºN).

A Sul de 39º 30’N, a plataforma continental é cortada por uma série de canhões submarinos , o mais importante dos quais é o canhão da Nazaré, ao mesmo tempo que na costa portuguesa existem proeminentes cabos - Cabo Carvoeiro (39º 20’ N), Cabo da Roca (38º 40’ N) e Cabo Espichel (38º 20’ N). Entre o Cabo Espichel e o Cabo de São Vicente situado no extremo Sul da Península Ibérica a plataforma continental é estreita e pouco acidentada, havendo apenas a registar a existência do canhão de Setúbal e o Cabo de Sines. Na costa Sul há a registar o canhão de Portimão e a existência dum sistema de ilhas barreira que separa o oceano da Ria Formosa.

A plataforma continental pode ser muito estreita (12 km na costa Cantábrica) em contraste com o que acontece na Biscaia onde atinge os 140 km e uma inclinação de apenas de 0.12%. A região da margem Ibérica onde a plataforma se apresenta mais larga é entre o rio Minho e o canhão da Nazaré. A Sul da Península a plataforma continental é mais larga atingindo os 50 km na região do Golfo de Cádiz. O bordo da plataforma (a linha de transição entre a plataforma e a vertente continental) ocorre entre os 180 e os 200 m de profundidade a norte do Canhão da Nazaré e entre os 130 e os 150 m no Golfo de Cádiz. A vertente continental que marca a transição entre o oceano profundo e a plataforma continental é muito inclinada (10 – 12%) excepto no Golfo de Cádiz.
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Figura 1 Batimetria da ZTC Ibérica e regiões adjacentes. O branco representa as zonas de menor profundidade.
2.2 – Condições meteorológicas

A circulação atmosférica nas latitudes médias do Atlântico Norte e Europa Ocidental é governada por 2 centros de actividade principais: Um centro de altas pressões a Sul de 40ºN centrado próximo dos Açores (Azores High) e um centro de baixas pressões centrado a cerca de 60ºN, próximo da Islândia (Iceland Low). Entre estes dois centros de actividade os ventos predominantes são de Oeste/Sudoeste, mais intensos de Inverno, mais fracos e irregulares de Verão.

A posição dos 2 centros de actividade não é fixa (ver Figura 2). No Inverno o antciclone dos Açores move-se para Sudeste, as temperaturas são mais baixas sobre os continentes (América do Norte, Gronelândia e Europa), enquanto que a temperatura do oceano Atlântico se matém relativamente alta. Além disso a diferença de temperatura entre as águas quentes da Corrente do Golfo e as águas frias da Corrente do Labrador geram uma frente que cria condições favoráveis à formação de depressões muito pronunciadas sobre o oceano. Estas depressões e as perturbações da frente polar associadas, movem-se desde a TerraNova sobrepondo-se ao sistema básico de ventos que roda de Sudoeste para Noroeste, e atingem rapidamente as baixas latitudes.

No Verão o centro de altas pressões dos Açores move-se para Norte, influenciando o Atlântico Norte até cerca de 45ºN e muitas vezes estendendo-se até à Europa Ocidental. Uma depressão térmica desenvolve-se sobre a Península Ibérica entre Abril e Setembro e juntamente com o anticiclone, origina os ventos de Norte, responsáveis pelo afloramento costeiro. Estes ventos chegam a ser fortes particularmente durante a tarde em resultado do aquecimento sobre o continente.

A posição e a intensidade do anticiclone também variam em escalas temporais menores que a escala sazonal. Tipicamente, na Primavera e Verão, o anticiclone estende-se em crista em direcção à Islândia e o centro de baixas pressões localiza-se a leste das ilhas britânicas. Ventos moderados a fortes de Nordeste sopram então no Golfo da Biscais sendo mais fracos na Península Ibérica. Uma outra situação comum no Inverno, consiste no posicionamento do anticiclone sobre o continente e uma depressão profunda e extensa no Atlântico Norte originando ventos de Sudoeste em toda a margem Ibérica. O relevo da Península Ibérica joga aqui um papel importante deflectindo os ventos junto à costa que se tornam fracos e de Sul, aumentando de intensidade próximo do Cabo Finisterra. Outra situação usual, corresponde a um anticiclone sobre as ilhas britânicas que se estende em crista para Sudoeste e uma depressão no Mediterrâneo. Nesta situação os ventos dominantes são de Nordeste e particularmente fortes próximo de Finisterra. Finalmente uma situação importante corresponde a um anticiclone sobre a Europa Central e uma depressão sobre a costa do Norte de África. O Mediterrâneo Ocidental é varrido por ventos de leste fortes – o levante – que por sua vez se tornam de sudeste á medida que avançam para Oeste no Golfo de Cádiz. O levante é mais frequente entre Julho e Outubro mas pode ocorrer em qualquer estação do ano.

Em suma, o regime sazonal do centro de altas pressões dos Açores e a migração meridional da frente subtropical, que separa as latitudes médias das massas de ar tropicais, regula as condições médias de vento ao largo da costa Ibérica Ocidental (Fíuza, 1982). O referido centro de altas pressões migra ao longo da linha dos 38 ºW, desde 27 até 33ºN entre Março e Agosto. O gradiente de pressão médio entre a costa Portuguesa e o centro de altas pressões é maior no Verão (cerca de 8 mb) do que no Inverno (cerca de 1 mb), conduzindo a ventos fracos de Oeste durante este período e a ventos de Norte/Noroeste relativamente intensos durante aquele período, respectivamente (Fíuza, 1982). Nestas condições o limite a Norte onde os ventos são favoráveis à ocorrência de afloramento costeiro desloca-se da posição 27ºN, junto às Canárias, em Janeiro para a posição 43ºN em Julho (Wooster et al. , 1976). Bakun (1987) concluíu que o rotacional da tensão do vento é fraco e irregular durante os peródos de Outono e Inverno, apresentando uma distribuição marcadamente ciclónica durante a Primavera e Verão. Os máximos do rotacional da tensão do vento ocorrem na costa Noroeste da Península Ibérica e na costa Sul de Portugal ao largo do Algarve (Bakun, 1987).

Os padrões de vento junto á costa, associados a acidentes orográficos - rias, cabos - afectam significativamente o escoamento costeiro. Por exemplo McClain et al.  (1986) notou a existência de ventos fortes paralelos ao eixo da Ria de Arosa e ventos mais fracos a pouca distância da costa (cerca de 20 km).

2.3 - Massas de água

A hidrografia da margem europeia foi descrita numa série de artigos que abordaram as águas profunda, intermédia e da termoclina, por van Aken (2000a, b e c). Estes artigos baseiam-se num extensivo conjunto de dados históricos, incluindo campanhas hidrográficas no âmbito de projectos como o WOCE, JGOFS, GALICIA, MORENA e SEFOS, assim como dados do projecto OMEX. Uma das importantes conclusões a tirar destes trabalhos – e de outros, como por exemplo Fiúza (1982) - é que as massas de água acima dos 1500 m, com sinal mais proeminente na margem continental da Península Ibérica têm a sua origem a Sul. Uma conclusão semelhante é suportada na excelente revisão publicada por Fiúza et al.  (1998) na sequência do projecto MORENA.
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Figura 2 – Condições meteorológicas típicas: Em cima á esquerda, os centros de baixas pressões no Inverno (19 Dezembro de 1997); Em cima à direita, o anticiclone dos Açores e um centro de baixas pressões sobre a Penísula Ibérica (27 Julho de 1998); Ao meio à esquerda, anticiclone sobre o Atlântico Oriental (27 Dezembro de 1997); Ao meio à direita, anticlone sobre o continente e um centro de baixas pressões sobre o Atlântico (24 de Dezembro de 1997); Em baixo à esquerda, anticlone sobre as ilhas Britânicas estendendo-se em crista para Sudoeste e um centro de baixas pressões sobre o continente (24 de Janeiro de 1998); Em baixo à direita anticiclone sobre a Europa Central e centro de baixas pressões sobre o Norte de África. Fonte: Météo France.

Entre os 2500 e os 3000 m um núcleo de NEADW (Northeast Atlantic Deep Water) é consistentemente encontrado. A origem desta água é o escoamento dos mares nórdicos para a bacia da Islândia. Enquanto a oeste do Porcupine Bank esta água contém cerca de 40% da ISOW (Iceland Scotland Overflow Basin), junto à vertente da Galiza essa quantidade reduz-se para 20% devido à mistura com outras massas de água: abaixo da NEADW a LDW (Lower Deep Water) e acima a LSW (Labrador Sea Water) e a MSOW (Mediterranean Sea Outflow Water) – van Aken, 2000a. Aproximadamente á profundidade de 1800 m, um núcleo de LSW move-se desde a Zona da Fractura de Charlie Gibbs para Sul até á região Ibérica. Na sua forma não diluída a LSW é caracterizada por um mínimo de salinidade. A oeste da Galiza este mínimo pode ser ocasionalmente observado, mas sobre a vertente continental e mais para sul o mínimo desaparece devido a mistura diapícnica (entre superfícies de diferentes densidades) e mistura isopícnica (van Aken, 2000b). Acima da LSW, a aproximadamente 1000 m, um núcleo de MSOW, movendo-se para norte com salinidades elevadas, é sempre muito bem identificado. A salinidade deste núcleo decresce para norte ao longo da vertente continental devido a vários processos de mistura. A noroeste de Espanha a corrente profunda de MSOW perde água na forma de Meddies (turbilhões de água mediterrânica) originando a formação de gradientes de salinidade na direcção norte-sul. A presença da MSOW não se limita no entanto ao máximo de salinidade a cerca de 1000 m de profundidade. A sua presença é particularmente evidente entre os 600 e 1200 onde se registam máximos relativos quer da salinidade quer da temperatura.Um núcleo de MSOW foi detectado por Ambar (1983) a 400 m de profundidade, na região sul de Portugal. De facto é geralmente aceite que a MSOW marca o limite inferior da águas típicas das camadas superiores. A camada de água subjacente corresponde à termoclina permanente e constitui a NACW – North Atlantic Central Water - (Sverdup et al. , 1942). A relação entre a temperatura e a salinidade é linear (aproximadamente 7ºC/usp de declive). No entanto segundo Fiúza (1982) a água que se encontra nas profundidades entre 100 e 400 m não corresponde exactamente a definição clássica da NACW mas sim à da ENACW – Eastern North Atlantic Central Water – (Fiúza e Halpern, 1982). Esta massa de água tem origem na mistura da Água Subtropical com a AAIW– Antartic Intermediate Water – a sudoeste dos Açores que é depois é advectada para Norte. De acordo com Fiúza(1984) e Rios et al.  (1992) na região Norte da Península Ibérica a água que domina a estas profundidades tem efectivamente origem no giro sub-polar (a norte de 46ºN) e é caracterizada, segundo Rios et al (1992) por temperaturas e salinidades entre 4ºC, 34.96 psu e 12ºC, 36.66 psu. Estas duas massas de água (a descrita por Fiúza e Halpern, 1982 e a descrita por Rios et al. , 1992) foram designadas por ENACWt e ENACWp (Rios et al. , 1992). A Norte de 42.5ºN e a Oeste de 10.5ºW encontra-se ainda a WNACW - Western North Atlantic Central Water – que entra no Atlântico oriental advectada pela corrente do Atlântico Norte (Fiúza, 1984). A Figura 3 e a Tabela 1 resumem o que foi dito a respeito das massa de água na margem Ibérica.

A camada superficial com expessura da ordem da centena de metros, inclui a camada de mistura e a termoclina sazonal. Esta camada é forçada directamente pela atmosfera estando por isso sujeita a grande variabilidade sazonal. Esta camada apresenta ainda o efeito sazonal da descarga dos rios caracterizadas essencialmente por baixos valores de salinidade. Ao longo da margem continental ocidental encontram-se algumas diferenças nas características das águas superficiais, podendo identificar-se três regiões principais: entre o Cabo de São Vicente e o Cabo Espichel (38ºN 30’ N), entre o Cabo Espichel e o Canhão da Nazaré (39ºN 30’ N) e a Norte do Canhão da Nazaré. A região mais a Norte revela grande dependência das trocas com a atmosfera além de sofrer a influência da descarga de vários rios, nomeadamente o Douro e o Minho. A região central ( 38º 30’ N a 39º 30’ N) é principalmente marcada pelo afloramento costeiro que ocorre durante o Verão e princípio do Outono. A influência do Rio Tejo é bastante limitada nesta região. A Sul do Cabo Espichel não existem rios com caudal significativo sendo a região caracterizada por alguma mistura com águas mais quentes e salinas provenientes do oceano. Nesta região também existe durante o Verão afloramento costeiro. Portanto ao longo de toda a costa Ibérica, durante o Verão as águas superficiais são influnciadas pelo afloramento costeiro que traz para a superfície águas provenientes de profundidades entre os 60 e os 120 m. Durante o Inverno e exceptuando as zonas onde a descarga dos rios é importante, as águas superficiais são bastante homogéneas.

	Massa de Água
	Profundidade (m)
	Temperatura (ºC)
	Salinidade (usp)
	Anomalia de Densidade Potencial (kgm-3)

	NACW

· Subtropical

· Subpolar
	< 300

< 400
	12.5
10.5 – 12.5 
	35.75

35.55 – 35.70 
	< 27.05

27.05 – 27.15

	MSOW

· Superior

· Inferior
	700-900

1000-1500
	10.5-13.5

9.5 – 12.5
	35.8-36.8

35.8 – 37.5
	27.4-27.65

27.70 – 27.85

	LSW †
	1500 - 3000
	3.4-4.0
	34.9 – 34.95
	27.7-27.8

	LDW ‡
	>3000
	<3.3
	34.9 – 34.95
	>27.8

	† O mínimo de salinidade característico é visível a Noroeste da Península Ibérica. ‡ LDW contém contribuições da ISOW, dos níveis mais profundos da LSW e alguma ABW.


Tabela 1 – Massa de água na margem continental Ibérica.

2.4 - O sistema de correntes

O sistema de correntes na costa ocidental da Península Ibérica apresenta uma variabilidade sazonal bastante marcada podendo distinguir-se o regime de Verão e o de Inverno. Próximo da superfície, uma corrente dirigida para Sul - A corrente de Portugal (Fiúza, 1982) - ocorre durante a estação de afloramento costeiro (Maio - Setembro) e está associada ao regime de ventos dominante. A partir do final do Verão e durante o Inverno os ventos dominantes invertem-se tornando-se predominantemente dirigidos para Leste/Norte sendo acompanhados por um escoamento superficial dirigido para o norte. Observações feitas por Frouin et al (1990) e Haynes e Barton (1990) mostraram que este escoamento está relacionado com a advecção de água quente e salina. A largura desta corrente é tipicamente 30 a 60 Km e as velocidades atingem os 20 cm s -1. Observações da corrente junto ao talude, na região Sul, mostraram que a corrente é para Norte entre 234 e 2046 m de profundidade (Meincke et al. , 1975). Durante o Inverno esta contra corrente atinge a superfície mas durante a estação de afloramento é uma corrente intermédia situada abaixo dos 100 - 200 m. Ambar (1984) observou a 37º 24’ N, 9º 25’ W um escoamento para Norte cuja velocidade média é de 10 cm s-1 à profundidade de 750 m, entre Dezembro de 1982 e Maio de 1983. Ambar (1985) a partir de dados correntométricos obtidos entre Julho de 1983 e Janeiro de 1984 demonstrou a existência de um escoamento para Norte entre 200 e 750 m de profundidade a  40º N, 9º 45’ W. Esta corrente pode ser o mecanismo de transporte da água Mediterrânica entre 500 e 1500 m de profundidade ao longo da margem continental da Europa Ocidental.
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Figura 3 Diagrama (-S para a Costa Ibérica obtido a partir da base de dados de Martins (1993). Os números ao longo das curvas indicam profundidades típicas em metros. As massas de água principais são também identificadas (MW corresponde à água mediterrânica que no texto é identificada por MSOW). Esta figura foi retirada de Fiúza et al. (1998).

Em resumo pode dizer-se que a circulação na costa Oeste da Península Ibérica exibe períodos de afloramento costeiro intenso tendo associada uma corrente dirigida para o Equador contrastando com épocas onde a corrente é para Norte. Durante todo o ano persiste uma corrente a profundidade intermédia para Norte. Nas secções seguintes estes dois regimes serão analisados com maior detalhe, nomeadamente os processos físicos que estão na origem da corrente da vertente continental e no aparecimento de centros de afloramento.

2.4.1 - A corrente da vertente continental 

A corrente dirigida para Norte ao longo da vertente Ibérica e da plataforma continental exterior tem sido documentada por diversos autores (Ambar et al, 1986; Frouin et al. , 1990; Haynes e Barton, 1990). A partir de imagens de satélite obtidas no domínio do infra-vermelho pelo sensor AVHRR (Advanced Very High Resolution Radiometer) a bordo da série de satélites NOAA, verifica-se que este escoamento persiste entre Novembro e Março. Este escoamento, cuja assinatura nas imagens de satélite é anomalia positiva da temperatura da superfície do mar, atinge a costa Cantábrica no final de Dezembro, sendo por isso o fenómeno conhecido por Navidad (Pingree e LeCann, 1992). Na camada superficial as médias mensais nos primeiros 150 m de coluna de água chegam a atingir os 40 cm/s (Jorge da Silva, 1996). Os dados disponíveis parecem indicar que a circulação nas camadas subsuperficiais (abaixo dos 100-200 m) é dirigida para Norte. Este escoamento, segundo Ambar et al.  (1986) estende-se até à profundidade máxima da Água Mediterrânica (1500 m). Durante o Inverno, essencialmente devido à mudança de ventos predominates – ventos de Oeste-Sudoeste – o escoamento para o pólo chega à superfície sendo possível observar a sua assinatura em imagens de satélite (Figura 4). Esta corrente dirigida para o pólo percorre cerca de 1500 km ao longo da costa ocidental da Península Ibérica, do Norte de Espanha e da costa Sudoeste de França. Observações realizadas nas vertentes Armoricana, Céltica e Irlandesa – entre o Golfo da Biscaia e a costa ocidental da Irlanda – sumarizadas por Pingree e Le Cann (1989) mostram que, também aí, existe uma corrente dirigida para o pólo, bastante persistente ao longo do ano. É bastante plausível admitir que se trata da mesma corrente, isto é, admitir que a corrente é contínua entre a costa ocidental de Portugal e a costa da Irlanda. Na verdade alguns resultados obtidos com um modelo numérico, no ambito do projecto OMEX I – Ocean Margin Exchange – apontam nesse sentido (Neves et al, in press). Alguns autores admitem mesmo que a corrente é contínua entre a costa do Noroeste Africano e a costa ocidental de Portugal. No entanto o estreito Gibraltar joga aqui um papel importante e mal estudado que torna mais díficil a compreensão da circulação entre as duas costas. Adiante será retomado este assunto. 
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Figura 4 Temperatura da superfície do mar obtida a partir do sensor AVHRR em 24 de Fevereiro de 1998. Note-se a língua de água quente circulando em torno do cabo Finisterra e penetrando no Golfo da Biscaia – fenómeno conhecido por Navidad. (Imagem processada pelo Grupo de Detecção Remotado Plymouth Marine Laboratory no âmbito do projecto OMEX II-II ).

Ao largo da costa ocidental da Península Ibérica a corrente da vertente continental tem uma largura entre 30 e 60 km. Os transportes associados são segundo Frouin et al.  (1990) de cerca de 0.3 Sv (1 Sv = 106 m3s-1) a 38ºN e entre 0.5 e 0.7 Sv a 41ºN, o que segundo os autores, evidencia o facto de a corrente se intensificar para Norte, facto bem conhecido do estudo de escoamentos semelhantes noutras regiões costeiras. De acordo com Huthnance (1984) a corrente da vertente é essencialmente um fenómeno devido ao gradiente meridional de pressão que se observa nos primeiros 200-300 m no Atlântico Nordeste (Pollard e Pu, 1985) e que resulta do progressivo arrefecimento para Norte. Este gradiente de pressão é compensado por um escoamento para leste que causa uma diferença de nível entre as águas costeiras e as águas oceânicas. É esta diferença nível que força uma corrente para Norte em equilíbrio geostrófico. O papel do vento neste processo parece ser apenas o de provocar alguma variabilidade sazonal. Quando o vento sopra para sul na costa Ibérica desenvolve-se uma corrente superficial na mesma direcção que tende a contrariar o escoamento anteriormente descrito e que o pode mascarar próximo da superfície.

Efectivamente a existência de correntes dirigidas para o pólo seguindo a vertente continental não é um facto exclusivo da margem ocidental europeia. É notável que correntes semelhantes tenham sido observadas em praticamente todas as margens continentais ocidentais como adiante se verá.

2.4.2 - O regime de afloramento costeiro

O afloramento pode ser definido como um movimento vertical persistente originado pela divergência à superfície, resultando no aparecimento à superfície de águas subsuperficiais frias e ricas em nutrientes. Qualquer livro de introdução à dinâmica dos oceanos descreve o afloramento como um exemplo de aplicabilidade da Teoria de Ekman. A ideia fundamental que explica a ocorrência de afloramento é a de que o vento produz um transporte 90º para a direita (esquerda) da sua própria direcção no hemisfério Norte (Sul) numa camada superficial relativamente da ordem da centena de metros. O facto de este transporte estar sujeito a variabilidade espacial, produz divergência de massas de água nas camadas superficiais que tem de ser compensada por um transporte vertical dirigido para a superfície com origem nas camadas subsuperficiais. 

Existem variadíssimas razões para ocorrer variação espacial no transporte de Ekman. O caso mais conhecido é o afloramento costeiro que acontece quando uma barreira física interrompe o transporte. Um dos locais onde ocorre o afloramento costeiro é na fronteira leste do Atlântico subtropical onde os alíseos sopram com relativa intensidade na direcção do Equador. Outros sistemas de afloramento costeiro bem conhecidos são o do Norte de África, do Perú, de Benguela e da Califórnia. Em ambos os hemisférios o transporte produzido por estes ventos é para o interior do oceano.

Outra forma de afloramento é o que ocorre no Equador, devido à mudança de sinal do parâmetro de Coriolis entre os dois hemisférios. Neste caso é a componente para Oeste dos ventos (importante no Equador) que é responsável pelo afloramento uma vez que em ambos os hemisférios induz um transporte para os pólos originando assim uma divergência nas camadas superficiais que mais uma vez é compensada com a subida de águas subsuperficiais. 

Nos dois tipos de afloramento expostos não há necessidade de existir variabilidade espacial dos ventos. No caso de isso acontecer o afloramento pode ocorrer em qualquer lugar do oceano devido à divergência de águas superficiais provocada. Exemplos deste fenómeno podem ser observados em regiões onde as irregularidades topográficas existentes na superfície terrestre induzem jactos de vento ou simplesmente bloqueiam o escoamento como acontece no Golfo de Tehuantepec (México) e na Gran Canária (Ilhas Canárias), respectivamente.

2.4.2.1 – Afloramento costeiro na Península Ibérica

Embora este trabalho não esteja particularmente virado para a abordagem do afloramento costeiro que ocorre na costa ocidental da Península Ibérica durante os meses de Primavera-Verão é conveniente aprofundar um pouco mais o assunto. Associados aos fenómenos de afloramento costeiro existem outros padrões típicos como por exemplo as plumas, os jactos, os vórtices e os filamentos (Figura 5). Este último fenómeno parece assumir um papel preponderante na ZTC uma vez que, os filamentos transportam água aflorada para o largo e consequentemente aumentam a exportação de material para o oceano profundo. Embora tenha havido ultimamente um esforço bastante significativo na caracterização dos filamentos e no estudo dos mecanismos de geração, a verdade é que o assunto ainda não é claro. Parece evidente que a topografia influencia muito os processos de transporte nas plataformas continentais ocidentais da Europa e da América. Foram encontradas diferenças significativas na formação dos filamentos nas duas regiões referidas. Os cabos e outras irregularidades topográficas originam, na costa ocidental da América do Norte, filamentos e jactos perpendiculares à vertente continental que transportam água para o largo durante a estação de afloramento. Estes processos também ocorrem nas costas Ibérica e do Norte de África. Porém neste último caso a estrutura dos filamentos é parcialmente controlada pela complexa topografia e vórtices associados ao arquipélago das Canárias. Os factores que determinam o espaçamento latitudinal entre os filamentos ao largo da costa Ibérica permanecem desconhecidos. Alguns resultados obtidos com modelos numéricos apontam para a possibilidade de os filamentos terem origem em instabilidades que ocorrem ao longo da frente que separa a massa de água fria que existe sobre a plataforma da massa de água mais quente que existe no oceano (Roed e Shi, 1999). O comprimento de onda desta instabilidade é semelhante ao espaçamento entre irregularidades topográficas – cabos e canhões – conduzidindo a que os filamentos estejam constrangidos por estas. A topografia pode ainda ter um papel relevante na escala temporal com que se desenvolvem os filamentos. O afloramento costeiro é o processo hidrodinâmico mais relevante (em termos bioquímicos) que ocorre nas camadas superficiais da margem continental Ibérica. Tipicamente ocorre entre Abril e Outubro em resposta aos ventos persistentes de norte (Wooster et al. , 1976; Fiúza et al. , 1982). Na costa Ibérica o afloramento apresenta um padrão de episódios de intensificação do vento de norte com períodos que variam entre 4 e 10 dias. Estas são também as escalas temporais que caracterizam a variabilidade do forçamento meteorológico (Fiúza, 1983; Vitorino, 1989). Na maioria dos sistemas de afloramento costeiro o padrão de circulação induzido pelo vento é caracterizado por correntes ao longo da costa que são em geral mais fortes que a componente para o largo. Ao final de 1 dia desenvolve-se um jacto próximo da costa que começa a estender a sua infuência em profundidade e para o largo (Jorge da Silva, 1996). O transporte para longe da costa não é uniforme, concentrando-se nos já mencionados filamentos que são caracterizados por escalas espaciais da ordem dos 30 km de largura e 100-200 km de comprimento.
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Figura 5 Distribuição da temperatura da superfície do mar. Composição de imagens de satélite obtidas entre 24 e 30 de Julho de 1994 pelo sensor AVHRR (Advanced Very High Resolution Radiometer) a bordo do NOAA.

2.4.2.2 – Afloramento costeiro, produção primária e recrutamento

Uma questão óbvia que se pode colocar é porque razão é o afloramento costeiro tão importante. A resposta é no entanto bastante simples. A maior parte da produção primária no oceano é produzida pelo fitoplâncton que necessita de luz e de nutrientes como o azoto e a sílica. Na grande maioria das condições a região iluminada do oceano é pobre em nutrientes (visto que estes são consumidos a uma taxa superior à que são produzidos) e a região rica em nutrientes não é iluminada (e portanto não existe consumo). O afloramento, de uma forma geral e o afloramento costeiro em particular, permite que os nutrientes atinjam a zona iluminada do oceano tornando as regiões onde ele ocorre, de longe as mais produtivas do oceano (Figura 6). De acordo com Longhurst et al.  (1995), as áreas de afloramento costeiro representam apenas 0.9% da área total do oceano e no entanto contribuem com cerca de 3% para a produção primária global. A esta elevada produtividade e à proximidade da costa estão obviamente associados os grandes pesqueiros do mundo. As costas do Chile e do Perú no Pacífico Sul constituem o sistema marinho mais produtivo do mundo do ponto de vista das pescas, embora a maior produção por unidade de área se registe no sistema de afloramento das Canárias com um valor médio de 2.01 gCm-2dia-1.

O afloramento costeiro está portanto bem correlacionado com a produção primária. No entanto este facto não explica completamente um dos grandes problemas da ciência das pescas que reside precisamente no entendimento do efeito da variabilidade ambiental nas populações marinhas. Foram encontradas quebras e recuperações rápidas nos stocks de sardinha e anchova em ecossistemas onde ocorre afloramento costeiro como são os casos do Perú, Benguela, Califórnia e Canárias. Esta instabilidade no número de indivíduos parece devida ao sucesso do recrutamento
. As variações no recrutamento têm origem na excessiva pressão de pesca e na alteração das taxas de mortalidade dos estados embriónicos e larvares devidas a sensibilidades particulares às condições ambientais. A disponibilidade em comida e alguns constrangimentos físicos como a turbulência são considerados como factores determinantes que afectam a sobrevivência das larvas e o posterior recrutamento de peixes pelágicos. Em sistemas de afloramento costeiro a advecção vertical de nutrientes para a região iluminada e a turbulência são intensificados pelo do vento. Cury e Roy (1989) analisaram as relações que devem existir entre o índice de recrutamento anual e a intensidade do vento ou a mistura induzida pelo vento. Concluíram pela existência de uma janela ambiental óptima – Optimal Environmental Window - para o recrutamento que corresponde a valores do vento moderados (5-6 ms-1 são os valores obtidos com dados relativos às costas do Perú e do Senegal).

[image: image8.png]



[image: image9.png]



Figura 6 Distribuição de pigmentos de fitoplâncton a obtidos a partir de imagens do CZCS (Coastal Zone Color Scanner) em Maio de 1986.

2.4.2.3 – Outras zonas de afloramento costeiro

Em seguida apresenta-se uma curta descrição de outros sistemas semelhantes ao da Península Ibérica.

I – O Sistema de Correntes da Califórnia

O Sistema de Correntes da Califórnia – SCC – que se estende desde Oregon até à Baixa Califórnia é de longe a melhor estudado fronteira oriental dos oceanos do mundo. A Corrente da Califórnia – CC – constitui o braço oriental do giro do Pacífico Norte e é fundamentalmente uma corrente superficial - espessura de cerca de 300 m – para o Equador que transporta água ao longo da costa Oeste da América do Norte para a corrente Equatorial do Norte. Na região costeira durante o Outono e Inverno a corrente à superfície inverte-se dirigindo-se para o pólo (Chelton, 1984). 

Lynn e Simpson (1987) investigaram o ciclo sazonal do sistema de correntes da Califórnia e concluíram que ele se caracteriza pelo aparecimento daquilo a que chamaram de Inshore Countercurrent – a contra corrente interior, CI – e simultaneamente, pela intensificação da California Undercurrent – contra corrente subsuperficial da Califórnia, CCSC. Os dados sugerem tembém que a CI seja o afloramento à superfície da CCSC. Significa isto que o escoamento é dirigido para o pólo durante todo o ano sob a forma de uma contra corrente subsuperficial mas que essa corrente atinge a superfície durante o período compreendido entre Outubro e Março – quando os ventos não são favoráveis à ocorrência de afloramento costeiro. Esta contra corrente superficial é conhecida também por corrente de Davidson e os seus máximos de velocidade são atingidos quando os ventos são menos intensos. Estes máximos estão muito bem correlacionados com o afloramento e fortalecimento da CCSC que apresenta uma considerável variabilidade sazonal tanto na posição como na intensidade e na profundidade do núcleo. No entanto pode afirmar-se que a CCSC está concentrada num núcleo de velocidade relativamente alta ao longo da vertente continental (Wooster e Jones, 1970).

A sucessão de observações realizadas no SCC, durante muitos anos no âmbito de programas como o CALCOFI (Lynn e Simpson, 1987), o CODE (Beardsley e Lentz, 1987) e o CTZ (Strub et al. , 1991) mostram assim claramente que a CCSC é provavelmente forçada por efeitos não locais e está dependente da meteorologia de larga escala da região. Esta última conclusão resulta do facto de os períodos de intensificação e afloramento à superfície da CCSC coincidirem com ventos predominatemente fracos e os períodos de afundamento e enfraquecimento coincidirem com ventos para Sudeste favoráveis à ocorrência de afloramento costeiro e aparecimento de um jacto superficial para Sul.

Ainda na costa Norte Americana uma corrente semelhante à corrente de Davidson foi observada ao largo do Canadá – A corrente de Haida – e descrita por Thomson e Emery (1986). 

II – Sudoeste da Austrália

A costa ocidental da Austrália é também uma região subtropical, mas que ao contrário das situações descriras anteriormente é caracterizada por ventos dirigidos para o Equador permanentes. A circulação costeira é caracterizada por uma corrente para o pólo – a corrente de Leeuwin – identificada por Thomson (1984). Esta corrente intensifica-se para Sul, apesar dos ventos opostos, mas atinge um máximo durante o Inverno austral quando os ventos meridionais são menos intensos. A explicação para o comportamento menos típico da corrente de Leeuwin reside muito provavelmente no gradiente meridional de pressão muito acentuado no oceano Indico que será capaz de forçar um escoamento superficial para o pólo de sentido oposto aos ventos predominantes (Godfrey e Weaver, 1990). O transporte geostrófico para a costa nas camadas superficiais não é equilibrado pelo transporte de Ekman para o largo criando-se assim condições para a formação da corrente de Leeuwin.

III – Noroeste de África

O sistema de afloramento do noroeste africano, constitui a parte sul do braço oriental do giro subtropical do Atlântico Norte. A sul de 20ºN o afloramento ocorre durante a Primavera e Inverno, entre 20ºN e 25ºN, o afloramento é permanente e acima de 25ºN o ocorre principalmente durante o Verão e o Outono. 

O afloramento provocado pelos ventos alíseos está associado ao esoamento para o Equador sobre a plataforma continental. Quando os alíseos migram para Norte, na Primavera, o escoamento nas latitudes mais baixas passa a ser dirigido para o pólo. No Verão o limite Sul dos alíseos atinge a sua posição mais a Norte. Nessa altura do ano, o escoamento para o pólo, atinge o Cabo Branco (21ºN). É bastante provável que este escoamento para o pólo seja principalmente devido à influência crescente da monção de Sul, mas segundo Mittelstaedt (1983) é reforçado pelo gradiente meridional de pressão do Atlântico Oriental. Este gradiente de pressão, é composto por uma componente baroclínica superficial e por uma componente barotrópica associada à circulação de grande escala do Atlântico Norte. A componente baroclínica é devida ao aumento de densidade em direcção ao pólo (diminuição da temperatura) e à descarga dos rios
 . Embora este gradiente meridional de pressão esteja sempre presente o escoamento para o pólo por ele induzido é frequentemente superado pelas correntes induzidas pelos ventos alíseos.

O afloramento ao largo da costa africana não é uniforme. Frequentemente são observados filamentos de água fria junto aos principais cabos da região (Nykjaer, 1988), e. g., Cabo Branco, Cabo Timris, Cabo Bojador e Cabo Ghir. A presença de filamentos significa que a circulação na direcção perpendicular á costa não é uniforme e que o transporte para o largo acontece em locais previligiados. Abaixo da camada superficial onde as correntes são principalmente condicionadas pelo vento encontra-se uma corrente para o pólo aprisionada na vertente continental cuja largura não excede os 50 km, e cujas velocidades médias são da ordem de 10 cm s-1. As observações sugerem que a corrente subsuperficial tem o seu núcleo entre os 100 m e os 200 m a Sul do Cabo Branco e que esse núcleo vai gradualmente descendo para profundidades entre os 200 m e os 400 m a Norte do Cabo Branco (Barton, 1989). A corrente subsuperficial para o pólo estende-se até profundidades superiores aos 1000 m. Por baixo desta corrente encontra-se um máximo na salinidade, indicador de movimento para Sul transportando água Mediterrânica junto à vertente continental.

2.4.2.4 – Sumário: Características comuns das zonas de afloramento costeiro

Das descrições feitas pode concluir-se que, com excepção da corrente de Leeuwin, todas as regiões subtropicais na parte oriental dos oceanos têm regimes de circulação semelhantes (embora não tenham sido abordados os sistemas do Perú e de Benguela, também nesses casos isto é verdade). Todos exibem períodos de ventos favoráveis à ocorrência de afloramento costeiro, durante os quais ocorrem as trocas mais significativas entre o oceano e a região costeira. A variabilidade na direcção paralela à costa é pouco significativa. Os ventos alíseos forçam a água quente da camada de Ekman a afastar-se da costa. Por baixo desta camada  águas mais frias escoam-se em direcção à costa e afloram. Como resposta a corrente superficial traduz-se num jacto baroclínico na direcção e sentido dos ventos. A existência de um acentuado efeito de corte vertical pode resultar numa inversão do escoamento em profundidade formando uma corrente subsuperficial de sentido oposto aos ventos dominantes.

Em todas as regiões analisadas a distribuição de propriedades na direcção paralela à costa é muito complexa. Existem zonas localizadas de afloramento muito intenso e filamentos de água fria que se estendem para o largo por algumas centenas de quilómetros. Estas zonas de afloramento intenso e os filamentos estão frequentemente – mas nem sempre – associados a cabos e a irregularidades topográficas. Observações realizadas nos filamentos revelam que eles estão têm associadas correntes para o largo muito intensas e portanto, são potencialmente, locais previligiados para a ocorrência de trocas entre a região costeira e o oceano profundo.

Os escoamentos superficiais dirigidos para o pólo, durante parte do ano, são comuns a praticamente todas as regiões. Efectivamente, durante os períodos em que os ventos dirigidos para o Equador afrouxam ou se invertem é frequente que nas regiões descritas se encontrem escoamentos dirigidos para o pólo. Muito provavelmente trata-se da ascensão à superfície da corrente subsuperficial que se encontra nas camadas subjacentes ao jacto dirigido para o Equador nos períodos de afloramento. Esta corrente subsuperficial – a corrente da vertente continental – é, muito possivelmente forçada por uma combinação entre o ajustamento baroclínico ao afloramento e pelo gradiente meridional de pressão dos oceanos. Esta corrente é em geral estreita O(50km) e está aprisionada à parte superior da vertente continental.

A razão para o comportamento anormal da corrente de Leeuwin, parece residir no facto de o gradiente meridional de pressão observado no oceano Índico ser substancialmente maior que no Pacífico e no Atlântico. Este gradiente de pressão é suficiente para forçar uma corrente para o pólo mesmo contra os ventos dominantes.

2.4.3 – A Água Mediterrânica

A quantidade de água mediterrânica que entra no Atlântico através do estreito de Gibraltar, proveniente do Mar Mediterrânico, foi estimada em 0.7-1.2 Sv. O processo de troca no estreito de Gibraltar depende muito do forçamento atmosférico e da maré (Gruendlingh, 1981; Lacombe e Richez, 1982; Candela et al. , 1989; Ochoa e Bray, 1991; Bryden et al. , 1994). Uma vez que a água salina do Mediterrâneo atinge a sua profundidade de equilíbrio no Golfo de Cádiz, ela divide-se em 2 núcleos principais (Zenk, 1970; Ambar e Howe, 1979, a,b) identificáveis na costa Oeste de Portugal por um máximo na temperatura a 750 m e por um máximo na salinidade a 1100-1250m, respectivamente. No Golfo de Cádiz o escoamento de água mediterrânica incorpora a NACW conduzindo a um aumento muito significativo do transporte. Na região do Cabo de São Vicente, parte deste escoamento dirige-se para o interior do Atlântico Norte enquanto que a maior parte contorna o cabo e segue para Norte junto à vertente continental cobrindo uma banda de profundidades entre os 600 e os 1300 m. 
A presença de água mediterrânica na margem continental Ibérica constitui um fenómeno único no oceano mundial. Mesmo que a sua presença não constitua um mecanismo forçador para a circulação, ela revela-se um traçador dessa circulação o que não deixa de ser um facto muito importante.

Capítulo 3

Observações e considerações teóricas sobre as correntes na margem continental ibérica

3.1 – Trabalhos anteriores

Neste capítulo, apresentam-se dados que colocam em evidência a corrente da vertente continental, bem como algumas das suas mais importantes características. Em primeiro lugar apresentam-se alguns trabalhos anteriores considerados relevantes que levantam algumas hipóteses sobre a estrutura meridional da corrente da vertente continental e os seus mecanismos de formação. Além disso apresentam-se também algumas características da variação sazonal deduzida desses trabalhos. No segundo ponto deste capítulo apresentam-se algumas considerações teóricas que permitem demonstrar a existência de uma série de mecanismos capazes de produzir correntes para Norte ao longo de toda a costa Ibérica Atlântica (incluindo a costa Sul de Portugal). De seguida são analisados dados históricos e  dados recolhidos durante o projecto OMEX II-II, de correntes, temperatura e salinidade. Da análise conjunta de todos estes dados podem tirar-se algumas conclusões importantes: (i) O forçamento dominante da corrente da vertente continental é a interacção entre a topografia e a densidade oceânica mas a estrutura da corrente está longe de corresponder à solução teórica correspondente. Em particular a corrente diminui para Norte enquanto a solução teórica prevê o seu aumento; (ii) O vento assume particular importância pela variabilidade sazonal que impõe ao escoamento. As correntes para Norte mais intensas estão invariavelmente associadas a épocas do ano com ventos predominantes de Sudoeste/Oeste; (iii) Foi possível identificar zonas da margem continental Ibérica previligiadas para a exportação de material da palataforma continental para o oceano; (iv) Finalmente, foi impossível explicar a estrutura meridional de corrente com os dados e os elementos teóricos disponíveis. Tal facto, conduz, por um lado à análise da circulação de larga escala no Atlântico Nordeste e por outro coloca em evidência a necessidade de utilizar modelos numéricos de forma a incluir simultaneamente todos os processos envolvidos.

3.1.1 – Correntes e variabilidade sazonal

Outro trabalho dedicado à margem continenental Ibérica foi apresentado por Haynes e Barton (1990). Nesse trabalho os autores apresentaram resultados de bóias derivantes e de correntómetros bem como de imagens de satélite. Seis bóias derivantes indicaram escoamento para Norte entre Setembro de 1986 e Março de 1987. A existência da corrente para Norte nas camadas superficiais foi também confirmada através de imagens de satélite. Os correntómetros colocados em Setembro/Outubro de 1986 mostraram também escoamento para Norte entre 40ºN e 42ºN até pelo menos 750 m de profundidade. Os autores concluíram que o escoamento para Norte resulta do forçamento termohalino imposto pela existência de um gradiente meridional de pressão associado ao decréscimo de densidade em direcção ao pólo Norte. Uma descrição mais detalhada da forma como se pode gerar uma corrente para Norte sobre a vertente continental devido a este forçamento será exposta na secção 3.4.

Medições de correntes levadas a cabo entre Maio e Outubro de 1987 (Vitorino, 1989), mostram que as condições favoráveis à ocorrência de afloramento costeiro forçam um escoamento para sul nas camadas superficiais sobre a plataforma e vertente. Os ventos permaneceram de norte até ao final de Setembro e nos períodos de vento mais intenso o jacto para sul atingiu os 170 m de profundidade. Essas medições mostram também que a corrente da vertente continental para norte persiste mesmo nessa época do ano a 280 m de profundidade. As inversões são ocasionais e coincidem com perídos de vento de norte muito intenso. Esta corrente não se encontra sobre a plataforma. Os dados de correntometria obtidos durante o projecto OMEX, entre Maio e Setembro de 1999, a 430 m de profundidade também permitem observar que o escoamento sobre a vertente (2010 m neste caso) é predominantemente para norte (Huthnance et al. , 2001). 

O projecto ARCANE (LeCann et al. , 2001) forneceu um conjunto muito bom de dados obtidos a oeste da Península Ibérica. É particularmente interessante olhar para os resultados obtidos com os RAFOS
 colocados a 450 db, 1000 db e 1500 db (aproximadamente 450, 1000 e 1500 m de profundidade). Cerca de uma centena de aparelhos destes permaneceram na água entre 1 a 3 anos com os quais foi possível determinar correntes médias em “caixas” de 1ºx1.5º (ver Figura 7). Por outro lado as bóias derivantes colocadas a 150 m de profundidade sofreram um deslocamento inicial que está bem correlacionado com a estação do ano em que foram largados: para norte no Outono/Inverno, para oeste e sul na Primavera/Verão.
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Figura 7 – Vectores deduzidos a partir das trajectórias dos RAFOS a 1000 dbar (á esquerda) e a 450 dbar (à direita). As elipses representadas a preto representam o desvio padrão.

As amarrações do projecto ARCANE, sobre a vertente a 42º 07’N (Le Cann et al. , 2001) fornecem um cenário de variabilidade sazonal. Os máximos de escoamento para norte a todas as profundidades ocorre no Outono/princípio do Inverno. Há um primeiro máximo, entre Agosto e Outubro, tanto aos níveis da NACW como da MSOW (médias mensais entre 0.05 e 0.1 m s –1). Um segundo máximo também visível à superfície ocorre entre Dezembro e Janeiro (com valores da ordem de 0.1 m s –1). Este máximo é visível em imagens de satélite onde é possível identificar uma língua de água quente que penetra para norte ao longo da costa Ibérica contornando o cabo Finisterra (este fenómeno é conhecido por Navidad por ocorrer próximo do Natal). A Figura 8 mostra uma sequência de imagens de satélite que ilustra bem o que foi dito. Entre Fevereiro e Março, tanto aos níveis da NACW como da MSOW, o escoamento tende a inverter-se (0.05 a 0.1 m s –1) – relaxação?. A componente para norte do escoamento tende então a aumentar até final do Verão. No que diz respeito à fase esta variabilidade parece semelhante à descrita por Pingree et al.  (1999) para a vertente da região norte do Golfo da Biscaia e designado por efeito SOMA (Setembro/Outubro – Março/Abril). A principal diferença é que na vertente Ibérica (neste caso ao largo de Vigo) existe um mínimo acentuado no escoamento para norte em Junho/Julho que está relacionado com o afloramento costeiro. Mais a norte, junto ao cabo Ortegal, as correntes médias anuais são para o Equador e ligeiramente dirigidas para o largo (isto aos níveis da NACW, da MSOW e próximo da superfície, onde aliás são amplificadas). As correntes médias mensais são para oeste durante a maior parte do ano ocorrendo os máximos durante o Verão.

