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RESUMO

A ZCAS é um dos principais fendomenos atmosféricos de escala sindtica durante o
verdo da América do Sul, sendo caracterizada por uma banda de nebulosidade con-
tinua, que se estende do sul da regiao Amazonica, centro-oeste e sudeste do Brasil e
oceano Atlantico sudoeste (ATSO). Durante os episédios de ZCAS ocednica (ZCA-
SOCN), a banda de nebulosidade sobre o AT'SO pode cobrir uma area equivalente a
5 vezes o estado de Minas Gerais, provocando profundas alteragoes na circulaciao de
baixos niveis atmosféricos, aumentando a taxa de precipitacao sobre o oceano em até
10 vezes o valor da média climatologica e podendo permanecer ativa de 4 a 17 dias
em casos extremos. A hipdtese desta tese, é que a variabilidade sinética nos baixos
niveis atmosféricos, provocada pela presenca da ZCASOCN, é capaz de promover
alteragoes nas propriedades e na dindmica da camada de mistura ocednica (CMO).
As poucas mengoes feitas sobre a influéncia deste fenémeno atmosférico no oce-
ano superior se referem ao decréscimo da temperatura da superficie do mar (TSM)
abaixo da banda de nebulosidade, for¢ado pela reducao da incidéncia de radiagao
de ondas curtas sobre o oceano. Também ¢é mencionado um mecanismo dindmico de
retroalimentacao negativa, onde a rotacao ciclonica dos ventos superficiais, caracte-
ristica da parte sul da ZCASOCN, induz um decréscimo da TSM via bombeamento
de Ekman, que por sua vez auxilia na disspacdo da conveccao atmosférica. Nos-
sos resultados sugerem, no entanto, que a dindmica oceanica de escala submensal
associada a ZCASOCN é muito mais complexa, sendo governada por mecanismos
distintos nas regioes a norte e a sul da banda de nebulosidade. Na parte norte, foi
encontrado um aprofundamento da CMO, relacionado a intensificacdo dos ventos
superficiais de N-NE e a instabilidade convectiva na superficie oceanica, forcada ter-
modinamicamente pela presenca da banda de nebulosidade. Além disto, o padrao
das ondas de gravidade geradas pelo vento associado a ZCASOCN, tem potencial
para intensificar este aprofundamento. Nesta regiao, também hé um resfriamento da
CMO devido ao entranhamento de aguas mais frias pela base da mesma, associado
tanto ao aprofundamento da CMO, como a divergéncia das correntes horizontais
em sua base e existéncia de aguas mais frias abaixo dela. Na parte sul da banda de
nebulosidade, por outro lado, ha um afinamento da CMO, relacionado a desacelera-
¢ao dos ventos superficiais e, principalmente, a estabilidade convectiva forcada pela
precipitacao associada a ZCASOCN, que resulta em ganho de flutuabilidade pelo
oceano, apesar da intensa reducao da radiacao de ondas curtas incidente. Em rela-
¢do ao bombeamento de Ekman, nossos resultados sugerem que, embora se tenha
vorticidade ciclonica dos ventos atuando em superficie na parte sul da ZCASOCN,
nao ha velocidade vertical ascendente na base da CMO, nem a agua abaixo dela é
mais fria. Estes dois fatores, associados ao afinamento da CMO, suprimem o entra-
nhamento, sugerindo que o mecanismo dindmico, da forma como esta proposto na
literatura, pode nao ter nenhum efeito no decréscimo da TSM.

Palavras-chave: Zona de Convergéncia do Atlantico Sul. Interagao oceano-atmosfera.
Camada de mistura ocednica. Balanco de calor. Fluxo de calor.

pal






MARINE MIXED LAYER SUBMONTHLY VARIABILITY DURING
OCEANIC SOUTH ATLANTIC CONVERGENCE ZONE EVENTS

ABSTRACT

The South Atlantic Convergence Zone (SACZ) is one of the main synoptic-scale
atmospheric phenomena during the South American summer, characterized by a
continuous cloud band extending from the southern Amazon region, midwest and
southeastern Brazil, and the Southwestern Atlantic Ocean (SWAT'). Throughout the
oceanic SACZ (OSACZ) episodes, the cloud band above the SWAT may cover an
area five times the size of the state of Minas Gerais, causing significant changes in
the lower levels atmospheric circulation, increasing the precipitation rate over the
ocean up to tenfold the climatological average and can remain active for 4 to 17
days in extreme cases. This thesis hypothesizes that the synoptic variability in the
low atmospheric levels, caused by the presence of the OSACZ, is able to promote
alterations in the properties and dynamics of ocean mixed layer (OML). The few
mentions of this atmospheric phenomenon in the upper ocean refer to the sea surface
temperature (SST) decrease below the cloud band, forced by the reduction in short
wave radiation incidence over the ocean. A dynamic negative feedback mechanism
is also reported, where the cyclonic rotation of surface winds, characteristic of the
southern part of the OSACZ, induces a SST decrease via Ekman pumping, aiding in
the dissipation of atmospheric convection. The results suggest that the submonthly
scale oceanic dynamics associated with the OSACZ is more complex, being governed
by distinct mechanisms to the north and to the south of the cloud band. To the north,
an OML deepening was detected, related to the intensification of the N-NE surface
winds and convective instability on the ocean surface, thermodynamically forced
by presence of the cloud band. In addition, the pattern of wind-generated gravity
waves associated with the OSACZ has the potential to intensify this deepening. In
this region, a cooling of the OML also occurs due to entrainment of colder waters
from its own base, connected to both the OML deepening and the horizontal currents
divergence in its bottom, as well as the existence of colder waters below it. On the
other hand, to the south of the cloud band, there is a thinning of the OML, related
to the surface winds deceleration, and especially to the connective stability forced by
the OSACZ associated rainfall, which results in an ocean buoyancy gain, despite the
intense short wave radiation incidence reduction. Regarding Ekman pumping, our
results suggest that although one has cyclonic wind vorticity acting at the surface in
the southern part of the OSACZ, there is no upward velocity at the OML base, nor
is the water below it colder. These two factors, combined with the OML thinning,
suppress the entrainment, which suggests that the dynamic mechanism of surface
cooling, as is has been proposed in the literature, may not result in a SST decrease.

Keywords: South Atlantic Convergence Zone. Ocean atmosphere interaction.
Oceanic mixed layer. Heat budget. Heat flux.
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1 INTRODUCAO

A Zona de Convergéncia do Atlantico Sul (ZCAS) é um fendémeno atmosférico de
escala sindtica que ocorre no verao da América do Sul, sendo caracterizada pela per-
sisténcia de uma banda de nebulosidade de orientacao Noroeste-Sudeste (NO-SE),
que se estende desde o centro sul da Amazonia, sudeste brasileiro e oceano Atlantico
Sudoeste (STRETEN, 1973; QUADRO, 1994; FERREIRA et al., 2004). Para ilustrar a
importancia deste fendmeno no continente Sul Americano, pode-se recorrer a vulne-
rabilidade ambiental e social relacionada a ele. Entre 1995 e 2016, em 48% dos dias
de ocorréncia de ZCAS, foram registradas também emissoes de alertas de desastres
naturais na regiao sudeste do Brasil, sendo que a probabilidade média de ocorréncia
destes desastres durante os episddios foi de 24% neste periodo (AGUIAR; CATALDI,
2021). Desta forma, é desejével que se possa prever corretamente a ocorréncia, po-

sicao e intensidade destes eventos.

Neste sentido, tem sido sugerido que a posicao e a intensidade da convecg¢ao asso-
ciada & ZCAS sao influenciadas pelo padrao da temperatura da superficie do mar
(TSM) no oceano Atlantico Sudoeste durante a simulagao destes episdédios por mo-
delos atmosféricos regionais (TEIXEIRA et al., 2002). A correta representacao da TSM
também foi apontada como o principal fator, entre os considerados no estudo, que
determina a boa representagao da atuacao da ZCAS em modelos de circulagao geral
da atmosfera (MCGA), sendo que o acoplamento com a camada de mistura oceénica
pode tanto aumentar como diminuir a precipitagdo durante os episédios (JORGETTI,
2008). Além disto, Nobre et al. (2012) sugeriram que a m4 representacao da ZCAS
pelos MCGA é uma consequéncia da falta de acoplamento termodinamico na super-

ficie.

Apesar de ser bem conhecido que a TSM é importante para a previsao da ZCAS, os
processos oceanicos que ocorrem durante a atuagdo destes eventos ainda nao foram
explorados. Por exemplo, sabe-se que a presenca da ZCAS promove uma reducao da
TSM devido a presenca da banda de nebulosidade associada a ela e é sugerido que a
circulacgao ciclonica dos ventos durante os episdédios pode intensificar o resfriamento
via entranhamento pela base da camada de mistura ocednica (KALNAY et al., 1986;
CHAVES; NOBRE, 2004). Porém, néo se sabe qual é o efeito conjunto do decréscimo da
TSM, da inversao da direcao dos ventos e da precipitagao liberada durante os eventos
de ZCAS no oceano subjacente. Além disto, a velocidade do bombeamento de Ekman
é uma estimativa de um processo ocednico a partir de informagoes exclusivamente

atmosféricas, ou seja, é uma simplificacdo que pode ser precisa ou nao. Sabendo que



a TSM ¢ influenciada tanto pelos fluxos superficiais de calor quanto por processos
oceédnicos horizontais e verticais, para que se possa representar corretamente a TSM
nos modelos acoplados, é preciso conhecer como a camada de mistura responde a

presenca deste fendmeno atmosférico.

A complexidade da ZCAS é, ainda, agravada pela influéncia de outros fendmenos
atmosféricos sobre ela, fazendo com que existam categorias de episddios, que variam
tanto em intensidade quanto em localizagdo da banda de nebulosidade (GRIMM;
DIAS, 1995; CARVALHO et al., 2002; JORGETTI et al., 2014; TIRABASSI et al., 2015;
ROSA et al.,, 2020). Uma destas categorias é a ZCAS oceénica (ZCASOCN), cuja
banda de nebulosidade é anémalamente mais intensa e deslocada para norte da
posicao climatolégica, embora este nome ainda nao seja consenc¢o na comunidade
cientifica. Os episddios de ZCASOCN ocorrem com menos frequéncia que os demais,
porém por serem mais intensos, estao comumentemente associados a extremos de

precipitagao sobre o sudeste brasileiro (CARVALHO et al., 2002; ROSA et al., 2020).
1.1 Objetivos

O principal objetivo desta tese é compreender como a camada de mistura superficial
do oceano Atlantico Sudoeste responde a atuacao da ZCASOCN, considerando os
efeitos das variabilidades dinamica e termodinamica que estes episdédios promovem
na atmosfera sobrejacente em escala submensal. Para cumprir com o objetivo prin-
cipal, foram estabelecidos os seguintes objetivos especificos: (i) compreender como a
acao conjunta dos ventos, da precipitagao e da presenca da banda de nebulosidade
atuam para modificar a profundidade da camada de mistura oceanica (PCMO); (ii)
analisar como a presenca da ZCASOCN e da variabilidade da PCMO modificam o
balango de calor na camada de mistura e (iii) averiguar qual o efeito da precipitagao
associada a ZCASOCN na estratificagao salina do oceano superior e sua influéncia

nos fluxos verticais de calor.

A tese estd estruturada da seguinte forma, no capitulo 2 sao apresentados os fun-
damentos tedricos necessario para compreensao dos resultados, no capitulo 3 esté o
primeiro artigo, que é referente ao primeiro objetico especifico, no capitulo 4 estd o
segundo artigo, referente aos objetivos especificos (ii) e (iii), no capitulo 5 é apre-
sentada uma discussao geral dos capitulos 3 e 4 e, por fim, no capitulo 6 estdao as
principais conclusoes e um desenho esquematico que sumariza os principais resulta-

dos encontrados.



2 FUNDAMENTACAO TEORICA
2.1 A ZCAS oceanica

A ZCAS é um fenémeno atmosférico que apresenta um ampla variabilidade tem-
poral e espacial, uma vez que tanto a intensidade quanto a posicao da banda de
nebulosidade associada a ela, sao afetadas por diversos outros fenémenos, como as
teleconexoes atmosféricas via propagagao de ondas de Rossby (GRIMM; DIAS, 1995;
CARVALHO et al., 2002; COELHO et al., 2016), Oscilacado de Madden Julian (CUN-
NINGHAM; CAVALCANTI, 2006), passagem de frentes frias sobre o sudeste do Bra-
sil (OLIVEIRA; NOBRE, 1986; SATYAMURTY; MATTOS, 1989; SIQUEIRA; MACHADO,
2004), interagdes com a convecgao amazodnica (FIGUEROA et al., 1995; GANDU; DIAS,
1998; KODAMA et al., 2012) e interagoes locais com o Atlantico Sudoeste (LENTERS;
COOK, 1995; ROBERTSON; MECHOSO, 2000; CHAVES; NOBRE, 2004; BOMBARDI et al.,
2014; JORGETTI et al., 2014; TIRABASSI et al., 2015). Desta forma, houve uma catego-
rizagao dos episédios em diferentes classes, incluindo a ZCAS oceénica (ZCASOCN),

na qual focaremos nesta secao.

Uma das primeiras separagoes foi realizada por Carvalho et al. (2002), onde os auto-
res sugeriram que existem quatro padroes distintos de ZCAS, sendo: episédios cuja
atividade convectiva é intensa (fraca) e que ocorrem em conjunto com a fase ativa
(inativa) do Sistema de Mongoes da América do Sul (SMAS) e, episédios continentais
(ocednicos), cuja ocorréncia é associada a propagacao de ondas de Rossby atmosfé-
ricas que vém do Pacifico Tropical e atingem o sul da América do Sul, confinando
(alongando) a banda de nebulosidade sobre o continente (oceano). Posteriormente,
Jorgetti et al. (2014) também identificaram quatro padroes distintos, sendo que em
dois deles a ZCAS ocorre mais ao norte (sul) e em conjunto com a fase ativa (inativa)
do SMAS. Tirabassi et al. (2015) também separou a ZCAS em quatro categorias em
funcao do acoplamento oceano-atmosfera, mensurado por meio da casualidade de

Granger.

Rosa et al. (2020) desenvolveram um algoritmo de classificagao baseado em imagens
orbitais de radiagdo de onda longa emergente (ROL) para detectar e classificar de
forma direta e automatica os episddios. Para isto, os autores utilizaram as técni-
cas de segmentacao de imagens por crescimento de regides e definicao de limiares
para parametros como tamanho, valor médio, excentricidade e permanéncia tem-
poral. Desta forma, isolaram-se apenas os segmentos de imagem representativos da
ocorréncia da ZCAS. Comparado aos 21 anos de observagoes visuais da ZCAS, dis-
ponibilizadas pelo antigo Centro de Previsao do Tempo e Clima (CPTEC/INPE),



a taxa de acerto (hit rate) do algoritmo foi de 77%. Uma andlise visual realizada
por Rosa (2017) posteriormente a classifica¢do automética, mostrou que a confusao
entre as classes ZCAS ativa e inativa estd associada, em geral, as seguintes situa-
goes: (i) dias iniciais ou finais dos episédios, quando a banda de nebulosidade esté
comecando a se organizar ou dissipar, respectivamente, violando assim uma ou mais
premissas do algoritmo, que requerem uma banda de nebulosidade intensa e con-
tinua; (ii) quando dois ou mais episédios de ZCAS distintos, mas que ocorrem em
sequéncia, sao visualmente classificados como sendo um s6 e (iii) nos casos de falsos
negativos, ou seja, quando o algoritmo deveria ter detectado um episédio, mas nao
detectou, o erro se deve iniimeras vezes a violagao da condicao de continuidade da

banda de nebulosidade.

A condigao trés descrita no paragrafo acima esta associada ao fato de que alguns epi-
sodios de ZCAS e algumas regides da banda de nebulosidade, podem ser compostas
por nuvens rasas que nao sao detectadar por um limiar muito baixo de ROL, o que
provoca a divisao do segmento de imagem e viola a condi¢ao imposta ao algoritmo
de que a mesma deve ser unica, intensa e continua. Alternativamente, a ZCAS pode
ser detectada por métodos Lagrangianos, que caracterizam a zona de convergéncia

a partir de suas caracteristicas dinamicas, como a metodologia proposta por Perez

et al. (2021).

Em relagao as classes de episddios de ZCAS, Rosa et al. (2020) dividiram-nos em
apenas dois tipos de episddios, aqueles cuja atividade convectiva é estatisticamente
mais intensa sobre o oceano, denominados de ZCAS ocednica (ZCASOCN), e os
demais episodios. As principais caracteristicas da ZCASOCN sao: (i) a banda de
nebulosidade é anémalamente mais intensa sobre a regiao costeira e oceanica e (ii)

é deslocada para norte da posicao climatolégica, conforme Figura2.1.

O padrao espacial dos episdédios de ZCASOCN encontrado pelos autores é coerente
com o que Carvalho et al. (2002) denominaram ZCAS oceénica intensa, Jorgetti et
al. (2014) denominaram ZCAS Sul Inativa e Tirabassi et al. (2015) denominaram
de episddios forcados pela TSM. Ressalta-se que esta classe de episddios é menos
frequente, porém sua ocorréncia estd comumentemente associada a desastres na-
turais, como o famoso caso de dezembro de 2013 (ROSA et al., 2020). Ressalta-se
ainda, que a rotagao dos ventos a 10 m na porcao sul da banda de nebulosidade
ocorre em todos os episddios de ZCAS, porém é mais intensa durante os episodios
oceanicos, fechando-se em um vértice ciclonico a sudoeste da banda de nebulosidade
(CVSS) (BRASILIENSE et al., 2018; ROSA et al., 2020).



Figura 2.1 - ZCAS e ZCAS oceanica.
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Fonte: Modificado de Rosa et al. (2020).

2.2 Fluxos na interface ar-mar

O oceano ¢é acoplado a atmosfera por meio dos fluxos de energia, sal e 4gua doce.
Nesta se¢ao, sera realizada uma revisao sobre a forma como os fluxos turbulentos de
energia sao determinados por parametrizagdes do tipo bulk. Uma vez que a reandlise
oceanica utilizada aqui é forcada em superficie pelos fluxos turbulentos estimados
por este tipo de parametriza¢do (LELLOUCHE et al., 2018; LARGE; YEAGER, 2009), é
importante conhecer em maiores detalhes como o oceano recebe as informagdes da

atmosfera sobrejacente.

Os fluxos turbulentos de energia sao os fluxos de momentum (7), de calor latente (L)
e sensivel (H) e representam as variagoes de alta frequéncia dos campos de tempera-
tura e velocidade. Estes fluxos ocorrem na camada superficial (CS) da camada limite
atmosférica marinha. Utilizando a média de Reynolds, uma variavel (z) é dividida
em duas componentes x = T + 2/, onde a barra indica a média e a aspas simples,

a perturb¢ao em relacdo a média. Assumindo que a média é constante no intervalo



de tempo considerado, no produto entre duas variaveis a média das perturbacgoes e
os produtos das médias com as perturbagoes sao nulas, conforme equacao a seguir,

onde w é a velocidade vertical atmosférica.

