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INTRODUCAO

O material a ser apresentado tem como objetivo iniciar profissionais
ligados a Industria do Petréleo nas areas de modelagem computacional
hidrodindmica marinha e de dispersdo de 6leo. O conteudo principal dessa
apostila foi extraido parte de disserta¢cdes de mestrado e teses de doutorado
desenvolvidas na COPPE (Instituto Alberto Luiz Coimbra de Pds-Graduacao
e Pesquisa de Engenharia) e parte em bibliografia cientifica especifica em
modelagem computacional ambiental. Tais informacbes foram entédo
sintetizadas nesse documento por pesquisadores do NUMA (Ndcleo de
Modelagem Ambiental) do Laboratério de Métodos Computacionais em
Engenharia (LAMCE), situado na COPPE. O documento fornece apenas
nocdes bésicas para o entendimento das atividades de modelagem
computacional hidrodinadmica marinha e de dispersdo de poluentes.

Inicialmente, torna-se de fundamental importancia compartimentar e
subdividir o conhecimento necessario para se modelar computacionalmente
um determinado fendmeno da natureza. Uma etapa inicial trata
exclusivamente da observagéo de tal fendmeno e do entendimento de sua
variacdo no tempo e no espaco. Dessa forma, torna-se possivel o
desenvolvimento de modelos conceptuais que fornecam informacbes a
respeito da origem e da variabilidade espago-temporal de um determinado
processo.

ApOs a correta observacdo (modelagem conceptual) de um
determinado fendbmeno, € necessario que transformemos tais informacdes em
uma linguagem fisico-matematica capaz de representa-lo. Tal processo
consiste basicamente na adequacédo do fendmeno a ser estudado em leis
fisicas universais que possam descrevé-lo através de um conjunto de
formulas matematicas, chamadas de equacdes governantes. Pode-se
denominar tal etapa de modelagem fisica ou matemaética.

Para que o sistema de equacdes governantes construido possa ser
aplicado a um determinado fendmeno especifico que se deseja estudar, é
necessaria a particularizacdo do sistema de equacdes. Tal processo pode ser

realizado a partir do estabelecimento de condicdes que identifiquem



(particularizem) tal fendbmeno no tempo e no espaco. Tais condi¢cdes sao
também conhecidas como condic¢des iniciais (tempo) e de contorno (espaco).

O sistema de equacbes que descrevem (equacdes governantes) um
determinado fenbmeno da natureza apresenta grande complexidade
matematica, apresentando termos nao-lineares de dificil solucado a partir da
aplicacdo de métodos analiticos. Dessa forma, tais equacdes devem ainda
sofrer uma transformacdo matematica para que possam ser solucionadas.
Este processo consiste basicamente na discretizagcdo numeérica espaco-
temporal das equacdes ou na simples passagem das mesmas de um meio
continuo (infinito) para um meio discreto (finito).

O sistema numérico de equagdes governantes n&o-lineares que
governam determinado fendmeno deverd agora ser solucionado em cada
ponto no espaco de um determinado dominio espacial e para instantes
diferentes. Escoamentos naturais apresentam, com certa frequéncia,
significativa anisotropia com relagdo ao meio, o que significa que suas
propriedades variam de forma diferenciada para cada plano espacial. Tal fato
exige a investigacdo (solucdo das equacOes governantes numericas) nao
apenas em um plano (ex: horizontal), mas em varios planos (ex: horizontal e
vertical) o que aumenta bruscamente o niumero de opera¢des matematicas a
serem realizadas. O desenvolvimento computacional permitiu a solugdo
desse tipo de problema a partir do surgimento de uma nova area do
conhecimento: a modelagem numérica computacional.

Pode-se, portanto, compartimentar o processo de modelagem
computacional hidrodindmica nas seguintes etapas: modelagem conceptual,
modelagem fisico-matematica, modelagem numeérica e modelagem

computacional (Figura 1.1)
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Figura 1.1 — Fluxograma das etapas a serem estudad@ara o entendimento da modelagem
computacional hidrodindmica e de dispersao de pola¢es.

O texto a ser apresentado sera, portanto, subdividido de forma que
contemple os quatro compartimentos apresentados acima. Na primeira parte
serdo apresentados o0s subsidios necessarios para a modelagem
hidrodinamica marinha. Para tal, serdo descritos 0s principais aspectos
associados a variabilidade espaco temporal da dindmica marinha. Também
serdo apresentados aspectos associados a dispersdo de 6leo em ambiente
marinho. Na segunda parte serd abordada a modelagem fisico-matematica
dos diversos processos oceanicos descritos anteriormente além dos
processos envolvidos na modelagem de dispersédo de 6leo. A terceira parte
abordard a modelagem numérica do sistema de equacdes governantes e

apresentara alguns importantes aspectos relativos a modelagem

computacional.



Parte | — Modelagem Conceptual

Essa parte do documento sera dedicada a apresentacdo da ciéncia
oceanografica e aos conceitos basicos de oceanografia fisica, essenciais

para o entendimento da dinamica oceanica.

1. Oceanografia

Oceanografia € o nome dado a ciéncia que estuda e descreve 0s
oceanos em seus aspectos fisicos, biolégicos, geoldgicos e quimicos. E,
portanto, dividida em quatro areas: Oceanografia Fisica, Oceanografia

Biologica, Oceanografia Geoldgica e Oceanografia Quimica.

Areas da Oceanografia

Oceanografia
Oceanografia Oceanografia Oceanografia
Biolégica Quimica Geolbgica
—M A —M f_/%
r I

Estuda a vida
marinha e suas
relagbes com o
ambiente marinho.

Estuda a composicéo

guimica da agua do
mar e sua relagéo
com o ambiente
marinho.

Estuda as feigbes
geoldgicas e
transporte de
sedimentos no

ambiente marinho.

Estuda os movimentos

ocednicos em varias
escalas espaciais e
temporais como
correntes marinhas,

ondas e marés.

Figura 1.2 Areas de atuag&o da ciéncia oceanogréiie seus respectivos focos de estudo.