No âmbito do projecto MORENA várias campanhas observacionais foram conduzidas ao largo da margem Ibérica. Daí resultou um valioso conjunto de dados, alguns dos quais utilizados neste trabalho. De entre esses dados torna-se relevante mencionar os que foram obtidos com 12 correntómetros distribuídos ao longo de duas secções, uma a 41ºN e outra ligeiramente a Norte de 42ºN (Fiúza et al. , 1996). As velocidades médias determinadas nos correntómetros variam substancialmente entre as duas secções. De facto na secção mais a Norte o escoamento é mais uniforme, sendo sistematicamente para Norte em todas as (4) posições. Na secção a Sul, o escoamento é para Norte nas amarrações junto à vertente sendo para Leste nas duas amarrações mais ao largo. Esta secção situa-se imediatamente a sul do Monte de Vigo e o escoamento para Leste poderá ser consequência da presença desse obstáculo. Outros aspectos considerados importantes pelos autores são: (i)uma intensificação do escoamento entre 800 e 1200 m, em particular junto à vertente continetal – note-se que esta é a banda de profundidades às quais se encontra a MSOW; (ii) um enfraquecimento das correntes entre 2000 e 3000 m. Por outro lado os autores consideram dever existir um elevado grau de barotropia que justifica que a direcção da dependa muito pouco da profundidade.
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Figura 8 – Sequência de imagens de satélite  com a temperatura da superfície do mar obtida a partir do sensor AVHRR a bordo do satélite NOAA14 entre 15 e 18 de Janeiro de 1996. Note-se a língua de água quente circulando em torno do cabo Finisterra e penetrando no Golfo da Biscaia. (Imagem retirada da página da Internet do Instituto de Oceanografia da Faculdade de Ciências de Lisboa).

Finalmente um outro trabalho muito relevante sobre a circulação próximo da margem continental Ibérica foi aprsentado por Daniault et al.  (1994). Utlizando dados hidrográficos de várias campanhas oceanográficas os autores estudaram o espalhamento da MSOW ao longo da margem ocidental da Península Ibérica. Foram estabelecidos os principais percursos que a MSOW percorre após contornar o Cabo de São Vicente. Além de uma veia principal que segue ao longo da vertente continental foram encontrados outros percursos que indiciam deslocamentos para Oeste: (i) um deles a sul de 38ºN contorna o Banco de Gorringe e foi confirmado pela existência de velocidades médias anuais de 7 cms-1 para Oeste na Bacia do Tejo; (ii) um segundo foi encontrado próximo de 40ºN – não sendo claro em que medida este facto está relacionado com o canhão da Nazaré ; (iii) mais a Norte foram encontradas salinidades elevadas a Oeste do Banco da Galiza indiciando que parte da veia que segue para Norte ao longo da vertente é deflectida para o largo – provavelmente pela presença de obstaáculos como é o caso do Monte de Vasco da Gama e do Banco da Galiza. As amarrações situadas na bacia do Tejo revelaram a existência de muita turbulência, amplificada nas profundidades intermédias confirmando a ideia de essa turbulência poder estar relacionada com a passagem da MSOW – os valores medidos da energia cinética turbulenta são as mais elevados encontrados até à data no Atlântico Norte (100-165 cm2s-2). O escoamento tende, segundo as observações, a recircular para Sul em torno do Banco de Gorringe. 

3.1.2 – Estimativas de transportes

Recentemente, Mazé et al.  (1997) publicaram um artigo muito interessante onde estimam os transportes através das 3 secções apresentadas na Figura 9. As estimativas são baseadas em dados obtidos durante a campanha Bord-Est 3 (Ahran et al. , 1991) sendo as velocidades determinadas a partir da equação do vento térmico – velocidades geostróficas portanto. A vantagem do método é que a velocidade ao nível de referência é parte da solução. Os autores do artigo usaram 3 caixas, entre a Península Ibérica e 12ºW e com fronteiras, respectivamente, às latitudes de 36º, 37.2º, 40º e 43ºN. Cada caixa contém 6 camadas e para cada caixa são determinadas 6 propriedades da água (volume, massa, calor, sal, nitrato e fosafato – sem no entanto considerar processos de formação ou consumo destas 2 últimas propriedades). Desprezando a mistura isopícnica tem-se um sistema com 144 equações, 88 correntes  e transportes desconhecidos, 50 velocidades de referência (que se sobrepõem ao escoamento geostrófico assumido), 24 transportes de Ekman e 8 fluxos à superfície. As incógnitas foram determinadas de forma a minimizar os erros nas equações. O método tem obviamente algumas limitações que são pormenorizadamente discutidas no artigo. Concentremo-nos nos resultados obtidos. Os fluxos integrados desde a superfície até ao fundo dão 2 Sv ( 1.21 na secção W, 9.65 Sv ( 1.04 na secção S e 12.24 Sv ( 1.83 na secção N (isto para a solução de base). Isto significa de grosso modo que o que sai na secção N é basicamente o que entra pelas secções W e S 

Este trabalho está essencialmente focalisado na corrente da vertente continental e por isso é de toda a conveniência analisar os resultados obtidos por Mazé et al.  (1997) junto à vertente continental. De facto considerando a secção a leste de 10º W’ verifica-se que o transporte a 37ºN entre a superfície e os 540 m é de aproximadamente 3.4 Sv e entre 540 e 1500 m é 5.2 Sv. Por outro lado a 43ºN tem-se a Este de 10º 30’ W um transporte de 2 Sv entre os 540 e os 1500m e 2 Sv entre a superfície e os 540 m. Este resultado encerra em si uma grande importância pois mostra que ao contrário do que seria de esperar com base em modelos teóricos e nalguns resultados anteriormente publicados (e.g. Frouin et al. , 1990), o transporte associado á corrente da vertente continental não aumenta com a latitude. Este assunto será de novo abordado adiante. 

Frouin et al. (1990), com base em secções de temperatura e salinidade e algumas medições de vento, estimaram um aumento do transporte de 0.3 Sv a 37ºN para 0.6Sv a 43ºN, entre a superfície e os 300 m de profundidade. Os resultados obtidos estão de acordo com estimativas do fluxo baroclínico para leste, proveniente do oceano, somado ao transporte induzido pelo vento. Jorge da Silva (1996) estimou os transportes associados com a corrente da vertente continental usando dados de hidrografia da campanha SEFOS-IH-9401 (realizada entre Novembro e Dezembro de 1994). Foram realizadas 6 secções na direcção perpendicular à costa (as secções standard do projecto SEFOS) entre ~37º40’N e ~43º30’N/8ºW. As correntes geostróficas foram determinadas relativamente aos 1350 dbar e os cálculos foram extrapolados para a vertente superior e para a plataforma usando o método de Reid e Mantyla (1977). Os tranportes estimados nas 5 secções zonais mostram-se na Figura 10.
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Figura 9 Secções consideradas por Mazé et al. (1997).

Os valores do transporte decrescem à taxa de 3.7 Sv /1000 km entre 37º 40’ N e 43º 30, N. Huthnance et al. , (2001) fizeram notar que este valor elevado pode reflectir em parte a separação da corrente em 2 braços na região do Banco da Galiza.
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Figura 10 – Transportes meridionais entre a superfície e os 540 dbar estimados por Jorge da Silva (1996) com base em medições de salinidade e temperatura.

3.2 – Considerações teóricas

Ao longo deste capítulo tem-se colocado em evidência por um lado a existência de correntes para Norte quer sobre a plataforma, quer na vertente e por outro lado fica também a ideia de que o transporte volúmico resultante é para Norte durante a maior parte do ano (ainda que com variações sazonais importantes). É portanto conveniente abordar do ponto de vista teórico a formação das correntes para Norte visto que a análise dos dados por si só não permite identificar com clareza quais os mecanismos físicos subjacentes à geração de tais correntes. É isso que é proposto nesta secção. Na secção seguinte será feita a ligação entre os resultados que se obtiveram através da análise dos dados disponíveis e as considerações teóricas aqui apresentadas. No capítulo 5, algumas das hipóteses teóricas aqui propostas serão exploradas com um modelo numérico.

3.2.1 - Mecanismos de geração de correntes para o pólo na plataforma/vertente continental

McCreary et al.  (1987) apresentaram quatro mecanismos forçadores possíveis para as correntes ao longo da vertente continental: o forçamento termohalino, o forçamento directo pelo vento, o forçamento devido ao rotacional do vento e a propagação de ondas aprisionadas junto a costa. Além destes quatro mecanismos será ainda explorado um quinto mecanismo relacionado com a existência de plumas de água com baixa salinidade e temperatura que duma forma geral geram elas próprias correntes para o pólo mas cujo efeito conjugado com a acção do vento pode ser bastante considerável.

3.2.1.1 - Mecanismo de Sverdrup (rotacional da tensão do vento)

As equações do movimento em estado estacionário e desprezando o atrito escrevem-se:
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Eq. 2
sendo 
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. O transporte total nas direcções x e y na camada superficial influenciada pelo vento pode ser determinado integrando as equações do movimento entre a superfície (z=0) e a profundidade à qual a corrente induzida pelo vento se anula (z=-h). Deve notar-se que a camada superficial onde a velocidade é induzida pelo vento inclui profundidades onde exista escoamento geostrófico provocado pela divergência da corrente de Ekman e não somente a camada de Ekman. Por esta razão h é maior que DE a profundidade de Ekman. Integrando as equações (1) e (2) obtém-se:


[image: image20.wmf]ò

ò

-

-

+

=

+

=

0

0

  

  

  

  

h

h

x

x

x

fM

dz

fv

dz

x

p

t

t

r

¶

¶


Eq. 3
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Eq. 4
Combinando (3) e (4) pode mostrar-se (e. g. Pond e Pickard, 1983) que:
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Eq. 5
que se pode reescrever da seguinte forma:
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Eq. 6
sendo 
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. A equação (6) é conhecida pela equação de Sverdrup e mostra que num oceano estacionário o rotacional da tensão do vento pode gerar transporte na direcção Norte-Sul, sendo para Norte/Sul se o rotacional for positivo/negativo.

Em estudos numéricos do sistema de correntes da Califórnia, McCreary et al.  (1987) mostraram que mesmo na presença generalizada de ventos que sopram na direcção do Equador pode aparecer uma corrente dirigida para o pólo nas regiões de rotacional positivo. Nesse trabalho, este mecanismo foi indicado como responsável pela corrente de Davidson - a corrente dirigida para o pólo que ocorre à superfície durante o Inverno ao largo da Califórnia.

McClain et al.  (1986), recorrendo a um modelo numérico, concluíram que o escoamento para Norte observado junto ao bordo da plataforma continental ao largo da Galiza durante Abril de 1992 resultava do rotacional do vento na vizinhança da costa. Um estudo posterior mais detalhado, levado a cabo por Lopes da Costa (1991) conduziu a uma conclusão semelhante. Lopes da Costa utilizou o modelo de circulação 3D, desenvolvido por Haney (1985) e modificado por Bateen et al.  (1989) com a segunte configuração de ventos: um rotacional da tensão do vento negativo entre 48 e 64 km de distância à costa seguido de um rotacional positivo entre 64 e 182 km. Verificou que tal distribuição de ventos era susceptível de gerar um jacto superficial para sul junto à costa, seguido por um jacto para norte com uma largura de ~100 km, uma extensão vertical de 500 m e velocidades da ordem dos 30-40 cm/s. Verificou ainda que o escoamento se encontrava aproximadamente em equilíbrio geostrófico entre o gradiente de pressão devido à distribuição horizontal de densidade e a força de Coriolis. 

Por outro lado, Bakun e Nelson (1991) mostraram a existência de um rotacional de vento positivo (ciclónico, portanto) na costa Ibérica. Sendo assim é razoável considerar o mecanismo de Sverdrup como um candidato a forçador de uma corrente para norte ao largo da Península Ibérica.

3.1.1.2 - Forçamento Termohalino

O forçamento termohalino devido ao aumento da densidade à superfície com a latitude pode forçar o aparecimento duma corrente dirigida para o pólo desde que esse gradiente de densidade possa interagir com gradientes topográficos. Nas latitudes médias o arrefecimento da superfície do mar (10 a 20ºC por 20º de latitude) é o principal responsável pelo aumento de densidade. Nestas circunstâncias a altura dinâmica da superfície do mar decresce com a latitude tendo associada uma corrente geostrófica superficial dirigida para Este com valores de O(10 cm s-1). Frouin et al. , (1990) intrepretaram a corrente da vertente continental como sendo o reajustamento geostrófico a este transporte para Este. A interpretação não é totalmente incorrecta se ‘reajustamento geostrófico’ for interpretado num contexto de geostrofia mais amplo que inclua constrangimentos topográficos. Nesse caso a vertente continental fica também envolvida no reajustamento geostrófico. No entanto a expressão pode levar a interpretações erradas. Supondo um oceano de profundidade constante e com gradiente de densidade horizontal na direcção N-S é de admitir que o transporte para Leste induzido, uma vez atingida a costa, origine um empilhamento de água que por sua vez originará, em equílibrio geostrófico, uma corrente para Norte. No entanto esta corrente deverá ter características completamente diferentes da corrente observada ao longo da vertente continental uma vez que se trataria de uma corrente costeira que decairia rapidamente com a distância à costa. Uma possível explicação para a corrente da vertente continental foi proposta por Huthnance (1984) num artigo denominado “Slope Currents and JEBAR”. Nesse artigo o autor relaciona a corrente da vertente com um mecanismo físico conhecido por Joint Effect of BAroclinicity and Relief (JEBAR) que dá conta da interacção entre o gradiente de topografia e o gradiente de densidade. O gradiente de pressão na direcção paralela à costa (S-N no caso da Península Ibérica) depende da profundidade e o seu integral em profundidade depende da profundidade local. Se o integral é zero no oceano profundo e é obviamente zero a profundidade nula – junto à costa – então terá certamente um máximo a uma profundidade intermédia qualquer sobre a vertente continental. Esta é a força geradora de uma corrente ao longo da vertente continental. Considere-se um caso simplificado em que se tomam as equações do movimento linearisadas e em estado estacionário:
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Eq. 7
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Eq. 8
e a equação da continuidade escreve-se:
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Eq. 9
onde U e V são as componentes horizontais do transporte, g a aceleração da gravidade, f o parâmetro de Coriolis, ( o nível do mar, h a profundidade local e B, F e ( representam o forçamento de densidade, atrito no fundo e tensão do vento, respectivamente. Por agora despreze-se o efeito do vento para tornar possível a investigação da geração da corrente da vertente continental forçada apenas pela densidade. Despreze-se ainda o atrito no fundo e considere-se que 
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 são independentes da profundidade e nulos abaixo da profundidade Ht a que Pingree e LeCann (1990) chamaram de camada térmica e que representa a profundidade até à qual se fazem sentir as trocas de calor (e massa) com a atmosfera. Neste caso é muito simples concluir que se tem:
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Eq. 10
Derive-se agora a equação 1 em ordem a y, a equação 2 em ordem a x e subtraia-se 2 de 1. Tem-se:
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Eq. 11
O primeiro termo do primeiro membro desta equação é nulo devido a 3. Para h<Ht 
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Eq. 13
donde resulta que:
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Eq. 14
e portanto:
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Eq. 15
A equação 15 significa que o decréscimo do nível da superfície do mar é igual ao gradiente de densidade multiplicado pela profundidade local h (ou por Ht se h>Ht). Considerando o eixo dos yy orientado na direcção paralela às isóbatas
, assumindo que h = h(x) – a topografia só varia na direcção perpendicular à costa – e que a densidade só varia com a latitude,  = (y), tem-se finalmente:
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Eq. 16
Esta equação estabelece que o nível do mar no oceano profundo decresce mais rapidamente para Norte do que sobre a plataforma continental. Tal facto produz um gradiente de nível dirigido para o oceano, sobre o bordo da plataforma e vertente superior, na direcção perpendicular à costa. O ajuste geostrófico (ver Anexo 2 com uma descrição da dinâmica gesotrófica) a este gradiente produz uma corrente alinhada com as isóbatas com intensidade máxima nas regiões de maior gradiente. Como o gradiente aumenta com a latitude resulta que a corrente deve aumentar na direcção do pólo assim como o transporte. Efectivamente a intensidade desta corrente é limitada pelo atrito no fundo – que é proporcional ao quadrado da velocidade – sendo este um mecanismo sufieciente a balançar o forçamento. Este pode ser o mecanismo dominante ao largo da Escócia.

A corrente gerada por este mecanismo seria ser barotrópica, i. e., verticalmente homogénea uma vez que é devida a um gradiente de pressão barotrópico. Na realidade tal só aconteceria na natureza se a difusão horizontal fosse elevada de forma que os gradientes transversais de densidade se tornassem quase nulos. Nesse caso a advecção de água quente para o pólo teria pouca importância e a corrente seria: 
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 representa o decréscimo para o pólo de altura dinâmica e 
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 é a razão entre a profundidade local e a profundidade da camada térmica. Esta equação mostra que as correntes mais elevadas ocorrem para profundidades locais intermédias – entre a plataforma e o oceano profundo – e que elas são apenas função de 
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. Ora acontece que a difusão horizontal é em geral muito pouco importante e portanto a água mais quente advectada pela corrente introduz uma componente baroclínica que tende a reforçar a corrente nas camadas superficiais mais ao largo e nas camadas mais profundas junto à vertente continental.

3.1.1.3 - Forçamento pelo vento 

É sabido que o oceano é ligeiramente estratificado. Quanto um vento sopra sobre a superfície do mar, a agitação daí resultante, devida às ondas de superfície que entretanto se formam, provoca alguma mistura. Daqui resulta que a temperatura, e portanto a densidade que com ela está fortemente relacionada, tendem a tornar-se constantes até à profundidade da camada de mistura, a partir da qual variam bruscamente. Na camada de mistura, que se estende desde a superfície até ao topo da termoclina, a corrente horizontal depende pouco da profundidade. É possível estimar essa corrente em função da tensão de corte superficial, partindo das equações simplificadas do movimento. Supondo pouco importantes, a velocidade vertical, por um lado as variações horizontais da velocidade horizontal por outro, as equações do movimento escrevem-se:
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Eq. 17
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Eq. 18
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Eq. 19
Integrando a última equação entre a profundidade z e a superfície livre ( obtém-se:
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Eq. 20
Supondo que 
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 é constante nas escalas espaciais consideradas e substituindo em 17 e 18 tem-se:
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Eq. 21
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Eq. 22
Integrando 5 e 6 entre a profundidade da camada de mistura -h e a superfície livre tem-se:
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Eq. 23
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Eq. 24
sendo 
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as componentes integradas em profundidade da velocidade horizontal. As condições de fronteira escrevem-se: à superfície, 
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, onde 
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 representa a tensão de corte à superfície e no fundo 
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 que representam as tensões de corte exercidas na base da camada de mistura. Como os movimentos devidos ao gradiente de pressão estão fora do âmbito desta abordagem, em primeira aproximação e tendo em vista a simplificação do problema, pode-se fazer a aproximação da homogeneidade espacial, i. e., as diferentes grandezas são consideradas idênticas se se realizar uma translacção horizontal. Assim os termos que contêm as derivadas espaciais são nulos. Se adicionalmente se considerar que 
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=0, o que equivale a supôr que devido aos fortes gradientes existentes na base da camada de mistura a turbulência é completamente inibida pelas forças de impulsão e se se considerar ainda que o escoamento é estacionário, então, as equações 23 e 24 escrevem-se da seguinte forma:


[image: image60.wmf]r

t

x

fV

=

-


Eq. 25
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Eq. 26
Supondo que o vento sopra somente segundo o eixo dos xx, então tem-se:
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Eq. 27
isto é a corrente integrada em profundidade é perpendicular ao vento e dirigida para a direita no hemisfério Norte. 

Suponha-se então que se tem uma costa orientada na direcção Norte – Sul, que o oceano fica à sua esquerda e que se tem um vento que sopra de Sul para Norte no hemisfério Norte. De acordo com 11 o transporte de massa provocado por este vento será para a direita e portanto na direcção da costa. Este transporte tenderá a acumular água junto à costa e a alterar o campo de pressões na região costeira. Nestas circunstâncias um ajuste geostrófico ao campo de pressões provocará uma corrente para Norte sob a plataforma continental. Esta hipótese foi verificada por Frouin et al.  (1990). A aceleração na direcção paralela à costa é 
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 onde H representa a profundidade até à qual a influência do vento é significativa. Os autores assumiram que H é constante e igual à profundidade da plataforma continental. Considerando que y=0.03 Nm-2, =1027 kgm-3 e H=200m determinaram que a aceleração na direcção paralela à costa é 0.013 ms-1 d-1, e portanto V=0.4 ms-1 no final de 30 dias.

3.1.1.4 - Ondas aprisionadas na costa (CTW – Coastal Trapped Waves)

Num oceano estratificado de profundidade constante, existem ondas livres que se propagam sob a forma de ondas de Kelvin internas em escalas da ordem dos 30 km ( aproximadamente o Raio de Rossby). Por outro lado num oceano homogéneo com a topografia típica da plataforma continental, existem ondas ao longo da fronteira com escalas igualmente da ordem dos 30 km, conhecidas por ondas da plataforma continental. 

No oceano real existe estratificação e topografia variavél pelo que as ondas devem ser híbridas, i. e., devem ter características de ondas da plataforma e de ondas de Kelvin: são as ondas aprisionadas na costa, cujas propriedades foram estudadas por vários autores (para uma lista de referências ver Gill, 1982). Estas ondas constituem uma classe de movimentos com frequências sub-inerciais que conservam a sua vorticidade e se propagam deixando as menores profundidades à direita no hemisfério Norte. A teoria destas ondas aplica-se melhor quando se considera a hipótese das ondas longas, i. e., se considera que as escalas de comprimento na direcção paralela às isóbatas é muito maior que na direcção perpendicular e que o seu período é maior que o período inercial. Destas hipóteses resulta um escoamento em equilíbrio geostrófico na direcção paralela ás isóbatas.

A teoria das ondas aprisionadas na costa é um dos casos raros em que séries temporais simuladas foram comparadas com séries reais com sucesso. É uma teoria importante tanto para compreender a resposta das águas costeiras ao forçamento pelo vento nas baixas frequências permitindo por exemplo separar os efeitos do vento local e não local.

A existência deste tipo de ondas significa que sempre que existe uma perturbação que tenda a elevar o nível do mar no Equador, essa perturbação será observada em latitudes maiores (deve notar-se que a níveis mais elevados correspondem sempre temperaturas superiores)

Em última análise podemos então concluir que se por algum mecanismo a termoclina é puxada para cima a uma certa latitude, essa informação é transportada para latitudes superiores pelas ondas aprisionadas na costa e a termoclina tenderá a ser puxada para cima nessas latitudes. Isto explica porque é que na costa de Oregon as correntes não são na direcção do vento local mas sim do vento observado mais a Sul.

3.1.1.5 - Efeito conjugado de plumas de rios e do vento sobre a plataforma continental

Já foi visto de que forma pode um campo de ventos deste género provocar uma corrente para Norte sobre a plataforma continental. No entanto este efeito, quando conjugado com a presença de água com baixa salinidade e fria proveniente dos rios pode resultar em jactos muito intensos. A presença de água proveniente dos rios gera sobre a plataforma continental frentes de densidade que por sua vez produzem correntes geostróficas paralelas à própria frente. No caso da plataforma Ibérica o resultado seria uma corrente que deixaria à direita a água menos densa e onsequentemente para Norte. Por si só este é um mecanismo que pode induzir uma corrente para o pólo. Ao longo da costa Ibérica, fenómenos deste género são particularmente relevantes na zona Norte – mais chuvosa e portanto com rios mais caudalosos como é o caso do Douro e do Minho. Ocasionalmente, em períodos de cheia o fenómeno pode ser importante noutras regiões como sejam a foz do Tejo, do Vouga ou do Mondego. Imagine-se agora que por hipótese sopra durante um período de grande descarga fluvial um vento forte e de Sul. Na ausência da pluma do rio esse vento tenderia a gerar uma corrente sobre a plataforma relativamente uniforme na vertical – barotrópica. Significa isto que a quantidade de movimento transmitida pelo vento seria distribuída por toda a coluna de água através da mistura vertical turbulenta. Acontece que na presença de uma pluma de água menos densa a mistura vertical turbulenta é inibida e a quantidade de movimento transmitida pelo vento é aprisionada apenas nos primeiros metros de coluna de água. A corrente assim produzida pode ser uma corrente muito intensa atingindo valores próximos de 1 ms-1. 

Este tipo de fenómeno é muito difícil de observar visto que o jacto produzido por esta conjugação de causas deverá ocorrer nos primeiros 5 m de coluna de água onde os correntómetros funcionam duma forma geral mal – mesmo os ADCP mais modernos têm algumas limitações. Por outro lado este tipo de fenómenos ocorre em períodos pouco adequados para a arealização de campanhas oceanográficas dificultando também a observação através de medições de salinidade e temperatura.

3.2.2 – O caso particular da costa Sul de Portugal: A contracorrente do barlavento algarvio

Durante a estação de afloramento observa-se com frequência uma corrente costeira quente, que se dirige para Oeste ao longo da costa algarvia e que contorna o Cabo de São Vicente e segue para Norte junto a costa sudoeste portuguesa. O desenvolvimento de tal fenómeno parece coincidir com a relaxação dos ventos que provocam afloramento (de Norte na costa Oeste e de Oeste na costa Sul). No entanto o mecanismo físico que está na origem da contracorrente costeira não está ainda compreendido sendo aliás, a explicação destas contracorrentes um dos maiores desafios actuais para a comunidade científica que se debruça sobre a oceanografia física. O estudo destas correntes assume particular importância pois elas podem – potencialmente – transportar e reter na zona costeira nutrientes, gases dissolvidos, organometais bem como propiciar o desenvolvimento de blooms de algas tóxicas.

A contracorrente acima referida mostra-se muito semelhante a outras observadas na costa da Califórnia durante a relaxação do afloramento costeiro que é atribuída às variações espaciais da intensidade do afloramento (Send et al. , 1987; Harms e Winant, 1998). As correntes costeiras dirigidas para o pólo são de facto muito comuns nas margens continentais durante as épocas de afloramento (Huyer et al. , 1989) e são frequentemente relacionadas com o rotacional da tensão do vento junto à costa (McCreary et al. , 1987; Bray et al. , 1999; Oey, 1999) ou com gradientes de pressão ao longo da costa que se opõe à tensão do vento (Hickey e Pola, 1983; Winant et al. , 1987; Ramp e Abbott, 1998).

A presença, ao largo da costa ocidental Ibérica, de um gradiente meridional de pressão que persiste durante todo o ano e que é compensado pela tensão do vento  durante os meses de Verão, foi sugerida por Frouin et al.  (1990) para justificar a sazonalidade da circulação. No entanto nenhum mecanismo foi proposto para explicar a corrente costeira para Oeste ao largo da costa Sul do Algarve. Baseando-se em imagens de satélite, Fiúza (1983) verificou que na ausência de ventos de Oeste a circulação nessa região é predominantemente dirigida para Ocidente. As observações realizadas em Setembro de 1986, durante um período de relaxação do afloramento costeiro, por Haynes e Barton (1990) mostram uma corrente para Norte na costa Ocidental que tem associadas temperaturas e salinidades típicas do Golfo de Cádiz. Tal facto leva a supor que o escoamento para o polo seja contínuo entre o Golfo de Cádiz e o Cabo Finisterra no extremo Noroeste da Península Ibérica. Por outro lado medições feitas num período de relaxação do vento, ao largo do Cabo de São Vicente revelam velocidades que atingem os 40cm/s na direcção do pólo Norte (Relvas, 1999) – ver  Figura 11. A situação é muito semelhante à que se observa no Perú, onde o gradiente de pressão ao longo da costa tem um papel muito importante. Aí, a velocidade sobre a plataforma continental é pouco influenciada pelo vento local, embora em situações de vento forte este ganhe importância relativamente ao gradiente de pressão, podendo tornar-se no mecanismo forçador dominante (Brink et al. , 1978). No Sul da Califórnia, onde os ventos são geralmente fracos, as correntes sobre a plataforma são essencialmente forçadas por gradientes locais do nível do mar (Lentz e Winant, 1986 ; Hickey, 1992). Assumindo um vento favorável ao afloramento costeiro mas com um rotacional do vento positivo numa das extremidades, Wang (1997) mostrou, recorrendo a um modelo tridimensional, que se gera um gradiente de pressão intenso na direcção do polo, forçando uma corrente costeira oposta ao jacto resultante do afloramento, capaz de fazer penetrar a água quente na região de águas frias afloradas durante a relaxação do vento. O autor argumenta que isto acontece porque o rotacional do vento induz um vórtice ciclónico que contém uma componente dirigida para o pólo junto à costa. A corrente costeira quente é oposta à corrente fria associada ao afloramento, formando um gradiente de pressão baroclínico ao longo da frente que assim se cria. Este por sua vez actua de forma a forçar uma corrente para o pólo ao longo de toda a costa. Esta formulação é capaz de explicar a formação e desenvolvimento de uma contracorrente costeira numa região de afloramento sem recorrer a uma linha de costa em particular. No entanto sabe-se que um padrão de vento deste género é frequente nas proximidades de cabos onde é perturbado pela orografia costeira. Este mecanismo não necessita da prévia imposição de um gradiente de pressão direccionado para o pólo. Resultados semelhantes foram obtidos por Chen (1989), mas neste caso foi necessário considerar a existência prévia do referido gradiente de pressão. Tal deve-se provavelmente ao facto de Chen (1989) ter utilizado um modelo bidimensional onde o gradiente de pressão baroclínico é dificilmente representado.
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 Figura 11 – Mapas de velocidades medidas com um ADCP: Em cima, velocidades médias numa camada entre 16 e 25 m de profundidade. Os contornos referem-se à altura dinâmica (em metros dinâmicos) à superfície calculada relativamente aos 500 m. Em baixo, o mesmo para uma camada entre 75 e 125 m. A altura dinâmica representada foi calculada a 100 m de profundidade. As batimétricas dos 100 e 200 estão igualmente representadas pelos contornos mais escuros. (Adaptado de Relvas, 1999).

Baseando-se em registos históricos do nível do mar em 4 estações costeiras – Vila Real de Santo António, Faro, Lagos e Sines – Relvas (1999) detectou a presença de uma inclinação do nível do mar, e portanto um gradiente de pressão, entre Vila Real de Santo António e Sines. Concluíu mesmo que esse gradiente de pressão é maior entre Vila Real de Santo António e Lagos do que entre Lagos e Sines. O autor relacionou este gradiente de pressão com a corrente costeira para Oeste, mas deixa a dúvida acerca da origem do gradiente de pressão. Uma hipótese bastante plausível é relacionar o gradiente de pressão com a circulação geral no Golfo de Cádiz e em última análise com a circulação no Atlântico Norte. 

3.2.3 – A pluma mediterrânica

As massas de água intermédias e profundas do Atlantico Norte são ventiladas essencialmente pelas correntes de fundo, que adquiriram a sua densidade nos mares marginais devido a intensa interacção entre o oceano e a atmosfera. A profundidade de equilíbrio no oceano das águas densas assim formadas depende das suas características iniciais e da topografia local. As correntes de gravidade não transportam apenas sal e temperatura para o oceano profundo, levando também substâncias passivas como dióxido de carbono e traçadores antropogénicos.

No Mar Mediterrâneo, o clima seco em que a evaporação excede a precipitação leva à formação de massas de água muito salinas. A pluma de água medtirrânica que atravessa o estreito de Gibraltar é constítuida essencialmente por dois tipos de água: A Água Levantina Intermédia e a Água Profunda do Mediterrâneo Ocidental. A primeira é caracterizada no Mediterrâneo por um máximo de temperatura e salinidade a profundidades intermédias enquanto a segunda é menos salina e mais fria (S<38.435 USP e T<12.9ºC). No estreito de Gibraltar, Bryden e Stommel (1982) encontraram uma massa de água com T=13.08ºC e S=38.466 USP correspondente à Água Levantina e uma outra com T=12.95ºC e S=38.457 USP correspondente à Água Profunda do Mediterrâneo Ocidental.

O estreito de Gibraltar é o único local onde o Mar Mediterrâneo comunica com o oceano Atlântico; tem cerca de 60 km de comprimento e 15 km de largura na seccção mais estreita (estreito de Tarifa). O escoamento através do estreito pode ser dividido em três componentes (Candela, 1991): de maré, essencialmente barotrópico, com intensidades até 2.5 m s-1 (Candela et al. , 1990); subinercial barotrópico forçado pelas flutuações de pressão atmosférica no Mediterrâneo, com intensidade aproximada de 0.4 m s-1 (Candela et al. , 1989); e uma componente baroclínica também subinercial, forçada pelo gradiente de pressão interna devido às diferenças de densidade entre o Mediterrâneo e o Atlântico, cuja intensidade se aproxima de 0.5 m s-1. 

Nos últimos anos o estreito de Gibraltar tem sido objecto de diversos estudos e programas de monitorização. O conjunto de dados mais extenso e contínuo medindo o perfil da corrente e as propriedades da água sobre o silo principal do estreito (silo Camarinal), consite de 2 anos de medidas entre Outubro de 1994 e Outubro de 1996. Os resultados obtidos permitiram determinar as trocas entre o Mediterrâneo e o Atlântico (Figura 12) que revelam um pequeno ciclo sazonal. Na camada inferior (onde o escoamento de água mais densa é do Mediterrâneo para o Atlântico) a banda de variação anual é de 0.28 Sv enquanto que na camada superior é de 0.21 Sv. 
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Figura 12 – Estimativa dos transportes através do estreito de Gibraltar. Os transportes foram estimados a partir de correntes medidas de hora a hora no ponto médio do estreito sobre o silo de Camarinal com uma resolução vertical de 10 m. O transporte para o Mediterrâneo (em cima), para o Atlântico (no meio) e total (em baixo) estão expressos em Sv. Também estão indicados os valores médio, máximo e mínimo assim como a banda de variação. (Adaptado de Candela, 2001).

Tal como acontece para as trocas no estreito de Gibraltar também a dispersão de água mediterrânica no Atlântico Norte tem sido objecto de diversos estudos nas últimas décadas, através de uma série de campanhas no Golfo de Cádiz (e.g., Ambar e Howe, 1979 a, b; Ochoa e Bray, 1991; Price et al. , 1993) e na costa ocidental de Portugal (Daniault et al. , 1994; Zenk e Armi, 1990). A água mediterrânica sai do estreito de Gibraltar sob a forma de uma pluma de água densa que se escoa e afunda ao longo da vertente continental norte do Golfo de Cádiz. Trata-se de uma corrente gravítica sobre uma topografia muito complexa com a qual possivelmente interactua de forma ainda hoje pouco clara. Á medida que a água mediterrânica se espalha para Noroeste ao longo da costa sul de Portugal e Espanha, vai-se misturando com a NACW e perdendo a sua elevada salinidade. Quando a pluma chega ao Cabo de São Vicente está em equilíbrio neutro com o ambiente circundante (Ochoa e Bray, 1991; Zenk e Armi, 1990). A partir do Cabo de São Vicente parte da pluma permanece aprisionada junto à plataforma continental e segue para Norte como parte da corrente da vertente continental enquanto que a restante segue para o interior do oceano (Iorga e Lozier, 1999). É sabido que uma boa parte deste escoamento para Oeste está envolvida na formação de vórtices de submesoscala, conhecidos por MEDDIES, que contêm um núcleo de água mediterrânica quente e salgada (Käse e Zenk, 1996; Bower et al. , 1997). Ahran et al.  (1994) sugeriram que os MEDDIES podem ser responsáveis por mais de 50% do fluxo zonal de salinidade ao nível da MSOW no Atlântico Norte.

Apesar de o tranporte de MSOW através do estreito de Gibraltar ser relativamente baixo (0.7 a 1 Sv) sabe-se que a mistura desta massa de água com a NACW produz um aumento do escoamento na região ocidental do Golfo de Cádiz onde atinge valores 2 a 6 vezes superiores como se pode constatar na Tabela 2. Nessa tabela aparece ainda um valor que é mais de 10 vezes superior ao valor do “outflow” no estreito de Gibraltar mas os autores argumentam que apenas 3.5 Sv têm como origem o Golfo de Cádiz.

3.3 – Análise conjunta de dados históricos de correntómetros 

Para melhor descrever e compreender a circulação ao largo da Península Ibérica recoreu-se a dados de correntometria que constam dos arquivos históricos do BODC (British Oceanographic Data Center) e do IFREMER. Utilizaram-se ainda alguns dados recolhidos pelo Instituto Hidrográfico da Marinha e por Haynes e Barton (1990). Na Figura 13 estão representadas as localizações de todas as amarrações utilizadas e na Tabela 3 podem encontrar-se outros detalhes importantes sobre os dados correntométricos. A maioria destes dados foram recolhidos durante grandes projectos internacionais que se debruçaram sobre a circulação na Margem Ibérica como é o caso do OMEX, MORENA, BORDEST e SEFOS. Com este conjunto de dados foi possível determinar médias mensais em 5 intervalos de profundidade – 0 a 200 m, 200 a 800 m, 800 a 1200 m, 1200 a 1800 m, abaixo de 1800 m – que passarão a ser designados de camada i (com i a variar entre 1 e 5, correspondendo i=1 ao intervalo de profundidade de 0 a 200 m). Os dados obtidos próximo da vertente continental nas camadas 1, 2 e 3 assumem especial relevância visto que correspondem à camada superficial, à camada da NACW e à camada da MSOW, respectivamente.

	Fonte
	Lat/Long
	Método
	Transporte

	Zenk (1975)
	8ºW
	Hidrografia e modelo de mistura
	2.9 Sv

	Gruendlingh (1981)
	9ºW
	Hidrografia, modelo de mistura e correntometria
	4.3 Sv

	Ambar e Howe (1979)
	C. São Vicente
	Hidrografia
	3 Sv

	Howe (1984)
	9.5ºW
	Correntometria
	6.5 Sv

	Zenk e Armi (1990)
	C. São Vicente/Banco de Gettysburg
	Hidrografia
	4 Sv (apenas 2 Sv levando em conta as recirculações)

	Rhein e Hinrichsen (1993)
	8ºW
	Hidrografi e modelo de mistura
	3.7 Sv

	Mauritzen et al.  (2001)
	
	Modelo inverso
	2.7 Sv

	Mauritzen et al.  (2001)
	
	Correntometria
	4.2 Sv

	Mazé et al.  (1997)
	37ºN
	Modelo Inverso
	5.2 Sv a Este de 10ºW; 10.6 Sv a Este de 10.75º W.


Tabela 2 – Transportes ao nível da MSOW na costa Sul de Portugal.

Infelizmente acima dos 200 m a quantidade de dados disponíveis é muito pequena tornando bastante inconclusiva qualquer análise que se possa fazer. Ainda assim pode concluir-se sobre a existência de uma corrente bem definida para norte, nos meses de Outono, entre 40ºN e 43ºN cujo máximo é atingido a 41ºN (ver Figura 14).

Entre os 200 e os 800 m pode ver-se que a corrente aparece particularmente bem definida em Maio e Outubro (Primavera e Outono). Nos meses de Verão e Inverno (aqui representados por Julho e Maio, Figura 15) é bem menos evidente a existência de uma corrente para norte contínua aos níveis da NACW. No Outono é notório que a corrente atinge o seu máximo a ~40ºN diminuindo depois com a Latitude. No Verão o escoamento próximo da vertente é geralmente para norte mas pouco intenso sendo os valores mais elevados da corrente geralmente observados a sul do Cabo da Roca. Deve no entanto notar-se que a sul de 39ºN, duma forma geral o escoamento é bastante complexo durante todo o ano, sendo possível em Julho ter correntes para norte e para sul a diferentes níveis dentro da banda de profundidades ocupadas pela NACW. No Inverno, algo surpreendentemente, a corrente não aparenta nenhuma direcção preferencial. Tal facto já havia sido referido anteriormente – quando se descreveram os resultados obtidos nas amarrações do projecto ARCANE a 42º 07’ N – mas apenas a partir de Fevereiro. Por outro lado este resultado entra em aparente contradição com aquilo que se observa nas imagens de satélite. De qualquer forma é bom ressalvar que o sinal visível na temperatura da superfície do mar está, em princípio, directamente correlacionado com o vento, o que não é necessariamente verdade  ao nível da NACW.

Entre os 800 e os 1200 m, aos níveis da MSOW, o escoamento é para norte durante todo o ano, notando-se mais uma vez uma certa tendência para diminuir de sul para norte (ver Figura 16). Isso é particularmente evidente acima de 41ºN. Entre 37ºN e 41ºN a intensidade da corrente também diminui acentuadamente, mas mais uma vez a sul do Cabo da Roca a estrutura do escoamento é muito complicada sugerindo uma grande variabilidade espaço-temporal, comprovada aliás noutros trabalhos (ver por exemplo Daniault et al. , 1994).
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Figura 13 – Localização das amarrações utilizadas para determinar médias mensais das correntes.

	Lat
	Long
	Profundidade local
	Profundidade dos correntómetros
	Data de Início
	Duração
	Fonte

	40.0873
	-9.843
	1171
	308, 713, 1001, 1021
	26:03:88
	7-13meses
	BORD-EST

	40.102
	-10.125
	3838
	277, 686, 996, 1472, 2999, 3639
	27:03:88
	9-12meses
	BORD-EST

	40.198
	-10.46
	4405
	243, 646, 1460, 2962
	27:03:88
	2-13meses
	BORD-EST

	40.283
	-11
	5899
	
	28:03:88
	13meses
	BORD-EST

	37.832
	-9.509
	1112
	320, 722
	31:03:88
	3-12meses
	BORD-EST

	37.802
	-9.726
	1990
	293, 990, 1484, 1795
	31:03:88
	8-12meses
	BORD-EST

	37.771
	-10.235
	3238
	298, 648, 1011, 1503, 1804, 2773, 3023
	01:04:88
	4-13meses
	BORD-EST

	37.753
	-11
	5050
	292, 680, 967, 1491, 3002
	01:04:89
	8-12meses
	BORD-EST

	42.267
	-10.15
	2700
	56, 256, 756, 1156, 2000
	28:05:93
	11meses
	MORENA

	42.218
	-9.803
	2337
	337, 837, 1237, 2037
	06:05:94
	6.5meses
	MORENA

	42.218
	-9.509
	1338
	404, 849, 1238
	06:05:94
	6.5meses
	MORENA

	40.999
	-9.475
	1293
	294, 794, 1194
	31:05:93
	12meses
	MORENA

	41.003
	-9.748
	2543
	843, 1243, 2243
	30:05:93
	12meses
	MORENA

	41.016
	-10.254
	4085
	885, 1285, 3085
	22:11:93
	10meses
	MORENA

	41.036
	-10.908
	3853
	653
	22:11:94
	10meses
	MORENA

	38.217
	-9.788
	2000
	
	01:04:94
	23meses
	BODC-Pingree

	38.408
	-9.763
	2000
	200, 700, 1200
	01:04:95
	23meses
	BODC-Pingree

	41.07
	-8.807
	40
	36
	07:05:87
	4.5meses
	IH

	41.005
	-9.058
	104
	42, 70, 97
	08:05:88
	4.5meses
	IH

	41.098
	-9.337
	302
	38, 120, 170, 280
	08:05:89
	4.5meses
	IH

	42.645
	-9.697
	1453
	620, 1070
	21:07:97
	7.5meses
	Ifm Kiel

	42.64
	-10.028
	2238
	620, 1071
	23:07:97
	7.5meses
	Ifm Kiel

	42.64
	-10.028
	2238
	1075
	14:03:98
	9.5meses
	Ifm Kiel

	41.318
	-8.982
	84
	27, 51, 71,  81
	29:01:98
	2.5-4meses
	IH

	41.37
	-9.305
	2010
	80, 130, 430, 1230
	05:05:99
	4meses
	IH

	41.315
	-8.987
	84
	29, 53, 76, 82
	17:11:96
	1month
	IH

	42.1
	-9.387
	323
	5
	06:07:98
	1month
	RAYO

	39.752
	-9.61
	908
	97, 145, 639
	23:11:94
	6-12meses
	IH

	39.752
	-9.617
	978
	95, 149, 359, 674
	10:10:95
	5-11meses
	IH

	39.783
	-9.808
	2300
	72, 120, 312, 615
	14:12:94
	10meses
	IH

	39.788
	-9.81
	2298
	46, 102, 290, 582
	23:10:95
	6-11meses
	IH


Tabela 3-Correntómetros usados para descrever a circulação ao longo da margem continental Ibérica.
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Figura 14 – Correntes médias mensais na camada 1 ( correntómetros localizados entre a superfície e os 200 m de profundidade) para os meses de Janeiro (em cima à esquerda), Abril (em cima a direita), Julho (em baixo à esquerda) e Outubro (em baixo à direita).
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Figura 15 – Correntes médias mensais na camada 2 ( correntómetros localizados entre os 200 e os 800 m de profundidade) para os meses de Maio (em cima à esquerda), Julho (em cima a direita), Outubro (em baixo à esquerda) e Janeiro (em baixo à direita).
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Figura 16 - Correntes médias mensais na camada 3 ( correntómetros localizados entre os 800 e os 1200 m de profundidade) para os meses de Maio (em cima à esquerda), Agosto (em cima a direita), Outubro (em baixo à esquerda) e Fevereiro (em baixo à direita).