Oz = (W+w)(Z + ') =0T + w'a! (2.1)
O produto entre os desvios de duas varidaveis é chamada de covaridncia, ou fluxo
turbulento. A estimagao direta destes fluxos, pelo método da covariancia de voér-
tices, requer dados de altissima frequéncia (=~ 20 Hz), que sdo tanto muito caros,
quanto muito dificies de se obter. Baseada nos trabalho de Monin e Obukhov (1954)
e Liu et al. (1979), as férmulas bulk propoe a utlizagao de dados de baixa frequéncia,
cuja obtencao é muito mais viavel, de variaveis representativas do estado da atmos-
fera préoxima a superficie para estimar os fluxos turbulentos, conforme equagoes a
seguir (FAIRALL et al., 1996):

Thulk = paC'DAU2 (2.2)
Lbulk == )OaLvCE(QS - Qa)AU (23>
Hbulk == panCH(igs - QQ)AU (24)

Onde p, ¢ a densidade, L, ¢ o calor latente de vaporizacao, ¢, o calor especifico
do ar a pressao constante, AU = U, — U, é a velocidade do vento (U,) relativa a
velocidade das correntes superficiais (U, ), ¢ é a umidade espeficica, § a temperatura
potencial e os subscritos a e s indicam valores proximos a superficie e na superficie,
respectivamente. A ¢, é calculada aplicando-se a equacao padrao de saturagao do
vapor d’dgua para a TSM local, considerando 98% de saturagdo para contabilizar
o efeito da salinidade (FAIRALL et al., 1997). Cp, Cg e Cy sdo, respectivamente, os
coeficientes de transferéncia turbulenta de momentum, umidade e calor, que depen-
dem dos seus respectivos comprimentos de rugosidade (zg, 2z, e zg), da altura de

coleta dos dados (z) e do pardmetro de estabilidade atmosférica da CS (¢).

Em casos de CS neutra (¢ = 0), o perfil do vento simplifica-se na forma logarit-
mica e os coeficientes de transferéncia se tornam fungoes da altura da coleta e dos
coeficientes de rugosidades, conforme (LARGE; YEAGER, 2009):

k? kv/Cp kv/Cp
— = Cn= ;o Cp=—7;
(s ()

n(z)

onde k£ = 0,4 é a constante de von Karman. Os algoritmos tipo bulk costumam

Cp =

(2.5)



funcionar da seguinte maneira: (i) definem-se os coeficientes de transferéncia para
a situacao simplificada (¢ = 0 e altura de coleta constante e igual a 10 m); (ii)
calcula-se a primeira estimativa de Tyuk, Hpuk, Loak; (iil) a partir destes valores
obtém-se o primeiro valor de ( que ird definir a funcao do perfil de estabilidade,
¥(C), para condigao estaveis (se ¢ > 0) ou instaveis (se ¢ < 0); (iv) inicio de um
processo iterativo onde, a partir da primeira ¢((), calcula-se novamente os coefi-
cientes de transferéncia, repetindo o processo até as solugdes de 1/({) convergirem
(LORENZZETTT et al., 2015; SANTINI, 2017).

E importante dizer que os comprimentos de rugosidade também séo funcoes de T,
através da sua relagdo com a velocidade de fricgdo u, = 1/7/p,. No caso do oceano,
quando o mar estd em estado de equilibrio, o que geralmente ocorre para ventos
< 4 m s7!, o regime pode ser considerado como aerodindmicamente suave, onde
2o = (0.11v) /u, 24 = (0.62v)/u, e zo = (0.40v)/u,, onde v é a viscosidade cine-
méatica (KONDO, 1975). Porém, para ventos superiores a este limiar, zo deve incluir
outros fatores, sendo comumentemente determinado pelo pardmetro de Charnock,
2o = au?/g, onde a é uma constante derivada empiricamente que deve representar o
estado do mar e g é a aceleragao da gravidade (CHARNOCK, 1955). Existem, no en-
tanto, formas bem mais complexas para determinacao de 2, por exemplo a proposta
por Bourassa et al. (1999), que leva em consideragdo o efeito das ondas de gravi-
dade e capilares, a idade das ondas, entre outras variaveis. Desta forma, a medida
do vento a 10 m de altura se torna extremamente importante, pois dela depende
a precisao das estimativas de todos os coeficientes de transferéncia, sem considerar
que as proprias Equagoes (2.2)-(2.4) sao diretamente proporcionais a AU. Existem
inimeros algoritmos de parametrizacao bulk e embora eles se diferenciem na forma
de parametrizar os coeficientes de transferéncia e comprimentos de rugosidade, sao
altamente dependentes da velocidade de friccdo, pelo motivo supracitado (FATRALL
et al., 1996; FAIRALL et al., 2003; LARGE; YEAGER, 2009; EDSON et al., 2013).

2.3 Camade de mistura superficial do oceano

Na superficie do oceano, a acao dos ventos, do resfriamento superficial, da propa-
gacao e quebra das ondas, entre outros processos turbulentos, induzem a mistura
vertical, destruindo as estratificagoes de temperatura e salinidade, dando origem a
camada de mistura superficial ocednica (CMO). A quantidade e o tipo de turbulén-

cia na CMO determinam até onde a mistura vertical acontece, ou seja, definem a
profundidade da CMO (PCMO).

Existem diversos métodos para detectar a PCMO. Entre os mais conhecido estao os



métodos da taxa de variacao de temperatura ou densidade em relagao a superficie do
oceano (método do limiar), e o do gradiente vertical da temperatura ou densidade. O
método da taxa de variagao é mais difundido e aceito devido a falta de estabilidade
do método do gradiente, que é muito sensivel a precisdo e resolucao vertical dos
instrumentos (BRAINERD; GREGG, 1995). Porém, deve-se escolher apropriadamente
o valor do limiar e da profundidade de referéncia de acordo com o tipo de perfil
vertical e o processo que se pretende avaliar. Neste sentido, (MONTEGUT et al., 2004)
mostraram que quando os valores normalmente utilizados de AT = 0,5°C (KARA
et al., 2000) ou AT = 0,8°C (MONTEREY; LEVITUS, 1997), sdo aplicados a perfis
individuais de temperatura, hd uma subestimacao da PCMO de ~ 25%. Isto occorre
especialmente na presenca do ciclo diurno, onde a média diaria suaviza o perfil

vertical, deslocando o AT em direcao a superficie.

Brainerd e Gregg (1995) separaram a CMO de acordo com o processo turbulento
que a forma, sendo camada misturada aquela que estd ativamente sendo misturada
no momento presente, e camada de mistura a que foi misturada no ciclo diurno de
até dois dias anteriores. Desta forma, a camada misturada tem maior uniformidade
vertical do que a camada de mistura e a diferenca de profundidade entre elas é

chamada de camada remanescente ou residual.

Nos modelos de circulagio geral dos oceanos (MCGO), a turbuléncia na CMO pode
ser parametrizada por um esquema de fechamento da energia cinética turbulenta
(ECT). Para fluidos horizontalmente homogéneos e assumindo que a taxa de variagao
temporal da ECT é zero, o balango pode ser escrito como (POLTON; BELCHER, 2007;
GRANT; BELCHER, 2009; BELCHER et al., 2012):

ou Us 0 ([— 1—
- u’w’a—z - v’w’a—z - u’w’a—uz +w'b — 7 (w’e’ + pw’p’) —e=0 (2.6)

onde as barras denotam as médias e as aspas denotam os desvios da média, con-
forme (2.1). Os dois primeiros termos sao a produgao por cisalhamento vertical e
representam a retirada de energia do fluxo horizontal médio (u e v) pelos vortices
turbulentos, o terceiro termo é a producgao pelo cisalhamento vertical da deriva de
Stokes (us), o quarto termo é a produgao em fungao da flutuabilidade (b), onde estao
inseridas as componentes térmica e salina, sendo que este termo pode tanto produ-
zir (quando ha perda de calor e/ou ganho de salinidade em superficie, neste caso
sendo negativo), quanto reduzir a quantidade de ECT (situagao inversa), o quinto
termo ¢é representa o transporte vertical da ECT devido a variagoes turbulentas da

velocidade vertical (w) e da pressao (p), sendo que p é a densidade do fluido, por



fim e representa a dissipagao.

Esta versao da equagao da ECT leva em consideragao o efeito da propagacao das
ondas de gravidade pelo termo de producao associado a deriva de Stokes, que cor-
responde a diferenca entre a velocidade média de propagacao das ondas enquanto
se segue as particulas e a velocidade média em um referencial estacionario, sendo
importante nos transportes de massa e momentum (STOKES, 1880). Mas a situagao
mais comum, ou abordagem cléssica, é que os MCGO ignorem este efeito (D’ASARO,
2014). Considerando a Equacao (2.6), existem trés fontes principais de energia tur-
bulenta para a CMO, a acao dos ventos, da flutuabilidade e das ondas de gravidade,
conforme exemplificado na Figura 2.2 (BELCHER et al., 2012).

Figura 2.2 - Producdo de ECT na camada de mistura oceénica.
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Desenho esquematico da producdo de energia cinética turbulenta dentro da camada de
mistura superficial, onde B é o fluxo de flutuabilidade, 7 é o stress do vento, us é a deriva
de Stokes, 0(9) (0(Hy)) é a escala do comprimento (de altura) das ondas de pico, wd,T é
a adveccdo vertical de temperatura, h (hy) é o topo (base) da picnoclina e Logip(g) é o
perfil da taxa de dissipagao da ECT (¢).

Fonte: Modificado de Belcher et al. (2012).



Conforme Figura 2.2, na primeira camada da CMO a acao da quebra das ondas e do
stress do vento levam a uma elevada taxa de dissipacao da ECT em profundidades
da ordem da altura das ondas de pico (TERRAY et al., 1996; TYER; DRUSHKA, 2021). A
propagacao das ondas alcanga profundidades um pouco maiores, da ordem de metade
do comprimento das ondas. Abaixo desta profundidade a CMO ¢é controlada pela
acao dos ventos, da flutuabilidade e da propagac¢ao das ondas. Na base da camada de
mistura o acréscimo na ECT pode se dar pela advecgao vertical ou entranhamento
de adguas mais densas e profundas para dentro da CMO. Uma vez que o termo de
entranhamento depende de variagdes verticais de h (ver secao 2.5), é sugerido que
este predomine sobre a adveccao em CMOs mais rasas, onde é mais provavel que

deslocamentos da picnoclina ocorram (JULLIEN et al., 2012).

Cada uma destas trés fontes de producao de ECT tem as suas proprias escalas e leis
fisicas que as governam, porém é possivel mensurar a importancia relativa de cada
uma delas através de coeficientes que representem adequadamente a magnitude e a
profundidade de alcance de uma em comparagdo com a outra, como 0s propostos
por Belcher et al. (2012). Os autores realizaram uma climatologia global destes
coeficientes e concluiram que os trés termos de produgao sao importantes, sendo
que no Atlantico Sul a probabilidade de um regime dominado pelos ventos, em

comparagao com as ondas, ¢ maior no inverno do que no verao.

E importante dizer, ainda, que existe uma interacao nao linear entre os ventos e
as ondas geradas localmente por eles na mesma direcao de propagacdo, que tem
sido apontada como um fenémeno capaz de provocar alteragoes significativas na
PCMO, chamada de turbuléncia de Langmuir. A turbuléncia de Langmuir surge
de uma inclinacao do campo de vorticidade vertical relativa provocada pela deriva
de Stokes, formando os vértices alinhados na dire¢ao do vento (CRATK; LEIBOVICH,
1976; LEIBOVICH, 1983). A vorticidade vertical requerida para dar origem a esta
circulagdo pode ser proveniente tanto de pequenas flutuagoes horizontais no campo
médio das correntes geradas pelo vento (CRAIK; LEIBOVICH, 1976) ou, pela prépria
turbuléncia de subsuperficie (TEIXEIRA; BELCHER, 2002). Para condigbes de vento
e ondas paralelos e estacionarios em um estado de quase equilibrio, tem sido mos-
trado que a variancia da velocidade vertical turbulenta é muito maior para regimes
governados pela turbuléncia de Langmuir em comparagao aqueles governados pelo
cisalhamento (LI et al., 1995; POLTON; BELCHER, 2007). Ou seja, o termo de dis-
tribuigdo vertical da ECT na Equagdo (2.6) passa a ter uma importancia muito
maior, de forma que a turbuléncia de Langmuir aprofunda a CMO via intensificagao

do entranhamento de aguas mais frias e densas pela base da camada de mistura
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(MCWILLIAMS et al., 1997; GRANT; BELCHER, 2009). Estas pesquisas sao corrobora-
das por estudos observacionais (D’ASARO, 2001; TSENG; D’ASARO, 2004).

2.4 A camada de barreira

A camada de barreira (CBar) é a camada entre a base da camada de mistura oceénica
e o topo da termoclina e, quando esta presente na coluna d’agua, atua na supres-
sao dos fluxos verticais de calor pela base da CMO. A CBar é definida, portanto,
como a diferenca positiva entre as profundidades da termoclina e da picnoclina,
considerando o eixo Z positivo conforme a profundidade aumenta (LUKAS; LINDS-
TROM, 1991). Um exemplo classico de sua ocorréncia pode ser visto na Figura 2.3,
onde a PCMO ocorre em 40 m (circulo fechado vermelho), enquanto o topo da ter-
moclina estd em 75 m (circulo fechado preto), ou seja, a espessura da CBar é de
aproximadamente 25 m. A CBar se forma quando a salinidade no oceano superior é
positivamente estratificada (aumenta com a profundidade), o que ocorre em regioes
fonte de agua doce, como desembocadura de rios ou com alto teor de precipitagao e,
preferencialmente, sob regime de baixa turbuléncia gerada pelo vento, onde a mis-
tura vertical ocednica se torna incapaz de destruir a haloclina (LUKAS; LINDSTROM,
1991).

Para se detectar a CBar ¢ necessario isolar o efeito da salinidade, o que s6 é possivel
quando se remove a influéncia do coeficiente de expansao termal da 4gua do mar («),
conforme Vialard e Delecluse (1998). Considerando que o topo da termoclina (hy)
e picnoclina (h) sejam definidos pelo método do limiar, descrito na segao anterior,
com valores fixos de Ag = 0,2°C e Aog = 0,3 kg m™3, respectivamente, a diferenca
hr — h pode ser devida a dois processos: (i) a variagdo nao linear de a com a
temperatura, por exemplo, & 9 °C, Acg = 0,3 kg m~3 realmente corresponde a
Ag = 0,2 °C, porém, & 0 °C passa a corresponder a um Ag = 0,6 °C e (ii) ao
efeito da salinidade na anomalia de densidade potencial. Desta forma, considerar
um limiar de densidade fixo pode resultar em espessuras de CBar fantasiosas, que

nada tem a ver com a estratificacao da salinidade.
2.5 Balanco de calor na camada de mistura oceanica

O estoque de calor que fica disponivel para as trocas na interface ar-mar, em escala
de dias a meses, fica armazenado da superficie até a profundidade h, definida como
o topo da picnoclina (SPRINTALL; TOMCZAK, 1992; BRAINERD; GREGG, 1995). Este
estoque pode ser estimado pela equagao do balango de calor em (2.7), que surge da

combinagao das equacgoes de conservagao de massa e conservacao de calor, sendo que
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Figura 2.3 - Definicdo da camada de barreira.
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Fonte: Ifremer (2018).

uma derivagao formal pode ser encontrada em Moisan e Niiler (1998).

0
R o vT v (/ U’T’dz) +
—h

ot
oh Qo — Qn
To—Thy) x| —=—+4+Up -Vh4+uw, | =—— (2.7
(T~ 1) (5 + 0 ) =L e
onde o subscrito m indica a média e as aspas simples o desvio da média vertical.
T e U sao a média vertical da temperatura e do campo de velocidade horizontal
das correntes, respectivamente (por exemplo: T,,, = 1/h [°, Tdz e T' =T — T,). O
subscrito h indica que o valor da variavel corresponde ao valor nesta profundidade.
Do lado esquerdo da Equacao (2.7), os termos representam: (i) o estoque de calor

na CMO; (ii) a advecgdo horizontal média; (iii) o transporte horizontal turbulento
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de calor e (iv) o termo de entranhamento. O somatério destes quatro termos deve
balancear o fluxo de calor em superficie, corrigido pela componente penetrativa da

radiagdo solar (()g) e os fluxos difusivos na base da camada de mistura (Qy).

Para detectar a influéncia nas variacoes verticais da CMO, h deve variar no tempo
e no espacgo. Neste caso, os termos verticais nao sao negligenciaveis. Porém, existem
outras formas de se estudar o balancgo de calor, por exemplo, se h for definida como
a profundidade de uma isoterma que estd sempre embebida na termoclina sasonal,
entao h se aproxima de uma superficie material, onde as trocas verticais sao minimas
e estes termos tornam-se negligenciaveis (STEVENSON; NIILER, 1983). Este tipo de
fomulacao é adequada quando se quer avaliar o estoque de calor independentemente

dos movimentos adiabaticos na camada de mistura.

A magnitude dos termos pode variar de acordo com as caracteristicas da regiao, mas
de forma geral o estoque de calor na CMO ¢é determinado pelo fluxo em superficie,
advecgao horizontal média de temperatura e entranhamento, sendo os termos de di-
fusao vertical (Qp,) e advecgao turbulenta negligenciaveis (GILL; NILLER, 1973; MOI-
SAN; NIILER, 1998; MCPHADEN; HAYES, 1991; FOLTZ; MCPHADEN, 2009). O termo
de advecc¢ao horizontal torna-se mais importante quanto maior a velocidade média e
o gradiente de temperatura, o que ocorre principalmente nas correntes de contorno
oeste (VIVIER et al., 2002; DONG; KELLY, 2004). Em regices de oceano aberto, pode
ser importante durante alguns eventos sindticos, como ciclones tropicais (JULLIEN
et al., 2012).