O presente curso trata de nocdes basicas de Oceanografia Fisica,
area que estuda os movimentos oceanicos, como as correntes marinhas, as
ondas e as marés. Esses fenbmenos oceanograficos podem ser estudados
separadamente, pois apresentam diferentes escalas espaciais e temporais,
diferentes mecanismos de geracao, e importancia diferenciada dependendo



da regido do oceano. Um exemplo disto € que quanto mais proximo a costa,
maior € a influéncia da maré, e a medida que nos afastamos das regides
costeiras em direcdo ao oceano aberto, a influéncia da maré diminui, dando
espaco a maior influéncia de outras forcas, como a energia do vento, que
também gera as chamadas correntes marinhas (Ex: corrente do Brasil e
corrente do Golfo). As correntes podem em maior ou menor intensidade (de
acordo com a regido do globo) influenciar no clima de uma regido continental
adjacente, como € a influéncia da corrente do Golfo sobre alguns paises da
Europa setentrional, que torna o clima, nessa regido, mais ameno.

Como vimos anteriormente, movimentos oceanicos podem apresentar
uma variacao espacial e temporal pequena, como a variacdo da maré durante
algumas horas na costa; mas também podem ter grande variacdo espaco-
temporal, como quando as correntes influenciam no clima de algumas regides

do globo.

2. Dimensodes e formas dos oceanos

Pode-se distinguir as principais regides oceanicas em termos de suas
caracteristicas oceanograficas, particularmente sua circulacdo. Sao definidas
como: oceano Atlantico, oceano Pacifico, oceano indico e oceano Atrtico.
Essas areas sao claramente separadas entre si por porcdes continentais
(Figura 1.3). Pode-se destacar também pequenos (relativamente aos
primeiros) corpos d"adgua como o mar Mediterrdneo, o mar do Caribe, o mar
do Japao e outros. O termo “mar” também pode ser usado para uma porgcéo
do oceano ndo separada por por¢des continentais, mas por caracteristicas

oceanograficas distintas das regides adjacentes.
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Figura 1.3 — Mapa batimétrico global

7z

Cerca de 71% da superficie terrestre é coberta por &gua, sendo

apenas 29% cobertos por terra. O oceano Pacifico € o maior dos oceanos,
sendo mais extenso que o oceano Atlantico e Indico juntos. A profundidade
média dos oceanos € 4000 metros. A profundidade maxima encontrada nos
oceanos é de 11524 metros, na Fossa de Mindanao, no Pacifico Oeste. As
dimensfes verticais dos oceanos sdo muito menores que as dimensdes
horizontais, as quais sédo da ordem de 5000 a 15000 km.

Apesar da pequena dimensédo vertical dos oceanos, h4d uma grande
variacdo e detalhamento nessa “fina” camada entre a superficie e o fundo
oceanico. Os continentes sdo as principais fronteiras dos oceanos e as
caracteristicas da linha de costa e do fundo oceénico influenciam o
movimento das aguas. As principais divisbes do fundo oceéanico sao: a costa,
a plataforma continental o talude continental e o assoalho oceénico profundo
(Figura 1.4).
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Plataforma cantmental

regido abissal

Figura 1.4 - Desenho esquematico de perfil batiméto com as principais divisdes.

2.1 Costa

A costa é definida como a por¢do continental adjacente ao oceano que
tem sido gradativamente modificada pela acdo do mesmo. O limite oceanico
da costa é a praia. A praia estende-se da regido onde o mar atinge a costa
durante a maré alta, a regido onde o mar atinge a costa durante a maré

baixa.

2.2 Plataforma Continental

A plataforma continental estende-se da costa em direcdo ao oceano
com um gradiente vertical médio de profundidade de 1 por 500, com a
profundidade aumentando 1 metro a cada 500 metros de distancia. O limite
externo da plataforma, chamado de quebra da plataforma, € localizado na
regido onde a inclinacdo do fundo apresenta gradientes de 1 por 20. A partir
dai, inicia-se o chamado Talude continental, regido de forte inclinagdo. A
plataforma continental apresenta uma distancia média em relacdo a costa de
cerca de 65 km e uma profundidade média de aproximadamente 130 metros.

12



2.3 Talude Continental

O talude continental € uma regido de forte inclinacéo, onde, ao longo
de pequenas distancias horizontais, a distancia vertical chega a ser de cerca
de 4000 metros. Nessa regido, assim como nas plataformas continentais,
pode-se encontrar formas geoldgicas tipicas como canyons submarinos.
Pode-se encontrar também vales com formato em V geralmente em regides
onde ha a existéncia de rios na costa. Na verdade, esses vales nada mais
sdo que a antiga calha desses rios que em periodos glaciais (quando o nivel

dos oceanos estava bem mais baixo) encontravam-se expostas na superficie.

2.4 Assoalho Oceéanico Profundo

Do fundo do talude continental até o assoalho oceanico dos oceanos
observasse uma diminuicdo na inclinagdo do fundo oceénico. Esta regiao
estende-se por grandes areas, atinge profundidades de 3000 a 6000 metros e
corresponde a 74% das bacias oceanicas. Essa regido apresenta uma
enorme variedade de fei¢cdes topogréficas.

A cordilheira meso-oceanica € a mais extensa formacdo geoldgica
existente sobre a superficie terrestre. Do sul da Groelandia estende-se pelo
meio do oceano Atlantico de norte a sul e atravessa os oceanos Indico e
Pacifico. No Atlantico, a cordilheira separa as aguas de fundo dos lados leste
e oeste.

2.5 Importantes feigGes na Plataforma Continental b rasileira e
regido oceanica adjacente

A regido da plataforma continental brasileira € margeada por uma linha
de costa de aproximadamente 6400 km de extensdo. A largura dessa
plataforma varia de 300 km na regido Amazbnica a 10 km proximo ao
paralelo de 13° S (Figura 1.5). A regido de quebra da plataforma oscila em
profundidade entre 40 e 180 metros (Castro & Miranda, 1998). Devido a
influéncia de diferentes forcantes ambientais em cada regiao da plataforma
continental brasileira, pode-se subdividi-la em 6 diferentes sub-regides:

13



Plataforma Amazonica, Plataforma Nordeste brasileira, Plataforma Leste
brasileira, Regido de Campos-Abrolhos, Plataforma Continental Sudeste e
Plataforma Continental sul.