Pode portanto concluir-se que aos níveis da MSOW as correntes são mais persistentes e com carácter menos sazonal. Em particular as observações realizadas durante o projecto OMEX II-II próximo de 42º-40’N a 620 e 1070 m (profundidade local, 1453 m para a amarração designada por IM2 e 2338 m para a amarração designada por IM3) revelam um escoamento para norte da ordem de 0.1 ms-1 desde Julho de 1997 até Março de 1998. Entre Março e Dezembro de 1998 (um ano com muito afloramento) o padrão é ligeiramente diferente. A 1070 m no final do Verão/princípio do Outono o escoamento é geralmente para sul (Figura 17).
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Figura 17 – Séries temporais do vector velocidade em duas amarrações do projecto OMEX II-II localizadas a 42º 40’ N. No topo da figura está indicado o ano das observações. A 1ª série temporal refere-se ao correntómetro a 620 m de profundidade da amarração IM2 e a 2ª ao correntómetro a 1070 m da mesma amarração. As 3ª e 4ª séries temporais referem-se à amarração IM3. A última série temporal refere-se ao correntómetro a 1070 m da amarração IM3 no período que vai de Março a Dezembro de 1998.

Na região mais inclinada da vertente, a direcção da corrente é determinada pela topografia do fundo; isto é particularmente evidente na amarração IM2, onde o escoamento na direcção perpendicular à vertente é muito baixo. As elipses de variância estão geralmente bem alinhadas com a topografia. No entanto nalgumas regiões da margem Ibérica as bóias utilizadas durante o projecto ARCANE a 1000 db mostram a existência de trocas entre a plataforma e o oceano profundo; isto acontece com especial relevância entre 39 e 40ºN e entre 41 e 43ºN. Entre 39 e 40ºN (ou próximo desta região) é bem conhecido o escoamento para o largo da MSOW (Daniault et al. , 1994). Por outro lado o facto de se verificar um escoamento para leste entre 46º e 47ºN pode ser um indicador de que a corrente da vertente continental se bifurca em torno do Banco da Galiza, implicando a existência de um escoamento para o largo próximo de 42ºN. Tal hipótese foi aliás levantada por Mazé et al.  (1997) com base em dados hidrográficos da região. Outra confirmação deste padrão de circulação advém do facto de 11 dos 13 registos de correntes analisados entre 42ºN e 43ºN aos níveis da NACW e MSOW, revelarem uma componente para Oeste com intensidades entre 0.4 e 2.2 cm/s (ver também Huthnance et al. , 2001). Por outro lado os dados correntométricos aqui analisados mostram claramente que a sul do Cabo da Roca o escoamento tem uma componente na direcção perpendicular à costa com valores muito significativos.

A análise destes dados correntométricos revela que a corrente da vertente continental diminui com a aumento da latitude em todas as bandas de profundidade consideradas relevantes para o problema. Este declínio está aliás documentado nos trabalhos de Haynes e Barton (1990), de Fiúza et al.  (1996) e de Fiúza et al.  (1998). Os valores máximos da corrente (em termos de médias mensais) foram registados entre o Cabo da Roca e 41ºN, antes de começarem a diminuir para Norte. Deve notar-se que a Sul do Cabo da Roca são registados valores ainda superiores mas com um padrão mal definido e muita variabilidade. Mais a Sul ainda, na zona do Cabo de São Vicente as correntes observadas por Relvas (1999) são da ordem dos 40 cm/s mas como adiante se verá não é muito claro que o mecanismo gerador de tais correntes tenha alguma relação com a corrente da vertente continental. Estes resultados levantam duas questões fundamentais e intimamente relacionadas: (i) porque razão a estrutura meridional da corrente é esta? (ii) Como é que estes resultados podem ser compatibilizados com os modelos teóricos que prevêm um aumento da corrente e com alguns resultados publicados (por exemplo Frouin et al. , 1990) para a costa Ibérica que apontam no mesmo sentido.

Embora a análise anteriormente descrita seja por si só muito relevante interessa obter uma melhor descrição em termos de estrutura vertical e sazonalidade e além disso ser capaz de determinar transportes que são como já foi visto muito importantes do ponto de vista da interdisciplinaridade. Assim optou-se por analisar e tratar de uma forma especial alguns dados correntométricos. As razões de escolher os conjuntos de dados que a seguir se descrevem assentam essencialmente em dois vectores: 1 – São registos muito longos (6 a 24 meses) e 2 – Os conjuntos de amarrações têm a particularidade de formar linhas transversais à vertente continental com uma razoável resolução vertical que permitem facilmente fazer estimativas dos transportes associados. Os conjuntos escolhidos são as linhas S e N (Figura 18) constítuidas por 4 amarrações cada e que são da responsabilidade do IFREMER e a linha designada por NO e que faz parte do conjunto de dados obtidos no projecto MORENA. 
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Figura 18 Localização das amarrações para as quais se procedeu a uma análise mais detalhada. As linhas representam contornos batimétricos com intervalo de 1000 m entre eles.

Para este conjunto de dados calcularam-se os seguintes parâmetros estatísticos:

Média: 
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Variância: 
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Para a linha N (localizada a cerca de 40ºN) e a 300 m de profundidade pode ver-se que as amarrações N1 e N2 estão claramente na zona de influência da corrente da vertente continental. O padrão de variabilidade sazonal está de acordo com o descrito por Huthnance et al.  (2001). A corrente para Norte é inferior a 5 cm/s (valores médios mensais) desde meados da Primavera (Maio) até ao inicio do Verão. Nessa altura o escoamento enfraquece, o que é particularmente notório em Julho quando inclusivamente inverte passando a ser para Sul. A partir de Agosto o escoamento para Norte aumenta de intensidade atingindo o máximo em Setembro, voltando então a decrescer. Nos meses de Inverno e início de Primavera a quantiadade de dados disponíveis não é suficiente para que se possa tirar alguma conclusão. Em todo o caso os poucos dados existentes deixam alguma indicação de escoamento fraco para Norte e que por vezes inclusivamente inverte passando a ser para Sul (ver Figura 19, Figura 20 e Figura 21).
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Figura 19 – Correntes medidas na amarração N1 a 300, 700 e 1000 m.
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Figura 20 - Correntes medidas na amarração N2 a 300 e 1000 m.
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Figura 21 – Médias mensais da componente meridional da velocidade na linha N (a cerca de 40ºN) à profundidade de 300 m.

A 700 m de profundidade (Figura 22) a descrição anterior, apresentada para os 300 m, encaixa perfeitamdente nos dados disponíveis para o período entre Abril e Novembro exceptuando no que diz respeito à intensidade da corrente que é agora maior (picos da ordem de 10 cm/s). Para o Inverno os dados revelam que principalmente na amarração N1 (aquela que está mais próxima da vertente continental) o escoamento é para Sul atingindo o máximo em Fevereiro (4 cm/s). A partir daí o escoamento volta a ser para Norte com intensidades inferiores às do ano anterior, o que ilustra a existência de variabilidade interanual.

A 1000 m de profundidade o ciclo sazonal é muito semelhante. Corrente para Norte mais intensa na Primavera e Outono e mais fraca de Verão e Inverno. Na amarração N2 há mesmo inversões durante o Inverno.
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Figura 22- Médias mensais da componente meridional da velocidade na linha N (a cerca de 40ºN) à profundidade de 700 m.

[image: image87.png]Ll

P L
Més




Figura 23 - Médias mensais da componente meridional da velocidade na linha N (a cerca de 40ºN) à profundidade de 1000 m.

Mais a Norte, na linha NO (composta por correntómetros do projecto MORENA) os resultados não são muito diferentes. A 340 m o padrão de evolução sazonal é essencialmente o mesmo apresentando também a diminuição da corrente para Norte no Verão período em que ocorrem inversões tanto na amarração NO1 (em Junho) como na NO2 (Julho e Agosto) – ver Figura 24. 

A 840 m, na amarração NO2 a evolução sazonal é basicamente a mesma, no entanto, na amarração NO1 o máximo da corrente para Norte ocorre em Julho. Aparentemente esta amarração é menos influenciada pela corrente da vertente continental (uma vez que existem fortes indícios de que uma boa parte da corrente se desviar para Oeste em torno do Banco da Galiza) o que pode explicar este desvio de comportamento. Os dados a 1240 m mostram que efectivamente na amarração NO1 a corrente da vertente continental está praticamente ausente. Quando se comparam os dados com os dos correntómetros a 1000 m da linha N isso é particularmente evidente, ainda que a diferença de profundidades (1000 m num caso e 1240 m no outro) possa ter também alguma influência. O facto de a corrente da vertente ter uma assinatura clara na amarração NO2 ao contrário do que acontece na amarração NO1 poderá estar relacionado com a presença do Banco da Galiza que provocaria uma deflecção da corrente para Oeste que assim (pelo menos em parte) contornaria o referido Banco. Assim sendo, a corrente estaria muito enfraquecida junto à vertente continental. Se à presença do Banco da Galiza se juntar ainda a presença da frente da Galiza (descrita por exemplo em Fiúza et al. , 1998) é possível encontrar uma explicação para a corrente para Norte enfraquecida (ou inexistente) que se encontra na amarração NO1. Deve notar-se que a inexistência da corrente a esta latitude e profundidade foi aliás relatada por Fiúza et al.  (1998) com base em dados hidrográficos obtidos durante o projecto MORENA nesta região.
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Figura 24 - Médias mensais da componente meridional da velocidade na linha NO (a cerca de 42ºN) à profundidade de 340 m.
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Figura 25 - Médias mensais da componente meridional da velocidade na linha NO (a cerca de 42ºN) à profundidade de 840 m.

Estabilidade das componentes de baixa frequência: A estabilidade mensal das componentes de baixa frequência da corrente pode ser deifinida pela razão entre o módulo do vector velocidade média e a média aritmética dos módulos do vector velocidade:
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Eq. 28
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Figura 26 - Médias mensais da componente meridional da velocidade na linha NO (a cerca de 42ºN) à profundidade de 1240 m.

A estabilidade mensal foi determinada usando valores médios diários da velocidade. Concluiú-se que R aumenta consistentemente com a intendidade do vector velocidade média mensal (os valores de R são elevados nas águas intermédias – particularmente aos níveis da água Mediterrânica). As variações mensais na estabilidade da corrente, em princípio reflectem a dominância de um processo de forçamento da corrente – neste caso, o vento e o gradiente meridional de pressão. Nas camadas próximas da superfície sobre a plataforma/vertente superior, foram encontrados máximos de R no final do Verão/princípio do Outono e no Inverno e mínimos na Primavera e princípio do Verão. Os mínimos devem reflectir períodos de mudança entre os mecanismos forçadores dominantes. Quando um mecanismo forçador é dominante, por exemplo em Agosto (o vento de Norte/Nordeste) podem esperar-se valores elevados da estabilidade conforme aliás se verifica nos correntómetros mais próximos da superfície.

A Figura 27 mostra séries temporais da estabilidade na linha N. Sobre a vertente (posições N1 e N2), a 300 m de profundidade a estabilidade tem valores elevados nos finais do Verão e no Inverno e mínimos no final da Primavera/início do Verão e no Outono. Mais ao largo (posição N3) a estabilidadade é elevada no Verão, Outono e Inverno. A 700m a estabilidade apresenta valores elevados em Outubro e Março/Abril na amarração N1 e um comportamento mais irregular ao largo. A 1000m o comportamento da estabilidade é muito semelhante ao descrito para os 700m. 
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Figura 27 – Séries temporais da estabilidade R para a Linha N. Janeiro é representado pelo mês 1.
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Figura 28 – Séries temporais da estabilidade R para a Linha NO. Janeiro é representado pelo mês 1.

Na linha NO a estabilidade é geralmente maior na amarração mais ao largo (onde a profundidade é aproximadamente 2350m), sendo geralmente superior a 0.5. Na amarração mais próxima da costa o correntómetro situado a 1240 m está muito próximo do fundo (1340 m) e apresenta uma estabilidade muito baixa. Já os dois correntómetros situados a 340 e 740 m apresentam valores elevados de estabilidade nos meses de Verão reflectindo provavelmente a predominância dos ventos de Norte/Nordeste típicos deste período do ano.
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Figura 29 – Séries temporais da estabilidade R para a Linha S. Janeiro é representado pelo mês 1.

A Figura 29 mostra séries temporais da estabilidade para a linha S (a sul do Cabo da Roca). Pode ver-se que a 300m de profundidade, longe da vertente (amarração S4), a estabilidade é geralmente muito elevada. Esta é aliás uma característica dessa amarração a todas as profundidades, indicando a presença de correntes fortes com escalas de variação temporal grandes. O mesmo não se passa nas amarrações S1, S2 e S3 onde o padrão de variação temporal é díficil de estabelecer não aparentando qualquer relação com a variação sazonal anteriormente descrita. A este propósito convém lembrar que Daniault et al.  (1994) determinaram valores de energia cinética turbulenta muito elevados característicos desta região. 

Análise de Componentes Principais :Uma técnica muito usada em oceanografia para estudar a variabilidade em séries temporais longas obtidas por exemplo numa amarração com vários correntómetros é a Análise de Componentes Principais (PCA). Em oceanografia o método é conhecido por análise de funções empíricas ortogonais (daqui em diante referido por EOF – Empirical Orthogonal Functions)
. A descrição do método pode ser encontrada com grande detalhe por exemplo em Preisendorfer (1988). Uma descrição mais simples do método pode também ser encontrada em Emery e Thomson (1998). Com este método é possível encontrar padrões de variabilidade espacial num conjunto de séries temporais dum campo escalar (e. g., uma componente da velocidade), a sua variabiliadade temporal e uma medida da “importância” de cada padrão. Deve desde já notar-se que o método a seguir descrito divide os dados em “modos de variabilidade” que são modos presentes nos dados e que não correspondem necessariamente a modos físicos. Se existe ou não uma correspondência, isso resulta de uma análise subjectiva. 

Assuma-se então, que se tem um conjunto de medições de uma variável nos locais x1, x2,...,xp nos instantes t1, t2,...,tn. Para cada instante tj (j=1,....,n) pode imaginar-se que as medições xi (i=1,...,p) constituem uma mapa. Pode armazenar-se toda esta informação numa matriz F que contém n mapas, cada um deles de comprimento p. 
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Eq. 29
A análise EOF é feita tendo por base a matriz F. Esta forma de ordenar os dados (tempo, posição) numa matriz é conhecido por modo-S. O modo de procedimento a partir deste ponto é o seguinte.

Para cada uma das p séries temporais na matriz F, remove-se a média, de forma que cada coluna tem média nula. De seguida constrói-se a matriz das covariâncias de F calculando R=FtF (sendo Ft a matriz transposta de F). Finalmente resolve-se o problema de valores próprios:
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Eq. 30
( é a matriz diagonal que contém os valores próprios (i de R. Os vectores coluna ci de C são os vectores próprios de R que correspondem aos valores próprios (i. Ambas as matrizes ( e C têm a dimensão pxp. Para cada valor próprio (i tem-se um vector próprio ci que pode ser visto como um mapa. São os vectores próprios que constituem as EOFs procuradas. Nas considerações seguintes assume-se que os vectores próprios estão ordenados de acordo com os valores próprios
. Assim sendo, a EOF1, é o vector próprio associado ao maior valor próprio, a EOF2 está associada ao segundo maior valor próprio, etc. Cada valor próprio (i , mede a fracção da variância total em R explicada pelo modo (esta fracção é determinada dividindo (i pelo traço da matriz ( ).

A matriz de vectores próprios C tem a propriedade 
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 (onde I representa a matriz identidade). Isto significa que as EOFs não estão correlacionadas no espaço, ou por outras palavras, os vectores próprios são ortogonais entre si (daí o nome de Empirical Orthogonal Functions).

O padrão obtido quando se representa uma EOF sob a forma de mapa, representa uma oscilação estacionária. A evolução temporal duma EOF mostra como esse padrão oscila no tempo. Para verificar como é que a primeira EOF evoluí no tempo calcula-se:
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Eq. 31
As n componentes do vector 
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 são as projecções dos mapas de F na EOF1, e o vector representa uma séries temporal para a evolução da EOF1. Em geral para cada EOFj, pode encontrar-se um 
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 correspondente. 

Um uso comum das EOFs é a reconstrução de versões “limpas” dos dados. Os dados podem ser reconstruídos a partir das EOFs da seguinte forma:
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Eq. 32
Truncando a soma num qualquer 
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, isto é, usando somente as EOFs dos primeiros (maiores) valores próprios, pode reconstruir-se uma versão dos dados assumindo que os primeiros N vectores próprios contêm o comportamento dinâmico do sistema e os restantes apenas representam ruído aleatório (obviamente que isto nem sempre é verdade). Habitulmente as EOFs são representadas sob a forma de mapas adimensionais (de forma que o maior valor é 1). 

Usaram-se os dados das amarrações N1 e N2 para calcular as EOFs verticais. A escolha destas duas amarrações prende-se com o facto de aí a corrente da vertente continental aparecer particularmente bem definida e duma forma persistente no tempo. Como já foi referido as EOFs baseiam-se apenas nas propriedades estatísticas dos dados e não têm por base nenhum modelo. Os resultados obtidos mostram que as duas primeiras EOFs explicam quase toda a variância observada na componente meridional da velocidade (Tabela 4). Por outro lado a sua estrutura vertical assemelha-se à dos vários modos dinâmicos (modo barotrópico sem zeros na coluna de água; primeiro modo baroclínico apresentando um zero, etc.) – ver Figura 30 e Figura 31.

	
	N1
	N2

	EOF1
	64%
	71%

	EOF2
	30%
	26%

	EOF3
	5.4%
	2.8%


Tabela 4 – Fracção de variabilidade explicada pelas 3 primeiras EOFs para a componente meridional da velocidade.

Combinando a estrutura vertical observada com as fracções de variância explicadas por cada uma das EOFs é possível concluir que a corrente da vertente se apresenta com um carácter fortemente barotrópico. Algo semelhante foi concluído por Fiúza et al.  (1996) com base em dados correntométricos obtidos a cerca de 41 e 42ºN. Mais ainda verifica-se que esse carácter barotrópico se acentua na amarração mais distante da vertente continental onde as isopícnicas sentem menos a topografia (e serão por isso menos inclininadas o que na prática significa que os gradientes de pressão internos – baroclínicos, portanto – serão menores).

[image: image103.png]300

400

-500

600

700

800

900

-1000
1

02

04

06

08




Figura 30 – EOFs verticais normalizadas para a amarração N1: EOF1 (azul), EOF2 (verde), EOF3 (vermelho). No eixo vertical estão representadas as profundidades.
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Figura 31 - EOFs verticais normalizadas para a amarração N2: EOF1 (azul), EOF2 (vermelho), EOF3 (verde). No eixo vertical estão representadas as profundidades.

Com os dados disponíveis pareceu relevante determinar os fluxos de água que passam através das secções formadas pelas amarraçãos descritas (não foi considerada a secção mais a Sul uma vez que os dados disponíveis apenas permitiam calcular fluxos em 3 meses). Assim sendo uma das linhas onde se calcularam os fluxos, é formada pelas duas amarrações mais próximas da vertente continental do projecto BORDEST (amarrações N1 e N2 na Figura 18). A segunda linha é formada pelas amarrações do projecto MORENA localizadas a 42.218ºN (NO1 e NO2 na Figura 18). Os transportes médios mensais foram estimados integrando a média espacial da componente da velocidade normal a cada secção, verticalmente entre duas profundidades pré-definidas e lateralmente entre as amarrações. Os resultados apresentam-se na Figura 32. Á primeira vista estes resultados parecem em contradição com os resultados de Frouin et al.  (1990) e de Stevens et al.  (2000) mas isso não é necessarimente verdade. As estimativas apresentadas por estes autores referiam-se ao primeiros 200-300 m de coluna de água e indicavam um aumento de 0.1-0.3 Sv a 38ºN para 0.37-0.5 Sv a 42ºN. Os cálculos aqui apresentados baseiam-se em dados de correntes em que o correntómetro mais próximo da superfície se encontra a 300 m (ou mais) de profundidade e não fornecem portanto grande informação sobre a camada superficial. Por outro lado suspeita-se que as secções consideradas não cobrem toda a extensão lateral da corrente da vertente continental, mas ainda assim os resultados são de extrema utilidade quanto mais não seja para serem utilizados adiante na validação do modelo.

Em todo o caso pode concluir-se que os transportes são bastante mais elevados na secção N o que confirma de certo modo aquilo que foi dito aquando da análise das correntes médias. Outro facto notável é o de nas duas secções se observar exactamente o mesmo padrão de evolução sazonal (mais notável ainda quando se relembra que os dados do projecto BORDEST são de 1989 e os do MORENA de 1994-95). Os valores mínimos ocorrem em Julho e enquanto que os máximos ocorrem em Maio e Setembro e têm magnitudes equivalentes. Infelizmente com os dados disponíveis não é possível determinar os transportes no Inverno o que seria interessante para verificar como evoluí o escoamento entre o Outono e a Primavera. Outra conclusão importante a retirar destes cálculos é que a importância relativa da corrente abaixo dos 1000 m é muito maior na secção N do que na NO. Este facto está de acordo com os resultados publicados por Fiúza et al.  (1998) que revelam que a corrente da vertente a estas profundidades só está bem definida até 41ºN. Finalmente deve notar-se que enquanto a Sul o padrão de sazonalidade é bem definido em todas as camadas (o que indicia um escoamento com um elevado grau de barotropia como aliás já foi observado), na secção NO isso não é tão evidente.
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Figura 32 – Transportes meridionais estimados a partir de dados dos dados correntométricos para as secções formadas pelas amarrações N1+N2 (em cima) e NO1+NO2 (em baixo). Os números na legenda referem-se ás profundidades utilizadas para a integração. Adapatado de Coelho et al. (submetido à revista Journal of Marine Systems).

3.4 – Dados Hidrográficos

3.4.1 – Dados históricos

Os dados utilizados neste estudo foram compilados pelo National Oceanographic Data Center (NODC) e pelo British Oceanographic Data Center (BODC), contendo valores de temperatura e salinidade recolhidos em vários cruzeiros ao longo de cerca de um século, desde 1909 a 1998, essencialmente em locais no Atlântico Norte e Sul e no Oceano Índico. Para além dos valores de salinidade e temperatura estes dados contêm ainda outras informações essenciais em relação a cada observação efectuada como por exemplo a latitude e a longitude do local de recolha,  a data da recolha e a profundidade a que a recolha foi realizada. Esta base de dados contêm valores recolhidos em mais de 10.000 locais diferentes.

Devido ao facto de apenas interessarem os dados referentes à zona em estudo, foi necessário efectuar uma selecção entre todos os dados disponíveis de modo a extrair os dados referentes a observações realizadas entre os -13º e -6º O de longitude e os 34º e 44º N de latitude. Consideraram-se apenas os dados compreendidos entre a superfície e os 550 metros de profundidade, referentes à zona geográfica de interesse.

Cada um dos perfis considerados foi interpolado para um conjunto de profundidades pré-definido (0, 10, 20, 30, 50, 75, 100, 150, 200, 250, 300, 400 e 500 m). Em seguida considerou-se uma malha horizontal com um espaçamento de ¼º por ¼º e calcularam-se médias mensais em todos os quadrados onde existiam dados. Finalmente esses dados foram interpolados para toda a malha usando uma técnica conhecida por análise objectiva. Para tal adaptou-se um programa originalmente desenvolvido para interpolar ventos desenvolvido em 1995 pela Oceanweather Inc. Deste modo obtiveram-se mapas distribuições de temperatura e salinidade para as 13 profundidades que permitem estudar a varibilidades espaço-temporal na região do Atlântico Nordeste próxima da Península Ibérica. Na Figura 33 mostram-se os campos de temperatura à superfície para os meses de Janeiro, Abril, Agosto e Novembro. A análise dos campos de temperatura permite confirmar a sazonalidade já amplamente referida, sendo evidente o sinal do afloramento costeiro no Verão com a presença de águas frias junto à costa. As isotérmicas apresentam-se zonais longe da margem continental, tornando-se gradualmente meridionais à medida que se avança para leste em direcção à Península Ibérica. O gradiente de temperatura entre as águas costeiras e as águas oceânicas em certas regiões (por exemplo em frente ao cabo da Roca pode ser superior a 4ºC. Por outro lado no Inverno as isotérmicas também se tornam meridionais próximo da costa, mas agora com as águas mais quentes a leste, ilustrando a penetração das massas de água provenientes de sul na região costeira da Galiza – um sinal evidente da presença da corrente da vertente continental à superfície. A Primavera e o Outono são períodos de transição entre estas duas estações. Por isso mesmo não exibem claramente nenhum dos padrões descritos. Assim sendo as isotérmicas apresentam-se orientadas zonalmente até muito próximo da plataforma continental.

Um outro aspecto pelo qual é importante analisar as distribuições do campo de temperatura e salinidade – ou de densidade – prende-se com a avaliação da distribuição do gradiente meridional. Já foi visto que a corrente da vertente continental apresenta gradientes meridionais importantes assim como já foi adiantada a possibilidade não só da corrente estar relacionada com o gradiente meridional de pressão – e portanto de densidade – mas também de as suas variações estarem directamente relacionadas com a distribuição meridional do próprio gradiente de pressão. Nesse sentido já foram apresentados argumentos teóricos que reforçam estas ideias e nos capítulos seguintes serão apresentados estudos numéricos que vão no mesmo sentido. Nesta secção analisa-se a distribuição meridional de temperatura e salinidade e as suas variações meridionais bem como as consequências que daí advêm para a circulação no Atlântico Nordeste. Na mesma Figura 33 pode observar-se que o decréscimo de temperatura de sul para norte não é uniforme. Em particular, e com pequenas variações sazonais, os maiores gradientes localizam-se entre 39ºN e 41ºN. Outras observações com as que foram realizadas pelo Instituto Hidrográfico a 12ºW na Primavera (Vitorino, comunicação pessoal), mostram duma forma bastante inequívoca a presença de um forte gradiente de temperatura nesta zona. A forma de determinar os efeitos que tal distribuição de temperatura e consequentemente de densidade tem no escoamento consiste em calcular as velocidades geostróficas associadas – No Anexo 2 explicam-se os fundamentos da hipótese geostrófica bem como as suas consequências; no Anexo 3 explicam-se os procedimentos que permitem determinar as velocidades geostróficas a partir das distribuições da salinidade e temperatura. 

Antes se de avançar para a análise das velocidades geostróficas atente-se nos campos de salinidade representados na Figura 34. 
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Figura 33 – Distribuição da temperatura da superfície do mar em Janeiro, Abril, Agosto e Novembro.
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Figura 34 - Distribuição da salinidade da superfície do mar em Janeiro, Abril, Agosto e Novembro

Tal como a temperatura a salinidade também apresenta um decréscimo de sul para norte que tem no entanto um efeito contrário na densidade. No entanto sabe-se também que o efeito da temperatura na densidade é dominante excepto nalguns mares marginais, como é aliás o caso do Mediterrâneo. Efectivamente a MSOW tem um papel importante na densidade mas a profundidades da ordem dos 1000 m. Assim sendo a salinidade só é realmente relevante na costa Ibérica atlântica em dois casos: ao nível da MSOW, e muito próximo da costa junto à foz dos rios. Este segundo caso é particularmente importante no Inverno quando os caudais dos rios são elevados e em especial no norte da Península onde a pluviosidade é mais significativa – este assunto será aliás tema de um sub-capítulo deste trabalho. Neste secção analisam-se os campos de salinidade até 550 m de profundidade o que excluí naturalmemte a MSOW restringindo assim a análise ao caso dos rios. É aliás bastante marcada a assinatura que se observa na costa norte em especial próximo do rio Douro e na zona próxima de Lisboa devido aos rios Tejo e Sado. Aliás um tanto ou quanto surpreendentemente essa assinatura observa-se duarnte todo o ano, embora com especial ênfase no Inverno e início da Primavera. 

Na Figura 35, mostram-se as velocidades geostróficas calculadas relativamente aos 550 m. Com todas as limitações que o método geostrófico apresenta é ainda assim possível retirar algumas conclusões importantes acerca do escoamento na margem continental Ibérica e suas vizinhanças. Em particular a sazonalidade do escoamento próximo da superfície fica bastante bem ilustrada na figura. Em Janeiro o escoamento próximo da plataforma é essencialmente para norte acima do Cabo da Roca, sendo particularmente intenso entre 40ºN e a costa galega. O padrão mantém-se em Abril embora o escoamento seja menos intenso com velocidades sempre inferiores a 5 cm/s. Em Agosto o escoamento é típico duma situação de afloramento costeiro com uma corrente para sul, particularmente intensa próximo do Cabo de São Vicente. Podem também observar-se alguns meandros na corrente que são característicos de regiões onde existe afloramento e que estão relacionados com a ocorrência de instabilidades (barotrópica e/ou baroclínica). Em Novembro o escoamento é de novo bastante semelhante ao que se tinha em Janeiro com um escoamento para norte bem definido acima do cabo da Roca. 
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Figura 35 - Velocidades geostróficas a 2.5 m relativas a 550m para os meses de Janeiro, Abril, Agosto e Novembro. As cores representam a altura dinâmica relativa a 550 m expressa em centímetros dinâmicos. A côr preta representa pontos da malha com profundidade inferior a 550 m. Velocidades inferiores a 1 cm/s não são representadas.

Um outro ponto a analisar a partir da Figura 35, é aquilo que se passa na fronterira Oeste do domínio considerado (13ºW). Efectivamente para todas as situações observa-se que existe uma região previligiada para a ocorrência de “inflow” a cerca de 36ºN (sem dúvida relacionada com a corrente dos Açores). Uma parte considerável desta corrente penetra no Golfo de Cádiz onde: (i) alimenta a corrente de água Atlântica que entra no Mediterrâneo através do Golfo de Cádiz; (ii) se mistura com a água Mediterrânica subsuperficial que flui para Oeste e (iii) possivelmente recircula para Oeste ao longo da costa Sul da Península Ibérica. Esta corrente não apresenta grande variabilidade sazonal embora se apresente enfraquecida nos meses de final de Outono e Inverno. Uma outra zona de “inflow” quase permanente ocorre próximo de 40ºN, aparentando ser uma corrente fraca que deflecte para Sul a aproximadamente 11.5ºW. Esta corrente está aparentemente relacionada com um gradiente de densidade concentrado a esta latitude. Tal gradiente foi observado durante uma campanha do Instituto Hidrográfico da Marinha levada a cabo na Primavera (Vitorino, comunicação pessoal). Entre 36ºn e 40ºN e a Norte de 41ºN o escoamento é pouco definido, apresentando alguma variabilidade sazonal mas sendo em geral muito fraco. 

Na Figura 36 mostram-se as correntes geostróficas a 400 m, relativas a 550 m. As zonas de “inflow” são neste caso menos claras o que indicia que as correntes para Este no Atlântico Nordeste estão essencialmente concentradas nas camadas superficiais. Em todo o caso o que parece mais relevante nestes resultados é analisar a estrutura meridional da corrente da vertente continental e a sua variabilidade sazonal. Há vários pontos a considerar:

1. Com excepção talvez de Novembro é difícil encontrar uma corrente da vertente bem definida acima de 42ºN o que está de acordo com os dados correntométricos previamente analisados assim como com os resultados publicados por Fiúza et al.  (1998).

2. A Sul do Cabo da Roca a estrutura do escoamento é em geral muito complexa, tal como também já foi referido anteriormente.

3. Aproximadamente a 40ºN parece existir uma tendência generalizada para a corrente deflectir para Oeste o que pode estar relacionado com a presença do Canhão da Nazaré. Esta tendência foi aliás também notada por outros autores, nomeadamente por Daniault et al.  (1994).

4. A corrente da vertente continental aparece particularmente bem definida e intensa em Abril e Novembro (Primavera e Outono, respectivamente) e com mínimos em Janeiro e Agosto, sendo o de Janeiro muito evidente. Este padrão está em perfeita sintonia com os dados correntométricos, o que é notável se se atender a que estas correntes geostróficas foram deduzidas recorrendo a dados hidrográficos obtidos durante os últimos 80 anos. Por outras palavras este padrão de sazonalidade parece ser muito consistente, embora seja certa forma difícil de explicar porque razão a corrente da vertente enfraquece no Inverno quando nesse período o vento deve favorecer a ocorrência da corrente. Huthnance et al.  (2001) sugeriu que talvez isso estivesse relacionado com a relaxação do gradiente meridional de pressão embora não adiantasse qualquer prova conclusiva disso. 

3.4.2 – Dados obtidos durante o projecto OMEX II-II

Durante o projecto OMEX II – II foram realizados vários cruzeiros oceanográficos na região norte da Península Ibérica entre o Cabo Mondego e o Cabo Ortegal. O objectivo nesta secção é analisar alguns dos dados de temperatura e salinidade recolhidos nesses cruzeiros de forma a melhor caracterizar a circulação sobre a plataforma e vertente do norte da Península Ibérica. A lista de dados disponíveis encontra-se na Tabela 5. Como se pode observar apenas o Outono não foi coberto pelos cruzeiros realizados pelo que é possível com estes dados realizar uma caracterização muito razoável das condições hidrográficas da região em termos espaciais e temporais.
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Figura 36 – Velocidades geostróficas a 400 m relativas a 550m para os meses de Janeiro, Abril, Agosto e Novembro. As cores representam a altura dinâmica relativa a 550 m expressa em centímetros dinâmicos. A côr preta representa pontos da malha com profundidade inferior a 550 m. Velocidades inferiores a 0.5 cm/s não são representadas.

	Estação
	Inverno
	Primavera
	Verão
	Outono

	Ano
	
	
	
	

	1997
	AC97

CD110
	
	BG

CD105
	

	1998
	PS237
	
	CD114
	

	1999
	
	PLG138

AC99
	
	


Tabela 5 – Lista de cruzeiros realizados durante o projecto OMEX II – II cujos dados se encontram disponíveis no BODC. Os cruzerios dos quais se analisarão os dados encontram-se sublinhados. (Legenda: CD – Charles Darwin; PS – Poseidon; PLG – Pelagia; AC – Almeida Carvalho; BG – Belgica).

Vai-se começar por analisar os dados referentes aos cruzeiros que ocorreram no Inverno de 1997 (Almeida Carvalho e Charles Darwin – AC97 e CD110). Nestes dois cruzeiros foram realizadas 176 estações de CTD onde foram medidos, entre outros parâmetros, a temperatura e a condutividade (i. e. a salinidade). As estações estão todas compreendidas entre as latitudes de 40ºN e 43ºN e as longitudes de 10.3ºW e 8.715ºW e foram realizadas entre 7 de Dezembro de 1997 e 14 de Janeiro de 1998. 

Os dados de temperatura e salinidade foram interpolados para uma malha vertical com 18 camadas compreendidas entre a superfície e os 3000 m com a base nas seguintes profundidades: 6, 12, 20, 30, 50, 75, 100, 150, 200, 300, 400, 500, 750, 1000, 1250, 1500, 2000 e 3000 m. Tal procedimento é necessário para tornar exequível a análise objectiva posteriormente realizada sobre os dados. Com a análise objectiva estabelecem-se os campos horizontais de temperatura e salinidade numa malha regular de 4x4 km. Uma vez determinados os campos de temperatura e salinidade podem calcular-se a altura dinâmica e as velocidades geostróficas.
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Figura 37 – Distribuição horizontal de temperatura ( esquerda) e salinidade (direita) à profundidade de 3 m. Os pontos representam as estações de medição.

Na Figura 37 mostram-se os campos de temperatura e salinidade na camada superficial onde é possível observar a existência junto à costa de uma pluma de água com baixa salinidade e temperatura cuja proveniência são os rios do norte de Península Ibérica – nomeadamente o Douro e o Minho. Essa pluma localizada sobre a plataforma continental tem uma largura da ordem da dezena de quilómetros e estende-se desde a fronteira sul do domínio considerado até ás rias Galegas. A extensão vertical da pluma é da ordem da dezena de metros como se pode ver na Figura 38.

Mais ao largo, sobre a vertente continental é possível observar a língua de água quente proveninente de sul que penetra na costa noroeste de Espanha ( Navidad ) indicando a presença da corrente da vertente continental. Tal situação típica da altura do ano em que se realizou o cruzeiro pode ser confirmada em imagens de satélite no domínio dos infra-vermelhos, a partir das quais se pode deduzir a temperatura da superfície do mar (Figura 39). 
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Figura 38 – Perfis de Salinidade e Temperatura obtidos no cruzeiro do IH, AC97 em Dezembro de 1997 a 41.34 ºN; -8.78 ºW. 
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Figura 39 – Temperatura da superfície do mar obtida a partir do sensor AVHRR. Á esquerda: média semanal entre 14 e 20 de Dezembro de 1997. Á direita: média semanal entre 4 e 11 de Janeiro. 

A estrutura vertical da temperatura e da salinidade é ilustrada por uma secção a 42ºN (Figura 40). A salinidade exibe sobre a plataforma um mínimo causado pela presença de água proveniente  dos rios da costa Norte de Portugal – principalmente o Douro. A cerca de 500 m de profundidade encontra-se um outro mínimo para a salinidade que marca a fronteira entre a NACW e a MSOW. A partir dessa profundidade a salinidade aumenta até um valor máximo de 36.1 USP por volta dos 1200 m que corresponde a um dos núcleos da MSOW que são habitualmente encontrados nesta região. O segundo núcleo normalmente identificado nesta zona ocorre a cerca de 750 m de profundidade e é assinalado por um máximo na temperatura com valores da ordem de 11.5ºC. Outro facto a assinalar na Figura 40 são os máximos relativos de temperatura e salinidade nas camadas superficiais sobre o bordo da plataforma que assinalam a presença da corrente da vertente continental.
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Figura 40 – Secção transversal de temperatura (à direita) e salinidade (á esquerda) a 42ºN obtidas durante os cruzeiros do projecto OMEX II entre Dezembro de 1997 e Janeiro de 1998.

Na Figura 41 mostram-se as velocidades geostróficas relativas a 1250 dbar à superfície, aos 750 dbar e aos 1000 dbar (estas duas últimas as profundidades dos núcleos de água mediterrânica). As correntes geostróficas foram deduzidas das alturas dinâmicas que foram extrapoladas para a plataforma continental pelo método de Reid e Mantyla (1977). A figura mostra a corrente da vertente continental desenvolvendo-se em meandros junto ao bordo da plataforma o que é bem evidente a 750 e 1000 dbar. Em todo o caso a estas profundidades a corrente só aparece bem definida até cerca de 42.5ºN.

A componente meridional da velocidade a 42ºN é mostrada na Figura 42. A situação ilustrada nessa figura permite identificar dois núcleos de corrente para Norte bem distintos: um sobre a plataforma continental cujo mecanismos forçador deverá ser a acção conjunta do vento e da presença de água de baixa salinidade junto à costa; um segundo núcleo localizado sobre o bordo da plataforma que corresponde à corrente da vertente continental e cujo mecanismo forçador deverá ser a interação entre o gradiente meridional de densidade e o gradiente zonal de topografia. A influência do vento sobre a circulação na plataforma continental pode ser confirmada na Figura 43 onde se pode verificar que durante as campanhas AC97 e CD110 a componente meridional do vento foi positiva – a que correspondem indices de afloramento negativos. Os transportes associados a estas duas correntes foram calculados para duas bandas de profundidades que correspondem de grosso modo à NACW e à MSOW. A primeira banda correspondente à NACW vai desde a superfície até aos 750 m enquanto a segunda vai dos 750 m até aos 1250 m. A 42ºN os transportes determinados são de 1.7 Sv para a NACW e 0.7 Sv para a MSOW valores estes que diminuem respectivamente para 1.3 Sv e 0.5 Sv a 43ºN confirmando mais uma vez a tendência geral de diminuição dos transportes para Norte.
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Figura 41 – Correntes geostróficas e altura dinâmica relativas aos 1250 dbar: à superfície (à esquerda em cima), a 750 dbar (à direita em cima) e a 1000 dbar (em baixo).
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Figura 42 - Secção transversal da componente meridional da velocidade geostrófica (em ms-1) relativa aos 1250 dbar deduzida a partir dos dados hidrográficos, obtidos durante os cruzeiros do projecto OMEX II entre Dezembro de 1997 e Janeiro de 1998 a 42ºN.
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Figura 43 –Indice de afloramento diário a 42ºN, 9ºW para o período entre 7 de Dezembro de 1997 e 14 de Janeiro de 1998. Os valores negativos correspondem a valores positivos (para Norte) da componente meridional da tensão do vento. (dados cedidos por US National Oceanic and Atmospheric Administration - NOAA/NMFS/SWFSC Pacific Fisheries Environmental Laboratory, Pacific Grove, California 93950-2097). 

Os dados obtidos durante as campanhas da Primavera de 1999 são também aqui analisados por ilustrarem relativamente bem essa época do ano. Os dados consistem de 2 conjuntos: Um deles é formado por 158 estações de CTD obtidas na campanha AC99 levada a cabo pelo Instituto Hidrográfico da Marinha entre 6 e 28 de Maio de 1999 e distribuídos por 5 secções localizadas entre 41 e 41.7ºN; o outro é composto por 20 estações de CTD realizadas entre 12 e 27 de Maio durante a campanha PLG138 e localizadas entre 39.5 e 42.5ºN (os dados obtidos a Sul de 41ºN não são no entanto considerados). A análise levada a cabo foi semelhante à descrita para as campanhas de Inverno. Na Figura 44 mostram-se as distribuições horizontais de temperatura e salinidade a 3 m de profundidade, reveladoras da existência de algum afloramento costeiro (ainda que pouco acentuado), devido aos valores de temperatura e salinidade menores sobre a plataforma continental que efectivamente ocorreu na terceira semana de Maio como se pode observar na sequência de imagens de satélite apresentadas na Figura 45. Efectivamente mostra-se que no início de Maio a situação é típica da ocorrência de “downwelling” com ventos fracos de Oeste/Sudoeste que forçam uma corrente quente e costeira para Norte (ver também Figura 46 onde à situação descrita corresponde um indice de afloramento negativo). Com a mudança da direcção do vento que passou a soprar de Norte/Noroeste a corrente costeira para Norte desaparece e eventualmente inverte-se donde resulta uma situação de afloramento costeiro – a que corresponde um indice de afloramento positivo na Figura 46. Durante a última semana de Maio as condições favoráveis à ocorrência de afloramento relaxaram resultando daí um novo aumento da temperatura junto à costa. Esta evolução temporal é típica de épocas de transição, neste caso da transição do Inverno para o Verão. 
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Figura 44 - Distribuição horizontal de temperatura ( esquerda) e salinidade (direita) à profundidade de 3 m. Os pontos representam as estações de medição.
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Figura 45 - Temperatura da superfície do mar obtida a partir do sensor AVHRR. Em cima á esquerda: média semanal entre 9 e 15 de Maio de 1999. Em cima á direita: média semanal entre 15 e 22 de Maio de 1999. Em baixo média semanal entre 22 e 29 de Maio de 1999.

Outro facto bastante evidente nas imagens de satélite é a separação da corrente da vertente que ocorre um pouco acima de 41ºN com uma parte a seguir sobre a vertente continental e outra a contornar o Banco da Galiza. Observando os perfis de salinidade e temperatura numa secção a 42.5ºN (Figura 47) pode efectivamente confirmar-se que à profundidade dos 2 núcleos de água mediterrânica esta se encontra junto à vertente continental como seria de esperar mas também a Oeste, sobre o Banco da Galiza, indiciando uma separação da corrente da vertente continental que ocorre mais a Sul provavelmente entre 41ºN e 42ºN. As velocidades geostróficas calculadas na mesma secção mostram dois núcleos da corrente para Norte um junto à vertente e outro a Oeste de 10ºW onde se começa a verificar um aumento da temperatura e da salinidade indicadores da presença de MSOW. Entre estes 2 núcleos de corrente para Norte as velocidades são para Sul. Alguns autores (e. g., Mazé et al. , 1997) sugerem que o Banco da Galiza induz uma circulação ciclónica que estará na origem destas velocidades para Sul mas outra hipótese a considerar é a intrusão para Sul de LSW que é frequentemente encontrada nesta região. Em qualquer caso este núcleo de corrente para Sul deverá estar na origem da diminuição do transporte para Norte que ocorre a estas latitudes assim como na diminuição da salinidade aos níveis da MSOW (ver também Fiúza et al. , 1998).
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Figura 46 – Indice de afloramento diário a 42ºN, 9ºW para o período entre 5 de Maio de 1999 e 28 de Maio de 1999.