Em modelos unidimensionais, como o de Kraus e Turner (1967), a unica condigao
necessaria para que o entranhamento aconteca é que se tenha aprofundamento de
h. Porém, tridimensionalmente considera-se também o adentramento de dguas mais
densas pelas laterais da CMO e a velocidade vertical ascendente. Estas trés condi-
¢Oes nao precisam ocorrer ao mesmo tempo, basta que o somatoério seja positivo.
Além disso, o entranhamento também é proporcional a diferenca entre a tempera-
tura da CMO e a temperatura na base h, o que pode ser chamado de degrau de
temperatura. E comum, no entanto, que se considere a temperatura alguns metros
abaixo da base h. Por exemplo, Qu (2003) consideraram 7}, 10 m abaixo de h para
contabilizar o efeito da interpolacao linear vertical realizada, enquanto Dong et al.
(2008) utilizaram a temperatura do préximo nivel vertical dos dados disponiveis.
Desta forma, este passo no calculo do balanco de calor ainda nao é um consenso na

literatura.
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3 VARIABILIDADE DA PROFUNDIDADE DA CAMADA DE MIS-
TURA FORCADA POR EPISODIOS DE ZCAS OCEANICA

3.1 Introducao

A camada de mistura ocednica (CMO) é uma feicdo chave dos oceanos, pois co-
necta o oceano profundo com a atmosfera sobrejacente. Diversos processos oceani-
cos cruciais sdo bastante sensiveis a profundidade da camada de mistura (PCMO),
incluindo a producao primaria, trocas verticas de carbono e a circulagao forgada
pelo vento (DENMAN; GARGETT, 1983; CHERESKIN; ROEMMICH, 1991; OSCHLIES;
GARcON, 1999: McCREARY JUNIOR et al., 2001; THOMAS; LEE, 2005; CERMENO et
al., 2008; LEVY et al., 2013). Apesar do grande esfor¢o em compreender a climato-
logia global da CMO desde o langamento do projeto Argo (MONTEGUT et al., 2004;
MONTEGUT et al., 2007; HOLTE; TALLEY, 2009; HOLTE et al., 2017), os modelos de
circulagao geral dos oceanos ainda nao conseguem representa-la adequadamente,
especialmente nos subtrépicos onde a CMO é comumente mais rasa do que o ob-
servado (D’ASARO, 2001; LARGE et al., 2019). Esta diferenca na CMO pode levar a
representacoes erroneas de propriedades ocednicas que sao essenciais em termos de

interagdo oceano-atmosfera, como a temperatura da superficie do mar (TSM).

A mistura vertical, que da origem a caracteristica quase homogénea da CMO ¢é ge-
rada, entre outras, pela inser¢ao de energia cinética turbulenda (ECT) dentro dela
pela interface ar-mar, sendo trés as principais fontes: (i) flutuabilidade negativa da
agua do mar; (ii) ventos préximos a superficie e (iii) ondas de gravidade (KRAUS;
TURNER, 1967; CRAIK; LEIBOVICH, 1976; LUKAS; LINDSTROM, 1991; SPRINTALL;
TOMCZAK, 1992). A turbuléncia gerada na superficie ocednica espalha-se vertical-
mente ao longo da coluna d’agua até atingir o topo da picnoclina, que é considerado
o limite vertical das interagoes ar-mar (KRAUS; TURNER, 1967; SPRINTALL; TOMC-
ZAK, 1992; BRAINERD; GREGG, 1995). Desta forma, variagoes na PCMO implicam
também em variagoes nas fontes de ECT para a camada de mistura, que é modu-
lada, entre outras, pela variabilidade atmosférica subsasonal. Os esforgos para com-
preender a variabilidade subsasonal da PCMO dos pontos de vista da modelagem
numérica e observacional tém se concentrado nas regioes equatorias e polares. Por
exemplo, é bem conhecido que, nas regioes equatoriais, a variabilidade subsasonal
causada pelos ciclones tropicais e furacoes forcam variagoes na PCMO através dos
fluxos de momentum, dgua doce, energia e bombeamento de Ekman (MCPHADEN;
HAYES, 1991; McCREARY JUNIOR et al., 2001; FOLTZ; MCPHADEN, 2009; SANFORD
et al.,, 2011; BALAGURU et al., 2012). Nas regides polares, os ciclones extratropicais
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e frentes polares forcam variacbes na PCMO via bombeamento e subsidéncia de
Ekman (RENFREW; MOORE, 1999; SATHIYAMOORTHY; MOORE, 2002; CEROVECKI
et al., 2011; SWART et al., 2015; PAN et al., 2018). Além disto, o papel das ondas
na geracao de turbuléncia nas regioes polares também vem sendo amplamente es-
tudado desde os anos 90 (MCWILLIAMS et al., 1997; D’ASARO, 2001; AXELL, 2002;
HARCOURT; D’ASARO, 2008; ROEKEL et al., 2012; LARGE et al., 2019).

No entanto, muito pouca atencao tem sido dada a variabilidade da PCMO nas re-
gioes subtropicais, especialmente no cinturao latitudinal de 20-30° norte e sul, onde
as zonas de precipitagao subtropicais (ZPSs) ocorrem. As ZPSs sdo frentes atmosfé-
ricas subtropicais, em escala sindtica, cujas caracteristicas diferem tanto das frentes
polares, quanto da Zona de Convergéncia Intertropical (ZCIT), sendo caracteriza-
das como zonas de convergéncia, com intensa baroclinia e geragao estaciondria de
convecgao atmosférica, fazendo com que a taxa de precipitagdo dentro delas seja
equivalente a da ZCIT (KODAMA, 1992; KODAMA, 1993). Em episodios extremos,
podem permanecer ativas de 11 & 17 dias (ROSA et al., 2020). No Hemisfério Sul
existem duas ZPSs, a Zona de Convergéncia do Pacifico Sul (ZCPS) e a Zona de
Convergéncia do Atlantico Sul (ZCAS). Alguns autores tém sugerido que a preci-
pitagao associada a ZCPS é intensa o suficiente para estratificar o oceano superior,
conforme indicado pelas médias mensais e sasonais da PCMO no oceano Pacifico,
sendo que este sinal nao foi detectado abaixo da ZCAS no oceano Atlantico (SPRIN-
TALL; TOMCZAK, 1992; MONTEGUT et al., 2004; MONTEGUT et al., 2007; MIGNOT et
al., 2007). Porém, etes estudos foram baseadas em perfis verticais ocednicos in situ
de baixa frequéncia temporal e/ou com baixa resolucao vertical, o que torna dificil
a deteccdo de processos de menor escala, como a variabilidade sindtica do vento e

da precipitacao.

A ocorréncia da ZCAS causa uma rotagao bem marcada dos ventos em superficie e
aumenta a taxa didria de precipitacao em mais de dez vezes sobre o oceano Atlantico
Sudoeste (ATSO) e a América do Sul, sendo também a causa de diversos eventos ex-
tremos de precipitagao e enchentes sobre o sudeste brasileiro (KODAMA, 1992; CAR-
VALHO et al., 2002; QUADRO et al., 2012; AMBRIZZI; FERRAZ, 2015; ROSA et al., 2020).
Em média ocorrem dois episédios de ZCAS por més, cuja duracao pode variar de 4
a 17 dias consecutivos (ROSA et al., 2020), dependendo das condigoes que favorecam
ou nao a sua permanéncia. No que se refere a interacao oceano-atmosfera, ha dois
mecanismos de retroalimentacao negativa descritos na literatura, onde é sugerido
que o oceano suprime a conveccao atmosférica através do resfriamento superficial

da agua do mar, induzido pela presenca da ZCAS. O primeiro, mais intenso, é um
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mecanismo termodindmico, onde a cobertura de nuvens associada a ZCAS suprime
a chegada de radiagao solar na superficie, causando um resfriamento da mesma, ja o
segundo é um mecanismo dinamico, onde é proposto que a rotagao ciclonica dos ven-
tos causada pela ZCAS induz um bombeamento de Ekman, que por sua vez resfria
a adgua em superficie (KALNAY et al., 1986; CHAVES; NOBRE, 2004; ALMEIDA et al.,
2007). Estas pequisas, no entando, foram conduzidas por um ponto de vista meteo-
rolégico e nao levaram em consideracao as variagoes da CMO. Um caso especial de
ZCAS ocorre quando uma grande parte da banda de nebulosidade associada a ela se
estende em dire¢ao ao oceano ATSO com intensa atividade convectiva (CARVALHO
et al., 2002; BRASILIENSE et al., 2018; ROSA et al., 2020), o que tem sido chamado de
ZCAS ocednica (ZCASOCN daqui para frente).

A ZCASOCN passa sobre as bacias de Santos, Campos e Espirito Santos, que sao
regides economicamente cruciais para o pais. A pesca e a exploragao de petréleo em
alto mar sdo exemplos das atividades locais. Desta forma, um bom entendimento
a respeito da dinamica do oceano superior nesta regiao ¢ altamente desejavel. No
entando, mesmo a ZCAS sendo um dos principais sistemas sindticos do verao na
América do Sul, seu efeito no oceano superior ainda nao foi investigado além da
TSM e do bombeamento de Ekman pelo rotacional do vento. Desta forma, neste
capitulo pretende-se compreender melhor como os episédios de ZCASOCN modifi-
cam as propriedades da CMO via fluxos verticais de calor, agua doce e momentum.
Também é considerada a hipotese de que o efeito das ondas geradas pelo vento possa
influenciar esta variabilidade. Este capitulo esta estruturado da seguinte forma, na
secao 2 sao apresentados os dados e métodos utilizados para alcancar os objetivos,
na secao 3 estdo os resultados encontrados e discussoes. Por fim na secao 4 sdo

apresentadas as conclusoes que sumarizam os principais resultados encontrados.
3.2 Dados e metodologias
3.2.1 Dados de reanalise e modelagem numérica

Dados oceanicos de temperatura potencial e salinidade foram obtidos para o periodo
de novembro a margo (NDJFM) de 1996 & 2015 da reandlise océnica Glorysl2vl
(https://marine.copernicus.eu/), que é baseada no sistema fisico PSY4V3 do
programa de observacao da terra da Unido Europeia - Copernicus (LELLOUCHE et
al., 2018). O PSY4V3 é baseado no modelo de circulagao geral dos oceanos Nucleus
for European Modelling of the Ocean versao 3.1 (NEMOv3.1), descrito por (MADEC;
TEAM, 2008). A parametriza¢ao de mistura vertical é feita através de um esquema de
fechamento da equagao da ECT que foi adaptado de Blanke e Delecluse (1993). A re-
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nalise Glorys12vl resolve a mesoescala ocednica, provendo dados com alta resolugao
horizontal (1/12° em uma grade regular de latitude-longitude), vertical (50 niveis em
coordenada Z) e temporal (médias didrias). Ela é forcada em superficie pela renélise
atmosférica ERA-Interim (DEE et al., 2011) do European Centre for Medium-Range
Weather Forecasts (ECMWF). Além disto, o Glorys12vl assimila dados satelitais
(de altimetria e TSM) e in situ (perfis verticais de temperatura e salinidade) por
meio de um filtro Kalman de ordem reduzida e um esquema do tipo 3D-VAR prové

uma correcao dos viéses de larga escala da temperatura e da salinidade.

Os campos atmosféricos foram obtidos da reanalise ERA5, também pertencente
ao ECMWF (HERSBACH et al., 2020). O ERA5 fornece dados em grade horizontal
regular do tipo latitude-longitude e com resolucao temporal horaria, sendo que a
fisica dos modelos que dao origem a reandlise é baseada no sistema integrado de
previsao Cy41r2. O Cy41r2 inclui as componentes de modelos atmosférico, terra e
ondas. A respeito do acoplamento entre a atmosfera e as ondas, ele se da da seguinte
forma, os ventos em superficie sdo passados para o modelo de ondas enquanto o
parametro de Charnock, que é determinado pelo estado do mar, é passado ao modelo
atmosférico, onde é utilizado para estimar a desaceleracao dos ventos superficiais em
funcdo da condigao ocednica (EUROPEAN CENTER FOR MEDIUM-RANGE WEATHER
FORECASTS - ECMWF, 2016). Este acoplamento de duas vias entre estes dois modelos
melhora a previsao dos ventos em superficie e das ondas geradas pelo vento (JANSSEN
et al., 2002). As varidveis fornecidas pelo ERA5 e que foram utilizadas no presente
trabalho sao: fluxos radiativos de calor em superficie, de ondas curtas (Qs,) e longas
(Quy), fluxos turbulentos de calor sensivel (Qg) e latente (@), densidade do ar
sobre o oceano (p,), velocidade de fricgdo do ar (u,), vento horizontal a 10 m de
altitude (Uyg), stress do vento em superficie (7,,) e componentes zonal e meridional
da deriva de Stokes (uy). As varidveis descritas acima foram utilizadas no presente
trabalho na forma de médias diarias, obtidas pela média das 24 horas fornecidas
pelo ERA5. Além destas, a precipitacao (P) e evaporacao (E) totais também foram
utilizadas na forma de acumulados diarios, obtidos pela soma das 24 horas de dados

de acumlados horarios de P e E, fornecidas pelo ERAS5.

Os sistemas de ondas gerados durante os episédios de ZCASOCN descritos na Ta-
bela 3.1 foram simulados pela terceira geragdo do modelo de ondas WaveWatch 111
(WW3), na versao 6.07 (WW3DG, 2019). O modelo WW3 foi desenvolvido pela Nati-
onal Oceanic and Atmospheric Administration/National Centers for Environmental
Prediction (NOAA/NCEP) e estd atualmente na versao 6.07.1. O WW3 foi for¢ado

pelo vento a 10 m de altura fornecido pela reanalise ERA5, sendo atualizado a cada
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hora e com resolucao horizontal de 0,25 ° de latitude-longitude, ja a topografia de
fundo utilizada foi a do ETOPO1 (NATIONAL GEOPHYSICAL DATA CENTER - NGDC,
2011). A simulagdo numérica foi realizada utilizando-se duas grades aninhadas em
um esquema de aninhamento de duas vias, sendo a primeira uma grade global com
resolucao horizontal de 50 km, e a segunda uma grade regional com resolugao hori-
zontal de 10 km sobre a area de interesse. Para este experimento, o termo de fonte
ST6 de Zieger et al. (2015) foi usado. O ST6 conta com uma implementacao da
fisica dos termos de fonte/sumidouro associadas ao oceano profundo que é baseada

em observacoes in situ.
3.2.2 Dados in situ e satelitais

Perfis verticais de temperatura, salinidade e pressao dos derivadores Argo (http:
//www.coriolis.eu.org) foram utilizados para fins de comparagao com a reanélise
Glorys12vl. Os derivadores Argo possuem uma marcagao do tipo flag que indica
a qualidade do dado. Neste trabalho foram utilizados apenas perfis que possuem
a flag de dados confiaveis, que passaram por todos os filtros de controle de quali-
dade internos do projeto. Os perfis foram obtidos para a regiao do ATSO na area
compreendida entre 15-30° S e 50-25° O e para o periodo de NDJFM de 2000 a
2015. Considerando que o ATSO é caracterizado por uma fina CMO (KARA et al.,
2000; MONTEGUT et al., 2004), foram estabelecidos alguns critérios adicionais para
excluir perfis Argo que poderiam prejudicar a andlise. Os critérios foram: (i) pri-
meira medida abaixo no nivel de 10 dBar; (ii) resolugao vertical inferior a 5,5 dBar
nos primeiros 20 m da coluna d’agua e (iii) dados disponiveis apenas em superficie.
Apoés a exclusdo destes perfis, restaram ainda 1705 perfis (Tabela 3.2) que foram

utilizadas para comparacao com o Glorys12vl.

Para identificar a localizagdo e a intensidade da banda de nebulosidade as-
sociada a ZCASOCN foi utilizado o produto satelital didrio de radiacao de
onda longa emergente (ROL; https://www.ncdc.noaa.gov/cdr/atmospheric/
outgoing-longwave-radiation-daily) Daily Outgoing Longwave Radiation Cli-
mate Data Record versao v01r02 (LEE et al., 2004) da National Oceanic-Atmospheric
Administration (NOAA), cuja resolucao horizontal é de 1° x 1° de latitude-

longitude.
3.2.3 Episoédios de ZCASOCN

Os episédios de ZCASOCN utilizados aqui (Tabela 3.1) foram identificados automa-

ticamente pelo algoritmo de classificacao de imagens desenvolvido por Rosa et al.
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(2020), que tem como objetivo identificar casos de ZCAS e ZCASOCN. Ressalta-se
que, comparado a 21 anos de observagoes visuais realizadas por meteorologistas, o
algoritmo desenvolvido pelos autores apresentou uma taxa de acerto de 77%, sendo
que a taxa de episodios falsos positivos, ou seja, aqueles que foram erréneamente

classificados como ZCAS, foi de apenas 13%.

Tabela 3.1 - Episédios de ZCASOCN. A quinta e sexta colunas mostram o valor médio
da ROL (W m~2) e a 4rea (x10° km?) da porcdo ocednica do segmento de
imagem classificado como ZCASOCN.

Dia inicial Dia final szii:;?o (\ﬁgll;z) Arel-‘e;n(21)105
1999/03/03 1999/03/06 4 191 27
2002/02/02 2002/02/05 4 194 25
2013/12/10 2013/12/26 17 196 29

Media 8.3 193.5 27

Fonte: Adaptada de Rosa et al. (2020).

Foram considerados aqui apenas os episédios de ZCASOCN, ou seja, aqueles cuja
atividade convectiva sobre o oceano (identificada pelo valor da ROL) é mais intensa
do que a média mais um desvio padrao de todos os episddios (ROSA et al., 2020).
Dos 17 episodios de ZCASOCN identificados pelo algoritmo, foram selecionados
visualmente somente aqueles cuja banda de nebulosidade atravessa a costa brasileira
na mesma faixa latitudinal e se estende com a mesma inclinagao NO-SE sobre o
oceano ATSO. Este critério foi inserido por que as analises subsequentes sao baseadas
em compostos e médias espaciais sobre areas especificas, de forma que a variabilidade

espacial entre os episddios mascara ou suaviza o sinal das variaveis analisadas.
3.2.4 Definicao da profundidade da camada de mistura oceanica

O ATSO ¢ caracterizado por possuir uma CMO bastante fina, que atinge a menor
profundidade durante o verdao austral, variando de 30 a 50 m de espessura entre
novembro e margo, conforme mostrado por Kara et al. (2003), Montégut et al. (2004)
e também na Figura 3.6. A PCMO foi considerada aqui como o topo da picnoclina
(h), detectada através do método do limiar como a profundidade onde o perfil da
anomalia de densidade potencial (og) é igual ao valor na profundidade de referéncia

mais uma variagao pré estabelecida deste valor (Acg).
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Nos utilizamos o mesmo limiar e profundidade de referéncia daqueles descritos em
Montégut et al. (2004), uma vez que a metodologia proposta pelos autores é ade-
quada para detectar a CMO que foi recentemente misturada ao longo do dia anterior
ou nos 2 ou 3 dias anteriores, o que é coerente com a escala sinética da ZCA-
SOCN. Desta forma, seguindo a metodologia dos autores, h esta localizada onde
loe,, — 0o, > Aoe e Aog varia no tempo e no espago de forma a corresponder a

uma variacao de temperatura igual a 0,2 °C, de acordo com a seguinte equagao
Acg = ,0(510,T10 = 0,2, P, Po) - ,0(510, Tho, Pro, Po)

onde o subscrito 10 é a profundidade de referéncia em dBar, P é a profundidade,
também em dBar, Siy e Tip sdo a salinidade e a temperatura na profundidade
de referéncia, respectivamente, e F, é a profundidade na superficie, utilizada para
calculo da temperatura potencial. Uma interpolagao linear entre o primeiro nivel a
exceder o Aog e o nivel anterior foi feita a fim de encontrar a profundidade exata
da CMO.