A

BRASIL

= Mapa de Relevo Submarino
Projeio Equatarial de Mercator
Escala 1:5 a0 00

Sasterina Creodésice WHS-84

s de dados

Clate Niisticas;
- Hatimetria do LEPLAC: &
- ETOPO 2

Figura 1.5 Mapa de relevo sombreado e contorno batiétrico a 200 metros.

2.5.1 Regiao de Campos-Abrolhos

A Bacia de Campos apresenta plataforma continental relativamente
estreita (largura média de 60 km), com profundidade de quebra entre 60 e
100 m. Duas importantes caracteristicas batimétricas na regido merecem
destaque: (1) a abrupta mudanca na orientagédo da linha de costa, passando
da direcdo NE-SW, entre Vitdria e Cabo Frio, para E-W, a partir de Cabo Frio;
(2) a cadeia submarina de Vitéria-Trindade, localizada perpendicularmente a
costa, ao longo dos paralelos de 20° e 21°S, gerando gradientes batimétricos
bastante acentuados. Estas feicfes topograficas tém grande influéncia na
circulacdo local, contribuindo para a formacdo dos meandros e vortices
(Figura 1.6).
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Figura 1.6 Mapa batimétrico da regido da bacia de @mpos e da Costa leste brasileira. (Fonte:
Fragoso, 2004)

Nessa regiao algumas importantes feices de fundo se destacam nao
somente pelas significativas dimensdes mas também pela influéncia na
dindmica marinha local. Dentre essas feicdes pode-se citar o banco dos
Abrolhos e o banco Royal-Charlotte (Figura 1.7).

O Banco dos Abrolhos estende-se até cerca de 200 km de distancia da
linha de costa em sua por¢cdo mais alargada, e possui uma area de cerca de
46.000 km2 (Leao, com. pess.). Compreende o alargamento da plataforma
entre a Foz do Rio Jucurugu (municipio de Prado/BA) e a Foz do Rio Doce
(Vila de Regéncia, municipio de Linhares/ES).

O Banco Royal Charlotte, localizado ao norte do Banco dos Abrolhos,
€ menor, mais estreito, avancando cerca de 100 km a partir da linha de costa
e possuindo largura méaxima de cerca de 50 km. Sua superficie é plana,
apenas entrecortada por canais com profundidades entre 30 e 40 metros.
Compreende o alargamento da plataforma continental entre a Foz do Rio
Jequitinhonha (municipio de Belmonte/BA) e a Foz do Rio Jucurugu
(Municipio de Prado/BA).

15
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Figura 1.7 Mapa batimétrico tridimensional para Plaaforma Continental e regido oceanica
adjacente. (Fonte: Soutelino, 2008)

2.5.2 Bacia de Santos

A Bacia de Santos é limitada ao norte pela Bacia de Campos, através
do Alto de Cabo Frio, e, ao sul, pela Bacia de Pelotas, através do alto de
Floriandpolis. Estende-se, portanto, desde o litoral sul do estado do Rio de
Janeiro até o norte do estado de Santa Catarina, abrangendo uma area de
cerca de 352 mil quildmetros quadrados até a cota batimétrica 3000 m. E
uma bacia de margem divergente, formada com a abertura do Atlantico Sul,
gque se iniciou no Cretaceo Inferior. Nesta bacia, localizam-se campos

petroliferos em producao e grandes reservas por serem exploradas.
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Figura 1.8 Mapa batimétrico da Bacia de Santos e gifio oceanica adjacente.

2.5.3 Plataforma Continental Amazobnica

Consiste na regido mais extensa da Plataforma Continental brasileira.
Tal fato se deve a alta descarga sedimentar oriunda do rio Amazonas (Figura
1.9). E importante ressaltar as caracteristicas Unicas dessa regido com
relagdo ao restante da plataforma continental brasileira. Tais caracteristicas
estdo associadas as forcantes que contribuem para a dindmica oceéanica
dessa regido: escoamento da Corrente Norte do Brasil, marés, descarga

fluvial e ventos aliseos.
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Figura 1.9 — Mapa batimétrico da plataforma continetal amaz6nica e regido oceénica adjacente.

3. As propriedades fisicas da agua do mar

Existem varias propriedades fisicas relevantes da agua do mar, como:
temperatura, salinidade, pressao, densidade, transparéncia, velocidade do
som e outras. No entanto, as principais propriedades fisicas da agua do mar
sdo a temperatura e a salinidade. Essas duas propriedades exercem grande
influéncia sobre muitos movimentos no oceano. Nessa secado, estudaremos
como essas propriedades podem influenciar nos movimentos e como estao
distribuidas nos oceanos.

A temperatura da agua do mar foi um dos primeiros parametros
oceanicos a serem medidos. Essa propriedade pode ser facilmente medida
com o uso de termbémetros.

A salinidade é o nome dado a quantidade total de material dissolvido
em uma parcela de agua do mar. “A salinidade pode ser definida como a
guantidade total, em gramas, de material sélido contido em um quilograma de
agua do mar quando todos os carbonatos forem convertidos a Oxidos,
brometos e iodetos substituidos por cloretos e toda a matéria organica for
completamente oxidada”. A salinidade média da 4gua do mar é de 35.
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Outra propriedade importante a ser considerada € a pressdo que a
coluna d'agua exerce sobre uma parcela de agua. A pressdao pode ser
expressa em decibares (um decibar equivale, aproximadamente, a um
metro). Portanto, uma outra maneira de expressarmos a profundidade nos
oceanos € através da pressao. Informacdes de temperatura, salinidade e
pressdo (propriedades independentes) sdo particularmente importantes para
estudos em Oceanografia Fisica, pois através delas pode-se determinar a
densidade da agua do mar, assim como outras propriedades dependentes.
Em oceanografia, a densidade pode ser expressa em kg/m3 e seu valor varia
de 1021,00 kg/m3 na superficie, a 1070,00 kg/m3 em profundidades
superiores a 10000 metros, nas regides oceanicas. Existem algumas
maneiras de se expressar a densidade, sendo a mais usual apenas a leitura

dos ultimos quatro digitos de acordo com a férmula abaixo:

densidade = densidade - 1000,00 kg'm’

Com a utilizacdo da férmula acima passamos a obter os seguintes

valores de densidade:

1021,00 kg/m3 = 21,00 kg/m3
1025,00 kg/m3 = 25,00 kg/m3

1070,00 kg/m3 = 70,00 kg/m3

3.1 Efeitos da temperatura, da salinidade e da pres sao sobre a
densidade

Na sec¢édo anterior definimos as chamadas propriedades independentes
da 4gua do mar e destacamos sua importancia para a determinacédo da
densidade. Nessa secdo, descreveremos como pressao, temperatura e
salinidade influenciam a densidade da agua do mar.