As estimativas dos transportes dão neste caso, cerca de 0.6 Sv na banda de profundidades da NACW e 0.3 Sv aos níveis da MSOW variando pouco entre 42ºN e 43ºN. Os valores são portanto consideravelmente inferiores aos obtidos na campanha de Inverno o que de alguma forma contraria as indicações dadas pelo dados dos correntómetros e também descritas por Huthnance et al.  (2001).
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Figura 47 - Secção transversal de temperatura (em baixo) e salinidade (em cima) a 42.5ºN obtidas durante os cruzeiros do projecto OMEX II em Maio de 1999.
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Figura 48 - Secção transversal da componente meridional da velocidade geostrófica (em ms-1) relativa aos 1250 dbar deduzida a partir dos dados hidrográficos (após a interpolação espacial via análise objectiva), obtidos durante os cruzeiros do projecto OMEX II em Maio de 1999 a 42.5ºN.

Para o período de Verão usaram-se os cruzeiros realizados em Junho de 1997 (CD105 e BG9714). Nestes dois cruzeiros foram realizadas 88 estações de CTD (31 no CD105 e as restantes durante o BG9714) onde foram medidos, entre outros parâmetros, a temperatura e a condutividade (i. e. a salinidade). As estações estão todas compreendidas entre as latitudes de 41ºN e 43ºN e as longitudes de 10.3ºW e 8.715ºW. 

Um pouco à imagem do que aconteceu em Maio 1998 também estes cruzeiros são essencialmente representativos duma fase de transição entre um período desfavorável à ocorrência de afloramento costeiro e um período favorável. O índice de afloramento (Figura 49) mostra que durante os primeiros 10 dias do mês a componente meridional da tensão do vento foi positiva (para Norte) ou quase nula ao que se seguiu uma inversão com uma componente meridional de baixa intensidade que foi progressivamente aumentando até atingir o seu valor máximo (em Junho) a 27 de Junho.
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Figura 49 - Indice de afloramento diário a 42ºN, 9ºW em Junho de 1997.

[image: image146.png]C1 JUN — 07 JUN 1357 MED SST

W s oo

NERC RSDAS



 [image: image147.png]D8 JUN — 14 JUN 97 MEQ SST

NERC RSDAS




[image: image148.png].

Bo s vioa

NERC RSDAS



 [image: image149.png]22 JUN — 28 JUN 97 MEQ SST

BE[o o5

NERC RSDAS




[image: image150.png]23 JUN = 05 JUL 97 MED SST

NERC RSDAS

Wi s v




Figura 50 - Temperatura da superfície do mar obtida a partir do sensor AVHRR. Em cima á esquerda: média semanal entre 1 e 7 de Junho de 1997. Em cima á direita: média semanal entre 8 e 15 de Junho de 1997. Ao meio à direita: média semanal entre 16 e 22 de Junho de 1997. Ao meio à esquerda: média semanal entre 23 e 29 de Junho. Em baixo: média semanal entre 30 de Junho e 6 de Julho de 1997.

As imagens de satélite para este período mostram claramente a resposta do oceano ao vento. Nas primeiras três semanas de Junho não existe nenhum sinal de afloramento costeiro em consequência do valor da componente meridional da tensão do vento apresentar valores modestos para Sul (ou ser inclusivamente direccionada para Norte). Durante este período é possível observar uma língua de água quente a ocupar toda a plataforma continental e que à medida que o tempo passa se junta a uma outra localizada sobre a vertente. Só na última semana com o aumento da intensidade da componente meridional do vento para Sul aparecem os primeiros sinais de afloramento costeiro com a presença de água mais fria sobre a plataforma continental, junto à costa. A primeira semana de Julho (que inclúi os 2 últimos dias de Junho) mostra então já o desenvolvimento de alguns filamentos em consequência não só do aumento da intensidade do vento para Norte mas também da sua persistência – Para que os filamentos se possam formar é necessário que o vento tenha alguma persistência em direcção de forma a que as instabilidades do escoamento associadas se possam desenvolver.

As correntes geostróficas (Figura 41) deduzidas a partir destes dados hidrográficos (após a aplicação da metodologia de interpolação anteriormente descrita) revelam a existência de uma corrente superficial para Sul já com o desenvolvimento de algumas instabilidades (filamentos) nomeadamente a 42.25ºN (o que se justifica por ambos os cruzeiros terem decorrido de Sul para Norte o que implica que as secções mais a Norte tenham sido realizadas já sob a influência de ventos favoráveis à ocorrência de afloramento costeiro). A 1000 m de profundidade a corrente da vertente continental é perfeitamente identificável na zona sul da área em estudo mas ligeiramente acima de 41ºN ela deflecte para Oeste. A Norte de 42ºN a corrente “reaparece” junto à vertente continental o que levanta a possibilidade de um “retorno” após contornar o Banco da Galiza. Tal facto explicaria porque é que em algumas estimativas dos transportes, estes aumentam entre 42ºN e 43ºN (e. g. Jorge da Silva, 1996). As secções verticais tomadas a 41º e 42.5ºN (Figura 52) mostram efectivamente que a Sul a corrente da vertente aparece com dois núcleos distintos: um junto á vertente menos intenso (O 0.01 m/s) e outro centrado a 9.75ºW com velocidades que atingem 0.07 cm/s a 750 m de profundidade. Na secção mais a Norte (42.5ºN) a corrente junto à vertente continental apresenta agora um máximo da ordem de 0.1 m/s localizado a 500 m de profundidade (ainda que sobre o bordo da plataforma existam também velocidades da mesma ordem junto à superfície) e um outro núcleo a cerca de 10ºW menos intenso (0.05 cm/s). Este segundo núcleo parece no entanto relacionado com um vórtice localizado nesta área e não parte da corrente da vertente (ver também Figura 51)
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Figura 51 - Correntes geostróficas e altura dinâmica relativas aos 1250 dbar: à superfície (à esquerda) e a 1000 dbar (à direita). A maior velocidade representada à superfície é 0.4 m/s e 1000 dbar é 0.15 m/s.

As estimativas dos transportes baseadas nas velocidades geostróficas mostram que a 42ºN o transporte tem um mínimo que nesta situação específica resulta num valor praticamente nulo(entre a costa e 10.3ºW). No entanto a 41ºN o transporte resultante é para Norte, sendo de 0.6 Sv entre 750 e 1250 m e de 0.2 Sv acima de 750 m. A 42.5ºN os tem aproximadamente 0.4 Sv em cada uma das camadas referidas. Estes resultados mostram grande concordância com os obtidos nas campanhas de Maio de 1999 e ainda com os dados de correntómetros também aqui analisados para épocas do anos semelhantes. Todavia diferem bastante (são consideravelmente inferiores) aos apresentadados por Mazé et al.  (1997) e por Jorge da Silva (1996). Deve notar-se no entanto em ambos os casos se tratam de resultados obtidos em épocas onde não ocorre afloramento costeiro (Novembro-Dezembro de 1994 no caso de Jorge da Silva, 1996 e Abril de 1989 no caso de Mazé et al. , 1997). Aliás os resultados aqui apresentados para o Inverno de 1997 estão bem mais próximos das estimativas apresentadas por esses autores.
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Figura 52 - Secção transversal da componente meridional da velocidade geostrófica (em ms-1) relativa aos 1250 dbar deduzida a partir dos dados hidrográficos (após a interpolação espacial via análise objectiva), obtidos durante os cruzeiros do projecto OMEX II em Junho de 1997: em cima a 41ºN, em baixo a 42.5ºN.

3.5 – Discussão

Nas secções anteriores foi descrito e analisado um conjunto vasto de dados de origens diversas que permite caracterizar em boa medida o escoamento ao largo da Margem Continental Ibérica Atlântica principalmente aos níveis da NACW e da MSOW. Em particular é possível tecer alguns comentários acerca da variabilidade sazonal do escoamento, dos seus mecanismos forçadores, dos transportes associados e da sua estrutura vertical, meridional e nalguns casos até da sua estrutura zonal. 

Talvez a mais óbvia conclusão a tirar, é que o escoamento dominante na zona de transição entre a plataforma continental e o oceano profundo é para Norte durante praticamente todo o ano e está associado á presença da corrente da vertente continental que é bastante persistente principalmente abaixo da zona de influência directa do vento.

Dos mecanismos de geração expostos inicialmente e que são passíveis de gerar correntes ou propagação de informação para Norte ao longo da Margem Ibérica os dados analisados permitem afirmar que pelo menos três deles têm influência directa no escoamento. A acção do vento e a sua conjugação com as plumas de água “doce” mostram-se importantes pelo menos na situação observada no Inverno de 1997 na costa Norte. Aí um jacto para Norte com uma intensidade considerável desenvolve-se sobre a plataforma continental dando origem a um transporte da ordem de 0.5 Sv. Acontece que o transporte total para Norte observado é muito superior a este valor. Frouin et al.  (1990) também concluíram que o vento por si só não poderia explicar todo o transporte observado. Por outro lado a corrente da vertente continental a profundidades elevadas apresenta uma persistência que está longe de ser compatível com o vento. Parece portanto razoável admitir que o principal mecanismo forçador para a corrente da vertente continental é a interacção entre o gradiente meridional de densidade e o gradiente zonal de topografia. Entre muitas outras vantagens esta hipótese permite explicar porque é que a corrente se localiza preferencialmente sobre a vertente continental e não junto à costa. Aliás os dados obtidos durante o Inverno de 1997 mostram claramente a existência de uma corrente sobre a plataforma devida essencialmente ao vento e uma outra sobre a vertente essa sim originada pelo mecanismo acima referido. Deve ainda referir-se que os dados disponíveis não permitem tirar conclusões sobre os outros 2 mecanismos abordados (CTW e rotacional da tensão do vento) mas certamente também terão o seu papel. 

No que diz respeito à variabilidade sazonal, pode afirmar-se que todos os dados indicam a existência de um escoamento para Norte intenso no princípio da Primavera forçado pela estrutura termohalina do oceano e pouco influenciado pelo vento fraco e irregular dessa época do ano. No final do Verão, princípio do Outono acontece o mesmo sendo estes dois máximos relativos perfeitamente identificáveis em todos os registos. Pelo meio o escoamento para Norte tem um mínimo – com muita frequência trata-se mesmo de um escoamento para Sul – originado pela acção do vento de Norte/Nordeste típico que é também responsável pelo afloramento costeiro. Mais difícil de explicar, é a diminuição da corrente para Norte que por vezes se verifica a partir de Novembro (ocasionalmente até inverte) até ao início da Primavera seguinte. Segundo Klein e Siedler (1989) o gradiente meridional de pressão não enfraquece nesta época do ano e não pode por isso ser apontado como causa de tal fenómeno. Por outro lado é sabido que o vento pode provocar um efeito de “feed-back”. De facto um vento que sopre persistentemente de Sul/Sudoeste causaria uma sobrepressão a Norte que tenderia a inverter o escoamento. Não é no entanto muito claro como é que este mecanismo poderia actuar na costa Ibérica. Finalmente deve referir-se a possibilidade de este fenómeno não ocorrer sistematicamente todos os anos. Efectivamente isto ocorreu claramente em 1989/90 nas observações realizadas durante o projecto BORDEST, não é claro que tenha acontecido durante as observações descritas do projecto MORENA, não aconteceu nos meses de Novembro e Dezembro durante o projecto ARCANE (LeCann et al. , 2001) e também não ocorreu em 1997/98 onde os dados hidrográficos apresentados mostram uma corrente para Norte bastante intensa entre 41ºN e 43ºN. Sendo assim esta é uma questão que fica por clarificar em estudos futuros.

Sobre a estrutura vertical da corrente foi possível verificar que ela se intensifica significativamente em profundidades elevadas – nomeadamente ao nível da MSOW – onde a se torna também mais estável. Por outro lado foi também constatado um elevado grau de barotropia através do resurso a EOF’s que permitiram verificar que cerca de 70% da variância da corrente pode ser explicada pelo modo barotrópico. Este elevado grau de barotropia constitui aliás mais um argumento a favor do forçamento termohalino como principal mecanismo na origem da corrente. Efectivamente foi demonstrado que o nível do mar deve decrescer mais lentamente para Norte sobre a plataforma continental do que no oceano profundo. Tal facto implica a existência de um gradiente de nível (ou de pressão barotrópica) sobre o bordo da plataforma. É esse gradiente de pressão que origina a corrente da vertente e portanto ela deve apresentar-se com um elevado grau de barotropia. Os desvios à barotropia podem justificar-se pelo facto de a difusão horizontal ser baixa, o que implica que os gradientes internos de densidade (ou de pressão baroclínica) devem ser mantidos. Junto à vertente estes gradientes são ampliados uma vez que as isopícnicas tendem a deformar-se (inclinar-se). Este facto também ajuda a explicar porque é que o grau de barotropia encontrado a 40ºN é maior na amarração mais afastada da vertente continental. 

Os dados correntométricos analisados mostram um progressivo enfraquecimento da corrente para Norte que se apresenta mais organizada e menos intensa a Norte do Cabo da Roca. Esta ideia é confirmada pelas diversas estimativas de transportes (ver Figura 53
) assim como por algumas observações in situ como por exemplo as apresentadas por Fiúza et al.  (1998) que demonstram a quase inexistência de corrente da vertente a Norte de 41ºN. No que diz respeito a este último aspecto que se refere ao enfraquecimento da corrente a Norte de 41ºN existem várias hipóteses que permitem explicar tal facto: 

1. A deflecção para Oeste da corrente em torno do Banco da Galiza deverá naturalmente provocar uma diminuição da corrente (e do transporte) junto à vertente continental. Esta deflecção foi avançada como hipótese por alguns autores (Mazé et al. , 1997; Daniault et al. , 1994) e foi aqui confirmada com os dados de CTD obtidos durante o projecto OMEX II-II. É possível que parte desse braço que contorna o Banco da Galiza volte a juntar-se à corrente da vertente, mais a Norte, na zona do Cabo Finisterra.

2. Já foi referido que a corrente da vertente continental é principalmente forçada pela interacção entre o gradiente meridional de pressão e o gradiente zonal de topografia (ou forçamento termohalino ou ainda JEBAR). Esse gradiente meridional de densidade tem associada uma corrente oceânica dirigida para Este. A análise de dados históricos mostrou que de uma forma geral esse escoamento para Este não existe a Norte de 41ºN. Por outro lado observações levadas a cabo pelo Instituto Hidrográfico da Marinha na Primavera a 12ºW (Figura 54) mostram que o gradiente meridional de densidade se concentra entre 39ºN e 41ºN em vez de estar uniformemente distribuído em latitude. Significa isto que a Norte de 41ºN não existirá forçamento para a corrente, o que, segundo Pingree e LeCann (1989) a levará a decair com uma escala de decaimento da ordem das centenas de quilómetros. 

3. A presença da frente da Galiza bem documentada por exemplo em Fiúza et al. , (1998), consequência do encontro de massas de água intermédias provenientes do Atlântico Norte com a MSOW, origina possivelmente um escoamento para Sul próximo da vertente continental do Noroeste da Península Ibérica. Tal facto é aliás referido em LeCann et al. , (2001) na sequência das observações feitas durante o projecto ARCANE. Este facto juntamente com a possível recirculação para Sul a Este do Banco da Galiza pode também ajudar a explicar o enfraquecimento/inexistência da corrente e dos transportes nestas latitudes.

Voltando de novo à questão dos transportes e mais concretamente à sua diminuição para Norte, o problema coloca-se não só a Norte de 41ºN, sendo antes uma característica de toda a Margem Ocidental Ibérica. Na Figura 53 pode ver-se que as estimativas dos transportes a Sul do Cabo da Roca são em geral 2 a 3 vezes superiores ao que acontece a Norte. Os modelos teóricos que se debruçam sobre a interacção entre um gradiente meridional de densidade e um gradiente zonal de topografia como o descrito por Huthnance (1984) prevêm exactamente o contrário, i. e., um progressivo aumento para Norte da corrente e do transporte. Mesmo os modelos simples para uma corrente forçada pelo vento de que é exemplo o descrito por Frouin et al. , (1990) prevêm esse aumento. No fundo a ideia que ambas as aproximações transmitem é muito simples. Suponha-se uma secção meridional ao largo (por exemplo a 11ºW) e admita-se que toda a água que atravessa essa secção de Oeste para Este sai por uma secção a Norte que se estende desde 11ºW até à costa. É fácil perceber que numa situação destas o transporte através dessa fronteira a Norte será a soma de todos os transportes através da secção meridional e portanto deverá ser máximo. Embora esta hipótese não esteja explicitada nem seja necessária para a construção dos modelos teóricos ela está sempre subjacente, i.e., esses modelos não contemplam a possibilidade de haver retorno (ainda que parcial) de água ao oceano. Além disso os modelos assumem também que os transportes através da secção meridional estão uniformemente distribuídos em latitude. De todos os dados analisados e publicados anteriormente resultam várias violações destas duas hipóteses:

1. Os inflows para a margem continental Ibérica não estão uniformemente distribuídos em latitude. Pelo contrário concentram-se em duas bandas, uma entre 39ºN e 41ºN e uma outra a Sul de 37ºN que essencialmente faz entrar água para o Golfo de Cádiz. Sendo assim é possível que a corrente da vertente seja mais intensa em determinadas regiões, nomeadamente a 40ºN, visto que o efeito da corrente dos Açores (a Sul de 37ºN) na corrente da vertente poderá não ser exactamente pelo mecanismo descrito (JEBAR).

2. Pelo menos em três zonas bem definidas da margem Ibérica Ocidental existem fortes indícios de o escoamento ser em média dirigido para o interior do oceano e não ao longo da vertente. A Sul do Cabo da Roca a MSOW permite identificar uma rota para Sudoeste contornando o Banco de Gorringe (ver por exemplo Daniault et al. , 1994). A 40ºN, de novo, através da MSOW é possível verificar que existe transporte para Oeste ainda que neste caso esse transporte possa estar relacionado com vórtices que podem ter a sua génese na perturbação introduzida no escoamento pelo Canhão da Nazaré ou podem ser simplesmente vórtices de água mediterrânica (MEDDIES). Finalmente entre 41 e 42ºN existem muitas evidências de que uma boa parte da corrente da vertente continental se desloca para Oeste em consequência da presença de diverso montes submarinos o mais proeminente dos quais é o Banco da Galiza.

Todos estes factores em conjunto permitem explicar porque razão o transporte diminui com a latitude ao invés de aumentar. Algumas destas hipóteses serão testadas adiante com recurso a um modelo numérico de circulação oceânica. Por outro lado serão também analisadas várias secções hidrográficas no Atlântico Norte de forma a verificar se efectivamente as zonas de inflow para a margem Ibérica são ou não aquelas que aqui se apontam. Falta no entanto discutir aqui um ponto crucial relacionado com a circulação ao longo da margem continental. É que nada do que foi dito justifica os transportes elevados no Sul de Portugal (tanto na costa Ocidental como na Costa Sul). De facto na costa Sul da Península Ibérica, como aliás já foi levemente referido anteriormente, o mecanismo de interacção entre o gradiente meridional de pressão e o gradiente zonal de topografia, não deve funcionar por razões óbvias. Assim sendo é necessário encontrar outra justificação para a circulação descrita na região. Ao nível da MSOW o mecanismo é amplamente conhecido: A interacção entre o escoamento de água mediterrânica para Oeste no Golfo de Cádiz e o escoamento de água atlântica para Leste, faz aumentar o transporte de 1 Sv no estreito de Gibraltar para valores que oscilam, de acordo com diferentes estimativas, entre 2 Sv e 5.2 Sv próximo do Cabo de São Vicente. A referida interacção consiste basicamente no facto de a corrente de MSOW incorporar parte da NACW aumentando assim o volume de água transportado para Oeste
. Acontece que os transportes para Oeste (na costa Sul do Algarve) e para Norte (na costa vicentina) na região do Cabo de São Vicente são igualmente elevados aos níveis da NACW. Mauritzen et al.  (2001) estimaram 1.7 Sv na costa Sul enquanto que na costa Oeste, Mazé et al.  (1997) estimaram 2.5 Sv. Estes valores são aliás compatíveis com as observações de Relvas (1999) – ver Figura 11. No ponto 3.2.2 foram avançados vários mecanismos passíveis de justificar estas observações e foi deixada no ar a hipótese de o gradiente de pressão ao longo da costa que favorece a corrente para Oeste (na costa Sul) estar relacionado com a circulação no Golfo de Cádiz. A hipótese colocada por Mauritzen et al.  (2001) vem ao encontro desta teoria. Se for levado em linha de conta o transporte de NACW para o Golfo de Cádiz deverá ser da ordem de 5 a 6 Sv, dos quais 1 a 4 Sv são incorporados na corrente de água mediterrânica e 1 Sv entra no Mediterrâneo através do estreito de Gibraltar, então existe a possibilidade de haver “um excesso de água” no Golfo de Cádiz. De acordo com os números acima referidos esse excesso seria em média de 2 Sv e provocaria um empilhamento de água junto à costa que explicaria por um lado as obsevações descritas por Relvas (1999) respeitantes ao nível do Mar e por outro o transporte para Oeste estimado por Mauritzen et al.  (2001) aos níveis da NACW – que é, relembra-se de 1.7 Sv. Para suportar ainda mais esta hipótese, Jia (2000) utilizando um modelo numérico foi capaz de identificar aquilo a que chamou de “célula ciclónica do Golfo de Cádiz” que demonstra claramente a recirculação descrita por Mauritzen et al.  (2001) e que é necessária para explicar os elevados transportes para Oeste observados na região nas camadas acima da MSOW.
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Figura 53 – Compilação de transportes meridionais ao longo da Margem Continental Ibérica (valores positivos indicam transporte para Norte). Em cima resultados obtidos na banda de profundidades correspondente à NACW e em baixo à MSOW. Os dados relativos a correntómetros são para o mês de Maio. Os dados de Mauritzen et al. (2001) são estimativas realizadas na costa Sul de Portugal que por questões de simplicidade são representados a 36ºN como se se tratassem de transportes meridionais.
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Figura 54 – Distribuição de densidade numa secção a 12ºW. Figura cedida pelo Instituto Hidrográfico da Marinha.

Capítulo 4

A circulação de grande escala no Atlântico Nordeste

4.1 - Introdução

A circulação de grande escala no Atlântico Nordeste está fora dos objectivos deste trabalho, no sentido em que não é o seu objecto de estudo. No entanto, e por razões variadas (perceber se existe ou não alguma relação entre a corrente da vertente e a circulação de larga escala, quantificação das condições de fronteira para os modelos a aplicar, etc.) a necessidade de descrever a circulação e quantificar os transportes de água associados às principais correntes acabou por conduzir a elaboração deste capítulo. Em grande parte este capítulo constitui uma revisão do trabalho realizado por outros autores. As razões que conduziram a um estudo mais aprofundado da circulação no Atlântico Nordeste têm a ver com dois factores: (i) Para realizar simulações realistas da circulação na margem Ibérica é necessário conhecer os transportes através das fronteiras que separam o domínio do modelo do resto do oceano. Conhecer estes transportes não é simplesmente conhecer o número de Sv que passam através da fronteira mas sim conhecer a sua distribuição espaço-temporal. Isto implica que estes transportes sejam calculados para cada ponto da fronteira do modelo, o que significa que o próprio cálculo da condição de fronteira tem que ser validado de alguma forma. (ii) À medida que o trabalho foi avançando foi-se colocando a hipótese de a estrutura das correntes na margem continental Ibérica estar muito relacionada com a circulação de larga escala. Para que essa ligação pudesse ser bem estabelecida foi necessário perceber com mais profundidade como era a circulação de grande escala no Atlântico Nordeste. 

Neste capítulo apresentam-se primeiro alguns dos trabalhos mais relavantes sobre a o Atlântico Nordeste e tecem-se algumas considerações sobre alguns desses trabalhos. De seguida utilizam-se alguns dos dados disponíveis para calcular os transportes que posteriormente serão utilizados como condição de fronteira do modelo. Finalmente apresenta-se uma tentativa de relacionar os transpotes calculados com tudo aquilo que foi dito no capítulo anterior.

4.2 – Revisão de trabalhos anteriores

Durante as últimas décadas, vários têm sido os trabalhos publicados acerca da circulação geral no Atlântico Nordeste subtropical (e. g. Dietrich et al. , 1975; Pollard e Pu, 1985; Siedler e Onken, 1996; Saunders, 1982; Paillet e Mercier, 1997; Gana e Provost, 1993; Maillard, 1986; Sy, 1988). Como adiante se verá não existe consenso quanto à circulação próximo da margem continental Ibérica tanto no que diz respeito à direcção das correntes como ao volume de água transportado por essas correntes. Isto é particularmente evidente no que diz respeito à Corrente do Atlântico Norte (NAC). Antes de se descreverem os resultados obtidos por alguns destes autores convém lembrar que as principais correntes de larga escala que atravessam o Atlântico em direcção à margem continental Europeia são a referida NAC e a Corrente dos Açores (AC). Ambas têm origem na Corrente do Golfo e consequentemente são correntes relativamente quentes. A sudeste dos Grandes Bancos da Terranova a Corrente do Golfo separa-se em dois braços. Um deles segue para Nordeste formando a NAC enquanto que o outro, mais a Sul, forma a AC (ver Figura 55). Esta corrente move-se para sudeste e depois para Leste à latitude de 35ºN até ao Golfo de Cádiz. A NAC constitui o braço ocidental da Corrente do Golfo. Uma boa parte deste corrente segue para Norte atravessando o canal das Faroé-Shetland em direcção à costa da Noruega. É possível que existam também recirculações para Oeste que de alguma forma contribuem para a corrente do Labrador que segue para Sul na costa da América do Norte (entre 70 e 45ºN sensivelmente). Outra parte da NAC recircula para Sul a Leste de 30ºW. A questão fundamental que permanece em discussão é saber exactamente qual o volume de água transportado pela NAC e de que forma ela se redistribui a Leste de 30ºW. A AC tem certamente origem na Corrente do Golfo mas os mecanismoa por detrás da sua geração permanecem controversos. Em contrapartdida os vários trabalhos publicados estão essencialmente de acordo em relação ao transporte e à forma como a AC se divide na proximidade da margem continental Afro-Ibérica. Com base em observações e modelos (ver Figura 56) a Corrente dos Açores pode ser referida como sendo um jacto com 60 a 100 km de largura e uma componente da velocidade para Leste entre 25 e 50 cm/s. A corrente é na verdade um escoamento em meandros confinado essencialmente a algumas centenas de metros próximo da superfície embora possa atingir os 2000m de profundidade. As estimativas do transporte pela Corrente dos Açores variam entre 10 e 15 Sv.
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Figura 55 – Correntes à superfície derivadas de altimetria. Pode ver-se a Corrente do Golfo – o jacto mais intenso para Nordeste – e a região de formação da Corrente dos Açores a cerca de 37ºN.

Muito recentemente Jia (2000) recorrendo a um modelo numérico mostrou que a Corrente do Açores tem a sua causa na transformação de massas de água que acontece no Golfo de Cádiz. É sabido que o transporte para Ocidente no Golfo de Cádiz ao nível da água mediterrânica é muito superior ao volume de água com origem no Mar Mediterrâneo que atravessa o estreito de Gibraltar. O processo físico na origem deste fenómeno é a mistura vertical de ENACW com a MSOW. Embora exista alguma discussão acerca do valor desse transporte pode aceitar-se que são 4(2 Sv (comparados com 1 Sv através do Estreito de Gibraltar). Isto significa também que o Golfo de Cádiz e este processo de mistura vertical que lá ocorre funciona como poço para a água proveniente do Atlântico. Tal poço pode induzir um escoamento zonal intenso (Pedlosky, 1996). Jia (2000) foi capaz de comprovar esta teoria recorrendo a um modelo numérico onde incluíu ou não o processo de mistura vertical no Golfo de Cádiz.

[image: image159.png]



Figura 56– Campo de velocidade a 30 m de profundidade obtido pela Universidade de East Anglia no âmbito do projecto CANIGO com o modelo numérico.

Paillet e Mercier (1997) utilizando um modelo inverso e um conjunto de 818 estações de CTD realizadas entre 1981 e 1991 apresentaram uma possível circulação no Atlântico Nordeste. De grosso modo os resultados apresentados por estes autores descrevem a existência, a Sul, da AC a cerca de 34ºN e da NAC a Norte tal como seria de esperar. Na NAC podem distinguir-se 2 braços – um a Sul de 50ºN e outro a Norte. A maior parte da NAC recircula para Norte mas existem 2 braços de recirculação para Sul: um a 30ºW e outro a 22ºW que posteriormente se unem à AC. Embora a AC em parte recircule para Sul formando a Corrente das Canárias é ‘alimentada’ a Norte pelas recirculações da NAC de forma que não enfraquece à medida que avança para Este. Este padrão de circulação é válido para os primeiros 1000 m e não difere muito do padrão de circulação que se obtém se em vez de um modelo inverso se calcularem as correntes geostróficas relativas a 2500 m e se admitir que este é um nível de movimento nulo (ver Anexo 3).

No que diz respeito a transportes, Paillet e Mercier (1997) calcularam que o transporte para Leste através de uma secção localizada a 30ºW que se estende de 32ºN até 54ºN é de 58 Sv. Destes 58 Sv, 48 Sv estão associados à NAC e estão concentrados entre 43ºN e 54ºN. Os restantes 10 Sv estão associados à AC e concentram-se entre 32ºN e 35ºN. Dos 48 Sv associados à NAC 32 seguem para Norte e 16 recirculam para Sul através de 43ºN. Comparando os 58 Sv através de 30ºW obtidos por Paillet e Mercier (1997) com outros resultados obtidos por diferentes autores surgem algumas discrepâncias bastante relevantes. Por exemplo, baseando-se em dados de temperatura e salinidade e calculando velocidades geostróficas absolutas relativas a um nível de movimento nulo a 1000 m de profundidade, Dietrich et al.  (1975) estimaram que o transporte para Este através de 40ºW era de 35 Sv dos quais 25 Sv estão associados à NAC (ver Figura 57). Sy (1988)  obteve um valor de 37 Sv entre 24ºN e 53ºN (com aproximadamente 0 Sv entre 24ºN e 32ºN) considerando um nivel de referência efectivo a 4000m. Saunders (1982) considerando a geostrofia associada a relação de Sverdrup obteve 29 Sv nos primeiros 850 m, entre 32ºN e 55ºN, que são parcialmente compensados pelos 13 Sv para Oeste a níveis mais baixos. Os resultados de Paillet e Mercier (1997) assim como os obtidos por Gana e Provost (1993) diferem bastante dos restantes. Essa diferença parece advir do facto de a vorticidade planetária ser prescrita da seguinte forma:
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 existe efectivamente em consequência da interacção entre as correntes de fundo e a topografia. Esta possível vantagem dos resultados de Paillet e Mercier (1997) não é no entanto pacífica para a comunidade oceanográfica. Efectivamente o termo adicional na equação de balanço da vortcidade planetária resulta de se considerar que o momento da força (torque) exercido sobre o fluido pela acção conjunta dos gradientes de densidade e topografia o desviam dos contronos da vorticidade planetária
. Este termo é conhecido por JEBAR – Joint Effect of Baroclinicity and Relief – e é calculado através da expressão 
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. Estes termos só existem se se considerarem gradientes de topografia caso contrário são nulos mesmo para um oceano baroclínico. Para um oceano com fundo horizontal – usualente considerado por simplicidade pelos teóricos por exemplo na derivação das teorias da circulação induzida pelo vento, e. g., teoria de Sverdrup – os gradientes de densidade horizontal alteram o perfil vertical de velocidade mas não alteram o transporte total induzido pelo vento. Por exemplo Greatbatch et al. (1991) concluíram que o termo do JEBAR excede o rotacional da tensão do vento na circulação no Atlântico Norte. Por outro lado Cane et al.  (1998) argumentam que os termos do JEBAR tendem a sobrestimar a influência da topografia nos transportes oceânicos. Eles ressalvam que Godfrey (1989) obtem uma solução global realista com a relação de Sverdrup, baseando-se em dados hidrográficos e assumindo um nível de movimento nulo a 2000 m, ignorando portanto os gradientes de topografia. Cane et al.  (1998) argumentam também que a tensão do vento é o único forçamento externo verdadeiro, e que a estrutura interna do oceano e portanto o JEBAR ajustam-se de forma a que o balanço de Sverdrup permaneça aproximadamente válido. Um argumento a favor desta teoria é que a maior parte do transporte oceânico está confinado às camadas superiores e portanto é melhor descrito pelo balanço de Sverdrup num oceano com fundo horizontal. Por outras palavras  
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, a componente vertical da velocidade no fundo do oceano, devida á divergência das componentes horizontais da velocidade geostrófica, deve ser pequeno. Esta polémica tem obviamente consequências para o cálculo dos trasnportes a partir de dados hidrográficos e está provavelmente na origem das discrepâncias entre os resultados de Paillet e Mercier/Gana e Provost e os outros autores. Mas além disso isto tem também consequências nos modelos numéricos que tentam separar o modo barotrópico do modo baroclínico. Nesses modelos os termos do JEBAR têm que ser incluídos explicitamente o que não acontece nos modelos que não fazem essa separação.
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Figura 57 – Esquema detalhado das correntes no Atlântico Norte. Os números representam transportes expressos em Sv. Eg: Corrente Oriental da Gronelândia; Ei: Corrente Oriental da Islândia; Gu: Corrente do Golfo; Ir: Corrente de Irminger; La: Corrente do Labrador; Ni; Corrente do Norte da Islândia; Po: Corrente de Portugal; Sb: Corrente de Spitzbergen; Wg: Corrente Ocidental da Gronelândia; Na: Corrente do Atlântico Norte; Nc; Corrente do Cabo do Norte; Ng: Corrente da Noruega. Os números dentro de quadrados indicam afundamento de águas e estão expressos em Sv. Linhas a cheio indicam correntes relativamente quentes. Linhas a tracejado indicam correntes relativamente frias. (Adaptado de Dietrich et al., 1980).

Aborde-se de novo a solução de Paillet e Mercier (1997) agora sobre a prespectiva da circulação na camada superior (entre 0 e 800 m). A recirculação para Norte da NAC é dominante ao contrário do que acontece na solução de Dietrich et al.  (1980). No entanto e contrariando também a solução de Saunders, existem recirculações na NAC para Sul cujo transporte através de 40ºN ( e nos  primeiros 800 m) é de 10 Sv – sendo de 17 Sv na coluna de água. Este resultado está de acordo com a estimativa de Dietrich et al.  (1980) de 14 Sv. Segundo Saunders (1982) o transporte através de 41.5ºN é de 1.5 Sv para Sul – desde a superfície até aos 3500 m de profundidade. Este autor usou esta secção para testar a relação de Sverdrup versus a geostrofia clássica. O método consiste em escolher um nível de referência e estimar o transporte geostrófico relativo a esse nível de referência. Posteriormente a estimativa é comparada com o transporte calculado directamente através da relação de Sverdrup e finalmente o nível de referência é ajustado até que ambas as estimativas sejam compatíveis. A 41.5ºN a estimativa que se obtém pela relação de Sverdrup dá 7 Sv para Sul. Um nível de referência a 900 dbar (onde a velocidade é nula de acordo com o autor) dá apenas 4Sv. O autor conclúi assim que 900 dbar não é um bom nível de referência. Desta e doutras considerações, como por exemplo a própria configuração da bacia oriental do Atlântico Norte, Saunders depreendeu que um nível de referência adequado seria 3500 dbar. Assim, para os primeiros 800 m de coluna de água, Saunders determinou que: (i) através de 53ºN passariam 18 Sv para Norte – essencialmente provenientes da NAC; (ii) através de 48ºN, 1 Sv para Norte; (iii) através de 41.5ºN o transporte é de 2.5 Sv para Sul que fazem parte da recirculação da NAC tal como descrevem Paillet e Mercier (1997) e Dietrich et al.  (1980) – note-se no entanto que o transporte é muito inferior; (iv) através de 32ºN passariam 10 Sv para Sul que estão associados à AC. Numa segunda camada considerada pelo autor, entre 800 e 1200 m, os transportes estimados são 0.5 Sv para Norte através de 41.5ºN, 48ºN e 53ºN, 0.5 Sv para Sul através de 32ºN e 2 Sv provenientes do Mediterrâneo (incluindo a mistura com a NACW) para Oeste. Finalmente, abaixo dos 1200 m as estimativas são: 14 Sv para Sul através de 53ºN que se reduzem para 6 Sv a 48ºN e para 4.5 Sv a 41.5ºN. A 32ºN o transporte para Sul é de apenas 2 Sv sugerindo que a níveis abaixo da NACW, o escoamento dominante na bacia oriental do Atlântico é para Ocidente. Como adiante se verá este resultado não é suportado por outras observações, tal como não é suportado pelos resultados de Paillet e Mercier (1997).

Finalmente no que respeita à AC, o transporte estimado por Paillet e Mercier (1997) - 7 a 9 Sv nos primeiros 800 m - está de acordo com as outras estimativas, excepto que neste caso a corrente penetra até ao Golfo de Cádiz, tal como acontece na circulação obtida por Siedler e Onken (1996) – ver Figura 58. Aliás existem bastantes conjuntos de dados recolhidos na frente dos Açores e com os quais foi possível determinar transportes geostróficos que mostram que o escoamento para Leste se estende até à costa africana com um braço para a bacia das Canárias que é parte do giro subtropical (Klein e Siedler, 1989). Por outro lado, bóias derivantes largadas na Corrente dos Açores atingem a zona ocidental do Golfo de Cádiz e depois movem-se para Norte ou para Sul ao longo das vertentes continentais.
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Figura 58 – Esquema de transportes geostróficos (em Sv) no Atlântico Nordeste. Locais de upwelling e downwelling são representados por círculos com pontos e círculos com cruzes respectivamente. Adaptado de Siedler e Onken (1996).

Todos estes trabalhos mostram claramente que ainda há muito para contar sobre a circulação no Atlântico Nordeste, em particular na zona entre o giro subtropical e o giro sub-polar. Para o trabalho aqui apresentado é importante saber o que se passa na região próxima da Península Ibérica até porque nos capítulos seguintes serão apresentadas simulações numéricas da circulação nessa região para as quais é fundamental conhecer as condições de fronteira. Assim sendo, a proposta agora é, com base nos trabalhos descritos e em mais alguns dados adicionais tentar fazer o balanço em termos de transportes para uma região menos extensa na esperança de os resultados aí serem mais consistentes. Antes ainda de fazer essa aproximação vão-se descrever os resultados obtidos por Arhan et al.  (1994). Este estudo conduzido no âmbito do projecto BORDEST baseou-se numa secção hidrográfia composta por mais de 80 estações de CTD ao longo de uma secção paralela à costa a uma distância desta de 200 milhas náuticas (ignorando o Golfo da Biscaia) . A secção sestendeu-se entre 20ºN e60ºN. Um dos objectivos dos autores era estudar a ocorrência ou não da ventilação da termoclina na fronteira oriental. O processo baseia-se fundamentalmente numa generalização da tradicional condição de ausência de fluxo zonal. Este generalização, proposta por Pedlosky (1983) consiste em admitir que á água “superficial” transportada para Este ao atingir a fronteira é misturada verticalmente e reinjectada no interior do oceano a níveis mais profundos. Segundo Arhan et al.  (1994) não se deve esperar que tal condição - ausência de fluxo zonal – se verifique. Em vez disso é de esperar que a água transportada para Leste através da NAC e da AC seja redistribuída pela correntes meridionais como por exemplo a corrente das Canárias.

Arhan et al.  (1994), estimaram as velocidades geostróficas – com base nos dados hidrográficos – e apresentaram 2 soluções ambas respeitando a conservação da massa, das quais os autores assumem preferir uma delas designada por LNM – level of no motion – que será aqui descrita. Os constrangimentos impostos à solução, são: (i) um transporte ageostrófico para Oeste de 4.5 Sv a Sul de 45ºN que corresponde à deriva de Ekman; (ii) um transporte para o Mar da Noruega de 4 Sv, 3 dos quais através do Rockall Channel e 1 pela corrente da vertente continental. A 20ºN os autores consideram que o transporte para Sul pela corrente das Canárias é compensado pelo escoamento para Norte da SACW – South Atlantic Central Water – e de AIW. Assim sendo espera-se um transporte para Leste de 8.5 Sv entre a superfície e o fundo com um nível de movimento nulo a 3200 dbar. Os transportes associados à solução obtida foram calculados em 5 camadas que correspondem de grosso modo a: camada 1 – águas centrais; camada 2 – água mediterrânica (MSOW), água sub-ártica intermédia (SAIW) e água antártica intermédia (AIW); camada 3 – água do Mar do Labrador (LSW) a norte de 45ºN; camada 4 – água profunda; camada 5 – geralmente
 abaixo dos 3500-4000 m corresponde a água antártica de fundo diluída (ABW). 

Considere-se assim um domínio limitado a Oeste pelo meridiano de 12ºW, a Sul por 32ºN e a Norte por 46ºN, sendo a fronteira Leste coincidente com o Estreito de Gibraltar (de grosso modo o domínio a considerar nas simulações numéricas). Com base nos resultados de Arhan et al (1994) vai-se tentar construir um balanço de massa neste domínio analisando camada a camada e as trocas verticais necessárias entre as várias camadas. Assim para a camada superior (águas centrais) tem-se um transporte de 7.6 Sv através da fronteira Ocidental que correspondem essencialmente à AC havendo uma pequena contribuição das recirculações para Sul da NAC. Através da fronteira Norte entram no domínio 2.5 Sv também eles relacionados com as recirculações da NAC. Pela fronteira Sul saiem do domínio 5 Sv que fazem parte da corrente das Canárias alimentada pela AC. No total entram no domínio cerca de 10 Sv e saiem 5 Sv. Há portanto um excesso de 5 Sv nesta camada que necessitam ser explicados. Os autores assumem que a deriva de Ekman para Oeste entre 45ºN e 20ºN é de 4.5 Sv. Para o domíno considerado e admitindo que o transporte é latitudinalmente uniforme a deriva de Ekman deverá ser de 2.3 Sv. Além disso 1 Sv atravessa o estreito de Gibraltar pelo que sobram 1.7 Sv. No entanto também é bem sabido que entre 2 a 4 Sv de ENACW são misturados verticalmente e posteriormente arrastados para Oeste no Golfo de Cádiz. A estimativa que aqui se faz de 1.7 Sv está próxima do limite inferior. No entanto a deriva de Ekman para o domínio e altura do ano em consideração foi estimada a partir do atlas de Hellerman e Rosenstein (1983) como sendo de apenas 1 Sv. Então o entrainment no Golfo de Cádiz sobe para 3 Sv que parece um valor razoável (A Figura 59 sumariza o que foi dito). Na camada 2 (ver Figura 60) o transporte através da fronteira Oeste é nulo segundo os autores. Do Mediterrâneo vem aproximadamente 1 Sv a que se juntam no Golfo de Cádiz 3 Sv de ENACW perfanzendo um total de 4 Sv. Os autores estimaram ainda um afundamento de 1.7 Sv para a camada 3 que para a área aqui considerada se reduz a 0.4Sv. No total sobram 3.6 Sv. De acordo com Mauritzen et al (2001) este é mais ou menos o valor estimado que passa nas imediações do Cabo de São Vicente seguindo para Norte junto à vertente continental Ibérica sendo possível que parte desta água recircule para Sul por exemplo na planície abissal do Tejo (Daniault et al. , 1994). Por outro lado os valores de transporte pela corrente da vertente continental anteriormente descritos requerem algum input de Sul. A partir dos resultados dos autores é possível estimar que na camada 3 saiem através da fronteira Oeste 0.5 Sv. Além disso devem existir contribuições por afundamento de água da camada 4 e afloramento de água da camada 2 de 0.4 e 0.2 Sv respectivamente. Estes valores são já demasiado pequenos para esta análise possa prosseguir com algum significado. Em todo o caso esta análise simples e de alguma forma especulativa permite concluir que existe uma explicação para os elevados transportes para Norte na região Sul de Portugal próximo da vertente continental medidos/estimados por exemplo por Jorge da Silva (1996), por Mazé et al.  (1997) ou por Mauritzen et al.  (2001). Efectivamente o balanço feito mostra a existência de um excesso de água de aproximadamente 4 Sv a entrar no domínio considerado que eventualmente penetra no Golfo de Cádiz e recircula para Oeste ao longo da vertente continental do Sul de Portugal. Isso explicaria em parte porque é que os transportes são mais elevados a Sul do que a Norte. Diz-se em parte porque a eventual existência de inflow ao em direcção à margem continental Ibérica a latitudes entre 39/40ºN e 43º/44ºN deveria produzir um aumento dos transportes para Norte e não a sua redução. A tarefa seguinte é recorrer aos dados disponíveis e mostrar que efectivamente não existe esse inflow a Norte de 41ºN.
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Figura 59 –Esquema de transportes no domínio compreendido entre 15ºW-6ºW e 32ºN-46ºN para a camada 1.
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Figura 60 - Esquema de transportes no domínio compreendido entre 15ºW-6ºW e 32ºN-46ºN para a camada 2.

4.3 – Os dados do WOCE

No final dos anos 70 iniciou-se um esforço multinacional para uma melhor compreensão da variabilidade da circulação oceânica e atmosférica ( o World Climate Research Programme – WCRP). Muitos projectos foram então levados a cabo concentrando-se na variabilidade em escalas de tempo que vão das semanas até às décadas. O WOCE (World Ocean Circulation Experiment) é a componente do WCRP desenhada para investigar o papel dos oceanos nas mudanças climáticas. Desde então cientistas de mais de 30 países colaboraram na amostragem, recolhendo dados à escala global com o objectivo de descrever os padrões de circulação de larga escala, o seu efeito no armazenamento de gases e a sua interacção com a atmosfera. Os dados são armazenados em centros específicos e disponibilizados para a comunidade científica.