3.2.5 Geracao de ECT forcada pela atmosfera

A energia mecéanica que o vento insere no oceano pela interface ar-mar (G* em W
m~?2) é uma fungao do stress do vento (1) e da velocidade de fricgdo na subcamada

viscosa da dgua (v.), calculada pela equagdo a seguir (KRAUS; TURNER, 1967)

G* = 70, = Pt/ pa/ pu (3.1)

onde T = u2py, Vs = Us\/ pa/ Puw, sendo que u, é a velocidade de friccio na subcamada
viscosa do ar e p,, e p, sao a densidade do mar e do ar na superficie, respectivamente.
Outro efeito do vento considerado aqui foi a velocidade de Ekman induzida pelo
rotacional do stress do vento (we em m s™1), que foi calculada de acordo com

Smith (1968), como
(V X Tpy):

IOwOf

onde p,o ¢ a densidade de referéncia da dgua do mar igual a 1025 kg m™3, f é o

(3.2)

Wel =

parametro de Coriolis e (V X 7,,), é o rotacional dos vetores zonal e meridional
do stress do vento. O resultado foi multiplicado por 86400s para obter a w,; em m

dia=1!.

A geragao convectiva de turbuléncia forcada pela atmosfera ocorre quando ha um

decréscimo da flutuabilidade na superficie do oceano, ou seja, quando a superficie
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fica mais densa. O fluxo superficial de flutuabilidade (B) é composto pelo somatoério
das componentes de fluxo de calor (Byf) e de agua doce (By,) na interface ar-mar.
No presente trabalho, valores positivos implicam em ganho de fluxo de flutuabili-
dade pelo oceano, que foi calculado de acordo com a equagao abaixo (GILL, 1982;
OBERHUBER, 1988).

gaQnet
B=B,;+ B, =
Ft by uCy

+gBS(P — E) (3.3)

onde g é a acelaracao da gravidade, a é o coeficiente de expansao termal da agua
do mar, C, é a capacidade calorifica da dgua do mar, @, ¢ o fluxo liquido de calor
em superficie (W m~2, positivo para ganho de calor pelo oceano), calculado como
o somatorio de suas quatro componentes (Qne; = Qsw + Quo + Qsn + Qun), B € 0
coeficiente de contragdo salina da dgua do mar, S é a salinidade superficial e P e

E sdo as taxas de precipitagdo e evaporagao (em m s~

, ambas sao positivas). Na
Equagao (3.3) os valores de C), e p,, variam em funcao da temperatura e salinidade
superficial da dgua do mar. O fluxo de flutuabilidade, dado em m? s~3 na Equacao
(3.3), pode ser convertido para uma forma equivalente de fluxo de calor (Qg), ou
seja, o quanto o fluxo de flutuabilidade representa em ganho ou perda de calor em W
m~2, de acordo com a seguinte relagio proposta por Cerovecki et al. (2011), Whitt

et al. (2019) e Large et al. (2019).

PwCp
gOé

Qp =

B (3.4)

Além da energia inserida pelo proprio vento na camada de mistura, a atuagao deste
sobre a superficie do mar pode induzir a formacao de ondas de gravidade, que por
sua vez também atuam na producao de ECT dentro da CMO via cisalhamento
vertical da deriva de Stokes. O nimero de Langmuir turbulento (La;) compara a
importancia relativa destes dois termos de producao de ECT e pode ser expresso
como (MCWILLIAMS et al., 1997; BELCHER et al., 2012)
(o

La; = " (3.5)
onde e u, ¢ a magnitude da deriva de Stokes em superficie. Destaca-se que a interpre-
tacdo de La; independe do fato da reandlise Glorys12v1 nao levar em consideragao
o papel das ondas, uma vez que tanto v, quanto us sdo provenientes do ERA5, que

possui acoplamento entre os modelos atmosférico e de ondas.
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A importancia relativa entre a producao de ECT pela instabilidade convectiva e
pelas ondas também pode ser mensurada por uma razao adimensional, proposta

por Belcher et al. (2012) e expressa por

3
w h
3 = (3.6)
Wiy, LL
onde w? = Bh e w3, = u?u,, sendo que a reorganizagio destes termos permite

expressar esta razao em termos do pardmetro de estabilidade de Langmuir (Lyp).
Quando h/L; > 1, a geragao de ECT pela instabilidade convectiva predomina sobre
a gerada pelas ondas e o inverso ocorre quando h/L; < 1. Destaca-se que a inter-
pretacao da Equacao 3.6 depende de h e que esta, por sua vez, nao contabiliza o
efeito das ondas (BLANKE; DELECLUSE, 1993; LELLOUCHE et al., 2018). Sendo assim,

a interpretacao de h/Ljy deve levar em conta esta limitagao.

A deriva de Stokes referida nos termos w?; e La; ¢ alinhada com a direcdo do vento,
sendo uma fragdo da deriva de Stokes total (us) fornecida pela reandlise ERA5 e
utilizada aqui. us é integrada ao longo de todas as dire¢oes do vento e frequéncias
de ondas. Para superar este problema foram inseridos critérios adicionais na sele¢ao
dos episddios de ZCASOCN da Tabela 3.1, sendo eles: (i) o vento a 10 m de altura,
a us e a direcdo média das ondas conforme simulada pelo modelo WW3 estavam
aproximadamente alinhados e (ii) a idade das ondas (w,) foi menor do que 1,2. Os
critérios (i) e (ii) foram avaliados para a regido abaixo da ZCASOCN. A w, foi
calculada a partir das simulagdbes do WW3 como w, = ¢,/Uig, onde ¢, e Uy sao
a velocidade de fase das ondas de pico e o vento a 10 m, respectivamente, e ¢, =
gT,/2m, onde T), é o perido das ondas de pico (KOMEN et al., 1996; HOLTHUIJSEN,
2010). Seguindo Komen et al. (1996) e Farias et al. (2012), a w, < 1,2 foi considerada
aqui como um prozy de ondas geradas localmente pelo vento. Desta forma, foram
isolados apenas os episodios onde a condi¢ao ocednica sugere auséncia da passagem
de sistemas de swell e as condigoes para calculo das equagoes 3.5 e 3.6 nao sao
violadas. As estatisticas de erros e incertezas associadas a metodologia aqui descrita

serao apresentadas e discutidas na secao 3.3.4.
3.3 Resultados e discussoes
3.3.1 Variabilidade da PCMO durante a ZCASOCN

Os resultados aqui encontrados mostram que a camada de mistura do oceano subja-
cente a ZCASOCN ¢ modificada pela presenca deste fen6meno atmosférico em escala

submensal. A tendéncia da PCMO em relacdo a semana anterior a ocorréncia da
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ZCASOCN, mostrada pelas cores na Figura 3.1, mostra um padrao oposto entre as
porgoes norte e sul da banda de nebulosidade, da seguinte forma: na porcao norte ha
um aprofundamento da camada de mistura da ordem de 10 m, ao passo que ao sul
ha um afinamento de aproximadamente 5 m. A parametrizagdo da mistura vertical
utilizada pela reandlise ocednica segue um esquema de fechamento da ECT onde a
producao ¢ uma funcao do cisalhamento vertical das correntes médias horizontais e
da instabilidade convectiva (LELLOUCHE et al., 2018; BLANKE; DELECLUSE, 1993).
Desta forma, o padrao mostrado na Figura 3.1 esta fortemente relacionado com a
variabilidade do vento e da flutuabilidade em superficie, que serao analisadas nas

sessoes posteriores.

Figura 3.1 - Tendéncia da PCMO.
: - = o 12

15°S

°W  45°W  40°W  35°W  30°W  25°W

Composto da tendéncia da PCMO (cores em metros) relativa & semana anterior aos epi-
sédios de ZCASOCN (Tabela 3.1). Valores positivos (negativos) representam aprofunda-
mento (afinamento) da CMO. A banda de nebulosidade da ZCASOCN é mostrada pelos
contornos de ROL < 230 W m~2 (linhas pretas pontilhadas). Os quadrados rosa e verde
delimitam as regides norte e sul da banda de nebulosidade, respectivamente. As linhas
pretas finas sdo as isobatimétricas de 1000 m e 3000 m de profundidade segundo a base
de dados ETOPO1 (NATIONAL GEOPHYSICAL DATA CENTER - NGDC, 2011).

A area da banda de nebulosidade dos episédios de ZCASOCN que se extende sobre
o ATSO (mostrada parcialmente, até 30°S, pelas linhas pontilhadas na Figura 3.1)
equivale a aproximadamente 4,6 vezes o estado de Minas Gerais (MG). Para fins de
comparacao, area do estado de MG é de aproximadamente 5,5 x10° km?, enquanto
a por¢ao oceancia da ZCASOCN é de aproximadamente 25,5 x10° km? (Tabela 3.1).
O centro dos episodios, ou seja, a regiao de maior atividade convectiva, ocorre em
24°S e 35°0, onde a ROL ¢ inferior a 190 W m~2. Destaca-se que ROL < 200 W

m~? ¢ associada a eventos extremos de precipitacao sobre o Brasil (CARVALHO et al.,
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2002).

Uma outra regiao com intenso aprofundamento da PCMO em relacao a semana an-
terior aos episodios foi encontrada na Bacia de Santos, entre 24-30°S e onshore a
isobatimétrica de 3000 m. Esta regiao, no entanto, esta fora do escopo deste traba-
lho, pois nao esta sob influéncia direta da atuacao da ZCASOCN. Nos focaremos
aqui nas por¢oes norte e sul abaixo da banda de nebulosidade (quadrados rosa e
verde na Figura 3.1), onde a precipitagao e a variabilidade dos ventos atuam conco-

mitantemente para modificar a CMO.
3.3.2 Forcante atmosférica: vento em superficie

Entre a semana anterior e o periodo dos episédios de ZCASOCN ha uma mudanca
na intensidade e na direcdo dos ventos a 10 m de altura sobre o oceano ATSO
(Figura 3.2a,b), sendo este um dos fatores que induzem a variabilidade submensal
da PCMO mostrada em 3.1. Na semana anterior & ocorréncia dos episddios (Fi-
gura 3.2a) o padrao é similar & média climatolégica do verao no ATSO, quando
os ventos sopram de Nordeste por varios dias consecutivos, induzindo zonas de
ressurgéncia costeira ao longo da costa brasileira entre 20°S e 30°S (RODRIGUES;
LORENZZETTI, 2001; CASTELAO et al., 2004; CAMPOS et al., 2013). Porém, durante
os episdédios de ZCASOCN o vento a 10 m é marcado por uma vorticidade relativa
ciclonica, soprando de Sudoeste ao sul da regiao de maxima convergéncia dos ventos
(indicada na Figura 3.2b pelos contornos pretos cuja orientacdo é de NO-SE). A
regiao de maxima convergéncia dos ventos demarca a localizacao da frente subtro-
pical (KODAMA, 1992; QUADRO et al., 2012). Na parte norte da frente subtropical

1 1

o vento é intensificado, passando de 5-6 m s~ na semana anterior para 7-8 m s~

na semana dos episddios. Ao sul desta, por outro lado, os ventos sdao enfraquecidos,

1

passando de 5-6 m s~! para 2-3 m s~!. J4 sobre a regido da frente subtropical a

1

variacao meridional dos ventos é da ordem de 4 m s~ em um intervalo de 4° de

latitude (entre 21-24°S na Figura 3.2b).

! na magnitude do vento a 10 m de altura no lado norte da

O incremento de 2 m s~
ZCASOCN representa um aumento de 86% no stress que este exerce na superficie do
oceano (Tabela 3.2), lembrando que 7, conforme parametrizado pelas equagoes de
bulk, ¢ uma funcao do quadrado de Uy e do coeficiente de arrasto, que por sua vez
também é uma fungao U;y (MONIN; OBUKHOV, 1954; LIU et al., 1979; FATRALL et al.,
1996; FAIRALL et al., 2003; EDSON et al., 2013; HERSBACH et al., 2020). Indo um pouco
mais além, este aumento de Uy, representa um aumento de 150% da energia cinética

que passa do vento para a coluna d’dgua além da subcamada viscosa do mar (G*,
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Figura 3.2 - Vento a 10 m de altura.
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Composto de bombeamento de Ekman (cores) em m dia™!, direcio (vetores) e magnitude
(contornos) do vento horizontal & 10 m de altura para (a) semana anterior aos episddios e
(b) durante os episédios de ZCASOCN.

Equacao 3.1). Em outras palavras, durante os episddios considerados aqui, o oceano
recebeu mais que o dobro de energia cinética se comparado a semana anterior no
lado norte da banda de nebulosidade. Na regidao que delimita a parte sul da banda
de nebulosidade da ZCASOCN (caixa verde na Figura 3.1), a diminui¢do do vento
a 10 m representa uma dmiminuicdo de -15,6% no stress exercido na superficie
do mar, e de -16,6% na quantidade de energia cinética recebida pelo oceano além
da subcamada viscosa (Tabela 3.2). Esta regiao esté localizada parcialmente sobre
a frente subtropical, onde os ventos comecam a desacelerar. Desta forma, a média
espacial resultou em uma variabilidade menor na parte sul comparada a parte norte.
Porém, se considerassemos uma area mais ao sul da frente, esta variabilidade seria
ainda mais intensa do que na parte norte, pois Uy passa de 6 m s~! para 2 m s+
Isto mostra a importancia de se considerar a variabilidade espacial da ZCASOCN,
tanto em um episodio, pois a atmosfera é completamente diferente nas suas porgoes
norte e sul, quando entre episédios, uma vez que na construgdo dos compostos um
episddio cuja banda de nebulosidade ocorreu, por exemplo, sobre o litoral de Sao

Paulo, pode mascarar o sinal dos episdédios que ocorreram mais ao norte.

Em relacao ao mecanismo dindmico de retroalimentacao negativa entre a ZCAS e o
oceano ATSO (KALNAY et al., 1986; CHAVES; NOBRE, 2004; ALMEIDA et al., 2007),
os resultados sugerem que o resfriamento superficial do oceano associado ao bom-
beamento de Ekman (mostrado na Figura 3.2b) pode estar sendo suprimido pela
dindmica da PCMO. Isto por que o resfriamento superficial via entranhamento de
agua mais fria pela base da camada de mistura requer tanto uma velocidade vertical
ascendente, quanto um aprofundamento da CMO (MOISAN; NIILER, 1998). No en-
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Tabela 3.2 - Stress do vento (1) e fragdo deste stress que adentra a coluna d’dgua além
da subcamada viscosa (G*) para a semana anterior e durante os episodios de

ZCASOCN.
Stress do vento x102 (N m2) G* x10* (W m™2)
Semana -1 ZCASOCN Tend. (%) Semana -1 ZCASOCN Tend. (%)
Norte 7.5 14 86.6 7.2 18 150
Sul 7.7 6.5 -15.6 7.8 6.5 -16.6

Na primeira (segunda) linha os valores sdo médias espaciais na regiao norte (sul) da banda
de nebulosidade, conforme Figura 3.1. Na terceira coluna de cada varidvel é mostrada a
tendéncia de mudanga, em porcentagem, tendo-se como referéncia o valor da semana
anterior aos episédios. Notar que os valores de 7 e G* estdo multiplicados por 10% e 104,
respectivamente.

tanto, a regiao onde o bombeamento de Ekman ocorre é a mesma onde a CMO esté
ficando mais fina, o que suprime o entranhamento (comparar as Figuras 3.1 e 3.2b).
Isto pode explicar, por exemplo, o porqué Chaves e Nobre (2004) encontraram valo-
res tao baixos de decréscimo da TSM associado ao bombeamento de Ekman. Nossos
resultados sugerem, no entanto, que o resfriamento superficial via entranhamento
pela base da CMO pode ocorrer ao norte da frente subtropical, independente do

bombeamento de Ekman.

Embora o padrao de variabilidade da PCMO da Figura 3.1 possa ser parcialmente
explicado pela variabilidade sinética do vento a 10 m, também depende da forcante
convectiva em superficie. A préxima segdo apresenta o papel dos fluxos verticais

de calor e dgua doce na determinagao da flutuabilidade superficial abaixo da ZCA-

SOCN.
3.3.3 Forcante atmosférica: fluxo de flutuabilidade

Assim como a energia cinética que oceano recebe do vento, o fluxo de flutuabilidade
(B) também varia espacialmente abaixo da banda de nebulosidade da ZCASOCN
e atua de forma a intensificar a variabilidade da PCMO encontrada aqui. De modo
geral, B é negativo ao norte e positivo ao sul da frente subtropical (Figuras 3.3
e 3.4), lembrando que B negativo significa perda de flutuabilidade pelo oceano
(aumento de densidade). No lado norte da ZCASOCN, mostrada nos painéis do

lado esquerdo da Figura 3.3, o fluxo de flutuabilidade é governado pela componente

27



térmica (Bjy), que se torna negativa durante a ZCASOCN. Esta reducdo de By
deve-se, principalmente, a redugdo do fluxo liquido de calor em superficie (Qet),
conforme serd discutido posteriormente. A componente salina é quase negligenciavel
e na maior parte do periodo analisado, exceto no dia central dos episédios de 4
dias de duragao, contribui com uma pequena perda de flutuabilidade pelo oceano
(P — E negativo). A equivaléncia de B em fluxo de calor (@) g) representa uma perda
de aproximadamente -30 W m ~2 pelo oceano (Figura 3.4). Portanto, os resultados
indicam que a regiao océanica abaixo da porc¢ao norte da banda de nebulosidade da

ZCASOCN ¢ convectivamente instavel em superficie.

A reducao de @,.; no lado norte da frente subtropical é governada tanto pela redu-
¢ao do fluxo radiativo de ondas curtas, que é bloqueado pela cobertura de nuvens,
quanto pela maior perda de calor latente, que aumenta com o aumento da velocidade
do vento Ujy durante os episddios (Tabela 3.3). A contribui¢ao dos fluxos de ondas

2 e por isso foi somada as

longas e de calor sensivel é da ordem de 5 a 10 W m™
contribuigoes de Qs € Qin, respectivamente. Relativamente a semana anterior do
evento, nesta regiao o oceano superficial recebe 17% a menos de energia radiativa e
31% a mais de calor é retirado do mesmo via fluxo turbulento de calor. Negligen-
ciando as variagoes de temperatura e umidade nas férmulas de parametrizacao de

I 1o vento a 10 m

bulk dos fluxos de calor latente e sensivel, 0 aumento de 2 m s~
acarreta em um incremento destes fluxos de 30%, aproximadamente o que foi encon-
trado. Desta forma o aumento da magnitude do vento na regiao norte da banda de
nebulosidade desempenha um papel duplo no aprofundamento da CMO, sendo um
via aumento do cisalhamento vertical das correntes horizontais e outro na remocao

de calor latente e sensivel do oceano.

Ao contrério da parte norte, na parte sul da frente subtropical (quadrado verde na
Figura 3.1) a componente salina desempenha um papel tao importante quanto o da
componente térmica na determinacao do fluxo de flutuabilidade (painéis da direita
na Figura 3.3). Assim que a ZCASOCN se estabelece, a taxa de precipitagdo nesta
regido aumenta da média climatoldgica, que é de aproximadamente 2 mm dia™*
(CARVALHO, 2009), para mais de 30 mm dia~! (Figura 3.4) sobre o oceano ATSO.
Esta precipitagdo ¢é liberada na porcao sul da banda de nebulosidade (comparar
valores de ROL < 190 W m~2 na Figura 3.1 com o maximo de precipitacdo na
Figura 3.4). No que se refere ao Q,¢, ao sul da frente subtropical o oceano recebe
50% a menos de fluxo de calor radiativo, ou seja, o bloqueio da radiacdo solar pela
cobertura de nuvens é muito mais intenso do que na parte norte. Ja a retirada

de calor do oceano via fluxo de calor turbulento é reduzida em 5%, o que deve-
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Figura 3.3 - Fluxo de flutuabilidade.