A temperatura apresenta variacdo inversamente proporcional a
densidade, ou seja, encontraremos nos oceanos, aguas frias associadas a
altas densidades e aguas quentes associadas a baixas densidades. A

salinidade apresenta variacdo diretamente proporcional a densidade, ou seja,
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encontraremos nos oceanos aguas com altos valores de salinidade
associadas a altas densidades e aguas menos salinas associadas a baixas
densidades. A pressdo, da mesma forma que a salinidade, é diretamente
proporcional a densidade, e, portanto, as aguas mais densas ocupam sempre
nos oceanos as maiores profundidades (maiores pressdes), enquanto as

camadas superficiais sdo ocupadas pelas aguas menos densas (Figura 1.10).
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Figura 1.10 — Efeitos da temperatura, salinidade pressédo sobre a densidade da agua do mar
(acima) e distribuigdo espacial zonal média de deidsde.

3.2 Distribuicdo Espacial das Propriedades nos ocea  nos

Nessa secédo trataremos da distribuicdo espacial das propriedades no
oceano. Como vimos na introdugéo, existe uma grande diferenca entre as
dimensdes vertical e horizontal das bacias oceanicas. Como tal, os padrbes
de distribuicdo de temperatura e de salinidade no oceano devem ser
analisados separadamente nas duas dimensfes. Geralmente encontramos
variacbes espaciais maiores na vertical (com a profundidade) e menores na
horizontal.
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3.2.1 Distribuicéo horizontal de temperatura

A temperatura da superficie do oceano basicamente reflete o padréo
de incidéncia da radiagdo solar sobre a superficie terrestre. As regides
equatoriais e tropicais apresentam as maiores temperaturas da superficie do
mar (TSM), uma vez que nessas regides temos alta incidéncia da radiacao
solar. Regifes subtropicais e polares apresentam baixos valores de TSM,
uma vez que nessa regido ocorre uma menor incidéncia de radiagdo solar.
Temos, portanto, na superficie do oceano um padrao zonal de distribuicédo de
temperatura, com altas temperaturas em baixas latitudes e baixas

temperaturas em altas latitudes (Figura 1.11).

Primeira cis e Outano
(21 de Margo)
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(22 de Junha)

Imverno Primavera
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Latirude

Figura 1.11 — Orbita da Terra ao redor do Sol (acira). Variagdo média anual zonal da
temperatura da superficie do mar (esquerda abaixc@ campos de temperatura superficial médio
de janeiro (direita abaixo) e Julho (direita acima)
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A variacdo espacial de temperatura nos oceanos coexiste com a
variacdo temporal da mesma. Ao longo do ano, o plano da orbita da Terra ao
redor do Sol (ecliptica) cruza duas vezes o Equador terrestre (Equindocios).
Esse plano desloca-se até aproximadamente 23,5° N (Solsticio de Verao)
durante o inverno no hemisfério Sul e 23,5° S (Solsticio de inverno) durante o
Verdo no Hemisfério Sul (Figura 1.11). Esse deslocamento solar em relacéo a
linha equatorial € chamado de declinag&o solar e € responsavel pela variacao
das estacBes do ano e também por alteragBes espaciais que afetam tanto
movimentos atmosféricos quanto oceanicos.

O sentido de rotacéo da Terra (de leste para oeste) também afeta a
distribuicdo de temperatura junto as bordas continentais. A rotacdo da Terra
age de maneira a empilhar agua na superficie das margens leste dos
continentes. Nas margens oeste dos continentes, ocorre 0 processo inverso,
provocando retirada de agua da superficie, e a consequente subida de aguas
profundas com temperaturas mais baixas que as de superficie. Esse
processo, de fundamental importancia para a vida marinha, € chamado de
ressurgéncia e sera abordado com maior detalhe posteriormente.

As fontes termais presentes nas regibes oceanicas profundas da
cordilheira meso — oceéanica também constituem importante fonte de calor,
mas seu efeito sobre a temperatura do oceano restringe-se as regioes

imediatamente adjacentes.

3.2.2 Distribuicéo vertical de Temperatura

Como descrito na secédo anterior, a principal fonte de calor para o
oceano é a energia solar. O oceano € aquecido na sua superficie e essa
caracteristica assegura ao mesmo um comportamento estavel, ou seja,
aguas menos densas na superficie e mais densas no fundo. O calor irradiado
para 0 oceano € capaz de penetrar na coluna d'agua apenas algumas
dezenas de metros. Abaixo dessa camada superficial, o calor é transferido
para as camadas inferiores do oceano apenas por processos difusivos e de
transporte vertical. Esses processos sdo bem menos eficientes que o
primeiro, e o resultado é que observamos a alguns metros da superficie uma

brusca queda de temperatura.
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Como resultado do processo de aquecimento, descrito no paragrafo
anterior, podemos caracterizar um perfil tipico de temperatura para uma
regido oceanica, identificando algumas regides importantes.

Nos primeiros 100 metros de profundidade, aproximadamente, temos
uma camada onde a temperatura permanece constante € a chamada
Camada de Mistura. Essa camada ndo apresenta variagcdes bruscas de
temperatura devido aos fortes processos de mistura promovidos pela
influéncia dos ventos e das ondas geradas pelos mesmos. Essa camada é
muito importante para o oceano, pois € nela que se estabelece a conexao
com a atmosfera (Figura 1.12).