Para realizar o estudo pretendido, utilizaram-se troços de 5 secções que atravessaram total ou parcialmente o oceano Atlântico e onde foram medidos uma série de parâmetros dos quais serão apenas considerados a temperatura e a salinidade que são os necessários para determinar os transportes geostróficos através dessas secções. As secções consideradas são as designadas por natl_53N, natl_47N, natl_36N, natl_12W e atl_35W na Figura 61 . – Mais informação sobre as secções consideradas pode ser encontrada em http://sam.ucsd.edu/vertical_sections. Nas figuras subsequentes mostram-se as distribuições de temperatura e salinidade medidas em cada uma das secções. Embora o assunto seja muito interessante não serão tecidas considerações sobre as massas de água presentes em cada uma das secções uma vez que para além do assunto já ter sido amplamente discutido por outros autores, se encontrar fora do âmbito do trabalho. 

A ideia básica a explorar é a de formar 2 caixas e determinar os transportes através das suas fronteiras. As caixas são constituídas, uma pelas secções atl_35w, natl_53n e natl_36n e a outra pelas secções natl_47n, natl_36n e natl_12w. Considerou-se ainda uma terceira caixa constítuida pelas secções atl_35w, natl_47n e natl_12w.

Para estimar os transportes através das secções seleccionadas foi necessário construir um programa em FORTRAN no qual existiam 2 parâmetros a fornecer pelo utilizador: o nível de movimento nulo, necessário para transformar as velocidades geostróficas relativas calculadas a partir das equações do vento térmico em velocidades absolutas e um parâmetro que define o número de estações consecutivas a considerar para determinar os gradientes horizontais de densidade. Este parâmetro é requerido porque, quando se recolhem dados deste tipo em campanhas hidrográficas existem uma séries de fenómenos transientes (maré, variabilidade de mesoscala, etc.) que embora presentes nos registos não são representativos da circulação de larga escala. Para evitar que este tipo de fenómenos contamine a solução obtida é habitual usar um conjunto de estações consecutivas e calcular a variação de densidade para essas secções não com base nos dados reais obtidos, mas sim com base em regressões lineares construídas a partir desses dados. O problema reside então em determinar qual o número de estações consecutivas a considerar. Os parâmetros mencionados foram objecto de um estudo de sensibilidade para cada secção. 
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Figura 61 – As secções WOCE no oceano Atlântico.
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Figura 62 – Distribuições de temperatura potencial (à esquerda) e salinidade (à direita) na secção natl_47n.
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Figura 63 - Distribuições de temperatura potencial (em cima) e salinidade (em baixo) na secção natl_36n.
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Figura 64 - Distribuições de temperatura potencial (em cima) e salinidade (em baixo) na secção natl_35w.
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Figura 65 - Distribuições de temperatura potencial (em cima) e salinidade (em baixo) na secção natl_12w.

Para determinar o melhor conjunto de parâmetros a utilizar admitiu-se que a solução devia respeitar alguns resultados mais ou menos bem estabelecidos, nomeadamente:

· O transporte para Sul a 36ºN e a Este de 35ºW deve ser da ordem de 15 Sv

· O transporte para Este a 12ºW entre 24ºN e 60ºN deve ser da ordem de 8 Sv

· A 12ºW o transporte para Este entre 37ºN e 43ºN deve ser aproximadamente 2Sv

· Entre 24ºN e 32ºN o transporte zonal deve ser aproximadamente nulo. 

· A NAC e a AC devem transportar a 35ºW entre 35 e 50 Sv e o transporte da AC deve rondar os 10 Sv.

A secção a 35ºW foi escolhida para determinar a escala espacial na qual as densidades devem ser alisadas (utilizando regressões lineares num número consecutivo de secções que corresponde a essa escala espacial). A Figura 66 mostra os transportes integrados meridionalmente entre 24ºN e 60ºN para várias combinações de nível de movimento nulo (LNM) e número de estações (NPT). Para esta secção em particular, mostra-se que os transportes são pouco sensíveis à escolha do LNM (entre 2000 m e 3000 m). Por outro lado o cálculo pode variar bastante em função do NPT. A 35ºW a solução obtida tem de reproduzir correctamente a NAC e a AC com transportes realistas e além disso o transporte entre 24ºN e 32ºN deve ser aproximadamente nulo. Foram obtidas 12 soluções que correspodem a 3 LNM (2000, 2500 e 3000 m) e 4 NPT (5, 6, 7 e 10). A estes valores de NPT correspodem escalas espacias que variam entre 300 km (NPT=5) e 750 km (NPT=10) visto que o espaçamento médio entre estações é aproximadamente 75 km. No global todas as soluções produzem transportes para Este a 35ºW que estão dentro da gama de valores esperados. A validação da solução deve passar assim por diferentes critérios. A solução para NPT=10 (qualquer que seja o LNM) não produz a AC e portanto não deve ser considerada. Isto deve-se ao facto da largura associada à AC ser bastante inferior (da ordem da centena de km). O facto de se determinar a densidade com uma escala espacial de alisamento da ordem dos 750 km faz desaparecer os gradientes de densidade associados e consequentemente a corrente. Por outro lado a solução para NPT=5 exibe muitas oscilações difíceis de explicar. Além disso o transporte entre 24ºN e 32ºN é da ordem de 10 Sv para Oeste o que contraria aquilo que se conhece da circulação. Assim sendo sobram as soluções com NPT=6 e 7 que são muito idênticas e bastante realistas. Para NPT=7 (500 km) o transporte associado à AC varia entre 13 Sv e 16 Sv para LNM=3000 m e 2000 m, respectivamente. O transporte associado à NAC é da ordem de 45 Sv para todos os valores de LNM. Por outro lado com NPT=6 (400 km) o transporte associado à AC varia entre 10 e 11 Sv enquanto que para a NAC se têm valores da ordem dos 40 Sv. Esta solução está mais de acordo com tudo o que se conhece sobre a circulação no Atlântico Nordeste e por isso foi eleita como sendo a solução a considerar. 
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Figura 66 – Transportes integrados meridionalmente a 35ºW (positivo para Este) em função do nível de movimento nulo (LNM) e do número de estações consecutivas considerado para a regressão linear (NPT).

Na Figura 67 representam-se as velocidades geostróficas relativas à solução escolhida (NPT=6 e LNM=2500 m). A solução mostra claramente a AC localizada a Sul de 36ºN e extendendo-se sensivelmente pelos 1000 m superiores de coluna de água. Por outro lado a NAC pode identificar-se como sendo a corrente relativamente intensa a Norte de 44ºN. Entre 36ºN e 44ºN as correntes são relativamente fracas e com transporte praticamente nulo.

Foi dado um tratamento semelhante a todas as outras 4 secções consideradas tendo como referência que a escala espacial do alisamento da densidade deveria ser da ordem dos 400/500 km. A 36ºN o espaçamento médio entre estações é de 30 km (sendo bastante inferior junto à vertente continental portuguesa) pelo que o valor de NPT utilizado foi 16. Os transportes obtidos para esta secção são praticamente independentes dos níveis de referência utilizados e são para Sul em toda a secção compreendida entre a costa e 35ºW, totalizando cerca de 16 Sv o que está de acordo com outros resultados obtidos por diferentes autores (ver Figura 68). Este valor relativamente elevado do tarnsporte para Sul, apenas parcialmente pode ser atribuído à AC sendo na sua maior parte resultante das recirculações para Sul da NAC. As velocidades geostróficas correspondentes mostram-se na Figura 69. Um importante facto a notar nessa figura é a ausência de qualquer sinal da corrente da vertente continental (que a esta latitude devia aparecer pelo menos à profundidade da MSOW). Tal facto está obviamente relacionado com a escala horizontal da corrente que não deverá exceder algumas dezenas de quilómetros. Embora a ausência da corrente da vertente continental não seja nada irrelevante para o balanço de massa em questão (já foi visto que o transporte pelas correntes aprisionadas vertente continental é da mesma ordem de grandeza dos transportes aqui em estudo), seria impossível com estes dados ter simultaneamente uma descrição correcta das correntes nas diferentes escalas horizontais. Em todo o caso uma análise cuidada das estações próximas a Este de 11ºW revelou a presença da corrente da vertente continental como seria de esperar. 
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Figura 67 – Velocidades geostróficas a 35ºW com NPT=6 e LNM=2500m. Valores positivos referem-se a correntes para Este. A linha a cheio representa velocidade nula.
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Figura 68 - Transportes integrados zonalmente (de Este para Oeste) a 36ºN (positivo para Norte) em função do nível de movimento nulo (LNM).
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Figura 69 - Velocidades geostróficas a 36ºN com NPT=16 e LNM=2500m. Valores positivos referem-se a correntes para Norte. A linha a cheio representa velocidade nula.

Na Figura 70 mostram-se os transportes calculados para a secção localizada a 47ºN. Nesta secção o espaçamento médio entre estações é da ordem de 20 km pelo que a as velocidades geostróficas foram calculadas recorrendo a regressões lineares que englobaram 20 estações consecutivas (NPT=20). Embora o transporte total integrado até 49ºW se revele pouco sensível ao nível de movimento nulo o mesmo não é verdade se a atenção estiver focalisada na zona mais oriental da secção. As duas longitudes que interessam para as caixas consideradas são 12ºW e 35ºW. A 12ºW os transportes integrados desde a extremidade oriental da secção são muito baixos (certamente inferiores ao erro destas estimativas). A 35ºW o transporte determinado varia muito com o nível de movimento nulo considerado (1Sv para Sul com LNM = 3000 m até 12 Sv para Sul com LNM = 2000 m). Na origem deste transporte para Sul parece estar a NAC que a estas latitude e longitude apresenta uma recirculação para Sul (ver Figura 71 e, por exemplo, as soluções apresentadas por Paillet e Mercier, 1997). Uma forma de optar pela melhor das três soluções (LNM = 2000, 2500 e 3000 m) é escolher aquela que melhor balançar as soluções obtidas para 35ºW e 36ºN. Como se têm cerca de 9 Sv a entrar a Oeste (na caixa constituída pelas secções 36ºN, 35ºW e 47ºN) e cerca e 15 Sv a sair a Sul a solução mais compatibilizável é aquela que admite que a 47ºN passam cerca de 5 Sv em direcção a Sul (LNM = 2500 m).
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Figura 70 - Transportes integrados zonalmente (de Este para Oeste) a 47ºN (positivo para Norte) em função do nível de movimento nulo (LNM).

A 53ºN o transporte é para Norte a todas as longitudes (Figura 72) com velocidades relativamente elevadas a Este de 25ºW nos primeiros 500 m, que está de acordo com a solução apresentada por Paillet e Mercier (1997). Esta corrente para Norte, constitui o grosso da NAC. Mais uma vez os transportes calculados apresentam alguma dependência do LNM escolhido podendo variar entre 32 e 45 Sv para LNM = 2000 e 3000 m, respectivamente. Estes valores são muito semelhantes aos calculados por Paillet e Mercier (1997) mesmo sem recorrer ao modelo inverso mas diferem bastante dos calculados por exemplo por Saunders (1982) com uma metodologia completamente diferente. Em qualquer dos casos e visto que entre 36ºN e 53ºN entram pela fronteira Oeste cerca de 34 Sv e que pela fronteira Sul saiem 16 Sv há no mínimo um excesso de 12 Sv a sair através da secção a 53ºN. Isto não é fácil de explicar mas aparentemente na secção a 35ºW não se apanharam as recirculações da NAC para Nordeste e parte da Corrente do Labrador que entretanto recircula pata Leste que perfazem à volta de 10 Sv (ver Figura 57 e Paillet e Mercier, 1997). Estas contribuições atravessam a secção a 35ºW a latitudes superiores a 50ºN e é possível que não sejam detectadas nos cálculos que aqui se apresentam a 35ºW mas que o sejam a 53ºN, o que explicaria as diferenças. Deve notar-se ainda que nas latitudes elevadas a secção denominada atl_35w se desvia para Oeste o que também pode contribuir para a imprecisão do balanço aqui apresentado.
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Figura 71 - Velocidades geostróficas a 47ºN com NPT=20 e LNM=2500m. Valores positivos referem-se a correntes para Norte. A linha a cheio representa velocidade nula.

Finalmente analisou-se a secção denominada atl_12w que é exactamente aquela sobre a qual se debruçaram Arhan et al.  (1994) e que é aquela que de uma forma directa mais interesse tem para o estudo que aqui se apresenta. Duma forma geral os resultados obtidos estão de acordo com os apresentados por Arhan et al.  (1994). O transporte total para Este através da secção, entre 35ºN e 60ºN ronda os 8 Sv (Figura 74), um valor muito semelhante aos 8.5 Sv obtidos entre 20ºN e 60ºN pelos referidos autores. Tomando em consideração que entre 20ºN e 35ºN o transporte total obtido por Arhan et al (1994) é praticamente nulo pode concluir-se que os resultados são comparáveis.

O ponto interessante aqui seria comparar os resultados com a análise anteriormente feita para uma “caixa” limitada a Sul pelo paralelo 32. No entanto a secção que existe a Sul situa-se a 36ºN pelo isso não será possível. Ainda assim analisando em detalhe os resultados de Arhan et al.  (1994) pode concluir-se que através de 12ºW e entre 36ºN e 47ºN passam aproximadamente 4 Sv em direcção a Este. Na solução aqui obtida o cenário é completamente diferente, uma vez que o transporte total é para Oeste e perfaz cerca de 1.5 Sv. Além disso a através de 36ºN passam 3 Sv para Sul entre a costa e 12ºW e a 47ºN o transporte é nulo. Quer dizer têm-se 4.5 Sv a sair e 0 Sv a entrar (e não se está a contabilizar o transporte de Ekman na camada superficial). 
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Figura 72 - Transportes integrados zonalmente (de Este para Oeste) a 53ºN (positivo para Norte) em função do nível de movimento nulo (LNM).

Colocam-se então duas questões: (i) a que atribuir as diferenças nos resultados e (ii) qual dos resultados faz mais sentido. As diferenças são difíceis de atribuir a um só factor. Este tipo de análise é muito sensível a uma série de procedimentos e constrangimentos impostos à solução. Uma hipótese que pode explicar as diferenças é o facto de a solução de Arhan et al.  (1994) ter como ponto de partida que o transporte para Este através da secção é 8.5 Sv e os cálculos serem ajustados de forma a produzir esse resultado. Aliás no mesmo artigo os autores propõem outra solução que para o caso em análise dá um transporte nulo através de 12ºW e entre 36ºN e 47ºN. No que diz respeito à validade dos resultdos a solução aqui obtida tem uma vantagem aparente. Como já foi referido anteriormente é mais ou menos um dado adquirido que a recirulação da água Atlântica no Golfo de Cádiz mais a sua mistura com a água Mediterrânica produzem um transporte para Oeste e posteriormente para Norte (ao longo da costa Sul de Portugal) que é da ordem de 5 a 6 Sv (Mauritzen et al. , 2001; Mazé et al. , 1997; Coelho et al. , submetido ao Journal of Marine Systems). Esse transporte (como também já foi referido) não é resolvido pela análise aqui feita mas é obviamente suficiente para balançar os 4.5 Sv que saiem da “caixa” em questão. Além deste argumento este resultado é compatível com o trabalho de Mazé et al.  (1997) que sugere que através de 12ºW passem em direcção a Este 2 Sv, entre 37ºN e 43ºN. Por outro lado a contribuição para o transporte total para Oeste ocorre toda a Norte de 43ºN (ver Figura 74 e Figura 75) tal como indicam não só os resultados recentes do projecto ARCANE (ver Figura 7) como os resultados de Arhan et al.  (1994).
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Figura 73 - Velocidades geostróficas a 53ºN com NPT=12 e LNM=3000m. Valores positivos referem-se a correntes para Norte. A linha a cheio representa velocidade nula.

De qualquer modo o trabalho realizado sobre estes dados permitiu tirar algumas conclusões importantes: (i) com base na circulação de larga escala no Atlântico Nordeste e nalgumas hipóteses teóricas é possível explicar os resultados explanados no capítulo anterior e (ii) É possível conhecer as condições de fronteira a utilizar no modelo numérico implementado para estudar a circulação no Atlântico Nordeste. 

Relativamente ao primeiro ponto, e admitindo que a corrente da vertente continental tem de ser alimentada de Oeste (os transportes envolvidos são demasiado elevados para que possam ser apenas fenómenos locais) o que aliás é mais ou menos um dado adquirido, a sua estrutura meridional pode ser compatibilizada com os resultados expostos. Os transportes mais elevados a Sul teriam origem no Golfo de Cádiz. Aí a água proveniente do Atlântico transportada pelo braço da corrente dos Açores que não se junta à corrente das Canárias e parte duma outra corrente que se forma a Norte dos Açores (Maillard, 1986) – a outra parte poderá ou não alimentar directamente a corrente da vertente continental a Sul de 40ºN. A corrente da vertente continental decairía para Norte essencialmente porque o forçamento desaparece a Norte de 40ºN e porque a própria topografia nomeadamente o Banco da Galiza a deflecte parcialmente para Oeste. Um aspecto ainda não abordado aqui é a interacção que a chamada frente da Galiza pode ter com a corrente da vertente. Esse assunto será abordado nos capítulos seguintes quando se analisarem os resultados das diferentes aplicações do modelo de circulação oceânica.
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Figura 74 - Transportes integrados meridionalmente (de Sul para Norte) a 12ºW (positivo para Este) em função do nível de movimento nulo (LNM).
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Figura 75 - Velocidades geostróficas a 12ºW com NPT=10 e LNM=3000m. Valores positivos referem-se a correntes para Este. A linha a cheio representa velocidade nula.

Capítulo 5

Correntes para norte na margem continental ibérica: modelação numérica de processos

Viu-se no capítulo 3 que o escoamento ao longo da plataforma continental Ibérica se apresenta preferencialmente para Norte (ou melhor ainda para o pólo). As excepções serão os períodos de afloramento costeiro em que nas camadas superficiais e sobre a plataforma o escoamento é para o Equador. Mais ainda viu-se que esse escoamento acontece não só na costa Ocidental como também na costa Sul de Portugal. Recorrendo a uma série de dados recolhidos ao longo dos últimos 20 anos foi possível quantificar em termos de velocidades e transportes de massa associados esse escoamento.

Neste capítulo apresentam-se uma série de estudos de processos utilizando um modelo numérico 3D de circulação oceânica que visam seleccionar alguns dos mecanismos físicos que podem estar na origem de tal escoamento. Esta selecção reveste-se da maior importância pois permite também seleccionar as escalas espaço-temporais relevantes a considerar em aproximações mais realistas que serão apresentadas no capítulo seguinte.

5.1 – O Modelo Numérico

5.1.1 – Equações

O modelo numérico usado neste trabalho é o MOHID2000 originalmente desenvolvido por Santos (1995) no Instituto Superior Técnico (IST). As primeiras versões do MOHID2000 usavam coordenadas sigma na vertical. Recentemente o modelo evoluíu passando a utilizar uma coordenada vertical generalizada (Martins et al., 1998; Martins et al., in press). O modelo – nas suas diferentes versões – foi utilizado em diversas aplicações oceânicas e estuarinas (Cancino e Neves, 1998; Taboada et al. 1998; Martins et al., 1999; Coelho et al., 1999; Miranda et al., 1999). O MOHID2000 é um modelo tri-dimensional baroclínico que resolve as equações primitivas para escoamentos incompressíveis em coordenadas horizontais ortogonais. Assume as hipóteses hidrostática e de Boussinesq. 

A discretização espacial destas equações é feita utilizando uma técnica de volumes finitos a qual permite a utilização de um sistema de coordenadas verticais genérico. A discretização temporal é baseada na utilização de um esquema semi-implícito. O modelo permite a consideração de condições de fronteira abertas ou fechadas. As condições de fronteira abertas podem ser do tipo valor imposto, radiativas ou um misto das duas. 

As equações de conservação de massa e de quantidade de movimento são:
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Eq. 33
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Eq. 34
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Eq. 35
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Eq. 36
onde ui são as components do vector velocidade nas direcções xi directions positivas para Leste e Norte na horizontal e para cima na vertical. ( representa a elevação da superfície livre, fo parâmetro de Coriolis, Ai a viscosidade turbulenta e ps a pressão atmosférica. ( representa a densidade e (’ a sua anomalia relativamente ao valor de referência (0. A densidade é calculada como uma função da temperatura e da salinidade através da equação de estado (Leendertsee e Liu, 1978):
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Eq. 37
O campo de velocidade determinado com estas equações transporta calor e sal usando uma equação de advecção-difusão.

5.1.2 – Aproximações

Uma aproximação, usualmente efectuada na aplicação da lei de conservação de quantidade de movimento a escoamentos oceânicos e costeiros, explora o facto das variações de densidade da água nestes casos ser muito pequena, menos de 3%. Neste caso a densidade pode ser considerada constante para o cálculo da sua massa e forças de inércia. A excepção a esta hipótese é para as forças que são função da aceleração da gravidade. A esta simplificação chama-se aproximação de Boussinesq. 

Uma outra simplificação adoptada tem em consideração que, no oceano e em águas costeiras, as velocidades verticais são muito baixas. Para além da dimensão das escalas verticais de velocidade a estratificação vertical tem também um papel importante, porque tende a inibir qualquer movimento vertical por ação da impulsão. As acelerações verticais são baixas tal como as forças viscosas. O fluido por sua vez, no que diz respeito aos movimentos verticais, comporta-se como se estivesse num equilíbrio estático. Nestas condições é válida a hipótese hidrostática, isto é, é possível desprezar todos os termos de inércia e admitir que o gradiente de pressão vertical está em equilíbrio com a força da gravidade. A pressão, no caso da hipótese hidrostática, é então apenas função da profundidade e do gradiente vertical de densidade. 

Na discretização do termo de pressão optou-se pela divisão deste numa componente barotrópica e outra baroclínica. A primeira contabiliza o efeito da inclinação da superfície livre sobre a pressão, enquanto a segunda contabiliza o efeito do gradiente de densidade. Esta divisão permite correlacionar directamente a variação da superfície livre com a pressão (barotrópica). Desta forma a superfície livre pode ser utilizada para calcular o volume de controle e simultaneamente servir como estimativa da pressão barotrópica.

Na perspectiva da oceanografia, esta divisão pode também ser encarada como uma divisão de modos: a pressão barotrópica força o modo externo, cuja propagação tem uma celeridade muito superior à dos modos internos.

5.1.3 – Turbulência horizontal e vertical

A resolução numérica das equações do modelo hidrodinâmico além de ser discreta no espaço também o é no tempo. Por este motivo, o módulo hidrodinâmico resolve na realidade as equações apresentadas anteriormente com base numa decomposição à Reynolds.

Esta decomposição pode ser perspectivada como uma filtragem temporal, em que os valores instantâneos das propriedades (
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)são substituídos por quantidades médias (
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) mais flutuações turbulentas (
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Substituindo os valores instantâneos por esta decomposição nas equações de evolução (de calor, sal ou quantidade de movimento) aperecem termos adicionais conhecidos por tensores de Reynolds. Estes termos que representam a contribuição do transporte turbulento para o campo médio e podem ser vistos como o transporte das flutuações do campo variável em estudo pelas flutuações do campo da velocidade levantam um novo problema: o nº de incógnitas do problema é agora maior que o número de equações. Para ultrapassar este contratempo utiliza-se uma estratégia conhecida por fecho da turbulência. Geralmente admite-se que o tensor de Reynolds é proporcional ao gradiente da propriedade média transportada:
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Eq. 38
A grandeza (T é designada por viscosidade turbulenta. Nos casos em que o meio possa ser considerado isotrópico pode admitir-se que (T é igual nas três direcções. No oceano a escala horizontal é em geral muito maior que a vertical e consequentemente tem-se, 
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Na maioria dos casos admite-se que 
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. A grande diferença reside nas escalas características das direcções horizontal e vertical. Nesta perspetiva, o coeficiente de viscosidade turbulenta pode ser dividido em viscosidade turbulenta horizontal e vertical.

A difusão horizontal de calor, sal e quantidade de movimento pode ser efectuada utilizando um operador laplaciano (ou harmónico). Se a resolução do modelo é pobre (insuficiente para poder simular os processos de mesoscala) a dissipação harmónica é geralmente satisfatória. No entanto nos casos em que se tem uma elevada resolução e portanto parte do espectro dos vórtices de mesoscala são explicitamente incorporados, os operadores harmónicos são muitas vezes dissipativos nas escalas próximas do comprimento de onda de corte da malha quando este é comparável com o raio de deformação de Rossby. Nestes casos é preferível utilizar esquemas de difusão mais selectivos. Uma alternativa são os operadores biharmónicos. Neste caso a equação de balanço de quantidade de movimento segundo x1 (e analogamente para x2) escreve-se:
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Eq. 39
O fecho turbulento vertical é feito com base no módulo de turbulência do modelo GOTM (General Ocean Turbulence Model) desenvolvido por Burchard et al.  (1999). Neste módulo pode encontrar-se um conjunto de diferentes modelos para a descrição das trocas turbulentas nas camadas de mistura. Todos os modelos usam o principio de viscosidade turbulenta, que permite obter os coeficientes de difusão turbulenta em função de propriedades do escoamento médio.

Entre os modelos introduzidos no GOTM, os fechos de segunda ordem de duas equações (k-( e Mellor-Yamada) são os que descrevem mais realisticamente a turbulência nas camadas limite de superfície e fundo, com um detalhe que permite a sua utilização num modelo tridimensional sem um custo computacional elevado.

Os modelos k-( e Mellor-Yamada mais evoluídos no modelo GOTM (e portanto no sistema MOHID) diferem da versão standard na escolha dos parâmetros nas equações de transporte que controlam a transição a condições de estratificação estável e na utilização de funções de estabilidade, numericamente estáveis, que consideram mais correlações no fecho da turbulência. Isto permite uma melhor descrição da camada de mistura para distintos escoamentos como tem sido demostrado em diversas aplicações a distintos ambientes tanto em plataformas continentais como em estuários e em oceano aberto.

O modelo também incorpora parametrizações dos coeficientes turbulentos no interior do oceano, isto é, onde os processos de estratificação dominam sobre as tensões de corte criadas na superfície e no fundo. Para mais informação sobre as aplicações e os avanços teóricos no modulo de turbulência do modelo GOTM pode consultar-se a página web (http://www.gotm.net).

Os modelos de turbulência de duas equações no sistema MOHID (k-( e Mellor-Yamada) calculam os coeficientes de troca turbulenta ((t para o momento e (’t para o calor) a partir da expressão:
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Eq. 40
onde k representa a energia cinética turbulenta, L a escala de comprimento característica dos movimentos turbulentos e c( e c´(  , as funções de estabilidade para o momento e os escalares, respectivamente.

A energia cinética turbulenta é calculada com base numa equação de transporte:
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Eq. 41
onde a evolução temporal da TKE é um balanço dum termo difusivo, um termo de produção pela tensão de corte do escoamento médio P, um termo B, que dá conta das trocas entre TKE e energia potencial e um termo disipativo ( que é sempre um poço e representa a dissipação da TKE em energia térmica.

No modelo de Mellor-Yamada o comprimento característico da turbulência é calculado mediante uma equação de transporte da forma:
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Eq. 42
enquanto que o modelo k-(, calcula a dissipação da TKE, que se relaciona com o comprimento turbulento pela expressão:
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Eq. 43
A equação de transporte para a dissipação da TKE é da forma:
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Eq. 44
Embora os modelos standard k-( e Mellor-Yamada possam ser utilizados no MOHID2000, a eleição do valor de c(3 e as funções de estabilidade para as quais se obtêm resultados mais realistas em distintas situações são diferentes das standard, permitindo uma melhoria sensível na descrição da dinâmica das camadas de mistura
5.1.4 – Discretização espacial

A grande diferença da mais recente versão do modelo MOHID – o MOHID2000 – para as versões anteriores é que esta resolve as equações no domínio real sem qualquer transformação de coordenadas. A maior parte dos modelos hidrodinâmicos utilizam na discretização espacial das equações o método das diferenças finitas ou o métodos dos elementos finitos. Um método menos divulgado é o dos volumes finitos. Neste caso o ponto de partida são equações aplicadas a volumes de controle. Desta forma a malha é definida explicitamente e as equações são resolvidas sempre da mesma forma independentemente da geometria das células. Uma vez que as equações são sempre resolvidas na forma de uma divergência  de um fluxo, este método garante a conservação das propriedades transportadas (Ferziger e Perić, 1995 e Vinokur, 1989). 

Tal como na horizontal, na discretização vertical é comum a utilização de transformação de coordenadas para optimizar a precisão da malha. Na vertical este problema é ainda mais importante porque os gradientes são normalmente muito elevados. Uma discretização grosseira na vertical pode dar origem a excesso de difusão numérica e pode tornar impraticável, por exemplo, a simulação do efeito da estratificação sobre um escoamento.

Um modelo de volumes finitos como o MOHID2000 pode usar uma larga variedade de coordenadas verticais – cartesianas, sigma, isopícnicas e lagrangianas – ou até combinações de diferentes tipos de coordenada. Tipicamente os modelos de circulação oceânica usam diferenças finitas e leis rígidas para a discretização vertical. Dos muitos modelos apresentados na literatura podem-se distinguir 3 categorias principais, que correspondem a conceitos diferentes de discretização vertical. Os mais populares em cada uma das categorias são: os modelos de coordenada isopícnica baseados no código do Miami Isopycnic Coordinate Ocean Model - MICOM – originalmente desenvolvido por Bleck et al. (1992); os modelos cartesianos que têm por base o Modular Ocean Model – MOM – cuja primeira versão foi apresentada por Cox (1984); os modelos de coordenada sigma baseados nos códigos do Semi-spectral Primitive Equation ocean circulation Model - SPEM – desenvolvido por Haidvogel et al. , (1991) e do Princeton Ocean Model – POM – desenvolvido por Blumberg e Mellor (1987). Nenhuma das soluções é ideal e isso ficou bem claro no projecto de intercomparação de modelos no Atlântico Norte (DYnamics of North Atlantic MOdels – DYNAMO). A malha vertical ideal deve estar sempre orientada com o escoamento e portanto deve ser um compromisso entre as soluções possíveis, dependendo dos processos físicos que determinam o escoamento. Os modelos de coordenada sigma revelam geralmente correntes muito constrangidas à topografia e muita vezes determinadas pela própria topografia. Isto faz com que estes modelos sejam a melhor escolha se for a topografia a determinar o escoamento. Se no entanto o escoamento segue superfícies de densidade constante, então nesse caso os modelos sigma podem erodir os gradientes verticais de densidade. A melhor solução serão os modelos isopícnicos mesmo se a eles estão associados diversos problemas numéricos importantes. As dificuldades dos modelos sigma podem ser reduzidas através de uma pequena modificação do conceito original. O domínio computacional pode ser dividido em dois modelos sigma separados por uma interface colocada a um nível em que o escoamento seja aproximadamente horizontal (Deleersnijder e Beckers, 1992; Santos, 1995). Isto representa um compromisso entre os modelos cartesianos e os modelo sigma e os modelos são conhecidos por modelos de dupla coordenada sigma. De facto, no limite, se se estender o conceito de forma a que o número de coordenadas sigma é igual ao número de camadas o modelo torna-se cartesiano. 

Os modelos cartesianos ou de coordenada geopotencial -também conhecidos por z-level - têm outro tipo de problemas, quase todos relacionados com a discretização vertical em degraus. Têm por exemplo grandes dificuldades em representar escoamentos que descem as vertentes. Outro problema muito complicado com os modelos cartesianos tem a ver com o seguinte. Um escoamento barotrópico sobre uma topografia variável permanece barotrópico desde que não seja forçado, mesmo na presença de viscosidade lateral. No entanto esta propriedade básica dos escoamentos geofísicos é violada em modelos numéricos cartesianos. Considere-se um modelo cartesiano incializado com um campo de velocidades verticalmente homogéneo (barotrópico, portanto), sobre uma topografia irregular. Se a viscosidade horizontal for utilizada (mesmo na sua forma mais simples – harmónica) a corrente nas zonas mais profundas sentirá o efeito do atrito, algo que não acontece nas camadas superficiais. Assim geram-se gradientes verticais de velocidade originando uma transferência irreal de energia do modo barotrópico para o modo baroclínico. O erro é proporcional à velocidade barotrópica, ao coeficiente de viscosidade e à altura relativa dos degraus (
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) e será tanto maior quanto maior forem as variações de profundidade. Em escoamentos baroclínicos não lineares estes erros são difíceis de identificar uma vez que se espalham e interactuam com outros processos dinâmicos. Em geral uma forma óptima de representar a topografia para minimizar o erro é quando 
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. Uma das formas de tentar eliminar este problema dos modelos de coordenada geopotencial consiste em utilizar as chamadas shaved cells (Visbeck et al. , 1997) que introduzem inclinações mais realistas na camada de fundo.

A versão actual do MOHID2000 e a sua evolução histórica representam de alguma forma a tentativa de ultrapassar alguns dos problemas impostos pela utilização de coordenadas sigma em regiões onde a densidade varia muito na vertical e a topografia apresenta declives importantes. Assim a versão primitiva do modelo evoluíu para uma versão de dupla coordenada sigma. O conceito foi então estendido de forma obter um modelo de n-coordenadas sigma e por fim foi generalizado de forma a que em cada domínio sigma se pudesse utilizar qualquer tipo de coordenada Figura 76. Assim o modelo tornou-se num modelo de volumes finitos e não de diferenças finitas. A informação acerca da geometria é transportada nas áreas e volumes necessários para calcular os fluxos. Desta forma consegue-se uma separação completa entre as varíaveis hidrodinâmicas e a geometria. A geometria é actualizada a cada iteração em função do tipo de malha utilizado. O esforço computacional para fazer este tipo de cálculo é equivalente a determinar o Jacobiano da transformação com a vantagem de que o método é muito mais flexível (Vinokur, 1989). Em teoria cada célula do modelo pode ter qualquer forma inicial e sofrer qualquer transformação no tempo. Na prática têm que se impor algumas restrições para minimizar o armazenamento de informação e os requerimentos computacionais do modelo. Os vértices das células só têm um grau de liberdade ao longo da direcção vertical, estando portanto fixos no plano horizontal. 
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Figura 76 – Malha ilustrativa das potencialidades de discretização vertical do MOHID2000

A resolução horizontal do modelo MOHID2000 pode ser variável, permitindo a simulação mais detalhada das correntes em determinadas zonas (ver Figura 77).
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Figura 77 – Exemplo de uma malha variável aplicada ao estuário do Tejo. Neste caso o objectivo é ter uma boa resolução horizontal que permita descrever o transporte de bactérias com origem difusa na zona das praias da costa do Estoril.
O modelo utiliza uma malha que na classificação proposta por Arakawa e Lamb (1977) corresponde à malha C (ver Figura 78). 
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Figura 78 – Classificação de malhas 2D descentradas Segundo Arakawa e Lamb (1977)
A distribuição dos pontos adoptada para o cálculo das propriedades do escoamento ((, vx, vy vz), minimiza o número de interpolações, atribuindo maior importância ao cálculo dos gradientes de pressão (barotrópica e baroclínica) e de divergência de fluxos (continuidade: nível e traçadores). Implica no entanto a execução de médias para calcular o termo de Coriolis. Em qualquer dos casos, a precisão da solução só está comprometida quando o passo da malha não permite resolver o raio de deformação interno de Rossby (~40 km a 30º de latitude). Esta escala espacial corresponde à distância horizontal ao longo da qual um fluido estratificado em rotação é afectado quando perturbado. 

Habitualmente os modelos globais utilizam uma malha do tipo B, uma vez que, mesmo recorrendo a super-computadores a precisão destes modelos não é suficiente para resolver o raio de deformação interno de Rossby. Existem já modelos que têm uma precisão de 0.2º graus (Kantha e Clayson, 2000) antevendo, que num futuro próximo, mesmo os modelos globais tenderão a utilizar malhas do tipo C. Este tipo de malha é também a ideal para acoplar o modelos hidrodinâmicos a modelos de propriedades da água uma vez que não é necessário recorrer a interpolações para calcular a divergência de fluxos.

5.1.5 – Discretização temporal

Os termos que condicionam a estabilidade das equações são a pressão barotrópica (ondas gravíticas), o atrito no fundo e a difusão vertical. Ao primeiro está associada uma celeridade elevada, 
[image: image213.wmf]gh

, sendo h a profundidade e g a aceleração gravítica. A discretização do atrito levanta alguns problemas quando o gradiente de velocidade junto ao fundo é muito intenso. Por fim a difusão vertical introduz maiores dificuldades quando a discretização vertical é muito fina. 

Com o objectivo de não impôr limites muito restritivos aos critérios de estabilidade foi adoptada uma discretização semi-implícita do tipo ADI “Alternante Direction Implicit”. Os três termos que apresentam mais problemas de estabilidade foram discretizados implicitamente, enquanto que para os restantes se optou por uma abordagem explícita. A vantagem de um método semi-implícito sobre um totalmente implícito é o sistema de equações resultante poder ser do tipo tridiagonal. Estes sistemas são resolvidos de uma forma muito eficiente pelo algoritmo de Thomas. Os métodos implícitos, quando aplicados a domínios 2D e 3D, dão origem a sistemas de equações esparsos, sendo por isso, necessário recorrer a métodos dispendiosos em termos de rapidez de cálculo.

O modelo prevê ainda a possibilidade de utilização, em alternativa, de dois tipos de discretizações semi-implícitas: uma que necessita da resolução de 6 equações em cada passo temporal (Figura 79 conhecido pelo esquema de Leendertse (Leendertse, 1967) e outra baseada no esquema S21 (Abbott et al., 1973) que envolve a resolução de 4 equações (Figura 80).

Em ambos os métodos o esquema ADI é aplicado à equação da continuidade (2D-horizontal) para calcular a elevação da superfície livre. Basicamente, substituí-se alternadamente todo (Leendertse) ou parte (S21) do integral da velocidade numa direcção, por uma equação de conservação de quantidade de movimento, enquanto na direcção perpendicular mantêm-se a velocidade explícita. 
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Figura 79 – Discretização temporal do método de 6 equações proposto por Leendertse (1967)
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Figura 80 – Discretização temporal do método S21 proposto por Abbott et al. (1973).
5.1.6 – Condições de Fronteira

O modelo permite a consideração de condições de fronteira abertas e fechadas. As primeiras são usualmente utilizadas para definir a interacção do modelo hidrodinâmico com outras massas de água, enquanto as segundas são utilizadas para definir a linha de costa e os processos de cobertura e descobertura em zonas intertidais.

As condições de fronteira aberta podem ser divididas em dois tipos: passivas e activas. Estas últimas são conhecidas à priori, isto é, são impostas e não calculadas pelo modelo. Um exemplo deste tipo de fronteira é a imposição de uma curva de maré para simular a hidrodinâmica de um estuário ou a imposição do caudal de um rio para simular uma cunha salina. Em estudos de circulação oceânica utilizando modelos regionais a utilização de condições de fronteira passivas obriga geralmente a conhecer a solução completa, i. e., o valor de todas as variáveis que a compõem (temperatura, salinidade, velocidade e nível). As condições de fronteira passivas dependem da solução interna e têm como principal objectivo deixar sair perturbações geradas dentro do domínio. As fronteiras radiativas são um exemplo deste tipo de condição de fronteira, sendo utilizadas em diversos tipos de aplicação: ondas de vento, escoamentos oceânicos e costeiros. 

As fronteiras fechadas podem dividir-se em fixas e móveis. As primeiras são utilizadas para definir a linha de costa, enquanto que as segundas são extremamente úteis para definir processos de cobertura e descobertura em zonas intertidais. Tanto ao nível de fluxo de massa, como de quantidade de movimento optou-se, por defeito, por impor fluxo nulo ao longo destas fronteiras fechadas.

Além destes 2 tipos de fronteira existe ainda a interface entre a superfície do mar e a atmosfera onde também são necessárias condições que representam as trocas de calor, massa e quantidade de movimento entre os dois meios. 
Condições de fronteira aberta

Desde o início do desenvolvimento do sistema Mohid, em 1985, as condições de fronteira aberta foram eleitas como um dos principais temas de investigação. Este é um tema complexo e exige um acompanhamento constante do estado da arte e investigação das várias soluções. Diversos trabalhos abordando o assunto foram entretanto realizados (Silva, 1991; Neves e Silva, 1991; Santos e Neves, 1991; Santos, 1995; Villarreal et al. , in press; Neves et al. , in press; Coelho et al., submetido ao Journal of Marine Systems ).

Nas fronteiras abertas são necessárias condições de fronteira para as varáveis de prognóstico: nível, velocidade barotrópica (ou externa), velocidade baroclínica (ou interna), temperatura e salinidade. O conjunto de condições de fronteira usado pelo MOHID2000 é muito semelhante ao esquema denominado de FOA por Palma e Matano (2000) que por sua vez é já uma adaptação do esquema proposto por Oey e Chen (1992). A diferença fundamental é que no MOHID2000 as condições de radiação possuem uma propriedade conhecida por adaptatividade que vem sendo também aplicada no modelo ROMS (Regional Ocean Model System) que é uma evolução do SPEM/SCRUM (ver Marschesiello et al. , submetido à revista Ocean Modelling). Duma forma grosseira a condição de fronteira consiste em impor os transportes barotrópicos na fronteira aberta que devem ser consistentes com a densidade (temperatura e salinidade) e ao mesmo tempo permitir que as ondas geradas no interior do domínio possam ser radiadas.

Os transportes barotrópicos podem ser deduzidos de várias formas (modelos globais, dados hidrográficos incluindo atlas climatológicos ou bibliografia). Adcionalmente para a componente normal da velocidade (
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) utiliza-se a condição de radiação proposta por Flather (1976):
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Eq. 45
Em alternativa pode usar-se a condição de radiação de Blumberg e Kantha (1985): 
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Eq. 46
sendo, 
[image: image221.wmf]n

 o vector normal à fronteira, ( o tempo de decaimento, η representa o nível do mar e o sobrescrito clim indica que se trata dum valor exterior ao domínio (em particular 
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representa a velocidade barotrópica associada ao transporte). 

A primeira opção tem a particularidade de ser calculada no ponto de fronteira dos níveis enquanto que a segunda é calculada no primeiro ponto de cálculo das velocidades. Ambas as soluções podem ser totalmente radiativas, desde que o tempo de decaimento na segunda opção seja infinito ou os valores exteriores no primeiro caso sejam nulos, caso contrário são uma solução híbrida entre uma condição de fronteira activa e passiva. A condição de Flather garante sempre a conservação do volume e é muito simples de implementar.

Para as velocidades baroclínicas normais à fronteira utiliza-se uma condição de radiação de Sommerfeld:
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Eq. 47
onde ( representa as componentes u e v, ci é a velocidade de propagação das ondas internas e ( é uma escala de tempo de relaxação. O sinal de mais (menos) aplica-se à fronteira Leste (Oeste). A velocidade de propagação das ondas internas pode ser fixa e igual a 
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 (Oey e Chen, 1992), ou pode ser determinada com base na formulação de Orlanski (1976) – é este o caso do esquema FOA de Palma e Matano, 2000). No caso do MOHID2000 a velocidade de fase é determinada segundo este método e a diferença para o FOA reside essencialmente no segundo membro da equação de radiação. De facto esse termo representa uma relaxação para um valor externo com uma escala de tempo que varia de acordo com o sinal da velocidade de fase. Assim se a onda interna se propaga para fora do domínio o tempo de relaxação deve ser suficientemente grande para que a perturbação possa ser radiada. Por outro lado se a onda se propaga para dentro do domínio então o tempo de relaxação deve ser baixo de forma que o valor na fronteira seja basicamente um valor imposto. Este esquema, que permite que a condição de fronteira seja simultaneamente activa e passiva é que confere a propriedade conhecida por adaptatividade. No oceano as escalas de tempo associadas à propagação para dentro e para fora do domínio são tipicamente da ordem dos dias e anos, respectivamente. 

A utilização de uma condição de fronteira deste tipo requer o conhecimento das velocidades baroclínicas. A determinação destas velocidades requer o conhecimento das velocidades absolutas em cada ponto da fronteira o que nem sempre é fácil de obter. Para cada uma das aplicações feitas com o modelo será descrita a metodologia utilizada para determinar as velocidades baroclínicas.

Para as grandezas escalares (temperatura e salinidade) existem várias possibilidades para a condição de fronteira que deverão ser seleccionadas de acordo com a aplicação e com os dados disponíveis.

Uma possibilidade é utilizar uma condição de radiação que é exactamente aquela que foi descrita por Stevens (1990).


[image: image225.wmf]0

)

(

=

¶

¶

+

+

¶

¶

x

c

u

t

i

f

f


Eq. 48
onde ( representa a temperatura/salinidade e 
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durante o período em que a velocidade de propagação ci e a velocidade do escoamento u são para o interior do domínio. Em alternativa pode usar-se uma condição que considera sempre um termo de relaxação que, tal como foi descrito anteriormente, deve ser diferente consoante o sentido de propagação das ondas.
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Eq. 49
Uma condição de fronteira alternativa consiste em utilizar o conhecido esquema FRS (Flow Relaxation Scheme) proposta por Martinsen e Engedahl (1987). Neste caso é resolvida a seguinte equação:
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Eq. 50
Neste caso ( é o peso relativo do valor externo relativamente à solução interior. Geralmente este coeficiente varia desde o seu valor máximo na fronteira até 0 a uma distância da ordem da centena de quilómetros.