<1077 <1077 d
5 x10 (a) , x10 (d)
1 ] 1
0 _VL‘B@‘& 0o =N
Bhf
-1 —B, |1 -1
—B
) S Y S e—— i s S S —
654321 4days 123456 654321 4days 123456
, OSACZ , OSACZ
— 10" b «10°
@ 5 x10 (b) , x10 (e)
9]
~N
£
5 %\ l
=
LT
[
[(*]
>
o
S ] . _ ,
@ 654321 4days 123456 654321 4days 123456
OSACZ 0SACZ
<1077 c 1077 f
5 10 (c) 2 10 (f)
0 Mw\ 0 M ¥
654321 17 days OSACZ 123456 654321 17 days OSACZ 123456

Média espacial do fluxo de flutuabilidade em superficie para as regides norte (painéis
da esquerda) e sul (painéis da direita) da banda de nebulosidade da ZCASOCN (ver
Figura 3.1). A linha vermelha (azul) é a componente térmica (salina) e a linha preta é o
fluxo de flutuabilidade total. Cada linha de painéis (a-d, b-e, c-f) mostra os valores para
cada um dos trés episddios da Tabela 3.1, em ordem cronolédgica. No eixo-x estao os valores
didrios para os 6 dias anteriores (-6 & -1), durante o episédio e para os 6 dias posteriores
(1 a 6). O comprimento do eixo-x varia conforme a duracao da ZCASOCN. O sombreado
cinza é a incerteza associada ao fluxo de flutuabilidade.

se a reducao da velocidade do vento e ao incremento da umidade em superficie
nesta regiao. Em resumo, negligenciando-se a componente salina de B, esta seria
uma regiao convectivamente instavel, ja que o somatoério das componentes radiava e
turbulenta do fluxo de calor é -6,5 W m~2. No entanto, a reducao de Q,.; é superada
pelo aporte de dgua doce e o fluxo de flutuabilidade permanece positivo no periodo
inteiro analisado. A componente salina é tao intensa neste caso, que o fluxo de calor
equivalente ao fluxo de flutuabilidade encontrado é de Qp = 200 W m™2 na regiao

de maxima precipitacido (Figura 3.4). Desta forma, a apesar da presenga da banda

29



de nebulosidade e da reducao intensa de @Q,.; durante os episddios de ZCASOCN,

esta regiao é caracterizada por permanecer convectivamente estavel em superficie.

Figura 3.4 - Fluxo de calor equivalente ao fluxo de flutuabilidade.
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Composto para os episédios de ZCASOCN do fluxo de calor equivalente ao fluxo de flu-
tuabilidade (Qp em W m~2), mostrado em cores, e da taxa didria de precipitagdo (mm
dia~!), mostrada pelos contornos pretos. Valores positivos (negativos) de Qp indicam
ganho (perda) de energia pelo oceano.

Sendo assim, em termos da dindmica da CMO a precipitacao associada a ZCAS nao
deve ser ignorada. Uma hipdtese levantada aqui é que a precipitacao age no sentido
de restringir a mistura vertical dentro da CMO através da formagao de uma estrati-
ficagdo superficial. Devido a pequena magnitude do vento nesta regiao (< 3 m s™'),
esta estratificacdo pode permanecer por periodos mais longos de tempo. Note que o
afinamento da CMO ocorre na por¢ao sul da banda de nebulosidade e coincide com
ambas, a regiao de desaceleracao do vento e com a regiao de estabilidade convectiva
na Figura 3.4. Recentemente Iyer e Drushka (2021) realizaram um estudo observaci-
onal sobre as relagoes entre vento, precipitacao e estratificagoes na camada superior
da CMO, que corrobora com a hipétese levantada aqui. Os autores encontraram que

1 similar a porcao norte da

durante eventos intensos de chuva e ventos de 7 a 8 m s~
ZCASOCN, as laminas de agua doce formadas no primeiro metro da coluna d’agua
se dissipavam muito rapidamente em funcao da turbuléncia gerada pelo stress do
vento. J4 em situagoes de chuva intensa e ventos com velocidades inferiores a 3
m s !, similar a por¢ao sul da ZCASOCN, uma estratificacio salina se formou e
atuou no sentido de suprimir a dissipagao da turbuléncia, freando a mistura vertical

oceanica.
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Tabela 3.3 - Tendéncia do fluxo liquido de calor em superficie relativo a semana anterior
dos episédios de ZCASOCN.

Qsw+w) (W m™3) Qun+sh) (W m™)

Semana -1 ZCASOCN Tendéncia (%) | Semana -1 ZCASOCN Tendéncia (%)

Norte | 225 185 -17.7 -1305 -1715 31.5
Sul 211 108 -48.3 -120 -1145 -4.5

Na primeira coluna é apresentada a tendéncia da soma dos fluxo turbulentos (calor latente
e sensivel), nas colunas 3 e 4 as tendéncias dos fluxos radiativos de ondas curtas e longas,
respectivamente. A primeira (segunda) linha mostra a média espacial dos valores sobre a
porcao norte (sul) da banda de nebulosidade (ver Figura 3.1).

Ressalta-se que as componentes térmica e salina de B dependem também dos coefici-
entes de expansao térmica («) e contragao salina (/). Na regiao analisada (quadrados
rosa e verde na Figura 3.1), a média mensal ao longo de 20 anos do coeficiente « varia
de 2,9x 107* °C~! em novembro & 3,2 x 10~* °C~! em marco, enquanto 3 permanece

quase constantemente igual a 7,37 x 10~% psu~!

ao longo de todo o verao. Estes
valores foram obtidos a partir dos dados da reanalise Glorys12v1 e sdao caracteris-
ticos de regides onde a flutuabilidade é governada pela componente térmica (GILL,
1982). A maior variagdo de o em relacao a  deve-se & dependéncia nao linear do
coeficiente de expansao termal com a temperatura (GILL, 1982; KARA et al., 2003).
As variagbes nos valores de o, 3, py, Cp, € S na Equacao (3.3) representam uma
variacao de Qg de apenas 5 a 10 W m~2. Desta forma, as variacoes de B mostradas
nas Figuras 3.3 e 3.4 sdo essencialmente devidas as variagdes nos valores de Q)¢ €

(P — E), conforme discutido anteriormente.
3.3.4 A relagao com as ondas

Os resultados encontrados nesta se¢ao sugerem que, se o efeito das ondas for levado
em considera¢ao na parametrizagdo de mistura vertical dos modelos ocednicos, é
possivel que o aprofundamento da camada de mistura associado a ZCASOCN seja
ainda mais intenso do que o mostrado na Figura 3.1, onde este efeito nao é con-
siderado. A duracao e a drea da pista (fetch) na parte norte da frente subtropical
sao suficientes para promover a geracao de ondas das dire¢des norte e noroeste, con-
forme indicado pelos vetores da diregdo média das ondas (H,) e os contornos de
idade das ondas (w, < 1,2) nas Figuras 3.5a e 3.5b, respectivamente. J& na porgao

sul da ZCASOCN nao foram encontradas ondas geradas localmente, ao contrario,
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H,; e w, sugerem que esta regiao esta sendo influenciada por sistemas de swell vin-
dos de sul. A seguir serdao mostradas as razoes propostas por Belcher et al. (2012),
conforme Equagoes (3.5) e (3.6), que mensuram a importancia relativa dos ventos,

da instabilidade convectiva e das ondas geradas pelo vento na producao de ECT.

Na parte norte da banda de nebulosidade (Figura 3.5a) o niimero de Langumuir
turbulento, La;, é < 0,35, o que indica que o papel das ondas na geracao de ECT
via deriva de Stokes (us) é tdo importante quanto, ou ainda mais importante do
que a agao da friccdo inserida no oceano pelos ventos (v,) (MCWILLIAMS et al., 1997;
BELCHER et al., 2012). Na regiao da frente subtropical, onde o gradiente meridional
dos ventos é bastante intenso (Figura 3.2b), existe uma zona orientada na dire¢ao da
ZCASOCN onde La; > 0,35, indicando que, neste caso, a acdo do vento predomina
sobre a acao das ondas na geracao de turbuléncia para a camada de mistura. A agao
do cisalhamento vertical produzido pela u; na geragdo de ECT é predominante em
profundidades proximas a superficie, da ordem de %k‘, onde k é o nimero das ondas
de pico do espectro de ondas. Portanto, a u, por si s6 nao é apontada como um fator
capaz de induzir variagbes na PCMO, atuando mais na dissipagao das estratificagoes
do ciclo diurno ou de laminas de dgua doce, por exemplo (BREMER; BREIVIK, 2018;
IYER; DRUSHKA, 2021). A circula¢do de Langmuir se forma sob condic¢oes de vento
acima ou igual a 3 m s™! (LEIBOVICH, 1983), de forma que a interpretacio de Lay
dentro do contorno da Figura 3.5a, na regiao sul da ZCASOCN, nao faz sentido

fisico e seus valores podem ser desconsiderados. Ressalta-se que La; é independente
da PCMO e da renalise Glorys12vl1.

Figura 3.5 - O papel relativo das ondas na produgdo de ECT.
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Composto dos episédios de ZCASOCN para (a) nimero de Langmuir turbulento (La; em
cores), diregao médias das ondas (vetores) e localizagdo da regido cuja magnitude do vento
4 10 m de altura ¢ inferior 3 m s™! (dentro do contorno preto) e (b) razio hy/LL (em
cores), deriva de Stokes total em superficie (vetores) e idade das ondas (em contornos).
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O papel das ondas também pode se sobrepor ao da instabilidade convectiva na
geracao de ECT, conforme valores de h/L; << 1 na Figura 3.5b. Para a regiao
norte da ZCASOCN, portanto, temos que La; < 0,35 e h/L; << 1. Quando estas
duas condigoes sao satisfeitas pode-se ter o desenvolvimento da turbuléncia de Lang-
muir (BELCHER et al., 2012), que surge de uma inclinacdo do campo de vorticidade
vertical relativa provocada pela deriva de Stokes, o que da origem aos bem conhe-
cidos vértices alinhados na diregdo do vento (CRATK; LEIBOVICH, 1976; LEIBOVICH,
1983). Pesquisas baseadas em modelos numéricos e observacoes tém apontado que
este tipo de turbuléncia pode aprofundar a CMO via intensificacdo do entranha-
mento de aguas mais frias e densas pela base da camada de mistura, associado ao
intenso fluxo de velocidade vertical descendente na zona de convergéncia dos voér-
tices (MCWILLIAMS et al., 1997; D’ASARO, 2001; POLTON; BELCHER, 2007; TSENG;
D’ASARO, 2004; GRANT; BELCHER, 2009). Porém, ressalta-se que h/Lj, é uma funcao
da PCMO detectada pelo Glorys12vl, que nao leva em consideracao o efeito das on-
das. Desta forma, os valores mostrados na Figura 3.5b devem ser interpretados com
esta ressalva. Ainda assim, considerando que ha um alinhamento entre a direcao de
propagagao das ondas, da deriva de Stokes (vetores na Figura 3.5b) e do vento Uy,
e que estas sdo condi¢bes que propiciam o desenvolvimento das células de Langmuir,
pode-se considerar que ha a possibilidade de este tipo de turbuléncia intensificar o

aprofundamento da camada de mistura na parte norte da ZCASOCN.
3.3.5 Estatisticas de incerteza e processos nao avaliados

As comparagoes realizadas entre os perfis in situ (Argo) e a reanalise oceédnica
(Glorys12v1) mostram que, na média mensal, a PCMO foi bem representada pela
reandlise durante todo o verao no ATSO (Figura 3.6). Ainda que o Argo nao seja um
conjunto de dados independente, uma vez que é assimilado pelo modelo oceanico,
nao é garantido que toda a informacao seja retida, dada a natureza integrada do
sistema operacional, que combina dados in situ com a dindmica do modelo (AR-
TANA et al., 2018). A PCMO foi estimada para cada perfil Argo individual descrito
na secao 3.2.2 e comparada com a PCMO detectada pelos perfis correspondentes
(no mesmo espago e tempo) da reandlise Glorys12vl. O viés (bias) entre estes dois
conjuntos de dados foi calculado como a diferenca entre a média da PCMO detec-
tada pela rendlise e a média da PCMO detectada pelos perfis in situ, de forma que
valores positivos (negativos) indicam que a rendlise superestimou (subestimou) a
espessura da CMO. Conforme mostrado na Tabela 3.3, o menor viés ocorreu no més
dezembro, quando a CMO atinge sua menor espessura, e o0 maior no més de marco,

quando a reanalise subestimou em 2,2 m a PCMO. A correlagdo entre a observagao
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e a reanalise foi calculada a partir do coeficiente de Pearson, "r"(PEARSON, 1894),

apresentando valores maiores que 0,7 em todos os meses.

Figura 3.6 - PCMO: Argo versus Glorys12vl.

42 1 1 1 1 |
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Profundidade da camada de mistura detectada pelos perfis verticais in situ Argo (linhas
continuas) e Glorys12vl (linhas tracejadas). As linhas vermelhas sdo a PCMO detectada
pelo limiar fixo de AT = 0,2°C e as linhas pretas sio a PCMO detectada pelo topo da
picnoclina, com o Aog variante descrito na metologia.

Para contabilizar a incerteza associada ao célculo do fluxo de flutuabilidade foram
consideradas as varidveis do tipo ensemble spread (ES) fornecidas pela reandlise
atmosférica ERA5 e os valores de viés de temperatura e salinidade (TS) do oceano
nos primeiros 5 m da coluna d’adgua (Tabela 3.5). A ES é uma medida da precisao
da reanalise em relagao ao conjunto de dados observados assimilados pelo modelo
atmosférico (HERSBACH et al., 2020) e esta disponivel em resolucdo temporal de
3 horas e em grade regular de 0,5 x 0,5 graus de latitude x longitude. A média
espacial da ES dentro dos quadrados rosa e verde da Figura 3.1 para as variaveis
precipitagao, evaporacao e as quatro componentes do (), juntamente com os viéses
de TS da Tabela 3.5, foram utilizados para estimar os limites superior e inferior
da incerteza associada ao calculo do fluxo total de flutuabilidade (Equagao (3.3)).
Estes limites estao mostrados de forma gréafica na Figura 3.3 como a area sombreada

cinza. Em outras palavras, B poderia ser deslocado para cima ou para baixo dentro
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desta area sombreada. Porém, ressalta-se que na maioria dos casos ainda teriamos

B negativo na parte norte da banda de nebulosidade e positivo na parte sul durante

a ZCASOCN.

Tabela 3.4 - PCMO baseada nos perfis verticais de temperatura e densidade potencial dos
dados in situ Argo (Arg) e de reandlise Glorys12vl (Glo).

Topo da termoclina (h) Topo da picnoclina (h)

Perf. Més Glo Arg Bias r Glo Arg Bias r
387 Nov 37.1 35.9 1.20 0.73 36.1 34.7 1.40 0.70
358 Dez 28.4 28.6 -0.20 0.72 27.3 27.5 -0.20 0.71
320 Jan 28.8 30.2 -1.40 0.76 28.2 29,00 -0.80 0.76
300 Fev 32.0 33.0 -1.00 0.83 31.8 32.3 -0.50 0.79
340 Mar 38.8 40.9 -2.10 0.75 37.5 39.7 -2.20 0.75

A primeira coluna mostra o nimero de perfis utilizados para a comparacao em cada més
do verao Austral. As colunass de bias e "r'mostram a diferenca entre as colunas Glo e
Arg e a correlagdo de Pearson entre a PCMO de todos os perfis individuais Arg e Glo

utilizados em cada meés, respectivamente.

Tabela 3.5 - Viés e erro médio quadratico (rmse) entre a salinidade e a temperatura dos
perfis Argo e da reandlise Glorys12v1 para os primeiros 5 m da coluna d’agua.

Z Temperatura Salinidade
(dBar)  bias rmse bias rmse

0.5 0.22 0.23 0.01 0.1

1.5 -0.01 0.22 0.01 0.1

2.5 -0.22 0.22 0.01 0.1

4 -0.35 0.21 0.02 0.01

5 -0.45 0.22 0.02 0.01 ]

Para esta comparagdo foram utilizados os 1705 perfis Argo descritos na secao 3.2.3.

Além da acao dos ventos, da forcante convectiva e da propagacao das ondas, outros
processos que poderiam influenciar a variabilidade da PCMO néao foram considerados
aqui. Eles incluem, as interacoes entre a intensa atividade de mesoescala oceadnica
associada a Corrente do Brasil (CB) com a ZCASOCN. Foram escolhidas as areas
de andlise a offshore da isobatimétrica de 1000 m, por que o interesse foi avaliar
o efeito isolado da forcante atmosférica, o que seria bastante dificil em uma regiao
onde os meandros e vortices da CB atuam intensamente no transporte horizontal e
vertical de massa e momentum (SILVEIRA et al., 2004; CALADO et al., 2006). O efeito
da quebra das ondas na dissipagao da energia turbulenta e do desalinhamento entre

a direcao do vento e da propagacao das ondas também nao foram considerados.
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3.4 Conclusoes

Neste capitulo foram examinados os papéis relativos do vento, da instabilidade con-
vectiva e do possivel efeito das ondas de gravidade na variabilidade da CMO du-
rante episodios de ZCASOCN. O primeiro principal resultado encontrado, indica
que a CMO nos lados norte e sul desta frente subtropical é governada por mecanis-
mos diferentes, de forma que o ATSO abaixo da ZCASOCN nao deve ser tratado
de forma homogénea. Ao invés disto, é necessario fazer a separacao espacial destas

duas regioes tao préximas e tao distintas.

No lado norte da banda de nebulosidade da ZCASOCN foi encontrado um intenso
aprofundamento da CMO em relacdo a semana anterior ao evento. Ha trés condigoes
propicias que podem contribuir para o aumento da turbuléncia e mistura vertical
oceénica nesta regiao, sao elas: (1) intensificagao do vento a 10 m de altura, que leva
a um aumento de 150% na energia cinética inserida no oceano em relagdo a semana
anterior; (2) instabilidade convectiva governada por ambas, redugdo da incidéncia
da radiacao solar e remocao de calor do oceano via fluxos de calor latente e sensivel
e (3) geragao local de ondas que se propagam na mesma dire¢ao do vento, sendo que
a importancia relativa da geracao de turbuléncia pela deriva de Stokes se sobressai

aquela gerada pelo vento.

No lado sul da banda de nebulosidade da ZCASOCN a situagao é praticamente in-
versa, onde foi observado um afinamento da CMO e também trés fatores que podem
contribuir com a supressao da mistura vertical, sdo eles: (1) decréscimo da mag-
nitude do vento a 10 m de altura que leva a uma diminuicdo de -17% na energia
cinética que o oceano recebe em relagdo a semana anterior; (2) estabilidade convec-
tiva governada pelo input de 4gua doce proveniente da ZCASOCN e (3) auséncia de

ondas geradas localmente pelos ventos superficiais.