Abaixo da camada de mistura encontra-se a chamada termoclina
permanente, marcada por ser uma regido onde ocorre uma forte queda de
temperatura (gradiente vertical maximo de temperatura). Em latitudes baixas
e médias, a termoclina permanente localiza-se, aproximadamente, entre as
profundidades de 200 e 1000 metros. Como o préprio nome diz, essa camada

permanece com caracteristicas constantes durante o ciclo sazonal.
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Figura 1.12 — Desenho esquematico do perfil verticee temperatura e suas camadas.

Durante o inverno, devido a forte acdo dos ventos, a camada de
mistura é fortalecida e mantém a temperatura constante até regiées mais
profundas. No verdo, a temperatura da superficie do mar aumenta e uma
termoclina sazonal se desenvolve na profundidade aproximada de 30 metros
(Figura 1.13).
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Figura 1.13 — Variac@o sazonal da camada de mistumaparecimento da termoclina sazonal.

Abaixo da regido da termoclina permanente (aproximadamente 1000
metros), surge uma camada profunda cuja caracteristica marcante € a suave
variacdo da temperatura com a profundidade. Apés os 3000 metros de
profundidade inicia-se uma significativa influéncia da pressao, elevando
suavemente a temperatura.

Como veremos com maior detalhe no proximo capitulo, a distribuicdo
espacial da temperatura nos oceanos ndo é funcdo apenas da desigual
incidéncia de radiacdo solar sobre a superficie terrestre, mas também dos

movimentos horizontais e verticais da agua do mar.
3.2.3 Distribuicao horizontal de Salinidade

A distribuicdo horizontal de salinidade € fortemente dependente dos
processos de evaporacdo e precipitacdo sobre a superficie do mar. Quanto
maior for a taxa de evaporagcdo em uma regido oceanica, maior sera a
concentracéo dos sais da agua do mar, e portanto, maior sera sua salinidade.
Quanto maior for a taxa de precipitacdo (chuvas), maior sera a diluicdo dos
sais nas aguas superficiais. Como pode ser observado, existe uma ligacao
direta entre a salinidade e o balanco Evaporacao — Precipitacdo (Figura 1.14).
Para compreendermos melhor a distribuicdo espacial do parametro
salinidade, torna-se fundamental o conhecimento desse balanco sobre a
superficie do oceano.

Como se observa na Figura 1.14, a taxa de precipitagdo é maior que a
taxa de evaporacdo no equador, diminuindo os valores de salinidade. Nas
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regides tropicais, temos um balanco evaporacdo—precipitacdo positivo
representando o dominio da evaporacédo e altos valores de salinidade. Em
direcdo as regibes polares, devido a menor incidéncia da radiagdo solar,
temos novamente uma diminuicdo do processo de evaporagao e a gradual
diminuicdo da salinidade. Os valores de salinidade na superficie do oceano
variam de 33ppm a 37ppm.

Precipitacéo Salinidade  Evaporacdo Salinidade

BT

Salinidade superficial

Ewaporaciio - Precipitacio

Bypesdar
ico

—

=2

Latitude
B Ssalinidade superficial

B Babngo Evaporagia - Precipitaio

Figura 1.14 — Efeitos do balanco Evaporacdo — Prgifacdo sobre a salinidade superficial nos
oceanos.

Outro fator que pode influenciar regionalmente a concentracédo de sais
da 4gua do mar é o aporte de aguas fluviais (rios). As regides onde ocorre 0
encontro entre as aguas provenientes da drenagem continental (Agua doce) e
as aguas marinhas sdo chamadas de Estuarios, e apresentam aguas de
baixa salinidade. Como exemplo desse ambiente pode-se citar o estuéario do

Rio Amazonas na costa Norte brasileira (Figura 1.15).
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Figura 1.15 — Distribuicdo média anual de salinidagl superficial na regido costeira e da
plataforma continental amazénica.

Por outro lado, existem regides marinhas localizadas no interior de
continentes como o Mar Mediterraneo e o Mar Vermelho, que possuem altos
valores de salinidade devido a alta taxa de evaporacéo.

Assim como a temperatura a distribuicdo temporal da salinidade na

superficie dos oceanos € variavel ao longo do ciclo sazonal.
3.2.4 Distribuicéo vertical de Salinidade.

A estrutura vertical de salinidade nao é tdo simples quanto a estrutura
vertical de temperatura. Pode-se encontrar nos oceanos altos valores de
salinidade tanto em regifes superficiais como em regides profundas. Esse
fato estd intimamente ligado a circulacéo (correntes marinhas) no interior dos
oceanos, a chamada circulacdo termohalina, que sera abordada com maior
detalhe no préximo capitulo.

A salinidade exerce menor importancia na determinacao da densidade.
A densidade, por sua vez, é uma propriedade fundamental para a
determinacdo dos movimentos no oceano. Portanto, a salinidade ndo age

ativamente nos movimentos oceanicos. Na verdade, essa propriedade é
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considerada um constituinte passivo e € transportada pelas correntes
marinhas.

Existe uma variagao significativa nos perfis verticais de salinidade em
diferentes faixas latitudinais. Apesar dessa variacdo, em todas as regifes &
possivel observar uma faixa de minimo de salinidade localizada entre as
profundidades de 600 a 1000 metros. A partir dai, observa-se um gradativo
aumento da salinidade até a profundidade aproximada de 2000 metros
(Figura 1.16). A salinidade em aguas profundas (abaixo dos 4000 metros),
assim como a temperatura, comporta-se aproximadamente de maneira
uniforme em todos 0s oceanos.

Salinidade Salinidade
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:; so0 :; w000 |
= =3 A
2 2
&£ I £ 3000 L
1000 4000
L 3 ¥
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Figura 1.16 — Perfil vertical de salinidade em re@ies oceénicas situadas em latitudes subtropicais
(esquerda) e baixas (direita).