Juntamente com este conjunto de condições de fronteira, alguma das variáveis de prognóstico pode ser relaxadas para a os valores externos usando a relaxação newtoniana numa zona próxima da fronteira (na literatura esta técnica é frequentemente chamada nudging).
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Eq. 51
Neste caso ( representa qualquer variável de prognóstico ( temperatura, salinidade, velocidades barotrópicas e baroclínicas), ( mais uma vez um tempo de relaxação que varia suavemente entre o seu valor na fronteira aberta (que pode ser por exemplo 180 dias) e infinito a uma distância da ordem da centena de quilómetros.

Condições de fronteira fechada

Fisicamente existem trocas de quantidade de movimento entre a costa e o escoamento por atrito lateral. Todavia este processo é desprezável relativamente ao atrito no fundo, devido à diferença existente entre o passo espacial na horizontal e na vertical. O efeito do atrito lateral sobre o escoamento só será visível no escoamento para passos de malha inferior a 10 m. Nestes casos o melhor é utilizar uma condição de não escorregamento lateral.

Como foi anteriormente referido, a fronteira móvel é uma fronteira fechada cuja posição evolui no tempo. Este tipo de fronteira é utilizada para simular zonas intertidais. Neste caso é necessário fazer uma verificação de todos os pontos de cálculo de velocidades que estão descobertos onde é imposta a condição de fluxo de massa e fluxo de quantidade de movimento nulos. Um ponto de cálculo das velocidades considera-se descoberto se uma das seguintes condições ocorrer (ver Figura 81):
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HMIN é a altura de coluna de água mínima, abaixo da qual se considera que um ponto de cálculo de níveis já não tem água. Este valor tem que ser suficientemente grande de modo a minimizar a criação artificial de massa mas, por outro lado, se for demasiado grande pode introduzir erros na propagação da maré nas zonas intertidais.

O ruído provocado pelas variações bruscas de velocidade nas fases de cobertura ou descobertura deve ser controlado através de uma escolha criteriosa de HMIN (Leendertse, 1970, Stelling, 1983). O valor normalmente utilizado é na ordem dos 4 cm. As outras variáveis são Hij profundidade total (ou altura da coluna de água), hij profundidade (ou cota a que se encontra o fundo) e (ij nível (ou cota a que se encontra a superfície livre utilizando um referencial simétrico ao das profundidades).
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Figura 81 – Condições para que um ponto de cálculo de velocidades possa ser considerado descoberto.

. Condições de fronteira à superfície

A radiação solar e as trocas de calor entre o oceano e a atmosfera são responsáveis pelas variações de temperatura na superfície do ocenao e na baixa atmosfera. Devido à muito maior inércia térmica do oceano, quando comparado com a atmosfera, a evolução da sua temperatura é muito mais lenta. Isto torna paradoxal, que um modelo oceânico seja forçado pela atmosfera, uma vez que é a componente de evolução lenta que está a ser forçada pela de evolução rápida. Assim, sempre que se pretendem simulações de períodos de tempo longos é necessário que a parameterização do fluxo de calor à superfície do oceano, inclua um termo de feed-back na atmosfera.

A situação ideal, seria usar um modelo de circulação atmosférica, perfeitamente acoplado ao modelo oceânico. No entanto, no presente, não é razoável a utilização de modelos acoplados por variadíssimas razões que vão desde o CPU necessário até ao estado de desenvolvimento primitivo de tais ferramentas.

As parameterizações utilizadas para ter em conta o feed-back consistem em geral de um termo de retroacção nas equações da temperatura e da salinidade. A inclusão deste termo tem os seguintes objectivos: (i) ter em conta o feed-back e (ii) corrigir os erros nas estimativas das trocas entre o oceano e a atmosfera. Este último ponto é igualmente importante uma vez que as simulações da circulação oceânica envolvem em geral intervalos de tempo da ordem dos anos. Um pequeno desvio no forçamento será integrado durante um período de tempo muito grande e consequentemente originará erros significativos no estado do oceano simulado. Por exemplo uma sobrestimação do fluxo de calor médio de 1 W m-2 aumentará a temperatura da superfície do oceano (0 a 100 m de profundidade) em 7.5ºC após 100 anos de simulação.

A equação de advecção-difusão para a evolução da temperatura escreve-se da seguinte forma:
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Eq. 52 

Esta equação incluí um termo de fonte, Fsol(z), que representa o aquecimento pela radiação solar como uma função da profundidade z. Em geral é parameterizado por uma lei de absorção estabelecida por Kraus (1972) onde existe uma dupla dependência exponencial da profundidade:
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Eq. 53
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Eq. 54
Os índices 1 e 2 referem-se às componentes de grande e pequeno comprimento de onda da radiação solar, respectivamente; z é positivo para baixo representando z=0 a superfície do mar. Paulson e Simpson (1977) publicaram valores dos coeficientes 
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 (Tabela 6) de acordo com os tipos de água classificados por Jerlov (1968) segundo a transparência. Os valores assumidos para 
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 dependem assim do tipo de água da região em estudo.
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	Kraus (1972) água muito limpa
	0.4
	5
	40

	Jerlov (1968)

Tipo I
	0.58
	0.35
	23

	Tipo I (50 m. superiores)
	0.68
	1.2
	28

	Tipo I A
	0.62
	0.6
	20

	Tipo I B
	0.67
	1.5
	17

	Tipo II
	0.77
	1.5
	14

	Tipo III
	0.78
	1.4
	7.9


Tabela 6 - - Valores dos parâmetros que intervêm no perfil de absorção da radiação solar segundo Paulson e Simpson (1977). Note-se que os tipo de àgua propostos por Jerlov (1968) vão da àgua mais limpa (Tipo I) para a àgua mais turva (Tipo III).
O forçamento da temperatura do oceano pelos fluxos de calor latente, sensível e infra-vermelho (Fnsol) é introduzido sob a forma de uma condição de fronteira à superfície:


[image: image243.wmf]pw

nsol

z

t

C

F

z

T

z

0

0

)

(

r

n

=

÷

ø

ö

ç

è

æ

¶

¶

=


Eq. 55 

onde (0 e Cpw são a densidade e o calor específico da água, respectivamente. Os fluxos de calor são um dado do problema e podem ser obtidos via atlas do tipo do COADS ou Esbensen e Kushnir (1981) ou podem ser fornecidos por modelos de circulação atmosférica que são corridos de forma independente.

As parameterizações mais frequentes do termo de retroacção são baseadas nos trabalhos de Haney (1971) e Han(1984):
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Eq. 56
sendo F o fluxo total de calor, Ts  a temperatura à superficie do oceano calculada pelo modelo e Tclim um valor observado – que frequentemente é um valor climatológico retirado por exemplo do atlas de Levitus (1982). É ao terceiro termo da equação que se chama habitualmente, termo de retroacção. Nesta forma o termo serve essencialmente para evitar que a temperatura simulada se desvie significativamente das observações. Em muitos casos os fluxos de calor pura e simplesmente não são utilizados e apenas o termo de retroacção é usado para forçar a temperatura da superfície do mar. A derivada 
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 representa uma estimativa da sensibilidade dos fluxos de calor (exceptuando a radiação solar) às variações da temperatura da superfície do mar e pode ser determinada usando fórmulas de parameterização em bloco (Barnier et al. , 1995).

O caso da salinidade é em princípio diferente do da temperatura. A salinidade das águas superficiais varia porque o oceano ganha ou perde água por precipitação, P, ou evaporação, E, respectivamente. Neste casoo fluxo virtual de salinidade é parametrizado usando um termo semelhante ao termo de retroacção utilizado na temperatura, em que o modelo é relaxado para o valor climatológico de salinidade à superfície.

A imposição do fluxo de quantidade de movimento é a mais simples de todas. Efectivamente tem-se: 
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Eq. 57
onde 
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 representa a tensão do vento à superfície que é calculada (geralmente) usando as fórmulas de parameterização em bloco (Large e Pond, 1981). Para os oceanógrafos que trabalham em modelação da circulação a tensão do vento constitui geralmente um produto que é fornecido por atlas climatológicos (COADS; Hellerman e Rosenstein, 1983; Trenberth et al. , 1990) ou por modelos de circulação atmosférica.

5.1.7 – Campo de densidade no oceano profundo

Os erros introduzidos por difusão numérica e por processos mal parameterizados (condições de fronteira laterais e à superfície) tendem a reflectir-se na temperatura e na salinidade. Para evitar que desvios significativos ocorram na estrutura termohalina do oceano utiliza-se um esquema de relaxação newtoniano que obriga a que a temperatura e a salinidade nunca se afastem muito dos valores climatológicos. O esquema já foi descrito para as condições de fronteira e consiste em adicionar às equações de evolução um termo da forma [
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 a temperatura ou a salinidade e 
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 o seu valor climatológico. 
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. Os valores habituais dos parâmetros utilizados neste tipo de relaxação são (=365 dias e (=1000 m. A técnica é muito útil noutro tipo de situações. Por exemplo para evitar a simulação explícita das trocas através do estreito de Gibraltar pode usar-se um termo deste tipo com uma escala de tempo de relaxação menor (por exemplo 30 dias) o que permite incorporar explicitamente no modelo as características termohalinas do Golfo de Cádiz e portanto integrar os efeitos das referidas trocas. Deve notar-se que escalas de tempo de relaxação da ordem de 1 ano são suficientes para prevenir desvios significativos ao mesmo tempo que permitem a criação de gradientes horizontais de densidade necessários para que se obtenha uma boa representação dos processos baroclínicos que ocorrem no oceano.
5.2 – Interacção entre os gradientes de densidade e de topografia 

No capítulo 3 foi sugerido que o mecanismo forçador da corrente para Norte sobre a vertente continental fosse a interacção entre um gradiente meridional de densidade e o gradiente zonal de topografia. De facto muitos outros autores, com base em observações, chegaram à mesma conclusão tanto para a Península Ibérica (Frouin et al., 1990; Haynes e Barton, 1990), como para sistemas semlhantes como é o caso da Califórnia (Lynn e Simpson, 1987). Também com o recurso a modelos foi possível em muitos casos chegar à mesma conclusão (McCreary et al. , 1996; Weaver e Middleton; 1990, Neves et al. , in press). O objectivo desta experiência numérica é mostrar que a corrente da vertente pode ser gerada por tal mecanismo e ao mesmo tempo avaliar de que forma pode a variação meridional do gradiente de densidade afectar a corrente em função da Latitude. Para tal considerou-se um sistema muito simplificado constituído por uma bacia oceânica de profundidade constante igual a 4000 m com uma costa rectangular a oriente que pretende representar a Península Ibérica. Considera-se a presença de uma plataforma continental com profundidade constante e igual a 200 m e uma vertente continental indispensável como já foi visto para que o mecanismo possa funcionar. O domínio estende-se de 36ºN até 50ºN e –16ºW até –6ºW (ver Figura 82). O passo espacial utilizado é de 10 km. Para simplificar ainda mais o problema, a salinidade considera-se constante de forma que os gradientes de densidade são só devidos à temperatura. O único forçamento considerado é o gradiente de densidade não sendo considerados fluxos atmosféricos de calor ou de quantidade de movimento. O modelo é integrado durante 90 dias com um passo temporal de 120 s. 

Nas fronteiras abertas utilizaram-se as condições de radiação descritas pelas seguintes equações:
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Eq. 58
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Eq. 59
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Eq. 60
com (=90 dias. A primeira destas condições é efectivamente uma simplificação da condição de Flather (1976) enquanto que a segunda é uma equação de radiação para as velocidades baroclínicas sem o termo de relaxação newtoniana. Finalmente a terceira condição aplica-se apenas à temperatura. A aplicação deste conjunto de condições simplificadas justifica-se pelo facto de apenas se pretender que as perturbações geradas no domínio possam ser radiadas através da fronteira. Para ajudar ao desempenho das condições de fronteira o domínio foi extendido para Norte de forma a que eventuais reflexões nessa fronteira, não afectem a área em estudo.
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Figura 82 – Batimetria utilizada nas simulações.

A coordenada vertical utilizada nesta simulação é do tipo geopotencial (ou cartesiana) com o recurso a 12 camadas com as seguintes expessuras: 50, 50, 50, 100, 200, 200, 200, 200, 300, 650, 800 e 1200 m – sendo as menores expessuras correspondentes às camadas superficiais.

A difusão horizontal e vertical são parameterizadas com um operador lapalaciano e considerando coeficientes constantes e iguais a 100 m2s-1 e 10-4 m2s-1, respectivamente.

O modelo é inicializado a partir do repouso, com a superfície livre na horizontal. Como já foi referido o efeito da salinidade não é considerado nesta simulação pelo que ela é inicializada com um valor constante em todo o lado. Embora até aqui se tenha referido apenas uma simulação esta experiência consiste efectivamente de duas simulações. Numa delas (denominada IH) a condição inicial para a temperatura, foi deduzida das observações realizadas pelo Instituto Hidrográfico da Marinha na Primavera (ver Figura 54). A distribuição de temperatura utilizada neste experiência é aquela que se mostra na Figura 83. Neste caso não existe gradiente zonal de temperatura. Como foi referido anteriormente a particulariedade desta distribuição de temperatura é que apresenta uma frente localizada entre 39ºN e 40ºN, que pode ter influência na intensificação da corrente da vertente a essas latitudes. Na segunda experiência numérica realizada (denominada MeridTemp) considera-se que a condição inicial é a distribuição de temperatura que se obtém do atlas publicado por Levitus et al.  (1984) – World Ocean Atlas 1994- após interpolação apropriada para a malha do modelo. Este atlas que é amplamente utilizado para a inicialização de modelos numéricos contém médias climatológicas mensais e sazonais da temperatura e da salinidade a 33 níveis.

A circulação à superfície que se obtém na simulação IH consiste de um escoamento para Este no oceano profundo com velocidades inferiores a 5 cms-1, que sobre a vertente e plataforma continental se transforma num escoamento para Norte. Nesta região as velocidades são consideravelmente superiores atingindo 25 cms-1 na zona Norte da Península Ibérica. As velocidades para Norte são máximas sobre a vertente continental indicando que o mecanismo forçador da corrente é efectivamente o JEBAR tal como foi descrito no capítulo 3. De acordo com essa solução teórica a velocidade deveria ser máxima sobre a vertente e além disso deveria aumentar de Sul para Norte o que efectivmente se verifica (ver Figura 85). Verifica-se também, que ao gradiente de nível na direcção perpendicular à costa que como já foi referido é o principal responsável (Figura 84) pela corrente acresce também um efeito baroclínico relacionado com o gradiente zonal de temperatura que entretanto aparece em consequência do transporte de calor de Sul para Norte. A secção transversal que se mostra na Figura 86 ilustra o que foi dito. Aí pode também observar-se que a extensão vertical da corrente atinge cerca de 2500 m de profundidade mas o seu núcleo (onde as velocidades são ( 5 cms-1) restringe-se aos primeiros 1000 m. Lateralmente a corrente tem uma extensão da ordem da centena de quilómetros (contabilizando a plataforma coninental). Estas características da solução deixam claro que, por um lado o JEBAR é um mecanismo que por si só é capaz de produzir uma corrente da vertente continental mas, mais do que isso, é capaz de produzir uma corrente com algumas das características que se podem deduzir das observações. Por outro lado deve referir-se que muitas das diferenças entre os padrões observado e simulado podem atribuir-se às simplificações introduzidas nesta primeira abordagem.
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Figura 83 – Dsitribuição de tempratura inicial para a experiência IH.

Na Figura 87 mostra-se a solução obtida para a experiência MeridTemp. Comparando com a solução da experiência anterior, verifica-se que a corrente da vertente se apresenta bastante semelhante na parte Norte do domínio. Na zona Sul aparentemente não existe forçamento para a corrente (a corrente oceânica para Leste está ausente) o que conduz praticamente à não existência de corrente da vertente continental. De facto existe uma corrente muito fraca, sobre a plataforma devida essencialmente ao gradiente zonal de temperatura. Trata-se portanto de um efeito baroclínico e não do JEBAR. Tal discrepância entre as duas soluções é devida às diferenças na distribuição meridional da temperatura. No caso IH trata-se de uma distribuição idealizada em que existe gradiente meridional de temperatura em toda a parte com particular relevo para a zona a 40ºN. No segundo caso utilizou-se uma distribuição mais realista e que, portanto, reflecte algumas das características já anteriormente referidas da circulação de larga escala no Atlântico Nordeste. Nomeadamente foi visto que o “inflow” para a margem Ibérica ocorria essencialmente entre 39ºN e 41ºN (e isso ambas as distribuições iniciais de temperatura conseguem reproduzir) e entre 35ºN e 37ºN (corrente dos Açores). Este segundo apecto não é traduzido em nenhuma das condições iniciais. 
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Figura 84 – Distribuição da elevação da superfície livre em função da latitude sobre a plataforma continental e no oceano profundo na vizinhança da vertente continental.

Comparando as duas soluções verifica-se que no caso IH o escoamento para Leste é mais intenso essencialmente entre 39ºN e 41ºN mas existe tanto a Sul como a Norte. Já no caso MeridTemp a Sul de 38.5ºN não existe efectivamente escoamento para Este. A partir dessa latitude o escoamento intensifica-se atingindo o máximo a cerca de 41ºN diminuindo depois de intensidade mas de uma forma pouco significativa. Nos capítulos 3 e 4 viu-se que a Norte de 42ºN frequentemente não se encontram sinais de “inflow” para a margem continental Ibérica. Este resultado obtido na experiência MeridTemp pode querer dizer que isso acontece não porque não exista gradiente meridional de densidade mas antes por um outro factor, que pode muito bem ser a topografia do fundo do oceano nesta zona, nomeadamente o Banco da Galiza. Outra hipótese será a frente da Galiza que tem um sinal particularmente evidente na salinidade que não é considerada na simulação. 
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Figura 85 – Campo de velocidades à superfície integrado durante os últimos 15 dias da simulação (i. e. do dia 75 ao dia 90). As cores representam a temperatura à superfície.
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Figura 86 – Secção tranversal de temperatura e velocidade meridional a 42ºN no final de 90 dias.

Esta simulação tinha ainda um outro objectivo, que era verificar de que forma a concentração do gradiente meridional de densidade poderia afectar a distribuição latitudinal da corrente da vertente continental e particularmente os transportes meridionais associados a essa corrente. No seguimento do que foi dito em relação à distribuição da componente meridional da velocidade é fácil verificar que existe uma relação muito estreita entre essa componente da velocidade e o transporte meridional. Na Figura 88 mostram-se os transportes estimados entre 10.5ºW e a costa para as duas experiências numéricas realizadas. Uma vez que a salinidade não é considerada em nenhum dos casos não faz muito sentido estender as estimativas do transporte até às profundidades da MSOW. 
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Figura 87 - Campo de velocidades à superfície integrado durante os últimos 15 dias da simulação (i. e. do dia 75 ao dia 90). As cores representam a temperatura à superfície.

Para o caso IH é evidente que a partir de 39ºN o transporte tem um aumento mais significativo. Por outras palavras o gradiente meridional do transporte é maior entre 39ºN e 41ºN tal como acontece com a distribuição inicial de temperatura e consequentemente com a distribuição meridional da componente zonal da velocidade. Tanto a Sul de 39ºN como a Norte de 41ºN o transporte aumenta mas de uma forma mais suave. Esta distribuição latitudinal reflecte bem o facto de em toda a parte existir corrente oceânica para Leste, que é no entanto mais acentuada entre 39ºN e 41ºN. Por outro lado para o caso MeridTemp o transporte total (entre 0 e 750 m) a Sul de 39ºN é negativo, o que reflecte a ausência de forçamento e consequentemente de escoamento para Leste (a corrente costeira que se obtém no modelo, relembra-se, é consequência do gradiente zonal de temperatura que entretanto se estabeleceu e não do JEBAR). A partir de 39ºN o transporte aumenta a uma taxa superior à que se verifica na experiência IH de forma que a 41/42ºN os transportes obtidos em ambos os casos são comparáveis.

Este conjunto de duas experiências numéricas permitiu algumas conclusões importantes para uma melhor compreensão do mecansimo forçador da corrente da vertente e do seu comportamento ao longo da margem continental Ibérica:

· Mostraram inequivocamente que a interacção entre um gradiente meridional de pressão (neste caso materializado através de um gradiente meridional de temperatura) e um gradiente de topografia, constitúi um mecanismo suficiente para gerar a corrente da vertente. Não significa isto que não existam outros mecanismos capazes de o fazer, mas não deixa de ser significativo que a corrente produzida em experiências tão simplificadas tenha tantas semelhanças com a corrente observada.

· Além disso as experiências mostrarm ainda que a estrutura meridional da corrente (e dos transportes associados) depende muito do campo de densidade no oceano profundo e da circulação a ele associada. Esta foi uma das razões que levou a que a circulação de grande escala no Atlântico Nordeste fosse abordada no capítulo 4.
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Figura 88 – Transportes meridionais associados à corrente da vertente nos primeiros 750 m de coluna de água para as experiências IH e MeridTemp.

Obviamente as soluções produzidas neste conjunto de simulações tem muito mais a ver com a solução teórica encontrada por exemplo por Huthnance (1984) – que foi apresentada no capítulo 3 – do que com as observações analisadas anteriormente. Para que as soluções se aproximem da realidade será necessário considerar a topografia do fundo, a salinidade e o forçamento atmosférico. Mas existe ainda um aspecto que pode ser explorado sem introduzir nenhum destes efeitos adicionais. De facto as diversas observações descritas no capítulo 3 dão conta de correntes muito intensas e transportes associados elevados na costa Sul de Portugal. Efectivamente verificou-se que essas correntes e transportes eram em geral mais elevados do que a Norte. Será que a introdução do Golfo de Cádiz no problema pode ajudar a explicar essas observações? Este aspecto foi explorado em experiências numéricas publicadas por Coelho et al.  (2000) onde se demosntrou que no Golfo de Cádiz parte da água proveniente do Oceano Atlântico não passa através do Estreito de Gibraltar provocando uma acumulação de água ao longo da costa Sul Ibérica que por sua vez origina um escoamento costeiro para W. Uma análise detalhada dos resultados produzidos pelo modelo revelou a existência duma inclinação do nível do mar da ordem de 10-7 que é particularmente evidente na costa Sul. Um resultado semelhante foi obtido por Relvas (1999) analisando dados históricos do nível do mar em Vila Real de Santo António, Lagos e Sines. Este gradiente de pressão com origem no escoamento de larga escala no Atlântico Nordeste pode ser o mecansimo forçador da corrente costeira para W que se observa no Algarve mesmo em situações de vento desfavorável (ventos de Oeste). Estes aspectos da circulação na costa Sul serão analisados em detalhe no capítulo 6 quando se analisarem os resultados do modelo em aproximações mais realistas.

5.3 – Correntes forçadas pelo vento sobre a plataforma continental

Para simular as correntes para Norte geradas pelo vento sem qualquer outro efeito adicional considerou-se um caso muito simples. Como tipicamente o vento de Oeste/Sudoeste é caracterítico das estações de Outono e Inverno pode assumir-se que a coluna de água se encontra completamente misturada (Figura 89). De facto na proximidade de rios com caudais significativos isto poderá não se verificar uma vez que a baixa salinidade dessas águas deverá provocar uma haloclina pronunciada na zona costeira. De qualquer forma nesta primeira abordagem ignoram-se esses possíveis efeitos das descargas dos rios. O domínio considerado cobre a zona Norte da Margem Continental Ibérica entre 40 e 45ºN e entre 10.5ºW e 8ºW com uma resolução horizontal de 1.1 km. Como se considera que sobre a plataforma a coluna de água se encontra perfeitamente misturada e se pretende isolar o efeito do vento, não levando em conta os gradientes horizontais e verticais de densidade, a configuração do modelo a utilizar pode ser bidimensional. A condição de fronteira pode assim resumir-se a uma simples condição de radiação para os níveis e as velocidades barotrópoicas semelhante à que foi utlizada na simulação anterior.. A difusão horizontal considerada é 20 m2s-1. O forçamento atmosférico – neste caso o vento – utilizado corresponde a observações realizadas em Março de 2001 tendo os dados sido fornecidos pela Universidade de Santiago de Compostela. A razão pela qual se escolheu este período para as simulações tem a ver com a simultânea disponibilidade de dados de correntes e ventos e ainda com a infeliz coincidência de nesse período ter ocorrido o acidente da Ponte de Hintze Ribeiro em Entre-os-Rios que, o que acabou por fornecer indicações adicionais acerca das correntes marítimas na região. Este assunto voltará a ser abordado na secção seguinte quando se compararem os resultados obtidos com o modelo para o caso em que se considera apenas o vento e para o caso em que se consideram, adicionalmente, os efeitos das plumas dos rios.
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Figura 89 – Evolução da temperatura a 42ºN simulada com um modelo 1D (Coelho, 1996) para o ano de 1994.

[image: image265.png]Prof. (m)

5000.0

2500.0

0.000





Figura 90 – Domínio e batimetria utilizados no estudo das correntes forçadas pelo vento.

Os resultados obtidos nesta simulação mostram o desenvolvimento de uma corrente costeira que decai rapidamente com a distância à costa (Figura 92). Nos picos de vento para Norte, as velocidades obtidas rondam os 40 cm s-1 e têm um transporte associado de 0.5 Sv. Tais correntes geradas sobre a plataforma contribuem obviamente para os transportes elevados que ocasionalmente se observam no Inverno. Os dados recolhidos durante o projecto OMEX II-II em Dezembro 97/Janeiro 98 evidenciam a presença de uma corrente semelhante sobre a plataforma continental (ver Figura 42) mas também mostram que tal corrente representa apenas uma pequena contribuição para o transporte total observado. Sendo assim pode concluir-se que as correntes geradas directamente pelo vento devem contribuir apenas com uma pequena fracção do transporte para Norte e apenas sobre a plataforma continental. Sobre a vertente a importância do vento deverá ser bastante menor e portanto o mecanismo dominante na geração da corrente deverá ser outro. 
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Figura 91 – Vento observado no ponto indicado na Figura nos primeiros dias de Março de 2001. Dados fornecidos pela Universidade de Santiago de Compostela.

Para o período de tempo em questão é possível que as plumas dos rios (nomeadamente a do Douro) possam ter um efeito significativo nas correntes (adiante se verá que efectivamente tal se verifica). No entanto fora da zona de influência dos rios é possível que os resultados sejam representativos das correntes na plataforma continental. Para comprovar esta ideia os resultados do modelo foram comparados com correntes observadas próximo da ria de Aveiro
. 
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Figura 92 – Velocidade induzida pelo vento sobre a plataforma continental às 18.00 horas do dia 6 de Março de 2001.

[image: image268.png]/////// ///%//////% /M/////%

55555

33333





Figura 93 – Comparação entre as correntes simuladas pelo modelo e as correntes observadas em frente à Ria de Aveiro.

Da comparação (Figura 93) concluí-se que efectivamente longe das zonas onde existe muita “água doce” sobre a plataforma os resultados obtidos por um modelo bidimensional representam bem a circulação. 

5.4 – O Efeito conjugado das plumas dos rios e do vento sobre a plataforma continental

Viu-se na simulação anterior que as correntes geradas na plataforma são da ordem de 40 cm s-1 nos picos de máxima velocidade para Norte. Além disso confirmou-se que na zona Sul do domínio as correntes simuladas comparam bem com as correntes observadas. No entanto nos dias seguintes a 4 de Março de 2001 foi possível (de uma forma trágica) perceber a existência sobre a plataforma continental de correntes cuja velocidade média integrada ao longo de 72 horas foi da ordem de 80 a 100 cm s-1. Por muito que se tenha tentado especular á volta de qual o fenómeno que esteve na origem de correntes tão intensas, a verdade é que o fenómeno continua mal compreendido. 

Com esta simulação pretende-se apenas, ilustrar o mecanismo descrito no capítulo 3 (Efeito conjugado de plumas de rios e do vento sobre a plataforma continental) que poderá explicar a ocorrência de um jacto tão intenso sobre a plataforma continental. Antes de descrever a simulação realizada com o modelo 3D vai-se descrever um outro resultado obtido com um modelo 1D vertical e que permite ilustrar o aprisionamento da quantidade de movimento numa camada muito pouco profunda. Para tal utilizaram-se os perfis de salinidade e temperatura obtidos durante a campanha do Instituto Hidrográfico (AC97) no Inverno de 1997 (final de 1997, início de 1998) numa altura em que ocorreu também forte pluviosidade em Portugal. Em particular o modelo 1D foi inicializado com um perfil de temperatura e salinidade obtido muito próximo da foz do Rio Douro (ver Figura 38) e foi forçado com os ventos que ocorreram entre 4 e 30 de Março de 2001. Entre 4 e 11 de Março houve vários episódios de vento muito intenso variando entre Sudoeste e Sudeste. Este facto é bem reflectido pelas velocidades obtidas com o modelo 1D como se pode observar na Figura 94. Mas o facto mais significativo a evidenciar nos resultados obtidos com o modelo 1D tem a ver com a extensão vertical do jacto (que justifica aliás a intensidade das velocidades). Como efectivamente se pode observar na Figura 94 as correntes induzidas pelo vento restringem-se aos primeiros 5 a 10 m de coluna de água. Isto representa um efeito tridimensional importante que invalida os resultados obtidos na secção anterior quando existe uma quantidade significativa de “água doce” na plataforma continental. De facto os perfis de salinidade e temperatura mostrados na Figura 38 (obtidos em Janeiro 1997/Dezembro de 1998) conjugados com o facto de se saber que em períodos de cheia o Douro tem caudais superiores a 10000 m3s-1, levam a crer que esta deveria ser a situação em Março de 2001. Acontece que numa situação dessas a quantidade de movimento transmitida pelo vento ao oceano é aprisionada muito próximo da superfície em vez de ser distribuída pela coluna de água. Esta distribuição de quentidade de movimento (e já agora de calor, sal ou qualquer outra propriedade da água do mar) requer uma difusão turbulenta efectiva. A intensidade da turbulência é proporcional ao vento (de facto é proporcional ao cubo da velocidade do vento) e ao gradiente vertical de velocidade, mas, além disso, é inibida pelo gradiente vertical de densidade (estratificação). Numa situação destas o termo de inibição é dominante e portanto a intensidade da turbulência tem um mínimo na base da haloclina que impede a distribuição de quantidade de movimento pela coluna vertical. Por essa razão o perfil de velocidade tem a forma que se apresenta na Figura 94. 
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Figura 94 – Componente meridional da velocidade simulada com um modelo 1D entre 6 e 30 de Março de 2001.

A simulação realizada com o modelo 3D difere da descrita no ponto anterior apenas pelas diferenças impostas pela tridimensionalidade e baroclinicidade da simulação. Assim o modelo foi inicializado com uma distribuição de salinidade homogénea no espaço (horizontal e vertical) e com uma distribuição de temperatura que corresponde a um perfil observado ao largo (longe da influência dos rios) durante o cruzeiro AC97. Portanto a distribuição de densidade inicial não apresenta gradientes horizontais o que significa que a condição inicial corresonde a uma situação de barotropia. As condições de fronteira aberta são constítuidas por um conjunto de condições de radiação semelhantes às descritas em 5.3. O forçamento à superfície é idêntico ao considerado em 5.3. Na vertical existem 10 camadas com a base situada a 2, 5, 30, 100, 200, 500, 1000, 2000, 3000 e 5000 m, respectivamente. Além disso a difusão vertical é determinada a partir de um modelo do tipo k-(. Para produzir os gradientes horizontais de salinidade e temperatura foram incluídas as descargas dos diversos rios existentes na costa portuguesa e espanhola utilizando valores típicos de caudais de cheia perfazendo no total um valor de 20000 m3s-1 (dos quais 10000 m3s-1 são devidos ao Rio Douro).

Alguns resultados obtidos nesta simulação são mostrados na Figura 95 e na Figura 96. Relativamente aos resultados obtidos em 5.3 pode ver-se que as velocidades à superfície são agora mais elevadas, com intensidades que chegam a 80 cms-1 e que permitem justificar o ocorrido na sequência do acidente de Entre-os-Rios. Por outro lado abaixo dos 30 m de profundidade existe uma contracorrente para Sul que se justifica pela dinâmica baroclínica do escoamento. De facto este exemplo permite, entre outras coisas ilustrar as diferenças básicas entre um escoamento barotrópico e um escoamento baroclínico. Se o volume de água introduzido pelos rios fôr desprezável face aos transportes na plataforma e se além disso se ignorar a intercção com o fundo (JEBAR) o transporte total resultante nesta simulação deverá ser essencialmente o mesmo que se obteve em 5.3 uma vez que depende apenas do vento. Ora as duas primeiras hipótese são justificáveis, primeiro porque os caudais dos rios são da ordem de 10-2 Sv enquanto que os transportes na plataforma são da ordem de 10-1 Sv e segundo porque os gradientes de profundidade são pequenos (sobre a plataforma). Uma vez que, neste caso, o escoamento é baroclínico deverão existir gradientes verticais e velocidade o que significa que o transporte total, tendo o mesmo valor, tem uma distribuição vertical associada. O apareciemento de uma contracorrente significa de facto que o transporte nas camadas superficias excede o transporte total induzido pelo vento e portanto tem de existir uma compensação abaixo dessas camadas. De facto o transporte estimado com base nos resultados do modelo é da mesma ordem de grandeza do estimado em 5.3 (0.5-0.7 Sv associados aos períodos de velocidade mais intensa).

No que respeita à corrente propriamente dita, próximo da superfície e à parte da maior intensidade que se obtém neste caso, o padrão é muito semelhante. A corrente concentra-se junto à costa e decais rapidamente de forma que no bordo da plataforma tem valores pouco significativos. A maior diferença, em termos de padrão, ocorre na foz do Douro, onde a descarga do rio produz um vórtice anticiclónico de dimensões consideráveis. 

Desta simulação (e da apresentada em 5.3) pode concluir-se que o vento poderá constituir um mecanismo de geração de correntes para Norte. No entanto não parece constituir o mecanismo principal e mais que isso não parece ser o mecanismo responsável pela corrente da vertente continental. A sua acção a esse nível parece mais relacionada com o facto dependendo da sua direcção permitir ou não que a corrente se manifeste à superfície. Quando o vento sopra de Oeste/Sudoeste permite que a corrente da vertente gerada pelo forçamento termohalino descrito em 5.2 atinja a superfície e eventualmente reforça-a (por vezes significativamente). Além disso nestas condições o vento produz uma corrente costeira para Norte de acordo com o mecanismo descrito no capítulo 3, que será mais ou menos intensa, dependendo da estratificação existente na plataforma (que pode ser devida à descarga dos rios mas também ao aquecimento das águas superficiais no Verão). A estratificação tem também influência na extensão vertical dessa corrente costeira. Na ausência de estratificação a corrente deve ocupar toda a coluna de água enquanto que na sua presença a corrente estende-se apenas pelas camadas superficiais. Por outro lado quando o vento sopra de Norte/Noroeste deverá produzir um jacto costeiro para Sul ao qual estará associado um transporte para o largo que implica o afloramento de água junto à costa (afloramento costeiro). Nestas condições e estratificação deverá ser reduzida. Sobre a vertente o efeito do vento deverá ser o de impedir a presença da corrente à superfície e evntualmente de diminuir (por vezes significativamente o transporte para Norte).
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Figura 95 Velocidade e salinidade na camada imeditamente abaixo da camada superficial em vários instantes de tempo entre 5 e 12 de Março de 1991.
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Figura 96 - Velocidade e salinidade na camada 4 em vários instantes de tempo entre 5 e 12 de Março de 1991.

Capítulo 6

Modelação da circulação na Margem Atlântica da Península Ibérica

6.1 – Estudos anteriores

Durante os últimos 20 anos têm sido publicados diversos trabalhos no domínio da modelação de escoamentos na fronteira Leste dos oceanos. De longe as duas regiões mais estudadas têm sido a costa Oeste dos Estados Unidos (a Corrente da Califórnia) e a costa Ocidental da Austrália (a Corrente de Leeuwin). McCreary et al.  (1987) conduziram uma série de experiências numéricas usando ventos estacionários e variáveis no tempo para estudar o sistema de afloramento da Corrente da Califórnia. Os resultados revelaram correntes relativamente fracas (<10 cm/s) sem vórtices, meandros ou filamentos. Os estudos publicados por Weaver e Middleton (1989), Batteen e Rutherford (1990) e Batteen et al.  (1992) focaram a modelação de escoamentos forçados pelo vento e pela densidade na costa Ocidental da Austrália. No último destes estudos, os autores foram capazes de reproduzir uma boa parte da variabilidade de mesoscala observada. Em contraste com as regiões descritas apenas alguns estudos foram realizados na costa Ocidental da Península Ibérica. Batteen et al.  (2000) usando uma estratégia muito semelhante á que foi usada para a costa australiana conseguiram simular a variabilidade de mesoscala que se observa na margem continental Ibérica. Esse era aliás o objectivo fundamental do estudo que não se propunha a obter um escoamento realista. Mais recentemente Røed e Shi (1999), no âmbito do projecto MORENA, estudaram a dinâmica da formação de filamentos de água fria – mais uma vez um estudo de processos. Jungclaus e Mellor (2000) utilizando o modelo de Princeton (POM) estudaram a formação da pluma de água mediterrânica no Golfo de Cádiz e – sem grande sucesso – a formação dos famosos vórtices de água Mediterrânica (Meddies). Finalmente Stevens et al.  (2000), mais uma vez no âmbito do projecto MORENA, conduziram com bastante sucesso um estudo bastante mais realista, onde compararam os resultados do modelo com os dados obtidos nas campanhas hidrográficas do projecto. Para tal recorreram a médias mensais dos ventos retiradas de um atlas climatológico e usaram como condição de fronteira aberta os valores da função de corrente barotrópica obtida com um modelo de circulação do Atlântico Norte.

Uma das causas de existirem tão poucos estudos realistas sobre a circulação próximo da margem continental é que efectivamente tal tarefa revela-se um problema muito complicado. Para simular uma região como a margem continental Ibérica é necessário por uma lado ter uma resolução elevada (tipicamente ≤10 km) e por outro lado considerar a influência da circulação de grande escala. O ideal seria simular poder ter ambas as coisas no mesmo modelo, i. e., simular toda a bacia oceânica com grande resolução. Isso é no entanto impossível actualmente e portanto a solução passa por considerar apenas regiões de extensão limitada e ter arte suficiente para encontrar as condições de fronteira adequadas. Outro problema, não menos complicado quando se pretende simular o escoamento numa região como a margem continental, é o facto de ter de se simular a interacção entre um fluido estratificado e um fundo com inclinações muito pronunciadas (a vertente continental). Neste tipo de sistemas, regra geral, os modelos numéricos dão-se muito mal. Todos os tipos de coordenada vertical apresentam problemas típicos para este caso. Os modelos de coordenada isopícnica têm o problema de as linhas de densidade se tornarem demasiado inclinadas ( o que acontece com frequência por exemplo em episódios de afloramento costeiro). Os modelos de coordenada sigma (coordenadas que acompanham o fundo) têm o problema de o gradiente de pressão interno (devido à densidade) ser mal calculado em zonas onde o fundo é inclinado. Os modelos cartesianos (ou de coordenada geopotencial) apresentam uma resolução pobre junto ao fundo devido à discretização em degraus. É sempre necessário sacrificar alguma coisa neste tipo de modelos. O modelo utilizado neste trabalho tem a particulariedade de permitir qualquer um dos tipos de discretização acima referidos. A estratégia seguida para escolher o tipo de coordenada a utilizar foi comparar a solução obtida com os dados de campo disponíveis e escolher o melhor cmpromisso.

6.2 – Definição das experiências numéricas

Neste capítulo serão expostos os resultados de 4 experiências numéricas que visam por um lado testar a sensibilidade do modelo à resolução horizontal e por outro lado isolar os efeitos do forçamento termohalino do forçamento do vento. Assim sendo as experiências realizadas foram as seguintes:

1. Simulação do escoamento numa porção do Atlântico Nordeste delimitada pelos paralelos 30ºN e 56ºN e pelos meridianos de Greenwich e de 30ºW, devido exclusivamente ao forçamento termohalino utilizando uma malha cuja resolução horizontal é de ¼ºx ¼º (TH25).

2. Simulação do escoamento no mesmo domínio e na mesma malha agora forçado pela acção conjunta do vento e da densidade (VTH25).

3. Simulação do escoamento termohalino numa malha com resolução de 8x8 km que engloba a área delimitada a Sul pelo paralelo 34ºN, a Norte por 46ºN, a Ocidente por 15ºW e Oriente por 6ºW (TH8).

4. Simulação do escoamento no mesmo domínio e na mesma malha agora forçado pela acção conjunta do vento e da densidade (VTH8).

6.2.1 – Batimetria e malhas utilizadas

Para todas as simulações a batimetria utilizada foi calculada a partir do conjunto de dados denominado ETOPO5 e compilado pelo U. S. Naval Oceanographic Office em 1987. A resolução original do ETOPO5 é de 5 minutos. Os dados foram interpolados para as malhas a utilizar em cada uma das experiências através de um algoritmo de interpolação que utiliza splines cúbicos. Para além disso foi utilizado um filtro espacial que garante a não existência de declives entre 2 pontos da malha consecutivos superiores a 20%. A Figura 97 mostra as batimetrias resultantes para cada uma das simulações.

De acordo com os testes realizados concluíu-se que o sistema de coordenadas verticais que melhor reproduz é o sistema de coordenadas geopotenciais – onde as profundidades de cálculos das diversas variáveis de prognóstico são fixadas à partida. Os detalhes que permitem chegar a tal conclusão foram publicados por Neves et al.  (2000). Para de alguma forma minimizar o problema da resolução no fundo, inerente aos modelos de coordenada geopotencial foram utilizadas as denominadas shaved cells (Visbeck et al. , 1997).

Na vertical o modelo utiliza em ambas as configurações (a de 8 km para as experiências TH8 e VTH8 e a de ¼º para as experiências TH25 e VTH25) 18 camadas centradas nas seguintes profundidades: 5,20, 45, 80, 130, 200, 290, 400, 530, 680, 850, 1040, 1250, 1480, 1750, 2200, 3000 e 4250 m.
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Figura 97 – Batimetrias utilizadas no modelo: Em cima nas experiências TH8 e VTH8; em baixo nas experiências TH25 e VTH25.

6.2.2 – Paremeterização da difusão horizontal e vertical

A difusão horizontal é do tipo harmónica para as duas configurações com um coeficiente de difusão para o calor, sal e quantidade de movimento contante e igual a 150 m2s-1 para a configuração de ¼º e 50 m2s-1 para a configuração de 8 km. A difusão vertical foi parameterizada com coeficientes de difusão determinados a partir do modelo k-( contido no GOTM com as seguintes opções: A energia cinética turbulenta é calculada a partir da sua equação de evolução habitual (Equação 42); O comprimento de mistura é determinado a partir da taxa de dissipação que por sua obedece também a uma equação de evolução.

6.2.3 – Condições iniciais

O método de inicialização das 4 experiências numéricas é o mesmo embora se recorram a conjuntos de dados diferentes. Para as experiências TH25 e TH8 o modelo é inicializado a partir do repouso com uma distribuição de temperatura e salinidade determinada por interpolação para a malha de cálculo dos campos climatológicos médios anuais de temperatura e salinidade publicados por Boyer e Levitus (1997). Estes campos disponíveis numa malha de ¼ºx¼º foram obtidos pelos autores a partir dos atlas publicados por Levitus e Boyer (1994) e por Levitus et al.  (1994) para uma malha de 1ºx1º - denomidados WOA94. O WOA94 foi utilizado para inicializar as experiências VTH8 e VTH25. Nestes casos os campos utilizados na inicialização correspondem aos campos médios de Inverno (as simulações começam sempre a 1 de Janeiro). A razão pela qual se utilizou o WOA94 em vez da versão mais recente do atlas é que este último só está ainda disponível para campos médios anuais e como adiante se verificará nestas experiências numéricas são necessários campos médios sazonais.

6.2.4 – Constrangimentos à evolução dos campos de temperatura e salinidade

Nos pontos interiores do domínio a temperatura e a salinidade são calculadas através das suas equações de evolução. Como se tratam de simulações com uma duração da ordem de anos é geralmente necessário prevenir os desvios em relação às condições iniciais impostas. Em particular isso é importante no oceano profundo devido à simulação inadequada da mistura diapícnica e os erros introduzidos na fronteira. Para evitar isso é habitual utilizar como já foi aliás referido um termo de ajustamento da forma [
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. Os valores habituais dos parâmetros utilizados neste tipo de relaxação são (=180 dias e (=1500 m de forma que o ajustamento só ocorre de forma efectiva abaixo da MSOW. O ajustamento, no caso das experiências TH8 e TH25 é feito para os valores médios anuais enquanto que nas experiências VTH8 e VTH25 é feito para as médias sazonais.