Desta forma, tanto no lado norte quanto no lado sul da frente subtropical, o efeito
dos ventos em superficie desempenha um papel triplo para a dindmica da CMO,
como se segue. O aumento (redugdo) da magnitude dos ventos induz a uma maior
(menor) mistura vertical devido ao aumento (diminuigdo) da turbuléncia gerada
pelo cisalhamento vertical do fluxo horizontal médio, promove uma maior (menor)
remocao de calor do oceano via fluxos de calor latente e sensivel, também induz
(suprime) a formagao de ondas geradas localmente, paralelas a dire¢gdo do vento no

lado norte (sul).

Os resultados também sugerem que o mecanismo dinamico de retroalimentacao ne-

36



gativa entre a ZCAS e o oceano ATSO proposto na literatura por diversos autores
pode nao ter nenhum efeito na supressao da conveccao atmosférica. Isto por que,
embora haja a atuacao de uma vorticidade ciclonica dos ventos sugerindo veloci-
dade vertical ascendente no oceano, o entranhamento de aguas mais frias pela base
da camada de mistura pode estar sendo suprimido pelo afinamento da mesma. Isto
poderia explicar o porqué Chaves e Nobre (2004) encontraram valores tao baixos de

resfriamento superficial associado a este mecanismo dindmico de retroalimentagao.

Por fim, este é um primeiro esfor¢co no sentido de compreender melhor o oceano
abaixo da ZCAS e nao aborda toda a complexidade do problema. Conforme menci-
onado, existem processos importantes que nao foram considerados aqui. Além disto,
a inexisténcia de dados in situ com as requeridas resolugoes espacial e temporal para
validar os resultados encontrados aqui é uma limitagao deste trabalho. Ainda assim,
acredita-se que os mecanismos fisicos por tras da variabilidade da PCMO durante
a ZCASOCN e descritos aqui, sao coerentes e merecem mais atencao do ponto de

vista oceanografico.
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4 BALANCO DE CALOR NA CAMADA DE MISTURA SUPERFI-
CIAL MARINHA DURANTE EPISODIOS DE ZCAS OCEANICA

4.1 Introducao

As variagoes da temperatura da superficie do mar (TSM) sao governadas pelo ba-
lango de calor na camada de mistura oceano (CMO), que é influenciado pelos fluxos
de calor em superficie, processos de advec¢ao e difusao horizontal e vertical e entra-
nhamento pela base da CMO. O balango de calor na CMO tem sido amplamente
estudado nas regioes equatoriais e polares em escala sasonal e interanual, onde a
complexidade dos fluxos verticais pela base da CMO ¢é agravada pela presenca de
estratificagoes positivas de salinidade no oceano superior, que formam uma camada
de barreira (CBar) espessa (VIALARD; DELECLUSE, 1998; DONG et al., 2007; DONG
et al., 2008; FOLTZ; MCPHADEN, 2009; FOLTZ et al.,, 2013). Em escala sindtica, os
esforgos se concentram no balanco de calor durante eventos de ciclones tropicais.
Nestes eventos, de 70 a 80% do decréscimo da TSM observado apds a sua passa-
gem, deve-se a mistura vertical das aguas superficiais com as aguas mais frias das
camadas inferiores, promovida pela a¢do dos ventos extremos em superficie (PRICE
et al., 1986; JACOB; SHAY, 2003; D’ASARO et al., 2007; JULLIEN et al., 2012). Este
decréscimo da TSM, por sua vez, retroalimenta negativamente os ciclones (SCHADE;
EMANUEL, 1999; D’ASARO et al., 2007). Neste sentido, a estrutura vertical pré exis-
tente da coluna d’agua é fundamental na determinacao da quantidade de calor que
pode ser retirado do oceano pela atmosfera, sendo que picnoclinas menos inclina-
das ou embebidas em camadas de temperatura constante (presenca da CBar) estao

associadas a ciclones mais intensos (LLOYD; VECCHI, 2011; BALAGURU et al., 2012).

Mesmo nas regioes equatoriais, onde ha maior disponibilidade de observacoes, o
fechamento do balanco de calor ainda nao foi atingido, sendo que o residuo ¢é, em
geral, atribuido tanto aos fluxos verticais na base da camada de mistura quanto
aos erros inerentes aos dados utilizados (QU, 2001, 2001; FOLTZ; MCPHADEN, 2009;
FOLTZ et al., 2013). Isto ocorre por que as resolucoes espacial e temporal dos dados
observacionais ainda é insuficiente para resolver os termos verticais, ou seja, nao se
sabe exatamente qual é a contribuicdo destes fluxos nas variagoes da TSM. Neste
sentido, os modelos hidrodinamicos e reandalises de alta resolu¢ao permanecem como

uma boa alternativa para a melhor compreensao destes processos.

Em comparacao com as regides equatoriais e polares, as regioes subtropicais tém
recebido pouca ou nenhuma aten¢ao no que se refere ao balango de calor oceanico,

sendo que os poucos estudos se concentram nas correntes de contorno oeste do
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hemisferio norte (VIVIER et al., 2002; DONG; KELLY, 2004). De especial interesse para
o continente Sul Americano, é a Zona de Convergéncia do Atlantico Sul (ZCAS). A
(ZCAS) faz parte do sistema de mongoes da América do Sul, sendo percebida como
uma banda de nebulosidade em sentido NO-SE, que se estende desde a Amazdnia
até o oceano Atlantico Sudoeste (KODAMA, 1992; QUADRO, 1994).

A maioria dos esforcos para compreender a relacao entre a ZCAS e o oceano Atlan-
tico sul, sao referentes a influéncia das anomalias de TSM nesta regiao nos modos de
variabilidade da ZCAS, em escalas de tempo superiores a interanual (BARROS et al.,
2000; BARREIRO et al., 2005; ALMEIDA et al., 2007; JUNQUAS et al., 2012; TIRABASSI
et al., 2015; TALENTO; BARREIRO, 2018). Em escala sinética, tem sido sugerido que
a intensidade e a posi¢ao da precipitacao associada a ZCAS sao sensiveis a variagoes
regionais de TSM, sendo deslocada e intensificada sobre dguas mais quentes (TEI-
XEIRA et al., 2002). Do ponto de vista do efeito da ZCAS no oceano, muito pouco
se sabe além do sinal de decréscimo da TSM abaixo da banda de nebulosidade.
Por exemplo, Kalnay et al. (1986) fizeram a primeira mengao a existéncia de um
mecanismo de retroalimentacao dinamico, onde a vorticidade ciclonica dos ventos
superficiais associada a ZCAS induz o bombeamento de Ekman, que por sua vez
resfria o oceano, o que auxilia na dissipacao da conveccao atmosférica. Posterior-
mente, Chaves e Nobre (2004) concluiram que o resfriamento via bombeamento de
Ekman é uma ordem de magnitude inferior ao resfriamento associado ao decréscimo
da incidéncia de radiacao de ondas curtas, propondo que o principal mecanismo de

retroalimentacao durante a ZCAS, é termodinamico.

Embora seja uma zona de convergéncia, a ZCAS possui caracteristicas distintas da
Zona de Convergéncia Intertropical (ITCZ). Enquanto a I'TCZ atua durante o ano
inteiro e é marcada pela sazonalidade, a ZCAS atua por periodos de 4 a 17 dias
consecutivos, sendo que no periodo ativo, a taxa de precipitacao se assemelha a da
ITCZ (KODAMA, 1992; QUADRO, 1994; FOLTZ; MCPHADEN, 2009; ROSA et al., 2020).
E também diferente dos sistemas frontais no sentido de que é quase estacionaria,
enquanto as frentes sao migratérias. No entanto, é sugerido que alguns episédios de
ZCAS se formem devido a organizagao da convecgao tropical com a convecgao dos
sistemas frontais (OLIVEIRA; NOBRE, 1986; SATYAMURTY; MATTOS, 1989; SIQUEIRA;
MACHADO, 2004). Outra caracteristica marcante da ZCAS ¢ a existéncia de uma
vorticidade ciclonica na parte sul da banda de nebulosidade, conforme mencionado
anteriormente. Desta forma, a ZCAS é um fenémeno atmosférico complexo e seu

efeito no oceano subjacente ainda nao é compreendido de forma satisfatéria.
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Alguns episédios de ZCAS tém sido chamados na literatura de ZCAS oceénica (ZCA-
SOCN), sendo estes caracterizados pela ocorréncia da banda de nebulosidade ao
norte da posigao climatologica e estendendo-se sobre uma grande area do Atlantico
sudoeste com intensa atividade convectiva (CARVALHO et al., 2002; JORGETTI et al.,
2014; TIRABASSI et al., 2015; ROSA et al., 2020). Foi mostrado no capitulo anterior
que a variabilidade atmosférica de escala sindtica da ZCASOCN, leva a modificagoes
semanais na profundidade da CMO, sendo que esta variacao é distinta nas porgoes
norte e sul da banda de nebulosidade. Sendo assim, este capitulo avalia o impacto
que a ZCASOCN e a variagao na PCMO tém sobre o balango de calor, conside-
rando também o efeito da precipitacdo na formacao de estratificagdes positivas de
salinidade na CMO.

4.2 Dados e metodologia
4.2.1 Dados utilizados

Os dados provenientes da reandlise ocednica Glorys12vl (LELLOUCHE et al., 2018),
do programa de observacao da terra da Uniao Europeia - Copernicus, foram utili-
zados aqui para estimar o balango de calor e a PCMO. Esta reanalise fornece dados
com 1/12° de resolucao horizontal e 50 niveis em coordenada Z, disponiveis em mé-
dias diarias e em grade regular de latitude-longitude. Em superficie, é forcada pela
rendlise atmosférica ERA-Interim (DEE et al., 2011). As variaveis utilizadas foram,
temperatura potencial (0), salinidade (.5) e velocidade horizontal (U), composta pe-
las componentes zonal (u) e meridional (v). O Glorys12vl apresentou um excelente
desempenho na representacao da temperatura, S e PCMO do Atlantico Sudoeste

quando comparada a 1705 perfiladores Argo (Figura 3.6 e Tabelas 3.4 e 3.5).

As varidveis atmosféricas sdo provenientes da reandlise ERA5 (HERSBACH et al.,
2020). O ERAS5 fornece dados em grade horizontal regular do tipo latitude-longitude,
cuja resolucao horizontal é de 0,25°, disponiveis a cada hora. As varidveis utilizadas
sdo as quatro componentes do fluxo liquido de calor em superficie, a saber, fluxos
radiativos de ondas curtas (@) e longas (Q,) e fluxos turbulentos de calor sensivel
(Qsn) e latente (Qyp,), além dos acumulados horarios de precipitagdo (P) e evapo-
racao (E). Estas varidveis foram utilizadas na forma de médias (fluxos de calor) e
acumulados didrios (P e E'), obtidos pela média e soma das 24 horas fornecidas pelo

ERAS5, respectivamente.

A concentragao de clorofila-a (Cl-a) utilizada para estimar a componente penetrativa
de Qsw, Qpen, € proveninete do produto OCEANCOLOUR GLO CHL L4 REP OB-
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SERVATIONS 009 082, fornecido pelo Copernicus. Este é um produto satelital, que
se utiliza de um algoritmo muilti-sensores (entre eles, SeaWiFS, MODIS e MERIS)
para estimar Cl-a a cada 4 km e a cada dia, sendo interpolado para uma situagao de
céu limpo. O produto satelital didrio de radiagdo de onda longa emergente (ROL)
Daily Outgoing Longwave Radiation Climate Data Record versao v01r02 (LEE et al.,
2004), cuja resolugao horizontal é de 1° x 1° de latitude-longitude, foi utilizado
para identificar a localizacao e a intensidade da banda de nebulosidade associada a
ZCASOCN. Foi utilizado também o produto Operational Sea Surface Temperature
and Ice Analysis (OSTTA), que combina dados de satélite com dados in situ para
obter a TSM em resolugao espacial de 0,05° x 0.05° (DONLON et al., 2007), para
comparagao com o balanco de calor na CMO encontrado com os dados da reanalise

oceanica.

Dos episédios de ZCASOCN identificados e descritos por (ROSA et al., 2020), foram
considerados aqui aqueles cuja banda de nebulosidade ocorreu na mesma localidade,
atravessando a linha de costa brasileira sobre o sul da Bahia e norte do Rio de

Janeiro. As datas destes espisddios estao na Tabela 3.1.
4.2.2 Metodologia

O balango do fluxo de calor (em W m™?) na camada de mistura oceénica foi calculado
da seguinte forma (STEVENSON; NIILER, 1983; MOISAN; NITLER, 1998)

or

pCphE =

Qo — pCLhU - VT — pCpw (T —T,) + € (4.1)
onde pC,, é a capacidade volumétrica de calor da dgua do mar, igual a 4,088x10°
J °C~'m~3, h é a profundidade da camada de mistura, 7" e U sao a temperatura e
a velocidade horizontal verticalmente integradas até h (¢ = % fgh ¢dz, onde ¢ ¢é a
variavel sendo integrada, T ou U). Ressalta-se que a profundidade h foi considerada
como limite inferior de integracao ao invés do nivel vertical da reanalise que mais se
aproxima da PCMO. Para isto, foram realizadas interpolagoes lineares na vertical,
dos valores de T e U, entre os primeiros niveis acima e abaixo de h. Por fim, T} é
a temperatura 2 m abaixo de h, sendo que para esta variavel também foi realizada
uma interpolagao linear na vertical para encontrar o valor exatamente 2 m abaixo
de h. Da esquerda para direita, os termos da Equacao (4.1) serdo daqui para frente
denominados e abreviados como: (1) taxa de calor armazenado na CMO, 0T/0t;
(2) fluxo de calor em superficie, Qo (4) advecc¢ao horizontal de calor, U - VT'; (5)

entranhamento de calor, w,, e (4) residuo, e.
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O fluxo de calor em superficie foi considerado aqui como Qo = Qs — Qpen + Quuw +
Qun + Qsn, ou seja, é o fluxo liquido de calor na interface ar-mar (@), menos a
componente penetrativa ((Q,e,) da radiacdo de ondas curtas, que é perdida para
o oceano profundo pela base de h. Este termo foi calculado seguindo-se o modelo

de Morel e Antoine (1994) e é expresso como
Qpen = Quu(VieTM M) 4 Ve Th/a2) (4.2)

onde o espectro da radiagao solar é dividido em duas componentes, uma com com-
primentos de ondas mais longos (V7) e outra, mais curtos (V3), sendo que cada uma
tem a sua prépria taxa de decaimento exponencial conforme a luz penetra na co-
luna d’agua (d; e ds, respectivamente). As quatro constantes (V1, Vs, dy e do) foram

estimadas em funcao da concentragao de Cl-a para cada ponto de grade e cada dia.

O termo de entranhamento é composto pela taxa de entranhamento (w.) e pela
diferenca vertical entre a temperatura da camada de mistura e a temperatura 2 m
abaixo dela. A taxa de entranhamento foi resolvida explicitamente como

_0h

we—E—I—Uh-Vh—i—wh (43)

onde Oh/0t é a taxa temporal de aprofundamento da camada de mistura, U, - Vh
representa a entrada de dgua pelas laterais inclinadas da camada de mistura, sendo
Uy, a velocidade horizontal na profundidade h, e wy, é a velocidade vertical na base
da camada de mistura, considerada aqui como w, = —V - Uj. w, s6 é considerada
se Oh/Ot + Uy, - Vh + wy, > 0, caso contréario, w, = 0.

O termo de residuo foi obtido pela diferenca entre o termo do lado esquerdo e o
somatorio dos trés primeiros termos do lado direito da Equacao (4.1). € pode estar
associado tanto a processos ignorados, como aos erros inerentes ao conjunto de dados.
Os principais processos negligenciados na Equagao (4.1) foram a advecgao horizontal

turbulenta e a difusdo/advecgao vertical do fluxo de calor.

A profundidade da camada de mistura oceanica, definida como o topo da picnoclina
(h) foi detectada conforme a metodologia de Montégut et al. (2004), com o método
do limiar de densidade potencial variante. Neste capitulo, também consideraremos
a profundidade do topo da termoclina (hr), conforme proposto por Montégut et al.
(2004), hr esté localizada na profundidade em que |09 — ©p| > 0,2°C, onde O é a
temperatura potencial, o subscrito 10 é a profundidade de referéncia e P é a profun-

didade, ambos em dBar. A espessura da camada de barreira (CBar) foi calculada
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como a diferenca hr — h, considerando o eixo Z positivo. Se a diferenca for posi-
tiva, a salinidade estd positivamente estratificada, de forma que a picnoclina esta
mais rasa do que a termoclina. Se a diferenca for negativa, tem-se um outro fend-
meno ocednico, chamado de camada de compensagao, (CCon), que esta associado a

estratificacao negativa da salinidade.

Ressalta-se que esta metodologia, além de detectar variacoes da escala de dias na
profundidade da camada de mistura, é adequada para estimar a espessura da CBar
por que o limiar variante Acg, utilizado para célculo de h (ver se¢ao 3.4), remove o
efeito ndo negligencidvel da expansao térmica da dgua do mar (LUKAS; LINDSTROM,
1991; QU, 2003; MONTEGUT et al., 2004; MONTEGUT et al., 2007). Desta forma, qual-

quer diferenca entre hr e h pode ser atribuida a estratificacao da salinidade.

O fluxo de calor equivalente ao fluxo de flutuabilidade em superficie (Qp) foi esti-

_ (rCp
Qp = ( e ) B (4.4)

mado como

onde g é a acelaracao da gravidade, o é o coeficiente de expansao termal da adgua
do mar e B é o fluxo total de flutuabilidade. B foi estimado conforme Gill (1982) e
Oberhuber (1988) como B = gaQnet/pCp+ gBS(P — E), onde Qe é o fluxo liquido
de calor em superficie, 5 é o coeficiente de contragao salina e (P — F) é a diferenga
entre as taxas de evaporacdo e precipitacdo. O primeiro termo é a componente

térmica e o segundo termo ¢ a componente salina.
4.3 Resultados e discussao
4.3.1 Balango de calor na camada de mistura oceanica

Observa-se que durante a ZCASOCN, o sinal da banda de nebulosidade aparece
como uma tendéncia de resfriamento da camada de mistura, da ordem de -100 a -
150 W m~2 (Figura 4.1b). Ao se considerar a diferenca em relagao a semana anterior,
no entanto, fica evidente que este resfriamento ocorre em todo o Atlantico Sudoeste
(ATSO) ao norte da ZCASOCN e que, ao sul da mesma, hd uma tendéncia de

aquecimento da camada de mistura.