Em regides costeiras estuarinas existe uma regido de forte gradiente
de salinidade a chamada haloclina. Nessas regides encontramos aguas

fluviais menos densas na superficie, e aguas marinhas mais densas no fundo
(Figura 1.17).
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Figura 1.17 — Mapa de correntes sobreposto a camge intensidade e secéo vertical de salinidade
na foz do Rio Para gerados a partir da execucao den modelo numérico computacional. Pode-se
observar o gradiente de salinidade encontrado na gilo préxima ao estuario

4. Circulacéo Oceanica

O grande motor gerador de movimentos no planeta é a energia solar.
A distribuicdo desigual dessa energia sobre a superficie terrestre origina
movimentos atmosféricos (circulacdo atmosférica) e oceanicos (circulacdo
oceanica) que desempenham papel fundamental na redistribuicdo dessa
energia no planeta.

Como vimos anteriormente, as regides de baixas latitudes recebem a
maior parte dessa energia, enquanto as regides de altas latitudes recebem
apenas uma pequena parte. Esse fato deve-se basicamente a maior
obligliidade de incidéncia dos raios solares sobre a superficie terrestre nas
regides de altas latitudes. Com isso, temos o aparecimento da circulacéao
atmosférica (ventos), que em parte serd responsavel pelo aparecimento de
movimentos sobre a superficie do oceano (Ex: Corrente do Brasil). Surgem
também movimentos no interior do oceano, gerados basicamente pelas
diferencas de temperatura entre as regides de baixas e altas latitudes. Esses
dois tipos de movimento formam a chamada circulagéo oceéanica.

Esse capitulo serd destinado a descricdo da circulacdo oceanica,
definindo a circulacéo de superficie, a circulagdo no interior da coluna d’agua
e as caracteristicas das principais correntes marinhas associadas a esses
dois tipos de circulacdo. Serdo também estudados alguns movimentos

relacionados a circulagdo oceanica, como vortices e ressurgéncias.
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4.1 Correntes geradas pelo vento

Esse tipo de circulacdo, como o préprio nome diz, € gerado pela
energia do vento. Na verdade, o vento transfere energia para a superficie do
oceano através de uma forca chamada tensédo de cisalhamento do vento.
Essa for¢ca causa o deslocamento das aguas superficiais e das camadas

subjacentes até uma determinada profundidade (Figura 1.18).
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Figura 1.18 — Desenho esquematico de perfil verticale velocidades gerado a partir da
transferéncia de energia do vento para a coluna djfua adjacente.

Pela analise da Figura 1.18 observa-se o estabelecimento de um perfil
de velocidades no interior da coluna d’agua. A medida que a profundidade
aumenta, menor a eficiéncia do vento em “arrastar” agua, até uma
profundidade onde o deslocamento causado pelo vento € nulo. Nos oceanos,
em alguns casos, essa profundidade pode atingir algumas centenas de
metros.

Nos oceanos, observa-se sempre uma diferenca angular entre a
corrente marinha e o vento que a gerou. Essa diferenca é originada devido ao
movimento de rotacdo da Terra. O sentido desse movimento faz com que as
correntes marinhas fluam a direita do vento no hemisfério Norte e a esquerda
do vento no hemisfério Sul. Tal fato foi primeiramente observado em 1898
pelo naturalista noruegués Nansen, ao estudar a deriva de icebergs no
Atlantico Norte. Nansen relatou sua experiéncia para o pesquisador aleméo

de nome Ekman o qual desenvolveu uma teoria analitica para quantificar as
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correntes geradas pelo vento. Ekman constatou que esse fato ocorre devido
ao surgimento de uma forca a qual todos os corpos em movimento sobre a
esfera terrestre estdo submetidos, a chamada Forga de Coriolis.

Essa forga deflete a corrente de superficie em cerca de 45° a direita da
direcéo do vento no hemisfério norte (H.N.) e a esquerda da direcédo do vento
no hemisfeério sul (H.S.) (Figura 1.19).

Deflexio da corrente de superficie no H.S.
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Figura 1.19 — Desenho esquematico de corrente sufieial gerada a partir de imposi¢éo do vento,
proximo a regido costeira, no hemisfério Sul.

A medida que a profundidade aumenta, nota-se um aumento na
defleccdo da corrente em relacdo ao vento que a gerou seguido da
diminuicao de intensidade da mesma. Se pudéssemos tracar uma figura final,
com os vetores de velocidade por faixa de profundidade, teriamos um perfil
de velocidades com forma préxima a uma espiral. Dessa forma, define-se
esse perfil vertical de velocidades gerado pelo vento como “Espiral de
Ekman” (Figura 1.20).
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Figura 1.20 — Espiral de Ekman. Perfil vertical develocidades gerado a partir de imposicdo do
vento no Hemisfério Norte.

Ekman estimou o transporte de agua médio na coluna d’agua sob
influéncia do vento e observou que esse possui uma deflexdo de 90° em
relacdo ao vento para a direita no H.N. e para a esquerda no H.S (Figura
1.21).
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Figura 1.21 — Desenho esquematico do Transporte @kman préximo a uma regido costeira no
Hemisfério Sul. O Transporte de Ekman representa dransporte integrado em toda a coluna
d’agua sob direta influéncia do vento.

O transporte estimado por Ekman explica grande parte dos

movimentos verticais no oceano. Um importante processo oceanografico
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gerado por esse tipo de transporte € a ressurgéncia que sera abordada com

maior detalhe na proxima secao.

4.1.1 Ressurgéncia

A ressurgéncia ocorre quando ha a subida de aguas profundas, ricas
em nutrientes, para camadas superficiais devido a uma retirada (transporte
de Ekman) de aguas de superficie para regides oceanicas. Esse processo é
de grande importancia para a vida marinha uma vez que as aguas profundas
sdo ricas em nutrientes, que sustentam a vida de grande parte da biota
marinha (Figura 1.22). Geralmente, regifes costeiras com ocorréncia de

ressurgéncia, SGo muito ricas em pesca.
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Figura 1.22 — Desenho esquematico representando aooréncia de processo de ressurgéncia
costeira no Hemisfério Sul. O sentido do vento é pafora do papel.

No Brasil, temos como exemplo a regido de Cabo Frio, onde devido a
posicdo geogréfica e aos fortes e constantes ventos de Nordeste temos,
principalmente no verdo, a ocorréncia do processo de ressurgéncia (Figura
1.23). Os ventos de Nordeste geram um transporte de Ekman superficial com
resultante para o oceano, permitindo a ocupacao de camadas de superficie

por aguas vindas de camadas mais profundas.
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Figura 1.23 — Mapa de temperatura da superficie dMar obtido por sensoriamento remoto para

a regido da Bacia de Campos e Santos.