Para além disso junto da fronteira com o Mar Mediterrâneo no caso das simulações VTH8 e TH8 e da fronteira Oriental dentro do Mar Mediterrâneo nas experiências VTH25 e TH25 também são impostos constrangimentos à evolução da temperatura e da salinidade. O método é idêntico ao que a seguir se descreve para as fronteiras abertas por isso não será descrito nesta secção. A razão pela qual se aplicam estes constrangimentos na zona de fronteira próxima do Mediterrâneo prende-se com a necessidade de preservar as características das massas de água nesta região uma vez que essas características têm influência na dinâmica de todo o sistema. Em particular, por exemplo o facto de forçar a temperatura e a salinidade para os valores climatológicos no Golfo de Cádiz permite minimizar as dificuldades que todos os modelos têm em simular a incorporação de NACW na MSOW. 
6.2.5 – Duração das simulações e Spin-up (Arranque)

As experiências conduzidas utilizando apenas o forçamento termohalino tiveram todas a duração de 1 ano. Na ausência de forçamento pelo vento este tempo de simulação é suficiente para gerar a corrente e a variabilidade de mesoscala associada (Batteen et al 1992). Para as experiências VTH8 e VTH25 o caso é diferente. O tempo necessário para que se possa considerar que se atingiu um estado de equilíbrio acima da termoclina (visto que o ajustamento no oceano rpofundo é da ordem da centenas a milhares de anos) é o tempo que as ondas de Kelvin e Rossby geradas pelo forçamento à superfície levam a propagar-se pelo domínio. Nas latitudes médias a escala relavante é a velocidade de fase do modo não dispersivo da onda de Rossby. A 30ºN essa velocidade vale 2.5 cm s-1 e como, por exemplo, o Pacífico tem 12000 km de largura significa que nesse caso são necessários 11 anos para que a onda de Rossby o atravesse
. Uma outra forma de determinar o tempo necessário para o arranque do modelo consiste em monitorizar a energia cinética total e verificar quando é que se atinge um estado de equilíbrio. No caso do domínio da experiência VTH25 (aquela que por via da sua maior dimensão envolve um tempo de arranque maior) esse tempo é aproximadamente 1 ano como se pode observar na Figura 98. Assim sendo as experiências VTH25 e VTH8 tiveram ambas a duração de 3 anos, sendo analisados os resultados relativos ao terceiro ano de simulação.
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Figura 98 – Média volúmica da energia cinética total referente à experiência numérica VTH25.

6.3 – Condições de fronteira

6.3.1 – Forçamento atmosférico 

Nas experiências TH8 e TH25 não existe propriamente um forçamento atmosférico devido aos objectivos que se pretendem atingir. No entanto a advecção de calor e sal distorce obviamente o campo inicial de temperatura e salinidade pelo que para manter um certo realismo na distribuição espacial dessas propriedades se optou pela imposição de fluxos de calor e massa artificiais. A técnica é muito simples e comum e consite em relaxar a temperatura e a salinidade à superfície para um valor predeterminado que neste caso são as médias climatológicas anuais extraídas do atlas de Boyer e Levitus (1997) que foram utilizadas na inicialização. A escala de tempo associada a essa relaxação é de 30 dias. Na prática o método consiste em adicionar um termo às equações de evolução da temperatura e da salindade à superfície cuja forma é 
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Para as experiências VTH8 e VTH25 pretende-se estudar o efeito adicional do vento sobre a circulação o que obviamente requer um forçamento diferente. Os primeiros 2 anos de simulação são idênticos em ambas as simulações. As tensões do vento foram obtidas a partir das análises do ECMWF (European Center for Medium Range Weather Forecast) publicadas por Trenberth et al.  (1990) e que consistem de médias mensais. Os dados foram interpolados para a malha do modelo e além disso as médias mensais são também interpoladas no tempo para cada instante de cálculo. Para além das restrições à evolução dos campos de temperatura e salinidade no oceano profundo e próximo do Mar Mediterrâneo já referidas os fluxos de calor e massa á superfície são simulados tal como no caso das experiências TH8 e TH25. A diferença é que neste caso a relaxação é feita não para os valores médios anuais mas para um valor instantâneo que é obtido a partir da interpolação no tempo dos valores médios sazonais de temperatura e salinidade à superfície. 

As condições atmosféricas descritas para os primeiros 2 anos de simulação são mantidas no terceiro ano na experiência VTH25 ao contrário do que acontece na experiência VTH8 onde são usados os ventos “reais” obtidos a partir do modelo de previsão do ECMWF. Infelizmente este conjunto de dados foi disponibilizado no âmbito do projecto OMEX II-II e só cobre a área em estudo na simulação VTH8 o que inviabiliza a sua utilização no domínio considerado pela VTH25.

No terceiro ano de simulação da experiência VTH8 usam-se então, as tensões do vento, os fluxos de calor latente e sensível, a radiação solar, a radiação de grande comprimento de onda, a evaporação e a precipitação diárias fornecidas pelo modelo de previsão do ECMWF. Os dados são mais uma vez interpolados no espaço e no tempo para cada ponto de cálculo e para cada instante respectivamente. As restrições à evolução do campo de temperatura e salinidade são abandonadas visto que agora se consideram explicitamente os fluxos de calor e massa. Não é considerado nenhum termo de retroacção visto que os eventuais desvios que possam ocorrer não deverão ser muito significativos ao final de um ano.

6.3..2 – Condições de fronteira laterais

Fronteira sólidas e rios

As velocidades normais e tangenciais nas paredes laterais são nulas. O caudal dos rios é deprezado em todas as simulações apresentadas uma vez que o seu efeito é muito localizado no tempo e restringe-se à plataforma continental. Finalmente as consequências para a circulação não são muito relevantes mesmo em casos extremos.

Fronteiras abertas

Quando se pretende, como é o caso, simular o escoamento numa região limitada do oceano, duma forma realista é necessário impôr condições de fronteira que permitam, não só, a saída do domínio de perturbações nele geradas, mas que contenham também informação sobre as condições no exterior. Isto coloca por um lado o problema da implementação da condição de fronteira e por outro a determinação das grandezas físicas que é necessário impôr. Ambos os problemas serão abordados na discussão seguinte. 

As condições utilizadas nas fronteiras abertas são exactamente iguais nas 4 simulações em questão com excepção da interacção com o Mar Mediterrâneo. No caso das experiências TH25 e VTH25 o estreito de Gibraltar é explicitamente modelado pelo que não é necessário nenhuma condição em particular. A fronteira oriental do Mediterrâneo está fechada, neste caso, pelo que existe a necessidade de impôr as características das massas de água na vizinhança dessa fronteira. Este problema não é diferente do que se tem numa fronteira aberta pelo que é tratado exactamente da mesma forma utilizando um método de relaxação que será descrito adiante. Pelo contrário nas experiências TH8 e VTH8 o estreito de Gibraltar não é simulado. Em vez disso são impostas as velocidades, a temperatura e a salinidade características que são mantidas constantes ao longo dos 3 anos de simulação. Os valores impostos são os que se mostram na Figura 99 e são basicamente iguais aos que foram utilizados por Jungclaus e Mellor (2000). O transporte total correspondente a esta condição de fronteira é de 0.8 Sv de água com as caracterísiticas da água Atlântica a sair do domínio pelas camadas superficiais e 0.8 Sv de água Mediterrânica a entrar no domínio nas camadas próximas do fundo.
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Figura 99 – Temperatura (linha a cheio + círculos), salinidade (linha a cheio + asteriscos) e valocidade zonal (tracejado + quadrados) impostas no estreito de Gibraltar.

O conjunto de condições de fronteira utilizadas nas fonteiras Sul, Oeste e Norte dos domínios considerados é uma combinação das várias possibilidades descritas no capítulo 5. Nessas fonteiras é, antes de tudo, necessário conhecer o transporte volúmico em cada uma das delas – aquilo a que os oceanógrafos físicos chamam de transporte barotrópico. Isto porque no oceano a escala espacial associada à circulação barotrópica – o raio de Rossby externo – é da ordem de 1000 km, i. e., da mesma ordem de grandeza do domínio em estudo. Além disso é necessário conhecer o nível do mar, a temperatura a salinidade e a estrutura vertical da velocidade (velocidades baroclínicas). O conjunto de condições que a seguir se descreve é um misto entre as condições usadas por Oey e Chen (1992) e o esquema denominado FOA por Palma e Matano (2000) – ver também Palma e Matano (1998). Consiste de impôr os transportes barotrópicos nas fronteiras que sejam consistentes com o campo de densidade imposto (temperatura e salinidade) e ao mesmo tempo permitir que as ondas geradas no interior do domínio sejam radiadas.

As velocidades barotrópicas (ou os transportes) são deduzidos dos campos sazonais estacionários de densidade (o método de determinar esses transportes será discutido adiante). Para além disso usa-se a condição de radiação proposta por Flather (1976) para a componente normal da velocidade barotrópica : 
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 - os detalhes da equação já foram discutidos no capítulo 5. 

Para as velocidades baroclínicas utiliza-se uma condição de radiação de Sommerfeld ligeiramente modificada (
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) de forma a incluir um termo de relaxação. Finalmente para a temperatura e para a salinidade utiliza-se a condição proposta por Oey e Chen (1992) traduzida pela equação 
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Juntamente com este conjunto de condições de fronteira as variáveis de prognóstico são relaxadas para a climatologia aplicando um termo de relaxação newtoniana nas equações de prognóstico: 
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, onde ( representa a temperatura, salinidade e as componentes barotrópica e baroclínica da velocidade, ( uma escala de tempo de relaxação que varia desde o seu valor na fonteira (180 dias) até infinito numa distância de 50 km. Finalmente (clim é valor externo calculado a partir dos dados climatológicos. Estes valores climatológicos são no caso das experiências TH# determinados a partir das médias anuais enquanto que nas experiências VTH# são valores instantâneso determinados a partir das médias sazonais. Relativamente à referida relaxação aplicada no interior do Mediterrâneo nas experiências TH25 e VTH25 trata-se efectivamente de aplicar nessa zona o último dos procedimentos descritos.

Para implementar o conjunto de condições de fronteira descrito são necessários os valores externos das variáveis de prognóstico. Para a temperatura e salinidade os dados utilizados são os valores climatológicos. Mais uma vez os dados são interpolados para cada ponto de fronteira e se necessário para cada instante de cálculo. A determinação dos transportes barotrópicos, nível do mar e velocidades baroclínicas oferece várias possibilidades. 

Uma delas é extrair essa informação de um modelo global como fizeram Stevens et al.  (2000). Uma terceira possibilidade é recorrer á bibliografia disponível sobre a região em estudo e distribuir de uma forma razoável os transportes que se conhecem pela fronteira (Penduff et al. , 2000). No caso presente da existem vários estudos sobre a circulação de larga escala no Atlântico Nordeste que permitem conhecer ter estimativas do transporte através da fronteira Ocidental (e.g. Pollard e Pu, 1985; Maillard, 1986; Siedler e Onken, 1996; Saunders, 1982; Paillet e Mercier, 1997). O problema é como já foi aliás abordado principalmente a fronteira Norte, onde os diversos resultados estão longe de ser concordantes. 

A terceira possibilidade é determinar as velocidades absolutas recorrendo por exemplo a uma base de dados de temperatura e salinidade e utilizando as equações do movimento geostrófico. O problema deste método é que requer a admissão de um nível de movimento nulo no oceano de forma a que as velocidades geostróficas que são relativas, se transformem em velocidades absolutas. Por exemplo Marchesiello et al (2000) admitiram que esse nível era 550 dbar num estudo realizado sobre a sensibilidade de um modelo 3D da corrente da Califórnia às condições de fronteira. Treguier et al (submetido ao Journal of Geophysical Research) consideraram que esse nível poderia ser o fundo para determinar o transporte da Corrente Circumpolar Antártica através da passagem de Drake. No caso presente os resultados obtidos no capítulo 4 deixam concluir que o nível de referência localizado a 2500 m permite determinar valores do transporte bastante aceitáveis – também foram este os nível escolhido por Paillet e Mercier (1997) e Arhan et al.  (1994). Embora esses resultados não possam (ou não devam) ser utilizados directamente aqui como condição de fronteira – visto que os valores impostos na fronteira não seriam necessáriamente compatíveis com os do interior do domínio e além disso não permitiram ter, quando necessária, sazonalidade na fronteira – eles servem com referência para as estimativas que foram feitas.

Assim sendo, e assumindo então como nível de movimento nulo os 2500 m, é possível determinar as velocidades médias na vertical (ou barotrópicas)
. Uma vez conhecidas estas velocidades o nível do mar pode ser determinada a partir da equação geostrófica integrada na vertical. Finalmente as velocidades baroclínicas são os desvios entre a velocidade absoluta e a velocidade média na vertical. A Figura 100 ilustra as velocidades aplicadas na fronteira Oeste nas experiências TH8 e VTH8. Mostra que as correntes para Leste na camada superficial estão concentradas a Sul de 37ºN e entre 39 e 42ºN conforme já havia sido referido no capítulo 4.
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Figura 100 – Velocidades aplicadas na fronteira Oeste nas experiências TH8 e VTH8.

6.4 – Resultados

6.4.1 – Malha de 8 km

Estas duas experiências foram desenhadas para: (i) investigar o papel do gradiente meridional de densidade na corrente vertente continental levando em conta a topografia real (TH8); (ii) estudar o efeito adicional do vento e em particular descrever o ciclo sazonal na margem Ocidental Ibérica (VTH8). 

Experiência TH8

Antes de começar a analisar os resultados obtidos deve mencionar-se que embora aqui se apresentem resultados obtidos utilizando como forçamento o campo médio anual de densidade, foram conduzidas outras experiências utlizando os campos médios de Verão, Inverno, Outono e Primavera. As diferenças entre os resultados obtidos nas 5 simulações são irrelavenates, o que não é de estranhar, uma vez que os cálculos realizados por Klein e Siedler (1989) mostram que o gradiente merdional de pressão (ou densidade) está presente durante todo o ano e não apresenta sinais de enfraquecimento em nenhuma estação em particular. O escoamento de larga escala gerado por este gradiente ocorre principalmente nos 200-300 m superficiais; próximo da fronteira Oriental do oceano (sobre o bordo da plataforma continental e vertente superior) este escoamento força a ocorrência de uma sobrelevação da superfície do mar da qual resulta a corrente da vertente continental dirigida para Norte. Este escoamento, característico da fronteira Este dos oceanos foi corroborado noutras simulações numéricas para a corrente de Leeuwin (Austrália Ocidental) por McCreary et al. , (1986) e por Weaver e Middleton (1990).

A média do último mês de simulação da velocidade a 5 m de profundidade mostra-se na Figura 101. Sobre a plataforma e vertente continental pode observar-se inequivocamente a corrente da vertente continental. As corrente é relativamente acentuada a Sul de 41ºN diminuindo depois até cerca de 43ºN onde de novo aumenta essencialmente devido ao “retorno” do braço que circulou em torno do Banco da Galiza. Ao largo (a Oeste de 12ºW) a circulação corresponde essencialmente ao que se sabe sobre o giro subtropical (não é mostrado na Figura). A largura (cerca de 80 km – excluindo a platafroma continental) e a intensidade da corrente corrente são comparáveis com as observações e com resultados de modelos em condições semelhante (e. g., Stevens et al. , 2000). Sobre a plataforma continental isso não é verdade mas obviamente que aí os efeitos do vento – que não são considerados nesta simulação – são dominantes.

Mais uma vez o modelo mostra a existência de várias zonas onde a corrente da vertente se separa e deflecte para Oeste. Isso acontece com especial relevo entre 38ºN e 39ºN onde se forma uma circulação ciclónica que aparentemente realimenta a corrente a Sul a cerca de 37ºN, e a 41ºN onde uma boa parte da corrente se separa e contorna o Banco da Galiza. A 40ºN  também existe uma corrente dirigida para Oeste dando também origem a um vórtice ciclónico que aparenta ter um carácter quase permanente. Todas estas características da circulação são suportadas por trabalhos anteriormente publicados (por exemplo, Mazé et al. , 1997; Daniault et al. , 1994; Stevens et al. , 2000). Na zona do Cabo Finisterra a interacção entre a corrente da vertente (para Norte/Este) e a circulação oceânica ao largo para Oeste ( confirmada por LeCann et al. , 2001) dá origem à formação de várias estruturas ciclónicas que são aliás típicas desta região (Dubert, comunicação pessoal).
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Figura 101 – Campo de velocidade média do último mês de simulação a 5 m de profundidade. Para evitar sobreposição de vectores estes só são impressos de 2 em 2 pontos em ambas as direcções.

Outro aspecto importante a analisar tem a ver com as zonas de “inflow” do oceano para a margem continental, ou por outras palavras, em que zonas o escoamento para Este associado ao gradiente meridional de pressão alimenta a corrente da vertente. Os resultados mostram que isso acontece próximo de 40ºN e a Sul de 37ºN. Em ambos os casos existe suporte observacional para os resultados. O “inflow” a 40ºN, foi várias vezes mencionado ao longo do texto e está aparentemente associado a um gradiente de densidade mais acentuado nessa região. A zona a Sul também foi referida como sendo uma zona peviligiada pa a a ocorrrência de transportes para Leste consideráveis associados à corrente do Açores. Os resultados de Mauritzen et al.  (2001) permitiram-lhe sugerir que parte da NACW transportada para o Golfo de Cádiz recircularia para Oeste junto à costa Sul de Portugal, enquanto que Jia (2000) identificou a “célula ciclónica do Golfo de Cádiz”. Efectivametente os resultados do modelo mostram que existe essa corrente na costa Sul de Portugal (também identificada por Relvas, 1999), mas além disso mostram que existe também uma componente que vem directamente de Sul. Este resultado suporta as conclusões retiradas por Mazé et al.  (1997) que referiam exactamente a necessidade de existir uma contribuição directamente de Sul para justificar os elevados transportes determinados a 37ºN.
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Figura 102 - Campo de velocidade média do último mês de simulação a 780 m de profundidade. Para evitar sobreposição de vectores estes só são impressos de 2 em 2 pontos em ambas as direcções.

A grande vantagem apresentada por esta simulação relativamente à TH25 é a resolução horizontal que passou a ser 3 vezes superiores, o que em princípio permitiria uma melhor representação dos processos que ocorrem na vertente continental. Foi visto que o modelo com um passo espacial de 25 km é capaz de representar razoavelmente a circulação nas camadas superiores do oceano – ainda que aparentemente subestimando os transportes – mas é de todo incapaz de reproduzir a corrente da vertente aos níveis da MSOW. Um dos principais argumentos para realizar esta simulação com 8 km de resolução espacial é a de tentar obter uma melhor descrição dos processos junto á vertente. Neste aspecto pode dizer-se que a simulação TH8 e subsequentemente a VTH8 foram bem sucedidas pois o modelo é efectivamente capaz de representar a corrente da vertente aos níveis da MSOW. Na Figura 102 mostra-se o campo de velocidades a 780 m de profundidade que de grosso modo corresponde ao núcleo superior de MSOW na margem Ibérica enquanto que na Figura 103 estão representadas as velocidades a 1050 m (que é no modelo a profundidade correspondente ao núcleo inferior de MSOW). Em ambos os casos a corrente da vertente é visível com clareza até 41ºN onde praticamente toda ela deflecte para Oeste em torno do Banco da Galiza. Junto à vertente e a Norte de 41ºN a corrente enfraquece muito e praticamente desaparece entre 42ºN e 43ºN. Este resultado é também ele suportado pelas observações descritas no capítulo 3 e por outros autores como por exemplo Fiúza et al.  (1998) e Mazé et al.  (1997).
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Figura 103 - Campo de velocidade média do último mês de simulação a 1050 m de profundidade. Para evitar sobreposição de vectores estes só são impressos de 2 em 2 pontos em ambas as direcções.

Usando os campos de velocidade médios do último mês de simulação foram estimados os transportes meridionais em 5 secções zonais (38ºN, 40ºN, 41ºN, 42ºN e 42ºN) ao longo da margem Ibérica. Estas secções estendem-se desde 10.5ºW até à costa de forma que os resultados são directamente comparáveis com as estimativas de Mazé et al.  (1997)
. Além disso foram também realizadas estimativas nas secções N e NO para as quais existem transportes calculados directamente a partir de dados de correntómetros. Na secção N o transporte estimado nos primeiros 750 m é 1.9 Sv e entre 750 m e 1250 m é 0.65 Sv. Por outro lado na secção NO os transportes são 0.7 v e 0.25 Sv, respectivamente entre a superfície e 750 m e entre 750 m e 1250 m. Significa que os transportes calculados pelo modelo quando se considera apenas o forçamento termohalino são bastante concordantes com os transportes estimados a partir dos correntómetros para os meses de Primavera e Outono o que pode constituir uma indicação clara de que nestas épocas do ano o gradiente meridional de pressão é o principal mecanismo forçador da circulação na vertente continental Ibérica. Tal facto não é de estranhar, uma vez que se tratam períodos de transição entre estações do ano onde o vento é mais estável e persistente. Na Figura 104 estão representadas diversas estimativas de transportes baseados em observações (uma reposição da Figura 53) que são comparadas com os resultados obtidos com o modelo. Mais uma vez fica demosntrado que o transporte não aumenta para Norte. Pelo contrário diminuí à taxa 0.86 Sv por grau de latitude sendo essa dimunuição mais evidente aos níveis da MSOW (na Tabela 7 resumem-se as taxas de diminuição do transporte em função da latitude). Os maiores valores são obtidos a Sul do Cabo da Roca tanto para os níveis da NACW como da MSOW, reflectindo as contribuições da recirculação no Golfo de Cádiz, as que vêm directamente do Sul e ainda as da água mediterrânica (que entretanto já incorporou uma parte da NACW que entrou no Golfo de Cádiz). A 40ºN, 25% do transporte total (nos primeiros 1250 m) perdeu-se sendo essa redução particularmente evidente aos níveis da MSOW o que está de acordo com Daniault et al.  (1994) e Mazé et al.  (1997) que propuseram que parte da MSOW seria deflectida para Oeste quando chega à bacia do Tejo. Entre 40ºN e 41ºN a diminuição do transporte é relativamente pequena o que pode ser explicado por um lado pela existência de importantes velocidades para Oeste e por outro pelo facto de a essa latitude existir algum “inflow” do oceano profundo. As velocidades para Oeste nesta banda de latitudes poderão estar relacionadas com a presença do Banco de Vasco da Gama que por sua vez faz parte de um complexo sistema de montes submarinos que engloba também o monte de Vigo e o Banco da Galiza. A 42ºN o decréscimo tanto na velocidades como nos transportes é bastante acentuado. Olhando para qualquer um dos campos de velocidade apresentados é fácil compreender porquê. Uma boa parte da corrente da vertente é deflectida para Oeste, conseqûencia da presença das várias estruturas montanhosas acima referidas e, para além disso, não existe aparentemente nenhum forçamento para a corrente ao que acresce ainda o facto de a secção através da qual passa a corrente alargar imenso. Este último aspecto referido está relacionado com o facto de entre a palataforma continental e o Banco da Galiza existir um enorme vale. Finalmente entre 42ºN e 43ºN o transporte aumenta ligeiramente o que pode ser interpertado como sendo consequência do “retorno” de uma parte da corrente da vertente continental que contornou o banco da Galiza. Deve referir-se que as estimativas realizadas por Jorge da Silva (1996) dão exactamente o mesmo tipo de resultado.
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Figura 104 – Transportes meridionais estimados ao longo da margem Ibérica (valores positivos indicam transporte para Norte). Em cima estão representados os transportes estimados aos níveis da NACW e em baixo os transportes aos níveis da MSOW. Os dados relativos a correntómetros são para o mês de Maio. Os dados de Mauritzen et al. (2001) são estimativas realizadas na costa Sul de Portugal que por questões de simplicidade são representados a 36ºN como se se tratassem de transportes meridionais.

Em resumo pode dizer-se que o modelo com um passo especial de 8 km produz um conjunto de resultados muito aceitável, que mesmo com a enorme simplificação de não incluir o forçamento pelo vento são comparáveis com estimativas obtidas em épocas do ano em que se supõe que ele seja menos importante. Tais resultados permitem confirmar que o forçamento termohalino deve ser o responsável pelo estabelecimento e manutenção da corrente da vertente continental. 

Ao nível da NACW as diferenças mais significativas entre os transportes estimados via modelo e os observados ocorrem quando os resultados são comparados com os obtidos por Jorge da Silva (1996). Huthnance et al.  (2001) referiram-se as estes transportes como sendo um limite máximo para os transportes, no sentido em que foram estimados com base em observações realizadas num período extremamente favorável para o desenvolvimento de uma corrente para Norte (Inverno de 1994). Mais uma vez o recurso aos dados do indíce de afloramento diário a 42ºN, mostra que efectivamente em 1994 o vento foi favorável ao estabelecimento de uma corrente para Norte (componente meridional positiva e índice de afloramento negativo) durante praticamente todo o último trimestre, o que constutui uma situação um pouco anormal – como se pode constatar na Figura 105. 

	
	Total (0-1250 m)
	NACW
	MSOW

	Modelo
	0.81 Sv/ºLat
	0.23 Sv/ºLat
	0.58 Sv/ºLat

	Mazé et al.  (1997)
	0.63 Sv/ºLat
	0.1 Sv/ºLat
	0.53 Sv/ºLat

	J. da Silva (1996)
	
	0.26 Sv/ºLat
	


Tabela 7 – Taxa de diminuição dos transportes em função da latitude.

Ao nível da MSOW a concordância obtida é muito razoável o que permite concluir que as trocas de água entre a margem continental e o oceano profundo ocorrem principalmente a estes níveis com uma tendência óbvia e generalizada para a exportação. Isto está provavelmente relacionado com o facto de a topografia ser muito mais influente a estas profundidades do que aos níveis da NACW. A Norte de 41ºN a corrente junto à vertente é muito ténue a estas profundidades tal qual foi observado por Fiúza et al.  (1998).

Finalmente outro aspecto muito relevante dos resultados prende-se com o facto de eles fornecerem suporte para os transportes elevados medidos na costa Sudoeste de Portugal. Ao nível da MSOW o transporte corresponde aos valores que aparecem com frequência na literatura. O mecanismo é amplamente conhecido e já foi aqui debatido pelo que não tem grande relevância insitir no assunto. Nas camadas superiores (NACW) o sistema funciona da seguinte forma: O braço da corrente dos Açores que chega ao Golfo de Cádiz divide-se em três componentes principais: um é incorporado na corrente mediterrânica (2 a 4 Sv); um outro recirculao para Oeste junto à costa Sul do Algarve, nas camadas superficiais (1 Sv) e o terceiro alimenta directamente a corrente da vertente (~2 Sv)
. A corrente assim formada circula para Norte ao longo da vertente e a cerca de 38.5ºN, aparentemente em consequência dos obstáculos topográficos na zona de Setúbal/Lisboa, recircula em parte para Oeste formando um giro ciclónico que realimenta de novo a corrente a Sul. Este padrão de circulação é muito semelhante ao obtido por Jia (2000) e também durante o projecto CANIGO pela Universidade de East Anglia (ver Figura 56).
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Figura 105 – Índice de afloramento diário a 42ºN, 9ºW para os anos de 1993, 1994 e 1995. A curva a preto representa a média corrida dos dados originais com um período de 15 dias e permite uma melhor visualização da variabilidade do índice.

Experiência VTH8

O principal objectivo desta experiência é o de conseguir simular o escoamento numa situação o mais realista possível dentro das limitações actuais em termos de poder computacional. Com esse propósito foram utilizados ventos diários para o ano de 1994 (o ano em que existe um maior número de dados). O campo de vento utilizado tem origem no modelo de previsão do ECMWF. A Figura 106 mostra a componente meridional da tensão do vento a 42.5ºN. Pode ver-se que a estação de afloramento começa no princípio de Junho com um episódio relativamente forte a que se seguem outros em Julho, Agosto e Setembro. A partir do final de Setembro os episódios de afloramento cessam quase completamente. Quando comparado com outros anos pode dizer-se que 1994 teve uma estação de afloramento curta e pouco persistente (comparar por exemplo com 1995 na Figura 105). Por outro lado ocorreram alguns episódios de afloramento relativamente intensos durante o Inverno (em Janeiro e no final de Fevereiro-princípio de Março).
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Figura 106 – Componente meridional da tensão do vento a 42.5ºN obtida a partir do modelo de previsão atmosférica do ECMWF.

Na Figura 107 mostra-se o campo médio de velocidade a 5 m de profundidade em Fevereiro de 1994. A resposta do modelo ao forçamento termohalino e atmosférico inclúi uma corrente para Norte à superfície que a 40ºN se estende até 11ºW e com um valor máximo sobre a vertente continental de 15 cms-1. A 42ºN esse valor diminuíu para 5 cms-1, o que compara muito bem com os 3.9 cms-1 de corrente média para Fevereiro de 1994 observados a 42.267ºN e a 56 m de profundidade (na Tabela 8 apresenta-se um sumário das estatísticas das correntes observadas em Fevereiro de 1994 entre 42ºN e 43ºN). Abaixo das camadas superficiais a corrente da vertente continua presente mas, por exemplo a 1040 m e a 42ºN, a corrente produzida é 2 a 3 vezes inferior à observada. Ainda assim o padrão de circulação (a 1040 m) é muito semelhante ao obtido por Stevens et al.  (2000) – Figura 7b do artigo – em Maio nas proximidades da vertente (ver Figura 108). De facto o modelo de Stevens et al.  (2000) também produz correntes muito pequenas a Norte de 41ºN assim como prevê uma deflecção para Oeste a cerca de 41ºN. A grande diferença entre os 2 resultados reside no facto de no caso de Stevens et al.  (2000) essa porção da corrente que é deflectida servir para alimantar a circulação ciclónica produzida a 41ºN e centrada a 11ºW. No modelo aqui apresentado a circulação ciclónica existe igualmente, está centrada à mesma longitude é alimentada igualmente e pela porção da corrente da vertente que é deflectida para Oeste uma parte dessa corrente segue para Noroeste contornando o Banco da Galiza. Esse detalhe da circulação não existe de todo na solução de Stevens et al.  (2000) nem a um nível em particular nem em nenhuma estação do ano. Este facto constitui aparentemente um ponto a favor do modelo aqui apresentado pois as evidências observacionais apresentadas no capítulo 3 e mesmo no capítulo 4 – onde se mostra que a região a Norte de 41ºN parece ser uma zona onde ocorre a ventilação da termoclina – levam a crer que a recirculação em torno do Banco da Galiza existe mesmo. 
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Figura 107 – Média mensal da velocidade a 5 m de profundidade em Fevereiro de 1994.

Voltando às diferenças entre as velocidades simuladas e observadas esta comparação directa, sendo importante, não é fundamental para aferir sobre a qualidade dos resultados. De facto o padrão de circulação obtido assim como os transportes revelam-se factores muito relavantes nesse propósito. Por exemplo ao nível da MSOW e para além da referida circulação em torno do Banco da Galiza há outros factos importantes que devem ser realçados. Em particular, e para acrescentar ao que já foi dito anteriormente, deve notar-se que o enfraquecimento da corrente a Norte de 41ºN está de acordo com os dados obtidos durante o projecto ARCANE com bóias derivantes a 1500 dbar (LeCann et al. , 2001) que mostram inclusivé algum escoamento para Sul entre a vertente e o Banco da Galiza. Este facto, juntamente com o já amplamente referido trabalho de Fiúza et al.  (1998) baseado nos dados recolhidos durante o cruzeiro MORENA 1 permite ter bastante confiança nos resultados obtidos. Fiúza et al.  (1998) encontraram a profundidade de máxima salinidade a 1150 dbar a 40ºN e a 1050 dbar (ou menos) a 43ºN. Baseados nesse facto, argumentaram que seria possível que a presença de água de baixa salinidade na zona Norte da margem Ibérica (formando a frente da Galiza) pudesse restringir o núcleo inferior da MSOW à vizinhança da plataforma continental. O modelo reproduz com bastante fidelidade esta distribuição de salinidade (Figura 109) sendo possível verificar que o máximo de salinidade junto ao Cabo Finisterra se encontra muito próximo da vertente continental. Deve aliás notar-se que a distribuição de salinidade obtida contém um grau de concordância considerável, quando comparado por exemplo com a Figura 4 do artigo de Daniault et al.  (1994), mesmo se fôr tido em consideração que os valores da salinidade no modelo são em geral inferiores aos observados. Existem pelo duas causas para esta discrepância: (i) a difusão numérica inerente a qualquer esquema advectivo e (ii) o facto de os modelos de coordenada geopotencial sobrestimarem a mistura vertical. 

	Lat
	Long
	Prof. Local (m)
	Prof. do instrumento (m)
	Vel. (cm/s) Comp. zonal
	Vel. (cm/s) Comp. Meridional
	Estabilidade

	42.267
	-10.15
	2700
	2000
	0.64
	5.86
	0.97

	42.267
	-10.15
	2700
	256
	-1.83
	3.41
	0.72

	42.267
	-10.15
	2700
	56
	-0.52
	3.92
	0.62

	42.267
	-10.15
	2700
	756
	-0.53
	2.69
	0.95

	42.267
	-10.15
	2700
	1156
	-0.66
	6.74
	0.98


Tabela 8 – Estatísticas das correntes medidas entre 42ºN e 43ºN em Fevereiro de 1994.
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Figura 108 - Média mensal da velocidade a 1040 m de profundidade em Fevereiro de 1994.
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Figura 109 – Distribuição de salinidade a 1040 m de profundidade no final de Fevereiro de 1994. A côr preta significa que a profundidade local é inferior a 1040 m.

No final de Fevereiro de 1994 a direcção do vento mudou repentinamente – o vento que vinha soprando de Sudoeste passou a soprar com alguma intensidade de Noroeste. É interessante verificar como responde o oceano costeiro a uma variação assim brusca do forçamento pelo vento. Na camada superficial a corrente continua a ser para Norte sobre a vertente e bordo da plataforma. Mais a Este sobre a plataforma a corrente é agora para Sul. Com a manutenção das condições atmosféricas por mais alguns dias é provavél que se densevolva um jacto para Sul com relativa intensidade, sobre a plataforma dando origem a um episódio de afloramento no Inverno. Estes episódios de afloramento são muito difíceis de observar através de imagens de satélite – ao contrário do que acontece no Verão – uma vez que o oceano superior se encontra muito bem misturado e consequentemente é difícil identificar a assinatura térmica.
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Figura 110 – Velocidade instantânea a 5 m de profundidade às 12 horas de 28 Fevereiro de 1994.

Para ilustrar a circulação típica de Verão foi escolhido o mês de Julho uma vez que se trata do mês em que as condições favoráveis à ocorrência de afloramento foram mais persistentes. O campo médio mensal da velocidade a 5 m de profundidae é ilustrado na Figura 111. Na costa ocidental, sobre a plataforma existe agora uma corrente para Sul bem desenvolvida com uma componente importante para Oeste. Na costa Sul o escoamento predominante é para Sudoeste o que está de acordo com as observações feitas por Relvas (1999) em Junho de 1994. Ao largo continua a existir sobre a vertente continental uma corrente para Norte. Um escoamento com algumas semelhanças foi obtido por Stevens et al.  (2000) assim como no projecto DYNAMO, em ambos os casos com recurso a modelos. Stevens et al.  (2000) atribuíram o escoamento ao facto do seu forçamento atmosférico ser climatológico uma vez que as campanhas do projecto MORENA tinham demonstrado que o escoamento era para Sul e não para Norte. Nos resultados aqui apresentados o forçamento atmosférico foi diário (e realista) pelo que a natureza climatológica do forçamento não pode ser invocada. Em vez disso há duas hipóteses que devem ser consideradas: (i) 1994 foi um ano de afloramento fraco uma vez que o índice de afloramento mensal a 42ºN foi geralmente muito baixo. Além disso o afloramento com um carácter mais persistente começou relativamente tarde (em Junho) comparado com outros anos em que começa por volta de Abril/Maio. Uma possível explicação para a corrente é admitir que ela pode ser ainda uma reminiscência do escoamento estabelecido durante o Inverno, que sobre a plataforma reverte mais facilmente do que sobre a vertente; (ii) Foi demosntrado analiticamente no capítulo 3 que o rotacional da tensão do vento pode produzir um escoamento para Norte (mesmo quando o vento sopra para Sul em todo o lado). Lopes da Costa (1991), usando um modelo 3D concluíu que um rotacional negativo entre 48 e 64 km de distância à costa, seguido por um rotacional positivo (entre 64 e 128 km) conduz à formação de um jacto superficial costeiro para Sul, seguido ao largo, por uma corrente superficial para Norte com velocidades que podem atingir os 40 cms-1, uma largura de 120 km e uma extensão vertical de 560 m. Demosntrou ainda que as duas correntes estão aproximadamente em equilíbrio geostrófico. McCreary et al.  (1987) propôs um mecanismo semelhante para a corrente de Davidson (na Califórnia). Os mapas publicados por Bakun e Nelson (1991) mostram que o rotacional da tensão do vento para a Península Ibérica é positivo. Finalmente a análise do rotacional da tensão do vento para o Verão de 1994 (usando os dados do ECMWF) mostram que existe efectivamente uma banda onde o rotacional da tensão é positiva que se estende por toda a margem continental Ibérica e que geralmente é antecedida por uma zona de rotacional negativo junto à costa (Figura 112). 
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Figura 111 - Média mensal da velocidade a 5 m de profundidade em Julho de 1994.

Ao nível da MSOW o escoamento é muito semelhante ao que se obteve para Fevereiro, mostrando assim que a variabilidade sazonal a este nível é bastante menor ao mesmo tempo que confirma que a corrente da vertente continental subsuperficial está presente durante todo o ano. 

A temperatura à superfície mostra a existência de um gradiente horizontal entre a zona costeira e o oceano profundo com diferenças de temperatura da ordem dos 3ºC (ver Figura 113) que é comparável com os resultados obtidos por Stevens et al.  (2000). Um fenómeno muito típico das zonas de afloramento costeiro são os filamentos de água fria cuja origem são as instabilidades barotrópicas e/ou baroclínicas (ver Røed e Shi, 1999). Os filamentos são facilmente observáveis em imagens de satélite uma vez que são línguas de água fria com larguras da ordem das dezenas de km, que penetram no interior do oceano a distâncias que podem atingir os 200 km. Julga-se que podem contribuir muito para as trocas entre a margem continental e o oceano, uma vez que a actividade biológica nas zonas costeiras com águas afloradas recentemente é muito intensa. Acontece que a simulação de filamentos requere resoluções espaciais muito elevadas (2-4 km) que são, por enquanto incompatíveis com uma boa descrição simultânea da circulação de larga escala. O modelo aqui utilizado foi capaz de simular filamentos em estudos de processos muito focalizados com resoluções espaciais elevadas mas com 8 km isso não foi possível.
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Figura 112 – Distribuição do rotacional da tensão do vento. Valores médios para o Verão de 1994.

Para completar a análise dos redsultados falta abordar a questão dos transportes meridionais e aprofundar um pouco mais a análise da estrutura vertical do escoamento. Começando por este último ponto, a Figura 114 ilustra a estrutura vertical da componente meridional da velocidade, da temperatura e da salinidade a 41ºN. A corrente possui um máximo superficial sobre a isóbata dos 500 me um máximo subsuperficial, junto à vertente à profundidade do núcleo superior de MSOW. Comparando estes resultados com os obtidos por Stevens et al.  (2000) pode constatar-se que o escoamento aqui apresentado está mais confinado à vertente (geralmente a Este de 10.5ºW neste caso) e é 5 a 6 vezes mais intenso. As velocidades bem como a sua estrutura vertical, são em todo o caso, comparáveis com a Figura 11 b do artigo de Daniault et al.  (1994), onde são mostradas as velocidades geostróficas a 40ºN. Em particular é de assinalar o elevado grau de barotropia da corrente – visível pela verticalidade das isolinhas de velocidade – já devidamente assinalado no capítulo 3, notado por Fiúza et al.  (1996) e também visível na referida Figura do artigo de Daniault et al.  (1994). As secções de salinidade e temperatura mostram com clareza a existência dos dois núcleos de MSOW. O núcleo superior centrado algures entre 650 e 750 m é caracterizado por um valor de temperatura de 11.7ºC a 40ºN e menos de 11.5ºC a 41ºN indicando um decréscimo para Norte devido tanto a mistura vertical como horizontal. O núcleo inferior é identificável por um máximo de salinidade centrado a cerca de 1000 m com valores da ordem de 36.1 (usp) a 40ºN.
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Figura 113 – Distribuição da temperatura a 5m de profundidade no final de Julho de 1994.
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Figura 114 – Secção zonal a 41ºN mostrando a distribuição da componente meridional de velocidade (cms-1) – em cima à esquerda, temperatura (ºC) – em cima à direita e salinidade (USP) – em baixo.

Tal como na simulação TH8, também neste caso foram calculados os transportes meridionais ao longo das referidas 5 secções. Na Figura 115 mostram-se os resultados obtidos. Para avaliar as diferenças introduzidas por se considerar o efeito adicional do forçamento atmosférico mostram-se também os resultados da experiência TH8. Além disso também constam das figuras os valores referencias obtidos por Jorge da Silva (1996) – baseados em dados recolhidos em Dezembro de 1994 e por isso directamente comparáveis com os resultados aqui apresentados – e por Mazé et al.  (1997). 

Duma forma geral o padrão dos transportes obtidos nas diferentes secções não é muito diferente do que se obteve no capítulo 3 e na experiência numérica TH8. O transporte meridional total é sempre positivo – para Norte, portanto – e decresce com a latitude. A 38ºN as maiores diferenças ocorrem na camada superior (0-750 m) onde os transportes obtidos são maiores em todos os meses comparativamente com a experiência TH8. O padrão de sazonalidade é perfeitamente observável na camada superior (0-750 m) em todas as secções com excepção de 41ºN. O transportes são máximos em Dezembro e mínimos em Julho reflectindo assim as características do forçamento atmosférico com vento predominante de Sudoeste/Oeste no Inverno e de Norte/Noroeste no Verão. Comparando com as estimativas de Jorge da Silva (1996) e de Mazé et al.  (1997) constata-se que: (i) os resultados obtidos em Dezembro são os que mais se aproximam dos de Jorge da Silva o que é um bom indicador pelo facto de os dados terem sido obtidos nesse período. Por exemplo a 38ºN o valor do transporte meridional é sensivelmente o dobro do valor obtido em Julho. Além disso o facto de os transportes serem mais elevados em Dezembro reflecte as características do forçamento no período que vai desde o final de Setembro até ao final do ano – vento persistente com componente meridional positiva, para Norte portanto. (ii) O valor mais próximo da estimativa de Mazé et al.  (1997) – obtida com dados de Abril e Maio de 1989 – é o que se obtém em Julho o que também não é de estranhar visto tratar-se da época do ano mais semelhante. A tendência para um aumento do transporte entre 42ºN e 43ºN (observada por Jorge da Silva, 1996 e já referida aquando da descrição dos resultados da experiência TH8) observa-se para Fevereiro e Dezembro mas não para Julho. Isto pode significar que o transporte para Sul induzido pelo vento é suficiente para compensar o acréscimo geralmente verificado a estas latitudes.

Na camada inferior (750-1250 m) que cobre a banda de profundidades em que se encontra a MSOW o sinal da sazonalidade é menos evidente. Efectivamente os resultados mostram que, por um lado os transportes são em geral ligeiramente inferiores aos obtidos por Mazé et al.  (1997) e que por outro não existem diferenças significativas entre a experiência VTH8 e TH8 – a única excepção é o que acontece a 42ºN e 43ºN no Verão. Nesse caso os transportes são muito reduzidos – na verdade o transporte é nulo a 42ºN e negativo (para Sul) a 43ºN – o que demonstra que a acção do vento tende a inverter o escoamento a estas profundidades. Tal facto só pode ser justificável pelo facto de a corrente da vertente ser muito ténue e constrangida á vertente.
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Figura 115 - Transportes meridionais estimados ao longo da margem Ibérica (valores positivos indicam transporte para Norte). Em cima estão representados os transportes estimados aos níveis da NACW e em baixo os transportes aos níveis da MSOW

Os resultados produzidos pelo modelo conjugados com os dados disponíveis permitem conluir que existe uma tendência para a margem continental exportar praticamente a todas as latitudes o que explica o progressivo decréscimo da corrente da vertente cuja fonte parece estar localizada essencialmente a Sul. A única banda de latitudes que foge a esta regra é a que se situa entre 42ºN e 43ºN mas mesmo aí pode dizer-se que a tendência para o aumento de transporte meridional e consequentemente de “inflow” para a margem continental só ocorre acima de 42.5ºN como se constata nas figuras dos campos de velocidade, nos resultados apresentados na Tabela 8 referente a correntes medidas em Fevereiro de 1994 e na Tabela 9 que se refere a correntes medidas em Julho do mesmo ano. Em ambas as tabelas se pode verificar que dos 12 registos disponíveis entre 42 e 42.5ºN, 8 deles revelam velocidades zonais para Oeste.