Dos quatro termos do balango de calor considerados aqui e que podem explicar este
comportamento, o que apresenta maior contribuicdo é o fluxo liquido de calor na
superficie (Qo, Figura 4.1d-f). A advecgao horizontal ndo apresenta, visivelmente,
um padrao que remeta a ocorréncia da ZCASOCN, sendo caracterizada por uma

intensa troca de sinais em todo o ATSO. Tendo em vista que o Glorys12v1 resolve
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Figura 4.1 - Balango de calor.
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Composto dos termos do balango de calor na CMO nos 6 dias anteriores aos episddios
(painéis da esquerda), durante (painéis centrais) e a diferenca entre os dias de ZCASOCN
e a semana anterior (painéis da direita). Na primeira linha estd o termo da taxa de calor
armazenado na CMO, na segunda, o termo de fluxo de calor em superficie, na terceira, o
termo de adveccao horizontal de calor e na quarta, o termo de entranhamento. A escala
de cores do termo de entranhamento é a unica diferente das demais. Todos os termos
estdo com o sinal da Equagao (4.1), por exemplo, as linhas 3 e 4 sdo, respectivamente,
—pCphU - VT e —pCphwe(T — T}).

a mesoescala oceanica, este padrao deve estar ligado a ela, principalmente na regiao
da Corrente do Brasil onde ha intenso meandramento e formacao de vértices (SIL-
VEIRA et al., 2004; CALADO et al., 2006). Na média climatoldgica, no entanto, o termo
advectivo é predominanmente positivo no ATSO, consistente com o fluxo médio das
correntes, que é de Norte para Sul, transportando calor das regides equatoriais para

os subtrépicos (figura ndo mostrada).

O termo de entranhamento (Figura 4.1j-1), embora de magnitude inferior aos demais,
mostra o sinal ZCASOCN como valores proximos de zero, cuja orientacao NO-SE

é a mesma da banda de nebulosidade associada a ela (4.1k). Em relagdo a semana
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antecedente aos episddios, o entranhamento contribui para o resfriamento da CMO
nas regioes a norte e a sul da ZCASOCN. No decorrer desta sec¢ao, cada termo do
lado direito da Equacao (4.1) serd analisado individualmente, a fim de compreender
como os padroes acima descritos podem estar relacionados a presenca da ZCASOCN.

O termo de residuo serd analisado na segao 4.3.5.
4.3.2 Fluxos de calor em superficie

Durante a ZCASOCN, o fluxo de calor em superficie no ATSO varia tanto em fun-
¢ao da componente radiativa (Qqq = Qsw+ Qv ), quanto da componente turbulenta
(Quure = Qun + Qsp), sendo que cada uma atua em regioes distintas e é governa-
das por mecanismos diferentes (Figura 4.2a,b). Ressalta-se que os valores de @, e
Qsn sdo muito inferiores aos demais, de forma que as discussoes a seguir referem-se
basicamente as variagdes da radiacao de ondas curtas e do calor latente. Conforme
esperado, (),.q € reduzida abaixo da banda de nebulosidade e é a principal contri-
buinte para o resfriamento da CMO observado nesta regiao em 4.1c, o que corrobora
com os resultados de Chaves e Nobre (2004). Esta redugao é parcialmente compen-
sada pelos fluxos turbulentos de calor, onde a diminuicao da magnitude do vento
(Figura 3.2) e aumento da precipitagdo contribuem para que menos calor latente
seja retirado do oceano durante os episddios, sendo que estes dois fatores combina-
dos resultam no ganho de flutuabilidade, observado pelos contornos continuos de Qg
na Figura 4.2b e discutido no capitulo anterior. A regiao de maior precipitagao pode
ser vista aqui indiretamente em 4.2d como um sinal de decréscimo da salinidade

superficial com orientagao NO-SE.

Ao norte da banda de nebulosidade, onde Qg é negativo em 4.2b, observa-se que
o oceano perde mais calor via fluxo turbulento em relagdo a semana anterior, ao
passo que a radiacao de ondas curtas praticamente nio varia (4.2a). Desta forma, a
retirada de calor latente do oceano é o principal mecanismo de resfriamento da CMO
observado nesta mesma regiao em 4.1c, que conforme mostrado no capitulo anterior,
deve-se ao aumento da magnitude do vento, que por sua vez incrementa a taxa de
evaporagao (coincidente com o aumento da salinidade superficial em 4.2d). Resultado
semelhante também foi encontrado por Jorgetti (2008), onde a autora constatou
através de simulagoes numéricas com um modelo atmosférico acoplado a um modelo
simplificado de CMO, que o vento é o principal mecanismo de incremento da taxa
de evaporagao durante alguns episddios de ZCAS. Tirabassi et al. (2015) sugeriram
ainda, que o incremento da umidade do ar através do fluxo de calor latente auxilia

a sustentar a conveccao atmosférica durante a ZCAS na regido norte da banda de
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Figura 4.2 - Tendéncia dos fluxos em superficie.
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Tendéncia em relagao a semana anterior & ZCASOCN dos termos: (a) fluxo radiatiavo de
ondas longas mais ondas curtas (em cores) e ROL (em contornos), ambos em W m~2; (b)
fluxo turbulento de calor sensivel mais calor latente (em cores) e fluxo de flutuabilidade
total (@ em contorno), ambos em W m~2; (c) fracdo da radiacio solar que penetra abaixo
da CMO (Qpen, cores em W m~2) e profundidade da CMO (contornos cujo valor é + 2 m,
sendo positivo continuo e negativo pontilhado); (d) salinidade da superficie do mar (cores)
e correntes ocednicas em superficie (vetores).

nebulosidade. O principal modo de variabilidade das anomalias de TSM no Atlantico
Sul também é forcado por este mecanismo, onde variagoes na intensidade da Alta
Subtropical do Atlantico Sul levam a fluxos andémalos de calor latente e consequente
aprofundamento da CMO (VENEGAS et al., 1997; STERL; HAZELEGER, 2003).

Ao sul da banda de nebulosidade, por outro lado, nao foi encontrado um incremento
da magnitude do vento (ver Figura 3.2b), mas ha maior incidéncia de radiagao solar,
de forma que o aumento do fluxo turbulento de calor nesta regiao deve ser forgado
termicamente. Desta forma, os resultados sugerem que hé trés mecanismos distintos
na interface ar-mar influenciando a reducao do calor armazenado na CMO durante
estes episodios: (i) & norte da banda de nebulosidade se deve ao aumento da retirada
de calor latente do oceano, for¢ado pelo vento; (ii) abaixo da banda de nebulosidade
deve-se a reducgao da incidéncia de radiacao solar, associada a presenga das nuvens
e, por fim, (iii) ao sul da banda de nebulosidade deve-se ao aumento dos fluxos

turbulentos de calor, porém forcado termicamente.
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A variabilidade da PCMO induzida pela presenca da ZCASOCN e descrita no ca-
pitulo anterior, exerce papel fundamental na fracdo da radiagao solar que é perdida
para o oceano profundo (@), conforme Figura 4.2c. Lembrando que Q. decai
exponencialmente com a profundidade, uma variacdo de apenas +£2 m em h levou
a retencio/perda £30 W m~2 na camada de mistura, respectivamente. Comparado
com a magnitude dos demais termos do fluxo em superficie, no entanto, Qpe, de-

sempenha um papel secundario.
4.3.3 Advecgao horizontal

O sinal da advecgao horizontal associado a ZCASOCN aparece quando se consideram
médias espaciais nas regioes norte e sul da mesma e varia de acordo com a duragao
dos episddios (Figura 4.3). A magnitude da advecgao é, no entanto, de importéncia
secundaria comparada a dos fluxos em superficie, sendo esta uma caracteristica
deste termo em oceano aberto. Por exemplo, no Pacifico equatorial Hayes et al.
(1991) nao encontraram uma correlacao significativa entre a advecgdo horizontal
e o aquecimento/resfriamento da CMO, ao contrario, ela parece contribuir para a
variabilidade do contetdo de calor armazenado. Resultado semelhante foi encontrado
por Foltz et al. (2013) para o Atlantico norte (4-25°N), onde o termo advectivo se

2 em algumas poucas ocasioes.

mantém préximo de zero, chegando a + 50 W m™
Nas regides polares este termo também é de menor importancia, como mostrado

por Dong et al. (2008).

Figura 4.3 - Advecgao horizontal.
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Média da adveccao horizontal em W m~2 sobre as dreas demarcadas na Figura 4.6, sendo a
linha continua (tracejada) sobre o quadrado preto (cinza), representativo da por¢ao norte
(sul) da banda de nebulosisdade da ZCASOCN. O painel da esquerda é a média dos dois
episédios cuja duracdo é de quatro dias, enquanto o da direita é o episdédio de dezessete
dias de duracao.
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Para os episédios mais curtos, a média na parte norte da banda de nebulosidade
¢ aproximadamente zero, enquanto na regiao sul, apresenta uma inversao de sinal,
com aquecimento advectivo antes da ZCASOCN;, e resfriamento apds o inicio dos
episodios. Esta inversao pode estar relacionada com a variabilidade dos ventos a 10
m, que sao acelerados (desacelerados e rotacionados) na parte norte (sul). A inversao
na direcao dos ventos na parte sul pode diminuir ou alterar a direcao do transporte
de Ekman, fazendo com que aguas mais frias sejam advectadas para ela, contrario
ao que ocorre na média climatologica. Este resultado corrobora com uma série de
simulagoes numéricas de episodios de ZCASOCN realizadas com um sistema de
modelos acoplados oceano-atmosfera, onde foi detectado que a advecgao horizontal
contribui para o resfriamento ao sul da banda de nebulosidade (PEZZI et al., 2021;

artigo em revisdo).

No episédio de longa duracao, por outro lado, o aquecimento por adveccao horizon-
tal é intensificado durante os episddios. Esta pode ser uma consequéncia do ajuste
geostréfico durante a passagem de sistemas transientes (VIELMO, 2005). Lembrando
que a ZCASOCN ¢é quase estacionaria e que a banda de nebulosidade apresenta
leves variagoes meridionais, o fato de a intensificacdo ter ocorrido tanto na parte
norte quanto na parte sul no episdodio de 17 dias de duracao pode estar associada
a estes pequenos deslocamentos, ja que as areas escolhidas para média sao bastante
préximas. Isto pode explicar também porqué o comportamento de ambas as regides
¢ semelhante, porém defasado em aproximadamente um dia. Contribuigoes mais
pronunciadas da adveccao horizontal em oceano aberto e em escala sindtica, mais
préximas ao considerado aqui, ocorrem durante ciclones tropicais ou baixas explo-
sivas nos subtropicos, onde é sugerido que este termo atua na redistribuicao das
variacoes da temperatura da camada de mistura provocadas pelo entranhamento no
centro dos ciclones (D’ASARO, 2003; PRICE, 1981; VINCENT et al., 2011). Embora a
velocidade dos ciclones tropicais seja muito superior ao que ocorre na ZCASOCN, o
maior periodo de permanéncia da ultima pode, em certo grau, compensar a magni-
tude inferior dos ventos, especialmente em casos mais longos, onde o acréscimo do
aquecimento advectivo foi de ~ 30 W m ~2, comparado & ~ 5 W m ~2 nos de curta

duragao.
4.3.4 Relacgao entre o entranhamento e a estratificacao salina

O termo de entranhamento, mostrado na Figura 4.1k, corrobora com a hipétese le-
vantada no capitulo anterior, de que o mecanismo dindmico de resfriamento superfi-

cial durante a ZCASOCN ¢ independente do bombeamento de Ekman. Ao contrario,
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o entranhamento parece contribuir para o decréscimo da TSM a norte da regidao de
rotacao ciclonica dos ventos durante a ZCASOCN (ver Figura 3.2b), onde hd um
aprofundamento da picnoclina. E interessante notar, no entanto, que o entranha-
mento nao ocorre somente na regiao de aprofundamento da camada de mistura, mas
sim em toda a regido ao norte da banda de nebulosidade (comparar Figura 4.1k com

contorno continuo na Figura 4.2d).

Figura 4.4 - Velocidade vertical na base da CMO.
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Compostos dos episédios de ZCASOCN para: (painel da esquerda) divergéncia das corren-
tes horizontais na base da CMO (wy,) em dia™!, sendo positivo (negativo) para velocidade
ascendente (descendente) e vetores das correntes horizontais integradas verticalmente na
CMO; (painel da direita) diferenga entre o entranhamento (Figura 4.1k) e o entranha-
mento calculado considerando-se a velocidade de Ekman (w,x) na base da CMO (cores em
W m~2) e velocidade de Ekman (contornos em m dia™1).

Lembrando que a taxa de entranhamento é um somatério de trés termos, inclusive
da velocidade vertical, o padrao supracitado pode ser explicado pela divergéncia
das correntes horizontais na base da CMO (wy,), conforme Figura 4.2b. wj, segue o
padrao de aceleracao/desaceleracao do vento a 10 m, onde a linha nodal de inversao
do sinal ocorre na mesma regiao e com mesma inclinacio NO-SE da zona de con-
vergéncia dos ventos (3.2b). Isto sugere que, ao norte da banda de nebulosidade, a
acelaracao dos ventos meridionais promove também a aceleracao das correntes na
CMO, que fluem para sul/sudeste com maior velocidade (a esquerda da direcao do
vento), até encontrarem uma zona de ventos calmos e com orientagao transversal ao
fluxo médio das correntes (que é de norte para sul), causando uma desaceleragao e
consequente convergéncia das mesmas, observada ao sul da banda de nebulosidade
em 4.4a. Similar ao exposto em Giarolla et al. (2000), esta pode ser uma consequén-
cia do ajuste geostréfico a permanéncia de atuacao prolongada e quase estacionaria
da ZCASOCN sobre uma grande area do oceano, em comparacao aos sistemas me-
teorologicos transientes. Fundamentados na teoria de Orlanski e Polinsky (1983), os

autores mostram que a permanéncia temporal do distirbio no nivel médio do mar
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varia de acordo com a razao entre a escala espacial do fendomenos atmosférico e o

raio de deformacao de Rossby barotrépico na regiao.

O resfriamento superficial via bombeamento de Ekman foi calculado por Chaves e
Nobre (2004) pela advecgao vertical de temperatura, considerando-se a velocidade
do bombeamento como a velocidade vertical oceanica e a isoterma de 20°C como
a PCMO. A magnitudo da advecgdo e da difusao vertical é inferior a do entra-
nhamento (MCPHADEN; HAYES, 1991) e a escolha de uma isoterma fixa, mascara o
sinal dos movimentos adiabaticos da camada de mistura e sua influencia nos fluxos
verticais de calor (STEVENSON; NIILER, 1983). Estes dois fatores podem explicar as
diferencas encontradas aqui. Ainda assim, o entranhamento considerando a veloci-
dade de Ekman na base da camada de mistura (w.x) também foi calculado a fim de
melhor compreender estas diferencas. O padrao espacial resultante foi semelhante
ao entranhamento considerando wy, variando levemente em magnitude, conforme
4.4b. De acordo com o esperado, na regiao de rotacgao ciclonica dos ventos (con-
tornos em 4.4b), o entranhamento considerando-se w,, foi aproximadamente 10 W
m~2 maior, enquanto na regidao ao norte da banda de nebulosidade, onde nao hé
rotacao ciclonica, foi 10 W m~2 menor. Mesmo com esta pequena diferenca, o res-
friamento ainda foi mais intenso a norte da banda de nebulosidade, de forma que a
velocidade vertical ndo parece ser um fator determinante para ocorréncia de entra-
nhamento pela base da camada de mistura. Por exemplo, entre 24-30°S e 40-50°0,
onde ha convergéncia das correntes horizontais na base da CMO (4.4a), ha aumento
do entranhamento em relagdo & semana anterior (4.1j-k), associado principalmente

ao aprofundamento da picnoclina (4.2e) e nao a velocidade vertical.

A sugestao de que o entranhamento ocorre ao norte da ZCASOCN foi corroborada
pelos dados satelitais de Clorofila-a, onde é observado um aumento da concentragao
em relacdo a semana anterior na regiao de aprofundamento da CMO e a norte dela,
onde ha divergéncia das correntes na profundidade do topo da picnoclina (Figura
4.5). A resposta da produtividade primaria ao efeito da ZCASOCN comega a ser
percebido durante a atuagao dos episédios, onde nota-se aumento da produtividade
em uma zona cuja orientacao se assemelha a da banda de nebulosidade. Isto poderia,
desta forma, estar associado a uma incapacidade do sensor de detectar a Clorofila-a
de forma acurada, devido a cobertura de nuvens por muitos dias consecutivos. No
entanto, na semana posterior a dissipacao da ZCASOCN a concentragao aumenta, o
que provavelmente deve-se ao retorno da incidéncia da radiacao solar, porém agora
sobre uma camada de mistura que foi recentemente misturada pela sua base. Duas

semanas apos a dissipacao dos episddios, o sinal da Cl-a também diminui. Até onde é
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de nosso conhecimento, nao existem outros trabalhos relacionados a variabilidade da
Cl-a durante eventos de ZCAS, o que aponta para a necessidade de uma investigacao

mais detalhada em trabalhos futuros.

Figura 4.5 - Concentracao de Clorofila-a.
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Tendéncia da concentracio de Clororila-a em mg m~3 para: (painel superior) dias de
ZCASOCN menos a semana anterior aos episédios; (painel central) semana posterior a
passagem da ZCASOCN menos a semana anterior a ela e (painel inferior) duas semanas
apds a ZCASOCN menos a semana anterior a ela.

A diferenca de temperatura entre a CMO e a agua logo abaixo dela é outro fator
que determina a intensidade do entranhamento e esta, por sua vez, é dependente
da estratificacao vertical da salinidade induzida pela ZCASOCN, conforme Figuras
4.6 e 4.7. Ao norte da banda de nebulosidade, coincidindo com um aumento da
salinidade superficial (Figura 4.2d), hd uma fina camada de compensagao, ji na

regiao de méaxima precipitagdo, coincidente com um decréscimo da salinidade em
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superficie (Figura 4.2b,d), ha formac¢ao de uma camada de barreira conforme Figura
4.6. O sinal do degrau de temperatura (T — T},) também responde a este padrao,
sendo mais (quase nulo) intenso ao norte (sul) da banda de nebulosidade, conforme

sera mostrado posteriormente.

Figura 4.6 - Espessura da camada de barreira.
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Compostos da espessura da camada de barreira (valores positivos) e da camada de com-
pensagio (valores negativos) durante os episédios de ZCASOCN. A linha fina preta é a
isobatimétrica de 1000 m e as caixas, preta e cinza, demarcam as regioes norte e sul da
banda de nebulosidade da ZCASOCN utilizadas para realizagdo das médias espaciais nas
Figuras 4.3 e 4.7.