Ressurgéncias costeiras sdo mais frequentes nos bordos leste (costa

oeste dos continentes) dos oceanos. Isso ocorre devido ao sentido de rotacao

da Terra que acaba por posicionar a termoclina em niveis mais superficiais

nessas regioes, devido ao empilhamento de agua no lado oposto, 0 que

facilita o afloramento de aguas mais frias e ricas em nutrientes (Figura 1.24).
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Figura 1.24 — Campo de superficial de clorofila méd de Dez-Jan-Fev para a regido da costa
peruana e chilena e médio de Jun-Jul-Ago para a rép da costa africana. Os tons quentes
indicam alta concentracéo de clorofila e os friosdixos valores.

Em regibes equatoriais também € comum acontecer o processo de
elevacdo de camadas mais profundas para niveis mais superficiais, no
entanto, essas 4guas ndo sao ricas em nutrientes. Nessas regifes esse

processo € for¢cado pelos ventos aliseos.

4.1.2 Vortices e Meandros

Apesar de constantemente alimentadas pela energia dos ventos, as
correntes oceanicas ndo aumentam continuamente sua intensidade. Na
verdade um estado de equilibrio deve ser atingido igualando os suprimentos
as perdas de energia para o oceano. Existem diversas formas de dissipar
essa energia nos oceanos, uma delas € a formacdo de meandros e vortices

nas correntes oceanicas (Figura 1.25).
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Figura 1.25 — Desenho esquemético de processos deamdramento e formagdo de vortice
oriundo do escoamento associado a Corrente do Galfo

Outra fonte de formacdo de vortices € a propria topografia do fundo
oceanico. Ao encontrar acidentes topograficos, os fluxos das correntes
sofrem meandramentos, que mais tarde podem se descolar e formar vortices.

Os vortices apresentam forma semelhante & de um “redemoinho” e
podem apresentar ndcleo com temperatura quente ou fria (Figura 1.26). A
temperatura do nucleo de um vortice vai depender do sentido de rotacédo do
mesmo (ciclénico — sentido horario ou anticiclénico — sentido anti-horario, no

Hemisfério Sul).
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Figura 1.26 — Desenho esquematico demonstrando osdo do vortice de acordo com o sentido
de rotacdo do vento superficial e sua influéncia neoluna d’agua no Hemisfério Norte. (Fonte:
Open University, 2001)

Os vértices podem ser encontrados nos oceanos em diversas escalas
espaciais. Os maiores vortices estdo geralmente associados as grandes
correntes oceanicas como: corrente do Golfo, corrente do Brasil e outras. Os
vortices podem atingir até 300 km de diametro, e sua estrutura vertical de
velocidade profundidades de até 3000 metros. Podem ter escala temporal de
dias até dois anos em média. Os voértices podem se deslocar por
significativas distancias horizontais mantendo suas estruturas de velocidade e
de temperatura permanentes.

Na Figura 1.27 estdo representados vértices ciclénicos gerados pelo
escoamento associado a Corrente do Brasil na regido da Bacia de campos e
Bacia de Santos. Na Figura 1.28 estdo representados vortices forcados

topograficamente e encontrados na costa leste brasileira.
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Figura 1.27 — Exemplos de Vértices anticiclonicoqi(cleo frio) na regido da Bacia de Campos e
Santos. (Fonte: Mano, 2007)

¥ Geostrofico Referenciado por ADCP - OEN [:'n2 s 1
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Figura 1.28 — Campo de correntes a 150 metros de gfundidade. Em destaque, exemplos de
vortices forcados topograficamente e encontrados nar6ximo a costa leste brasileira. Na figura

VI — voértice de Ilhéus, VRC — vértice Royal Charlote, VAb — vértice de Abrolhos. Ainda na

figura BICSE — representa o ponto de bifurcacdo d€orrente Sul equatorial, CSEs — ramo sul da
Corrente sul equatorial e SNB — sub corrente Norteo Brasil. (Fonte: Soutelino, 2008)
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4.2 Os grandes giros subtropicais oceanicos

Nessa secdo, descreveremos as caracteristicas das principais
correntes oceanicas geradas pelos ventos associados as regides de alta
pressdo subtropical, isto €, sera descrita a circulacdo oceanica gerada pelos
sistemas anticiclonicos subtropicais nos oceanos.

Pode-se caracterizar uma corrente oceanica, basicamente, sob trés
aspectos: sua intensidade (velocidade), sua direcdo e a caracteristica das
aguas que transporta. Para que possamos descrever com maior detalhe a
circulacao oceanica, teremos que subdividir o oceano em algumas regides. O
oceano Atlantico pode ser dividido em Atlantico Norte, Sul e equatorial, sendo
que podemos detalhar os mares adjacentes como Mediterraneo, Caribe e
Labrador.

Muitas vezes o oceandgrafo interessado em estudar os movimentos
em uma dessas regides € obrigado a ampliar seu foco de estudo uma vez
gue fendbmenos remotamente gerados podem influenciar a dindmica dessas
regides. Um exemplo de fendbmeno meteo-oceanografico, com origem no
Pacifico equatorial oeste, que influencia remotamente varias regides do globo
é o El Nifo.

Cada uma das bacias oceéanicas citadas acima apresenta correntes
interligadas que circulam ao redor das bacias formando grandes giros
oceanicos (Figura 1.29). Cada uma das bacias oceanicas apresentara um
giro oceéanico subtropical com sentido dependente do hemisfério que se
encontra.

Devido a enorme complexidade e volume de informacdes descritivas
agregadas a cada um desses giros, descreveremos apenas 0s grandes giros
do Atlantico Norte e Sul.

Como veremos nas proximas sec¢des, os padrées de circulacdo dos
grandes giros apresentardo algumas caracteristicas comuns como:
intensificacdo das correntes do lado oeste dos oceanos e correntes com
aguas frias fluindo de latitudes maiores para menores e de aguas quentes
fluindo de baixas latitudes para altas.