	Lat
	Long
	Prof. Local (m)
	Prof. do instrumento (m)
	Vel. (cm/s) Comp. zonal
	Vel. (cm/s) Comp. Meridional
	Estabilidade

	42.218
	-9.803
	2337
	2037
	-0.01
	-048
	0.47

	42.218
	-9.803
	2337
	837
	-1.95
	0.58
	0.65

	42.218
	-9.803
	2337
	1237
	-1.29
	0.54
	0.45

	42.218
	-9.803
	2337
	337
	0.51
	-2.54
	0.81

	42.267
	-9.509
	1338
	1238
	0.43
	0.09
	0.44

	42.218
	-9.509
	1338
	338
	0.79
	1.59
	0.53

	42.218
	-9.509
	1338
	838
	-096
	5.58
	0.98


Tabela 9 – Estatísticas das correntes medidas entre 42ºN e 43ºN em Julho de 1994.

6.4.1 – Malha de ¼º

Tal como no caso anterior, estas duas experiências foram desenhadas para: (i) investigar o papel do gradiente meridional de densidade na corrente vertente continental levando em conta a topografia real (TH25); (ii) estudar o efeito adicional do vento e em particular descrever o ciclo sazonal na margem Ocidental Ibérica (VTH25). A grande diferença é que neste caso o domínio considerado é muito maior permitindo simular a circulação de larga escala no Atlântico Nordeste. Por outro lado, como adiante se verá este conjunto de 2 experiências mostra claramente a importância da resolução horizontal quando o que está em causa é a simulação de processos que envolvem as escalas espaciais associadas à plataforma e vertente continental.

Experiência TH25

A circulação média mensal à superfície do último mês de simulação obtida nesta experiência mostra-se na Figura 116 e na Figura 117. Quando comparados com outros resultados de simulações que abrangem a mesma área pode afirmar-se que os resultados obtidos para a circulação de larga escala são bastante satisfatórios. A corrente do Açores aparece razoavelmente bem definida na solução como sendo um escoamento em meandros centrado sensivelmente a 34ºN donde saiem vários braços para Sul dos quais os mais evidentes ocorrem próximo de 20ºW e a 12ºW. Comparando com os resultados obtidos por Jia (2000) a corrente dos Açores aparece ligeiramente a Norte, mas os resultados obtidos no projecto CANIGO pela Universidade de East Anglia (ver Figura 56) estão bastante mais próximos dos aqui obtidos. Por outro lado existem várias realimentações da corrente vindas de Norte: as mais evidentes ocorrem a 28ºW, 20ºW e 12ºW e todas elas aparecem muito claramente no modelo da Universidade de East Anglia. Uma boa parte da corrente dos Açores entra no Golfo de Cádiz e mais uma vez se verifica – alías com bastante mais clareza do que nas experiências VTH8 e TH8 – que parte dessa corrente circula para Norte a 8ºW e outra parte recircula dentro do Golfo para Oeste juntando-se ao outro braço na zona do Cabo de São Vicente e seguindo para Norte ao longo da vertente continental Ocidental de Portugal. Os transportes associados à corrente dos Açores são de 5.3 Sv a 10ºW e de 8.3 Sv a 20ºW. Este padrão de circulação é claro em qualquer um dos outros modelos já referidos e sustenta as hipóteses de Mazé et al.  (1997) e de Mauritzen et al.  (2001) acerca dos transportes elevados medidos/estimados na costa Sul de Portugal.

A 36ºN os resultados são comparáveis com o que se obteve no capítulo 4 (quando se analisou a secção localizada exactamente a 36ºN) excepto para a região próxima da vertente continental, mas conforme foi referido na altura os resultados obtidos não permitiam descrever a corrente da vertente. Portanto não seria de esperar que os resultados fossem comparáveis nessa região. Entre 10ºW e a fronteira Ocidental do domínio existe um escoamento médio para Sul tal como seria de esperar.

A 12ºW (onde existe outra secção que foi analisada no capítulo 4) pode ver-se que o escoamento para Leste para a margem Ibérica está concentrado essencialmente em duas bandas, uma delas a 35ºN e a outra entre 40ºN e 43ºN. O transporte total para Este simulado pelo modelo é de 3.2 Sv entre 34ºN e 50ºN o que compara bem com o transporte calculado no capítulo 4 (ver Figura 74). 

A zona da plataforma e vertente continental são mal simuladas nesta configuração. A questão é quantificar quão mal são simulados os processos nesta região. A circulação à superfície em termos de padrão não é muito diferente da que foi obtida na simulação TH8 como se pode observar na Figura 117. A corrente da vertente está presente na solução tem os seus máximos relativos junto ao Cabo de S. Vicente e a cerca de 40ºN, enfraquece a Norte de 40ºN, contorna o Banco da Galiza, etc. Embora esta avaliação qualitativa dos resultados deixe a entender um bom desempenho do modelo uma análise dos transportes meridionais semelhante às que foram realizadas anteriormente mostra que isso não é exactamente verdade.
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Figura 116 – Campo de velocidade média do último mês de simulação a 5 m de profundidade. Para evitar sobreposição de vectores estes só são impressos de 2 em 2 pontos em ambas as direcções.

Na Figura 118 estão representados os transportes meridionais estimados ao longo da margem Ibérica. Sendo verdade que o padrão é bastante semelhante ao observado e simulado nos cálculos númericos já descritos não deixa de ser óbvio que existem diferenças muito significativas. A maior de todas elas está nos transportes estimados aos níveis da MSOW (750 – 1250m). O modelo nesta configuração claramente subestima o transporte a estes níveis e a partir de 41ºN é mesmo incapaz de simular qualquer corrente para Norte (ver Figura 119, Figura 120 e Figura 121). Mas mais do que isso a partir dessa latitude mesmo na camada superior (0-750 m) os transportes são também subestimados. Se aos níveis da MSOW se pode argumentar com uma má simulação das trocas no estreito de Gibraltar, tal argumento é dificilmente sustentável na camada superior, até porque, curiosamente o modelo nesta configuração tem um melhor desempenho na zona Sul do que a configuração TH8. De facto a corrente da vertente a profundidades da ordem dos 1000 m simulada na experiência TH8 tem uma largura que é da ordem de grandeza do passo espacial utilizado nesta configuração(Figura 114). Essa é a razão fundamental para os maus resultados obtidos principalmente a partir dos 400 m de profundidade. Deve referir-se que foi feita uma tentativa de simular o escoamento não incluindo o estreito de Gibraltar e utilizando uma técnica semelhante à utlizada nas experiências TH8 e VTH8, mas os resultados foram muito semelhantes aos aqui apresentados.
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Figura 117 – O mesmo da Figura 116 mas ampliado para a margem continental Ibérica.

Um aspecto interessante dos resultados desta simulação tem a ver com os resultados que se obtêm na zona a Sul do Cabo da Roca que mostram transportes superiores aos que se obtiveram anteriormente. A única explicação plausível para esse facto é a de que nesta simulação a zona do Golfo de Cádiz influenciada pela corrente dos Açores está suficientemente longe da fronteira para que esta não tenha influência sobre o que aí se passa. Por outras palavras a interacção entre a corrente dos Açores e o Golfo de Cádiz é melhor simulada neste caso. A ser assim, isso significaria que as estimativas de Jorge da Silva (1996) estariam mais próximas da realidade do que por exemplo as de Mauritzen et al.  (2001) – embora se deva recordar que as estimativas de Mauritzen et al.  (2001) foram obtidas na costa Sul do Algarve e portanto não devem conter todas as contribuições. Relativamente aos resultados de Mazé et al.  (1997) sempre que esses resultados aqui têm sido evocados apenas se menciona o transporte entre 10ºW e a costa – apenas porque 10ºW foi o limite estabelecido por Daniault et al.  (1994) para a corrente aprisionada na vertente. No entanto se for considerado o transporte estimado entre 10.75ºW e a costa – e a estimativa feita com o modelo é entre 10.5ºW e a costa – este sobe dos 2.6 Sv para 8.1 Sv, um valor mais próximo do resultado obtido. Se este valor de 8.1 Sv fôr realista então todos os resultados aqui apresentados subestimam claramente o transporte meridional na costa Sul de Portugal. Infelizmente esta zona tem sido muito pouco estudada no que diz respeito à circulação nas camadas superficiais, principalmente quando comparada com o que acontece aos níveis da MSOW.
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Figura 118 - Transportes meridionais estimados ao longo da margem Ibérica (valores positivos indicam transporte para Norte) na experiência TH25. Em cima estão representados os transportes estimados aos níveis da NACW e em baixo os transportes aos níveis da MSOW.

Experiência VTH25

Tal como na experiência VTH8 o objectivo desta simulação consiste em avaliar o efeito do vento no escoamento. Tal como foi referido na definição das experiências o forçamento atmosférico utilizado (mais concretamente o vento) consiste de médias climatológicas cuja resolução original é 1.125º. Isto significa que estruturas muito localizadas, nomeadamente a existência de gradientes espaciais próximo da costa, não são resolvidas. Como se verá isso tem consequências nos resultados que se obtêm.
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Figura 119 - Campo de velocidade média do último mês de simulação a 850 m de profundidade. Para evitar sobreposição de vectores estes só são impressos de 2 em 2 pontos em ambas as direcções.

Os resultados que aqui se analisarão são referentes ao terceiro ano de simulação. Na Figura 122 mostram-se os campos de velocidade instantâneos em 4 momentos representativos das 4 estações do ano. A circulação sobre a vertente continental é sempre dominada por uma corrente para Norte que em todo o caso enfraquece no Verão e Outono. Sobre a plataforma as correntes são para Norte de Outono e Inverno e para Sul na Primavera e Verão. Este desfasamento entre a corrente sobre a vertente continental e a plataforma coloca em evidência os tempos de resposta ao vento diferentes da duas zonas. Um padrão semelhante sobre a vertente, pode observar-se a 530 m de profundidade (Figura 123). Em termos de transportes meridionais entre 0 e 750 m a evolução sazonal reflecte o que foi dito sobre a evolução das correntes. Os valores máximos ocorrem no princípio do ano e diminuem progressivamente até atingirem os seus valores mínimos no Verão. Interessante é verificar que ao contrário do que aconteceu na experiência VTH8, onde os transportes estimados foram sistematicamente superiores aos da TH8, neste caso os transportes são inferiores são inferiores aos da experiencia TH25. É possível que este facto se deva ao facto de o forçamento utilizado aqui ser climatológico. De facto é provável que os gradientes espaciais do vento estejam mal representados o que pode inibir o aparecimento de rotacionais que favoreçam o escoamento para Norte. Por outro lado também é frequente que este género de conjuntos de dados sobrestimem a duração dos ventos de Norte/Nordeste o que favorece o escoamento para Sul. No restante a circulação é bastante semelhante ao que já foi anteriormente descrito, nomeadamente o facto de nesta configuração o modelo representar mal o escoamento nas camadas abaixo dos 600-700 m de profundidade..

A primeira impressão que se pode tirar destes resultados é talvez eles sejam de pouca utilidade. No entanto esta simulação não deve ser vista como uma perda de tempo. Pelo contrário permite tirar algumas conclusões importantes:

· A primeira dessas conclusões é quase redundante mas em todo o caso é importante ter presente que a resolução horizontal de um modelo deve depender essencialmente dos processos que se pretende estudar. A simulação de processos que envolvem as escalas espaciais associadas à palataforma e vertente continental requerem uma resolução espacial muitas vezes incompatível com a área que se deveria considerar. Neste caso concreto uma boa representação da circulação de larga escala requere que o modelo cubra uma boa parte do Atlântico Oriental. No entanto isso é incompatível com uma resolução de 8 km pelo que o problema da circulação de larga escala tem de ser transferido para as condições de fronteira, o que nem sempre é feito com grande sucesso.

· Outro aspecto que fica demosntrado é que o modelo na configuração de ¼º representa razoavelmente a circulação de larga escala. Isso permite concluir que no futuro um modelo deste género pode servir para forncer condições de fronteira a um modelo de melhor resolução, eliminando em parte os problemas associados às condições de fronteira. Por outras palavras a técnica de enciaxar modelos poderá vir a ser muito útil no futuro. 
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Figura 120 – Secção zonal a 37ºN mostrando a distribuição da componente meridional de velocidade (cms-1) – em cima e salinidade (USP) – em baixo.
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Figura 121 - Secção zonal a 41ºN mostrando a distribuição da componente meridional de velocidade (cms-1) – em cima e salinidade (USP) – em baixo.

[image: image324.png]Vel. (mis)

0.10 mis¢—

1400

-12.00

- 10.00

Z500

1996/ 1720
12h Omin




[image: image325.png]- 1400

1200

- 1000

ZE00

-600

1996/ 47 4
12h Omin





[image: image326.png]Vel. (mis)

0.10 mis¢—

1996/ 8/19
12h Omin




[image: image327.png]Vel. (mis)

0.10 mis¢—

- 14.00

-12.00

- 1000

ZE00

-600
i

o

1996110113
12h Omin





Figura 122 – Velocidade intantânea a 20 m de profundidade obtida na experiência VTH25. As datas estão indicadas nas figuras. Só são impressos os vectores de 2 em 2 pontos de cálculo para evitar a sobreposição.

· Em todo o caso para certos propósitos o modelo nesta configuração permite obter resultados satisfatórios. Por exemplo para muitas aplicações no campo da biologia é suficiente ter uma boa descrição da circulação na termoclina. Nesse caso os resultados obtidos têm uma precisão suficiente, pricipalmente se se tiver em atenção so erros associdos às parameterizações dos modelos ecológicos. Além disso um modelo com esta resolução tem custos de impementação muito inferiores porque, por um lado consome muito menos CPU e por outro não coloca um grande número de problemas numéricos (por exemplo os gradientes de topografia são muito mais suaves neste caso).

· Finalmente, foi possível através desta aplicação levantar a questão da fiabilidade dos transportes aos níveis da NACW calculados na zona Sul de Portugal. As estimativas oscilam entre pouco mais de 1 Sv e perto de 10 Sv. Uma boa representação da corrente dos Açores nesta experiência numérica permitiu obter um valor na ausência de forçamento atmosférico, próximo dos 6 Sv, algo que só tinha sido possível no modelo de 8 km sob a influência de ventos fortes de Sul. Tal resultado dá sustentação às teses que suportam que os transportes a Sul são muito elevados. Seguramente este será um dos temas que merece alguma atenção no futuro.

[image: image328.png]vel (mjs)

-1400  -1200  -1000 800  -600
< —T 60

NS N
s R R R

v 5o
TR

1996/ 1720
12h Omin




[image: image329.png]vel (mjs)

-1400  -1200  -1000 -800  -600
o

/

[0

1996/ 47 4
12h Omin





[image: image330.png]-600

1996/ 8/19
12h Omin




[image: image331.png]- 14.00

1200

-1000

ZE00

-600

1996110113
12h Omin





Figura 123 - Velocidade intantânea a 530 m de profundidade obtida na experiência VTH25. As datas estão indicadas nas figuras. Só são impressos os vectores de 2 em 2 pontos de cálculo para evitar a sobreposição.
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Figura 124 – Séries temporais de transportes meridionais entre 0 e 750 m para o terceiro ano de simulação.

Capítulo 7

Comentários finais

Em cada um dos capítulos foram apresentadas as principais conclusões sobre os resultados obtidos de forma que resta tentar integrar toda a informação e construir um cenário simplista sobre a circulação na margem continental Ibérica. 

Os resultados obtidos permitem concluir que a corrente da vertente é contínua desde o Cabo de São Vicente até ao Cabo Finisterra - de facto Neves et al. (in press) concluíram que ela é contínua desde o Cabo de São Vicente até à vertente irlandesa. A corrente estende-se desde a superfície até cerca dos 1000 m de profundidade e concentra-se sobre a vertente continental. Sobre a platafroma o escoamento depende muito do forçamento atmosférico sendo predominatemente para Sul em época de afloramento (vento de Norte/Noroeste) e para Norte durante o resto do tempo (A Figura 125 mostra um esquema representaitivo da circulação ao nível da NACW).

Além disso a corrente da vertente apresenta-se relativamente forte e difusa a Sul do Cabo da Roca. Entre o Cabo da Roca e 41ºN a corrente apresenta-se relativamente bem comportada e intensa. Finalmente na parte Norte da costa Ocidental Ibérica (a Norte de 41ºN) a corrente bifurca-se em dois braços: um deles segue sobre o vale contido entre a vertente continental e o Banco da Galiza e o outro contorna o Banco da Galiza. Em frente ao Cabo Finisterra a corrente poderá intensificar-se devido à curvatura do escoamento e ao “retorno” do braço que contornou o Banco da Galiza. Esta corrente é modulada pelas variações sazonais essencialmente do forçamento atmosférico. Assim foi possível identificar uma intensificação da corrente entre o final do Verão e o final da Primavera/princípio do Verão e uma clara diminuição (ou mesmo inversão) durante a época de afloramento. Esta diminuição é evidente em todas as profundidades o que de certa forma confirma um forte acoplamento da corrente a todos os níveis (por outras palavras a corrente revela um elevado grau de barotropia). Em alguns conjuntos de dados existe uma clara diminuição da corrente e dos transportes nos meses do início do Inverno. Não foi encontrada nenhuma explicação para este facto, nomeadamente o modelo numérico, nas suas várias configurações revelou-se incapaz de reproduzir tal padrão.

As características da corrente e os resultados obtidos com o modelo permitem também concluir que o principal mecanismo forçador é a interacção entre os gradientes de densidade (meridional) e de topografia (zonal). No entanto o vento deverá ter uma contribuição para o transporte total. Por um lado a acção directa do vento quendo sopra de Oeste/Sudoeste intensifica a corrente para Norte e permite identificar a sua assinatura à superfície através de imagens de satélite. Por outro lado mesmo quando o vento sopra de Norte/Noroeste a existência de um rotacional positivo ajuda a desenvolver também uma corrente superficial para Norte. Tal facto justifica que simultaneamente se possa ter um jacto para Sul sobre a plataforma continental e ao mesmo tempo uma corrente para Norte sobre a vertente continental. Na costa Sul de Portugal a ocorrência de uma corrente costeira para Oeste deve-se aparentemente a um mecanismo diferente: A quantidade de água Atlântica que entra no Golfo de Cádiz, excede largamente a quantidade de água que passa no estreito de Gibraltar originando um empilhamento na margem Norte do Golfo e consequentemente um grediente de pressão ao longo da costa Sul de Espanha e Portugal que força a corrente costeira. Mais uma vez o vento (neste caso de Oeste) pode inverter o escoamento episodicamente na estação de afloramento. Um aspecto não discutido e que fica como uma questão em a berto é a possibilidade de após um episódio de vento de Oeste existir um “feed-back” que reforça a corrente para Oeste, isto é, o próprio vento de Oeste criar um gradiente de pressão Este-Oeste que posteriormente força também ele uma corrente costeira em sentido contrário. 

Ainda na costa Sul existe um outro escoamento para Oeste (para o pólo portanto) cujo mecanismo forçador também é distinto da corrente da vertente. Trata-se do escoamento associado à água Mediterrânica que é, no Golfo de Cádiz, uma corrente gravítica e que incorpora parte da água Atlântica de forma que o transporte de 1 Sv no Estreito de Gibraltar aumenta para 3-5 Sv no Cabo de São Vicente. 

A corrente costeira no Sul de Portugal e a corrente de água Mediterrânica tendem a confundir-se com a corrente da vertente na Costa Sudoeste (Costa Vicentina) sendo certo que todas elas contribuem para os elevados transportes para Norte aí observados. Esses transportes aparentam ser no entanto demasiado elevados para serem explicados apenas pelos mecanismos descritos. Mazé et al.  (1997) tinham sugerido a possibilidade de esse escoamento para Norte a 37ºN ser parcialmente alimentado de Sul. Tal hipótese é confirmada pelos resultados do modelo que demonstram que parte da corrente dos Açores que chega ao Golfo de Cádiz pode efectivamente deflectir para Norte e contribuir para os elevados transportes observados.

Este resultado demosntra a importância de relacionar o escoamento na margem continental Ibérica com a circulação de larga escala que se observa no Atlântico Nordeste. A este respeito ficou demosntrado que as principais zonas de “inflow” para a margem Ibérica estão associadas à corrente dos Açores e à existência de um pronunciado gradiente de densidade a cerca de 39/40ºN. A corrente dos Açores seria assim responsável pelos elevados transportes observados a Sul enquanto que o gradiente de densidade localizado a 39/40ºN seria responsável pela corrente de vertente que se observa a latitudes mais elevadas. Uma das experiências numéricas demonstrou que esse gradiente é por si só capaz de gerar uma corrente da vertente realista. No entanto é óbvio que existem contribuições vindas de Sul. A Norte de 41/42ºN a corrente enfraquece devido à existência de uma componente para Oeste relativamente intensa possivelmente associada ao Banco da Galiza. Os dados hidrográficos a 12ºW mostraram que efectivamente essa região é previligiada para a ventilação da termoclina Uma questão que se pode deixar no ar é até que ponto a ventilação da termoclina nesta região do Atlântico Nordeste está relacionada com a própria topografia da região.

O cálculo dos transportes meridionais ao longo da margem continental Ibérica e a sua comparação com estimativas já existentes revelou que com excepção das secções mais a Norte entre 42ºN e 43ºN, o transporte total integrado nos primeiros 1250 m é para Norte durante todo o ano. Além disso os transportes diminuem para Norte sendo isso particularmente evidente próximo do Cabo da Roca e a Norte de 42ºN. Em ambos os casos tais reduções bruscas do transporte meridional estão associadas a montes submarinos que obrigam o escoamento a deflectir para Oeste o que significa que ambas as regiões são zonas particularmente favoráveis para a exportação da material da plataforma/vertente para o oceano aberto. A estrutura meridional dos transportes está portanto fortemente associada à topografia de fundo e à circulação de larga escala no Atlântico Nordeste.

O desempenho do modelo na simulação dos processos que ocorrem na margem Ibérica revelou-se bastante satisfatório. O maior problema que se colocou (dentro dos objectivos que se pretendiam atingir) foi a simulação correcta da propagação da água mediterrânica ao longo da vertente Ocidental Ibérica. Provavelmente existem várias razões para que isso aconteça. Uma delas é seguramente a difusão numérica. Para comprovar tal facto verificou-se que a passagem de uma malha de ¼º para uma malha de 8 km melhorou muito os resultados nesse aspecto. Outro problema está seguramente relacionado com a inabilidade dos modelos de coordenada geopotencial para simular a mistura vertical, importantíssima no Golfo de Cádiz. Finalmente a incorrecta parameterização/simulação do escoamento no estreito de Gibraltar, nomeadamente por omissão da variabilidade sazonal pode também ter alguma relação com os resultados obtidos. 

Obviamente que ficam muitas questões por abordar. Este trabalho pretendeu acima de tudo decrever e levantar pistas para alguns aspectos da circulação. No domínio da modelação existem alguns aspectos que no futuro deverão ser revistos de forma a que o desempenho do modelo possa melhorar. Um desse aspectos, consiste em utilizar outro tipo de malha vertical que permita ao mesmo tempo, ter um desempenho melhor na simulação da mistura vertical e um bom comportamente em zonas de grande declive. Presentemente têm sido levado a cabo estudos com este modelo utilizando uma malha vertical “lagrangeana” (que se pode deformar de forma a minimizar os fluxos convectivos entre camadas) cujos resultados são bastante promissores
. Outro aspecto que merecerá certamente alguma atenção no futuro é a simulação da formação e desenvolvimento dos filamentos de água fria em condições realistas. Em teoria este não é um problema do modelo mas sim dos meios computacionais disponíveis, visto que em princípio, o aumento da resolução de 3 a 4 vezes permitirá atingir tal objectivo. 

Ao contrário da variabilidade sazonal da corrente da vertente, a interanual não foi abordada neste trabalho. No entanto não será difícil imaginar que a corrente da vertente será diferente de ano para ano. Em particular foi visto que o afloramento costeiro, nomeadamente através do seu índice, tem grande variabilidade interanual. Seria interessante, no futuro, relacionar a variabilidade interanual da corrente da vertente com a oscilação do Atlântico Norte (NAO) que tem implicações óbvias no clima e possivelmente também terá no gradiente meridional de pressão. Mais interessante seria ainda conseguir incluir todos estes processos num modelo de circulação oceânica.

· Relação slope current/NAO
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Figura 125 – Esquema representativo da circulação ao nível da NACW. A largura das setas pretende representar a intensidade do transporte. A seta a verde representa a variabilidade sazonal sobre a plataforma continental.

Anexo 1

Descrição resumida de projectos de investigação sobre a margem continental

MORENA ("Multidisciplinary Oceanographic Research in the Eastern Boundary of the North Atlantic") – Projecto financiado pela União Europeia no âmbito do programa MAST II teve como objectivo geral, medir, compreender e modelar as trocas entre a plataforma e o oceano numa região típica de afloramento costeiro da fronteira oreintal do oceano subtropical. Para atingir os objectivos foi desenhado um projecto multidisciplinar centrado na quantificação dos processos físicos, químicos e biológicos envolvidos na transferência de matéria, quantidade de movimento e energia entre a plataforma continental e o oceano na região da Península Ibérica.

LOIS (“Land Ocean Interction Study”) foi um projecto que decorreu entre 1992 e 1998 patrocinado pelo NERC (Natural Environment Research Council) britânico. O seu objectivo era quantificar e simular os fluxos e as transformações de materiais (sedimentos, nutrientes, contaminantes) entre a região costeira a plataforma continental e o oceano. As áreas de estudo foram a costa oriental do Reino Unido e a plataforma ocidental escocesa. 

CANIGO ("CANary Islands Azores Gibraltar Observations") – Iniciado em Agosto de 1996, consistiu de obsevações com navios, amarrações, bóias derivantes e tomografia acústica, para além de utilizar também dados obtidos a partir de satélites, experiências laboratoriais e modelos numéricos. Foi financiado pela União Europeia e tinha como objectivo compreender o funcionamento do sistema marinho na região do Atlântico Nordeste através de estudos interdisciplinares à escala da bacia oceânica.

ARCANE (“Actions de Recherche sur la Circulation en Atlantique NordEst”) Um programa de investigação francês suportado pelo IFREMER para observar e modelar o movimento da àgua Medterrânica no Atlântico Nordeste utilizando correntómetros, RAFOS, tomografia acústica entre 40 e 50ºN.

OMEX (Ocean Margin Exchange) Projecto financiado pela União Europeia entre 1993 e 2000, tinha como objectivo estudar os fluxos biogeoquímicos e os processos através do bordo da plataforma continental Europeia. O projecto teve duas fases a que corresponderam duas áreas de etudo diferentes: Fase 1 – A plataforma do Mar Céltico; Fase 2 – A plataforma Ibérica na região da Galiza.

SEEP (“Shelf Edge Exchange Processes”) – Tal como o OMEX também teve duas fases. No entanto o seu local de estudo permaneceu o mesmo ao longo de todo o programa. Essencialmente este projecto debruçou-se sobre os processos de troca entre a plataforma e o oceano no Mid Atlantic Bight americano.

ECOMARGE (“Ecosystems de Marge Continentale”) Um programa francês para estudar os processos de troca entre a plataforma e o oceano cuja área de estudo foi o Golfo de Lyon.

Anexo 2

Escoamentos geostróficos

Considere-se um escoamento onde a aceleração de Coriolis domina todos os outros termos das equações do movimento. Considere-se ainda que são desprezáveis todos os termos de atrito e que o fluido é homogéneo. Neste caso as equações do movimento escrevem-se:
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e a equação da continuidade:
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Deste conjunto de equações é possível deduzir que 
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 Por outro lado resolvendo as equações do movimento obtém-se:
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que significa que o vector velocidade é perpendicular ao gradiente de pressão, ou seja o escoamento não é ao longo do gradiente de pressão mas sim perpendicular ao gradiente. Daqui resulta que a pressão não realiza trabalho e portanto uma vez iniciado o escoamento ele pode persistir sem fornecimento constante de energia. Tal escoamento é chamado de geostrófico. A solução das equações do movimento geostrófico revela ainda que, no hemisfério Norte onde f é positivo, as correntes deixam á sua direita as altas pressões.

Se o escoamento é meridional (ou aproximadamente meridional de tal forma que as variações de f são pequenas), então diz-se que o referencial é um plano-f e tem-se:
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A1.7

ou seja a divergência horizontal do escoamento é nula e portanto resulta da equação da continuidade que a velocidade vertical é independente de z. No caso do escoamento ser limitado por um fundo plano ou por uma superfície livre plana então a velocidade vertical deve ser nula em toda a parte e o escoamento é simplesmente bi-dimensional.

Fluidos homogéneos sobre fundos irregulares

Considere-se agora um fundo irregular de tal forma que as irregulariadades do fundo são muito maiores que os deslocamentos da superfície livre e portanto estas são desprezáveis. Um bom exemplo de uma situação destas será uma região costeira bem misturada com profundidades que variam, por exemplo entre 20 e 50 m. Se o escoamento subir ou descer a inclinação terá uma velocidade vertical proporcional a essa inclinação:
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Figura A1 – Representação esquemática de um fundo inclinado.

A análise feita anteriormente implica que a velocidade vertical seja constante em todo o domínio. Como tem de ser nula na superfície livre então tem-se:
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Este resultado tem profundas implicações. Se por exemplo a topografia consiste de um monte submarino no meio de um fundo plano, o fluido não pode subir o monte e tem de circular à sua volta. Como o escoamento é barotrópico (
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), então mesmo para níveis acima do topo do monte o escoamento deve circular em torno do referido monte.

Fluidos estratificados
Considere-se agora que 
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 e que o escoamento é estacionário, geostrófico e hidrostático.
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Tomando a derivada em z da primeira equação e usando a segunda para eliminar 
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Esta equação estabelece que a existência de um gradiente horizontal de densidade obriga necessariamente à existência de um gradiente vertical de velocidade. Se se tiver 
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 então ter-se-á também:
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Este par de equações significa que a rotação da Terra pode manter um sistema em movimento sem haver necessidade de fornecer energia. São conhecidas por equações do vento térmico ou equações do escoamento baroclínico.

Ajuste geostrófico

Na atmosfera, a diferentes latitudes são criadas diferentes massas de ar que, por exemplo, as tempestades conseguem redistribuir rapidamente. As tempestades do mar podem causar arrefecimentos diferenciados de local para local craindo assim gradientes horizontais de densidade. Os processos costeiros tais como a descarga dos rios e o afloramento constituem outras formas de criar gradientes horizontais de densidade. Uma vez postas em contacto, duas massas de fluido de diferentes densidades processa-se o ajustamento.



Imagine-se um caso muito simples. Considere-se um oceano infinitamente profundo que é subitamente aquecido em metade da sua extensão. A outra metade e as camadas subjacentes à camada superficial aquecida, permanecem relativamente frias. Neste momento o oceano não se encontra em equilibrio (Figura A2).

Na ausência de rotação, o ajustamento é bastante simples. A água mais quente e menos densa espalha-se sobre a mais fria até cobrir todo o oceano e o fluido ficar em repouso. Sob o efeito da rotação – força de Coriolis – a aceleração induzida pelo espalhamento inicial cria uma corrente que é deflectida para a direita (no hemisfério norte). O resultado é um espalhamento inicial acompanhado por um escoamento lateral.

Para modelar este processo pode usar-se um modelo de gravidade reduzida num plano f, cujas equações são:
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onde g’ é a gravidade reduzida definida por 
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. Desprezando todas as variações em y tem-se:
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As condições iniciais são, u=v=0, h=H se x<0 e h=0 se x>0. As condições de fronteira são:
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 em x=a(t), o ponto móvel onde a interface entre os dois fluidos atinge a superfície. 

Não sendo possível resolver analíticamente este problema é no entanto possível tecer sobre ele algumas considerações. De facto como a vorticidade potencial 
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é conservada devemos ter em todos os instantes 
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 (pois inicialmente a velocidade é nula em todo o lado). Significa portanto que:
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Uma vez atingido o equilíbrio as derivadas temporais devem anular-se. A equação da continuidade (A1.19) obriga a que hu=constante. Uma vez que h=0 num ponto então a constante deve ser nula e portanto u=0 em todo o lado. A equação A1.17 deve reescrever-se então:
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Esta expressão representa um balanço geostrófico entre a velocidade e o gradiente de pressão originado pela interface inclinada. O conjunto das equações A1.20 e A1.21 forma um sistema de equações lineares (apesar de o problema ser não linear). A solução para esse sistema é:
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onde R representa o raio de deformação de Rossby definido por 
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 e a a posição desconhecida em que h=0. Considerações que levam em conta a conservação do volume permitem facilmente concluir que a=R.
Energética do ajuste geostrófico

Como o sistema está inicialmente em repouso obviamente que a energia cinética inicial é nula (Eci=0). A energia potencial por unidade de comprimento na direcção transversal é dada por:
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No final tem-se:
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Como alguma da água mais densa afundou e alguma da água menos densa aflorou, o centro de gravidade do sistema baixou e a energia potencial deve diminuir. 
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É fácil portanto constatar que apenas 1/3 da energia potencial gasta é convertida em energia cinética. Os restantes 2/3 são consumidos por movimentos oscilatórios (ondas gravíticas, neste caso ondas internas gravíticas) que transportam energia para longe da região de interesse. Estas ondas dissipam-se entretanto durante o seu percurso resultando num decréscimo de energia do sistema. A razão entre a produção de energia cinética e a libertação de energia potencial varia de caso para caso (Ou, 1996).

Anexo 3

Determinação das velocidades geostróficas : “O método geostrófico”

As equações do movimento geostrófico são muito usadas em oceanografia para calcular correntes em profundidade. A ideia essencial é usar as medidas de temperatura, salinidade e pressão para calcular o campo de densidade. Com a densidade determinada é possível calcular o campo da pressão interna, a partir do qual se determinam as correntes geostróficas. No entanto a constante de integração que é necessária não é geralmente conhecida o que obriga a que apenas se determinem velocidades relativas.

Em meteorologia são habitualmente usadas as medições directas da pressão para determinar o campo de vento. Porque não fazer o mesmo em oceanografia? Por outro lado não é verdade que é necessária a pressão para calcular a densidade a partir da equação de estado? A resposta para estas questões é relativamente simples. A pequenas variações de profundidade correspondem grandes variações de pressão porque a água é muito “pesada”. Os erros na pressão devido aos erros na determinação da profundidade são muito maiores que os erros na pressão devidos às correntes.

Embora o conceito que está na base da determinação das correntes geostróficas a partir de dados hidrográficos seja bastante simples, o grande problema reside nos detalhes desse cálculo. Um primeiro detalhe é perceber como as variações na gravidade influenciam a pressão.

Superfiícies Geopotenciais no Oceano

O cálculo dos gradientes de pressão no oceano devem ser feitos ao longo de superfícies geopotenciais. Essas superfícies não estão à mesma altitude na atmosfera porque g não é uma constante. Assim sendo as equações devem incluir a variabilidade da aceleração da gravidade tanto na vertical como na horizontal.

O geopotencial é definido por: 
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e em unidades SI /9.8 tem praticamente o mesmo valor numérico que a elevação em metros. Em virtude disso a comunidade meteorológica adoptou como cooredenada vertical natural os metros dinâmicos D= /10. Os metros dinâmicos são uma medida do trabalho necessário para elevar uma unidade de massa desde o nível do mar até à cota z. Este conceito originalmente introdizido por Vilhelm Bjerknes foi transportado para a oceanografia por um estudante seu, Harald Sverdrup. A profundidade expressa em metros, a pressão expressa em decibars e a profundidade expressa em metros dinâmicos são numericamente quase iguais (sendo 1 decibar equivalente a 104 Pa). Por esta razão os oceanógrafos expressam frequentemente a profundidade em decibars.

Correntes Geostróficas no Interior do Oceano

Para calcular as correntes geostróficas, é necessário calcular o gradiente horizontal de pressão. Isto pode ser feito utilizando uma de duas aproximações:

1 – Calcular a inclinação da superfície isobárica. É este o método utilizado quando se determinam as correntes geostróficas a partir da inclinação da superfície do mar medida por satélite, visto que a superfície do mar é uma superfície isobárica.

2 – Calcular a variação de pressão numa superfície de geopotencial constante.

Em oceanografia calcula-se geralmente a inclinação das isobáricas. Os passos importantes são:

1 – Calcular as diferenças nas elevações (A-B) entre duas superfícies isobáricas (P1, P2) nas estações hidrográficas A e B.

2 – Calcular a inclinação da isobárica superior relativamente à inferior.

3 – Calcular a corrente geostrófica na isobárica superior relativamente à inferior. Isto é o efeito de corte.

4 – Integrar o efeito de corte desde a profundidade em que a corrente é conhecida para obter as correntes em função da profundidade.

Para determinar as correntes geostróficas os oceanógrafos usam uma forma modificada da equação hidrostática. O gradiente de pressão vertical escreve-se:
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onde ((S,T,p) representa o volume específico. Diferenciando A2.3 em ordem à distância x pode reescrever-se a equação de balanço geostrófico da seguinte forma:
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onde ( é o geopotencial, ( a velocidade angular da rotação da terra, v a velocidade e ( a latitude. Em seguida ver-se-á como se podem usar os dados de hidrografia para estimar 
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Considerem-se duas superfícies isobáricas (P1 e P2). A diferença de geopotencial entre as duas isobáricas na estação A é dada por:
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O volume específico pode ser escrito como a soma de duas contribuições:
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sendo 
[image: image382.wmf])
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 o volume específico da água do mar com salinidade de 35 USP, temperatura de 0ºC e pressão p. O segundo termo é a anomalia de volume específico. Assim sendo pode escrever-se:


[image: image383.wmf]ò

ò

+

=

-

A

A

A

A

P

P

P

P

A

A

dp

dp

p

P

P

2

1

2

1

)

.

0

,

35

(

)

(

)

(

2

1

d

a

f

f


A2.7


[image: image384.wmf]A

std

A

A

P

P

f

f

f

f

f

D

+

-

=

-

)

(

)

(

)

(

2

1

2

1


A2.8

onde 
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 representa a distância geopotencial standard entre duas superfícies isobáricas P1 e P2 e  
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representa a anomalia da distância geopotencial entre as superfícies. Se a pressão estiver expressa em decibars, a distância geopotencial standard tem um valor numérico aproximadamente igual à distância geométrica z. A anomalia é muito inferior, sendo aproximadamente 0.1% da distância geopotencial standard. Considere-se agora a anomalia de geopotencial calculada entre duas isobáricas P1 e P2, em duas estações hidrográficas A e B que distam entre si L metros ( Figura 126). Por questões de simplicidade considere-se que a superfíce isobárica P1 é também uma superfície de nível, de tal forma que coincide com a superfície geopotencial e portanto não existe velocidade geostrófica a esse nível. A inclinação da isobara P2 é dada por:
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Figura 126 – Esquema representativo da geometria utilizada para calcular a velocidade geostrófica entre duas estações A e B.
onde IncP2 representa a inclinação da isobara P2. A corrente geostrófica calculada na superfície P1 é dada por:
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A velocidade V é perpendicular ao plano formado pelas duas estações hidrográficas e dirigida para ele (no hemisfério norte). Uma regra muito útil é pensar que o escoamento é tal que deixa à direita (esquerda) a água mais quente ou menos densa (pode ser menos salina em vez de mais quente) no hemisfério norte (sul). Se a pressão for expressa em decibars e L em metros então tem-se:
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Comentários ao método geostrófico

Obviamente que este método apresenta algumas limitações. De seguida apresentam-se algumas dessas limitações e alguns problemas levantados pelo método.

Os dados hidrográficos (temperatura, salinidade e pressão) permitem determinar correntes geostróficas relativas a correntes geostróficas a um determinado nível. Será possível converter as velocidades geostróficas assim calculadas para velocidades relativas à terra?

Tradicionalmente os oceanógrafos assumem a existência de um nível de movimento nulo, muitas vezes chamado de superfície ou nível de referência. Valores da ordem de 2000 a 3000 m são muitas vezes utilizados, embora frequentemente este nível de referência seja determinado pelos dados disponíveis. Assume-se que o escoamento é nulo neste nível e depois determinam-se as correntes relativas até à superfície e até ao fundo do oceano. Existe alguma evidência de que este nível de referência exista mesmo para a velocidade média, embora os correntómetros registem sempre grande variabilidade a todos os níveis. Uma forma de escolher um bom nível de referência é localizar uma zona com gradiente vertical de velocidade baixo, o que geralmente acontece por volta do 2 km de profundidade. A Figura 127 mostra o mapa da anomalia do geopotencial no Pacífico relativa aos 1000 dbar. Quando a anomalia do volume específico é integrada entre o nível de referência (movimento nulo) e a superfície  a elevação da superfície é por conhecida por topografia dinâmica.

Outra forma de determinar as velocidades absolutas é usar correntes medidas que podem ter sido obtidas através de correntómetros ou altimetria. Este método também pode colocar problemas se por exemplo as correntes não forem medidas ao mesmo tempo que a salinidade, a temperatura e a pressão.

Um terceiro método consiste em utilizar linhas de estações hidrográficas e equações de conservação de massa e sal para calcular as correntes. Trata-se de um exemplo de um problema inverso (Wunsch, 1996, decsreve a forma como os métodos inversos podem ser usados em oceanografia). A solução pode não ser única mas consegue-se sempre determinar o erro máximo da solução.
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Figura 127 – Anomalia de geopotencial média no oceano Pacífico, relativa aos 1000 dbar baseada em 36356 observações. A elevação está expressa em centímetros dinâmicos. Se a velocidade fosse nula a 1000 dbar, o mapa representaria a topografia da superfície do Pacífico. (Adaptado de Wyrtki, 1974)

As correntes determinadas a partir de dados hidrográficos estiveram durante muito tempo na base de avanços importantes no conhecimento da circulação nos oceanos. De qualquer forma é importante conhecer as limitações do método:

1 – Os dados hidrográficos só servem para determinar correntes a um nível relativamente a outro.

2 – A hipótese de existir um nível de movimento nulo é bastante plausível em oceano aberto, mas dificilmente sustentável sobre a plataforma continental.

3 – As estações hidrográficas têm de ter entre si distâncias da ordem das dezenas de kilometros.

Além destas limitações intrínsecas ao método a própria hipótese da geostrofia tem as suas limitações que também convém relembrar. 

1 – As correntes geostróficas não podem evoluir no tempo (aceleração nula).

2 – Por via da aceleração ser nula as escalas espaciais e temporais associadas são da ordem do 50 km e alguns dias, respectivamente.

3 – O balanço geostrófico assume que o escoamento é inviscido.

De qualquer forma as correntes oceânicas estão muito perto do balanço geostrófico como foi aliás demosntrado por Strub et al.  (1997).
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� Uma pequena descrição destes projectos pode ser encontrada no Anexo 1.


� Recrutamento pode definir-se como sendo simplesmente a adição de jovens indivíduos à população capturável.


� A água pouco densa proveniente dos rios tende a escoar-se em direcção ao pólo.


� RAFOS – bóias derivantes subsupeficiais capazes de se deslocar a uma profundidade programada, e de gravar a sua trajectória, a qual é periodicamente transmitida à superfície. A grande vantagem dos RAFOS em relação aos seus antecessores SOFAR é que “escutam” sinais acústicos em vez de os transmitirem.


� Linhas de igual profundidade


� De facto a literatura induz alguma confusão quando tenta diferenciar entre EOF e PCA. Alguns autores (Richman, 1985) definem os dois métodos como sendo diferentes, mas outros usam os termos PCA e EOF para descrever o mesmo método. Como exemplo, o me´todo descrito por Peixoto e Oort (1992) como sendo uma análise EOF é idêntico ao método denominado PCA por Preisendorfer (1988). Assim sendo neste texto usam-se indiferentemente os termos EOF e PCA. 


� Algumas rotinas que permitem determinar os valores próprios não fazem a ordenação desta forma. Por exemplo a rotina de Matlab, eig, coloca o vector próprio associado ao maior valor próprio na última coluna.


� Os dados de correntómetros referentes ao trabalho de Coelho et al. (2001) apresentados são referentes ao mês de Maio por serem os que mais se aproximam das estimativas dos outros autores. Pela mesma razão a estimativa feita com base em dados hidrográficos refere-se ao Inverno de 1997


� Alguns autores, como por exemplo Jia (2000) colocam a hipótese de este mecanismo que se constitúi como um poço de NACW estar na origem da Corrente dos Açores.


� Para escoamentos barotrópicos com um número de Rossby (Ro=U/fL) baixo (permitindo desprezar a vorticidade relativa) e na ausência de qualquer forçamento exterior o escoamento deve ser paralelo aos contornos de f/H (a vorticidade potencial).


� A divisão das camadas é feita por isopícnicas e portanto os níveis são variáveis


� Para realizar a comparação incluíu-se no modelo o forçamento pela maré o que torna a comparação mais realista, sem alterar significativamente as correntes.


� Uma escala de tempo de arranque de 11 anos é proibitiva para modelos de alta resolução, sendo essa uma das razões que tornaram populares modelos mais simplificados.


� Calculam-se as velocidades geostróficas, assume-se um nível de movimento nulo que permite converter-se as velocidades geostráoficas em velocidades absolutas e finalmente determina-se a velocidade média na vertical


� Além disso 10ºW corresponde de grosso modo ao limite Ocidental da corrente da vertente continental.


� A razão pela qual existe este escoamento vindo de Sul fica no entanto por determinar. Uma hipótese a considerar  é que seja o JEBAR a funcionar.


� Esse trabalho sera brevemente aprsentado sob a forma de uma tese de doutoramento.
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