A presenga da CBar sugere que a camada de mistura esta imersa em uma camada
de temperatura quase constante. Na semana anterior a ZCASOCN, a termoclina e
a picnoclina estavam na mesma profundidade (Figura 4.7). Durante os episédios,
no entanto, a intensa taxa de precipitagao, associada a baixa velocidade dos ven-
tos, promove um afinamento da picnoclina, descrito no capitulo anterior, que nao
é acompanhado pela termoclina, formando assim a CBar. Observa-se também, que
conforme a espessura da CBar aumenta, a diferenca T — T}, decai. Esta correlagao
inversa entre CBar e T' — T}, foi obervada por Foltz e McPhaden (2009) na regiao
do Atlantico Equatorial, onde a espessura da CBar chega a 30 m, associada a pre-
cipitagdo da ZCIT. Alguns autores sugerem que uma CBar com menos de 10 m
de espessura nao tem efeito significativo nos fluxos verticais de calor pela base da
camada de mistura em escala de tempo sasonal (MONTEGUT et al., 2007; MIGNOT
et al., 2007; PAN et al., 2018). Para a escala sinética da ZCASOCN, no entanto, foi
encontrado que hé uma supressao do entranhamento devido a estratificacao positiva
da salinidade, conforme pode ser visto pelos valores préximos de zero em 4.1k, cuja

orientagao e forma ¢é similar a CBar em 4.6.
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Figura 4.7 - Evolugdo temporal da CBar abaixo da ZCASOCN.
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Série temporal da espessura da camada de barreira (CBar; linha cinza) e da diferenca entre
a temperatura média da CMO e a temperatura 2 m abaixo da picnoclina (termoclina)
mostrada pela linha preta tracejada (continua), em °C. No eixo-x estdo os valores para os
6 dias anteriores (-6 a -1), durante os episédios (entre as barras cinzas verticais) e 6 dias
posteriores & ZCASOCN (1 a 6). O rachurado em cinza na parte inferior indica a inversao
de sinal da CBar, ou seja, abaixo deste rachurado passa a ser camada de compensagao.

O fato da CBar ainda nao ter sido identificada nas médias sazonais do Atlantico su-
doeste pelos perfiladores Argo, pode estar relacionado com a subamostragem desta
regiao durante episodios de ZCASOCN, conforme Figura A.1. Ressalta-se que esta
nao parece ser uma caracteristica dos trés episddios da Tabela 3.1, mas sim de to-
dos os episdédios de ZCASOCN, conforme mostrado no Apéndice B, onde observa-se
que o topo da termoclina é anomalamente mais profundo que o topo da picnolina
na média de todos episédios de ZCASOCN detectados por (ROSA et al., 2020), re-
sultando em um sinal evidente da banda de nebulosidade no campo de espessura
anomala da CBar comparada com a média ao longo de 20 anos. Outro fator que
suprime o entranhamento abaixo da ZCASOCN é a ocorréncia de velocidade vertical
descendente, conforme detectada pela convergéncia das correntes horizontais em h.
Desta forma, a norte da ZCASOCN tem-se trés fatores contribuindo para que o en-
tranhamento aconteca, sao eles: (i) aprofundamento da CMO em relagdo a semana
anterior na regiao norte abaixo banda de nebulosidade; (ii) intenso gradiente vertical

de temperatura e (iii) velocidade vertical ascendente na base da camada de mistura.
4.3.5 Comparagao com a TSM observada e termo de residuo

Em comparagao com os dados satelitais de TSM, a tendéncia da temperatura da
CMO detectada pela reanalise Glorys12v1l mostrou-se bastante realista detectando,
inclusive, estruturas de mesoescala como a observada sobre a is6bata de 3000 m em

27°S (Figura 4.8b,c). Outro aspecto que corrobora com os resultados encontrados
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aqui, é que o resfriamento superficial detectado pelo dado satelital ocorre do meio
para norte na banda de nebulosidade, de forma que a parte sul da mesma tende a
aquecer e coincide precisamente com a regido onde a diferenca entre a temperatura
da CMO e a temperatura abaixo dela é praticamente zero, ou seja, com a regiao
da CBar. O nao resfriamento pela base da CMO neste caso pode contribuir com a
permanéncia ou intensificacdo da ZCAS. Nota-se, no entanto, que a CMO parece

resfriar mais do que o detectado pelo dado satelital a norte da banda de nebulosidade,
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o que sera avaliado a seguir pelo termo de residuo.

Figura 4.8 - Tendéncia da TSM.
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Painel (a): degrau de temperatura (7" — T},; cores em °C) e taxa de entranhamento (we;
contornos de 40,5 m dia~!, sendo positivo continuo) durante a ZCASOCN. Painel (b):
tendéncias de TSM e ROL detectadas pelo OSTIA e pelo Daily OLR CDR - NOAA, sendo
a diferenca entre os episdédios ZCASOCN e a semana anterior (cores em °C e contornos
em W m~2, respectivamente). Painel (c): tendéncia de aquecimento/resfriamento da CMO

durante a ZCASOCN, sendo o mesmo da Figura 4.1c, porém divido pelo fator pCph (cores
em °C).

O termo de residuo apresenta os maiores valores na regiao abaixo da banda de ne-
bulosidade da ZCASOCN, sendo que valores positivos indicam uma superestimagao
do resfriamento da camada de mistura (Figura 4.9a). E mais provével que este des-
balanco esteja associado aos erros inerentes aos conjuntos de dados utilizados, ja
que os termos ignorados na Equacdo (4.1) sdo normalmente negligencidveis. Desta
forma, os painéis b-d da Figura 4.9 mostram os compostos para as variaveis de es-
palhamento (Ensemble Spread; ES), fornecidas pela reandlise ERA5. A ES é uma
medida da precisao da reanalise em relacao ao conjunto de dados observados as-
similados pelo modelo atmosférico (HERSBACH et al., 2020). Nota-se que o padrao
espacial do residuo se assemelha principalmente ao espalhamento dos fluxos tur-
bulentos de calor e que, se somado ao espalhamento do fluxo radiativo, obtemos
aproximadamente a mesma ordem de magnitude do residuo. Desta forma, o super
resfriamento a norte da ZCASOCN pode estar relacionado a uma superestimagao
do fluxo de calor latente nesta regido, que nao é, no entanto associado ao vento, ja

que o esplhamento da velocidade de fric¢cao é inferior a 0,002. O maior espalhamento
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dos fluxos de calor latente e sensivel pode estar associado, portanto, ao fato de que
ainda nao ¢ possivel mensurar diretamente a temperatura e a umidade especifica do
ar por sensoriamento remoto, sendo estas geralmente derivadas da agua precipitavel
na coluna atmosférica detectada por sensores de micro-ondas (LIU, 1986; SCHULZ et
al., 1993; ROBERTS et al., 2010). Mesmo com uma incerteza associada a magnitude
dos processos, tendo em vista que eles foram detectados tanto pelos dados satelitais

de Cl-a como de TSM, os resultados continuam plausiveis.

Figura 4.9 - Termo de residuo.
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Composto dos dias de ZCASOCN para (a) termo de residuo e (b), (c) e (d) varidveis de
espalhamento (ES) dos termos de fluxos turbulentos de calor latente e sensivel, velocidade
de fricgao e fluxos radiativos de ondas longas e ondas curtas. A unidade dos painés (a),
(b), e (d) ¢ W m—2 e a do painel (c) é m s—1.
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Valores semelhantes de residuo foram encontrados por Dong et al. (2007), que tam-
bém calcularam o termo de entranhamento explicitamente e utilizaram mais de uma
base de dados para compor o balanc¢o de calor. Desta forma, os valores encontrados

aqui parecem coerentes com a metodologia utilizada.
4.4 Conclusao

Neste capitulo, o balanco de calor na camada de mistura foi analisado durante epi-
sodios ZCASOCN, a fim de compreender melhor como o processo de resfriamento da
superficie ocednica comumente observado durantes estes eventos. Os resultados aqui
encontrados corroboram que abaixo da banda de nebulosidade, o principal meca-
nismo de decréscimo da TSM é termodinamico e associado a reducao da incidéncia
de radiacao solar devido a presencga das nuvens e que a norte e a sul da banda de

nebulosidade sao os fluxos turbulentos de calor latente e sensivel que governam o
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resfriamento, conforme ja havia sugerido por Chaves e Nobre (2004), Jorgetti (2008)
e Tirabassi et al. (2015).

Referente ao mecanismo dinamico de retroalimentacao negativa, os resultados in-
dicam que este é independente da velocidade de Ekman induzida pela circulagao
ciclonica dos ventos. Ao contrario, o fator que parece governar o entranhamento é
a variabilidade da PCMO. Desta forma, o entranhamento ocorre ao norte da banda
de nebulosidade e esta associado também hé divergéncia das correntes na base da
CMO, que provavelmente ¢ induzida pelo incremento da velocidade do vento nesta
regiao. Outro fator que intensifica o entranhamento é a existéncia de um degrau de

temperatura intenso entre a CMO e agua logo abaixo dela.

Um resultado inovador deste trabalho foi a identificacao da camada de barreira
abaixo da regiao de maxima precipitacao associada a ZCASOCN e sua influéncia no
termo de entranhamento. Uma vez que a picnoclina passa a ficar imersa dentro da
termoclina principal durante a ZCASOCN, o degrau de temperatura se aproxima de
zero e o resfriamento pela base da CMO é suprimido. Este pode ser um mecanismo
de retroalimentacao positiva entre a atmosfera e o oceano subjacente que, até onde

se sabe, ainda nao foi explorado na literatura.
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5 DISCUSSAO GERAL

A ZCAS é um dos sistemas convectivos de escala sindtica mais importantes do verao
na América do Sul, sendo que sua porc¢ao ocednica pode cobrir uma area equivalente
a b vezes o estado de Minas Gerais sobre o Atlantico Sudoeste. Ainda assim, a
variabilidade ocednica associada a este sistema ainda nao foi estudada além da sua
influéncia na temperatura superficial do mar e do bombeamento de Ekman devido
ao rotacional do vento (KALNAY et al., 1986; CHAVES; SATYAMURTY, 2006; CHAVES;
NOBRE, 2004; ALMEIDA et al., 2007; TIRABASSI et al., 2015).

Os resultados apresentados mostram que a camada de mistura responde de uma
forma bastante complexa a forcante da ZCASOCN e corroboram em alguns aspectos,
enquanto discordam em outros, em relagao ao que vem sendo sugerido na literatura.
Por exemplo, os resultados corroboram que a reducao da energia de ondas curtas é
a principal responsavel pelo descréscimo da TSM abaixo da banda de nebulosidade,
conforme ja havia sido sugerido por Chaves e Nobre (2004) e Jorgetti (2008). Ainda,
ao norte da banda de nebulosidade o aumento do fluxo de calor latente induzido pela
aceleragao dos ventos parece governar a variabilidade da temperatura da CMO, o que
também ja havia sugerido por Jorgetti (2008) e Tirabassi et al. (2015). No entanto,
ao sul da banda de nebulosidade o oceano também perde calor para a atmosfera via

fluxos turbulentos, porém estes parecem ser forcados termicamente.

As principais novidades deste trabalho, referem-se a variabilidade da PCMO e sua
influéncia nos fluxos verticais de calor pela base da mesma. Neste sentido, os resul-
tados discordam que o bombeamento de Ekman seja o principal responsavel pelo
mecanismo dindmico de retroalimentagao negativa proposto por Kalnay et al. (1986)
e Chaves e Nobre (2004). Ao contrério, o fator que parece governar o termo de en-
tranhamento é a variacado na PCMO, sendo que na parte norte atua na intensificacao
do resfriamento via entranhamento, enquanto que na parte sul atua na supressao do

mesmo, devido a formagao de uma camada de barreira.

Alguns episodios de ZCAS foram simulados por Jorgetti (2008) com duas configura-
¢oes de modelo, sendo uma puramente atmosférica e outra com um modelo da CMO
(MCMO) ativado. A autora conclui que a representagao dos episédios foi mais rea-
lista no experimento sem o MCMO, onde a TSM ¢é atualizada com dados satelitais.
Isto sugere, portanto, que o MCMO nao foi capaz de resolver adequadamente as
variagoes da temperatura desta camada. Porém, Nobre et al. (2012) encontraram
uma melhor representagdo da ZCAS com uma configuracao acoplada, porém ainda

com viéses de precipitacao e TSM. Desta forma, observa-se que a CMO desempenha
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um papel importante nas simulagbes numéricas e que ainda sdo necessarias mais
pesquisas para uma melhor compreensao dos processos ocednicos. Em especial, a
dindmica da PCMO e a presenca da camada de barreira em escala submensal nao
levadas em consideracao nos modelos regionais ou de circulacao geral dos oceano,
como apontado por Whitt et al. (2019), o que pode levar a falhas na previsao das pro-
priedades superficiais que sao trocadas com os modelos atmosféricos, especialmente

a temperatura da superficie do mar.

Ademais, os resultados indicam que a velocidade vertical na base da CMO nao
responde diretamente a rotagao do vento superficial, mas parece associada ao padrao
de aceleragao/desaceleragao do mesmo nas partes Norte e Sul da ZCASOCN. Sendo
assim, estimar o decréscimo da TSM associado aos processos verticais oceanicos
considerando-se somente a velocidade de Ekman é uma boa primeira aproximagao,
porém também ¢é bastante simplista, ja que a ZCASOCN é um sistem complexo
onde a variabilidade dos ventos, da precipitacao e da presenca das nuvens atuam ao

mesmo tempo sobre o oceano.

60



6 CONCLUSOES

O presente estudo procurou compreender a variabilidade oceanica de escala submen-
sal induzida pela atuagao de episédios de ZCASOCN de curta (quatro dias) e longa
duracao (dezessete dias). Os resultados encontrados mostraram que o oceano, assim
como a atmosfera sobrejacente, é governada por mecanismos distintos nas porgoes
norte e sul da banda de nebulosidade associada a ZCASOCN, independente da du-
racao do episédio. Estes mecanismos estdo sumarizados no desenho esquematico da

Figura 6.1 e serdao descritos a seguir.

Na parte norte da ZCASOCN, representado no painel da direita em 6.1, foi en-
contrado que a camada de mistura oceanica é aprofundada e resfriada em relagao
a semana anterior e que estes processos estao ligados a trés fatores principais: (i)
incremento da energia cinética inserida pelo vento; (ii) perda de calor e instabili-
dade convectiva em superficie, forcada tanto pela reducao de radiacao solar quanto
pela maior perda de calor latente pelo oceano, devido a aceleragao dos vento e (iii)
geracao local de ondas alinhadas com o vento, que atuam na dissipagao de estrati-
ficacOes superficiais, como a do ciclo diurno, e tem potencial para desenvolvimento
das células de Langumuir. Sendo assim, o vento desempenha um papel triplo neste
padrao. A principal consequéncia desta variabilidade é que o resfriamento da CMO
via entranhamento é favorecido tanto pelo aprofundamento da CMO, como pela di-
vergéncia das correntes na base da mesma. Desta forma, o decréscimo da TSM neste
regiao estd associado, principalmente, com o fluxo superficial de calor e em menor

grau, ao resfriamento pela base da CMO.

Na parte sul da ZCASOCN, representado no painel da esquerda em 6.1b, foi encon-
trado que a camada de mistura oceanica é afinada e nao se resfria, ou se resfria menos
em relacao a semana anterior e a parte norte da banda de nebulosidade. Este pro-
cesso estd ligado a trés fatores principais: (i) decréscimo da energia cinética inserida
pelo vento e convergéncia das correntes na base da CMO associada a desaceleragao
dos ventos; (ii) estabilidade convectiva em superficie, forgada pela precipitacio as-
sociada & ZCASOCN, sendo que a estratificacdo salina induz a formacao de uma
camada de barreira, que suprime o entranhamento e (iii) auséncia de ondas geradas
pelo vento e da mistura vertical promovida por elas. A principal consequéncia desta
variabilidade é que a CMO se resfria menos do que em relagao a parte norte, o que

influencia na quantidade de energia disponivel para ser trocada com a atmosfera.

Por fim, ressalta-se que este trabalho é um primeiro esfor¢o no sentido de compreen-

der de forma mais ampla o efeito da ZCASOCN na camada de mistura superficial do
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Figura 6.1 - Desenho esquematico.
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Desenho esquemaético representativo dos processos ocednicos e atmosféricos que ocorrem
nas partes sul e norte da banda de nebulosidade associada & ZCASOCN, representados
pelos contornos vermelho e azul, respectivamente. O painel superior é a tendéncia de TSM
e ROL em relagao a semana anterior dos episédios considerados aqui, conforme detectado
pelo produto observacional OSTTA e pelo Daily OLR CDR - NOAA, respectivamente.

Atlantico Sudoeste, levando em consideracao que a cobertura de nuvens, a propaga-
¢ao das ondas e a variabilidade do vento atuam ao mesmo tempo sobre a superficie
do mar. Porém, diversos outros mecanismos e interagoes entre mecanismos nao fo-
ram levados em consideragao, mostrando a necessidade desta pesquisa ser estendida.
Entre os fatores que nao foram abordados aqui e que podem servir de tema para
pesquisas futuras estdo: (i) o efeito de episédios de ZCAS formados majoritaria-
mente por nuvens quentes e rasas, cujas caracteristicas diferem dos considerados
aqui (com intensa atividade convectiva); (ii) o efeito de ondas ocednicas internas
que se propagam ao longo das isopicnais e que também afetam a dindmica da CMO;
(iii) o efeito combinado das ondas geradas localmente pelo vento e da passagem de
sistemas de swell vindos de outras diregoes; (iv) o efeito da variabilidade da pro-
fundidade do talude continental ao longo da costa brasileira e (v) a interagao da

dindmica de mesoescala da Corrente do Brasil com a variabilidade das correntes
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associada a presenca ZCASOCN.
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APENDICE A - PERFIS ARGO NO OCEANO ATLANTICO SUDO-
ESTE

As figuras abaixo mostram a distribuicao espacial dos 1705 perfis realizados por
perfiladores Argo e que foram utilizados para comparacao com os perfis da rea-
nélise ocednica Glorys12vl (painel da esquerda), e dos perfis realizados durante a
ocorréncia dos 17 episédios de ZCASOCN descritos em Rosa et al. (2020).

Figura A.1 - Distribuigdo espacial dos perfis Argo.
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Localizacao espacial dos perfis Argo utilizado para comparacio estatistica com a reandlise
oceénica Glorys12v1 durante todo o periodo (NDJFM de 2000 a 2015; painel esquerdo) e
durante a ZCASOCN (painel da direita).
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APENDICE B - ANOMALIA DA CBar DURANTE A ZCASOCN AO
LONGO DE 20 ANOS

A figura a seguir mostra os compostos para os 17 episodios de ZCASOCN detecta-
dos por Rosa et al. (2020) para as anomalias didrias da profundidade do topo da
termoclina, da picnoclina e da diferenca entre elas, que é a espessura da camada
de barreira. Percebe-se que o sinal da ZCASOCN aparece como uma anomalia po-
sitiva de CBar, da ordem de 8 m de espessura, de forma que esta parece ser uma

caracteristica de todos os episddios oceanicos.

As anomalias foram calculadas como =’ = = — T, onde x é a variavel, T é a média do
dia ao longo de 20 anos e ' é a anomalia diaria. Posteriormente as séries temporais

foram suavizadas com uma média moével de janela de 6 dias.

Figura B.1 - Anomalia de CBar durante a ZCASOCN.
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Anomalias durante a ZCASOCN para: (primeira coluna): topo da termoclina (hr), (se-
gunda coluna) topo da picnoclina; (terceira coluna): espessura da camada de barreira.
Todas estdo em m e possuem a mesma escala de cores. A primeira linha apresenta os
valores para a semana anterior aos episddios, a segunda linha durante e a terceira linha
uma semana apés a passagem da ZCASOCN.
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