Essa Ultima caracteristica representa o fundamental papel dos

oceanos no clima do planeta: a redistribuicdo de calor.
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Figura 1.29 — Distribuicdo espacial média anual gbal dos ventos junto a superficie do oceano
(acima) (adaptado de Open University, 2001) e dishuicdo espacial global das correntes
oceénicas superficiais de grande escala (abaixo)s Anhas vermelhas representam aguas quentes

e azuis aguas frias.
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4.3 O Atlantico

A circulagdo de superficie no oceano Atlantico como um todo consiste,
grosseiramente, de dois grandes giros anticicldonicos com sentido anti-horario
no Atantico Sul e horario no Atlantico Norte (Figura 1.30). Os dois giros
oceanicos sao independentes e forcados pelos dois giros anticiclénicos

atmosféricos e pelos ventos aliseos em cada um dos hemisférios.

Equatorial
Current

Figura 1.30 - Mapa global de correntes superficiais. FontéAdaptada de Peterson and Stramma
(1991).

4.3.1 O Atlantico Sul

As correntes oceanicas de superficie, associadas ao giro do Atlantico
sul, atingem 200 metros de profundidade nas regides préximas ao equador e
até 800 metros no limite sul do giro. As diferentes regibes desse giro
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apresentam diferentes caracteristicas de temperatura e salinidade. Esse giro
€ composto pela Corrente Sul equatorial (CSE), Corrente do Brasil (CB),
Corrente do Atlantico Sul (CAS) e Corrente de Benguela (CBE). Além das
correntes citadas, outras correntes participam efetivamente na dinamica do
giro do Atlantico sul como: Corrente Circumpolar Antartica (CCA), Corrente
das Malvinas (CM) (Figura 1.32).

Os ventos aliseos de sudeste que agem sobre a regido equatorial
entre os paralelos de 10° a 15°S forgam a chamada CSE que flui para oeste
em direcdo a costa da Ameérica do Sul (Figura 1.31). Ao se aproximar da
costa do continente americano a CSE se divide, basicamente, em dois ramos.
Um ramo cruza o equador em dire¢cdo ao Atlantico Norte e ird contribuir para
a formacéo da Corrente Norte do Brasil (CNB). O outro ramo segue para o sul
ao longo da costa brasileira e forma a Corrente do Brasil (CB). A CB é a
corrente que flui ao largo de praticamente toda a nossa costa, tendo como
limites espaciais aproximadamente a latitude de 12°S e 30°S. A CB é a
corrente mais intensa do giro do Atlantico sul e transporta aguas quentes e
salinas vindas de baixas latitudes. Ao atingir aproximadamente a latitude de
30°S, a CB separa-se da costa ao encontrar a corrente das Malvinas, que por
sua vez flui para norte, transportando aguas frias e pouco salinas
provenientes de altas latitudes (Figura 1.33). A regido de encontro dessas

duas correntes € chamada de Convergéncia subtropical.
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Figura 1.31 — Climatologia anual de ventos junto auperficie do oceano Atlantico Sul. (Adaptado
de Assad, 2006)

Figura 1.32 - Circulagédo forcada por vento em larga&scala no Atlantico Sul, destacando o Giro

Subtropical (adaptado de Peterson e Stramma, 1991).
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Figura 1.33 Campo de correntes médio mensal de Jar® sobreposto ao campo de temperatura
superficial médio mensal para 0 mesmo més oriunda® um experimento numérico climatol6égico
realizado com um modelo global. (Fonte: Assad, 2006

A regido da convergéncia subtropical oscila ao longo do ano,
localizando-se mais ao norte (aproximadamente 30°S) no inverno e mais ao
sul no verdo (aproximadamente 40°S), época em que o fluxo da CB encontra-
se intensificado.

Ao longo do curso da CB é possivel observar a presenca de vértices e
meandramentos. Essas feicbes oceanograficas podem ser observadas
proximo a regido da cadeia submarina Vitoria—Trindade e na regido ao largo
de Cabo Frio.

Ao se separar da costa brasileira, a CB flui para leste formando a
corrente do Atlantico sul. A CAS flui em direcdo ao continente africano e
juntamente com o fluxo da corrente circumpolar antértica (CCA) formara a
corrente que flui ao largo do continente africano, a chamada Corrente de
Benguela (CBE). A CBE flui para norte e transporta aguas frias e pouco
salinas provenientes de altas latitudes e dos intensos processos de

ressurgéncia comuns na costa africana. A CBE fecha o giro do Atlantico sul.
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Uma das correntes mais importantes do planeta € CCA. Essa € a Unica
corrente que liga os trés grandes oceanos: Pacifico, Atlantico e Indico (Figura
1.34). O fluxo da CCA influencia diretamente o fluxo da CM e representa uma
importante fonte de conex&o dindmica entre os movimentos oceanicos que
ocorrem no Pacifico e que podem influenciar os movimentos no Atlantico,
como o El nifio.

Figura 1.34 — Corrente Circumpolar Antartica. (Fonte: Open University, 2001)

4.3.1 A Corrente do Brasil

A poucos graus de latitude ao sul de sua area de formacéo (regido de
bifurcacdo do ramo sul da Corrente Sul Equatorial), a CB é rasa, quente e
salina junto a quebra da plataforma. O transporte da CB permanece com
pouca intensidade entre as latitudes de 10° S e 20° S. Estimativas do
transporte geostrofico proximas a sua regido de formacdo séo dificeis uma
vez que a CB encontra-se bem rasa e confinada a plataforma continental
nessa regido (Peterson e Stramma, 1991). Na regido préxima a latitude de
20,5° S, a CB encontra-se com a cordilheira Vitéria-Trindade, uma cadeia de
montes submarinos responsaveis pela formacédo de meandros e vortices no
escoamento da CB. Peterson e Stramma, 1991 observaram velocidades
superficiais maximas de 60 cm/s associados a CB, a qual flui

preferencialmente entre os montes submarinos e a costa. Ao largo de Cabo

44



Frio (23° S), mais da metade do fluxo é confinado aos primeiros 200 metros
de coluna d"agua (Peterson e Stramma, 1991).

Ao sul de 24° S, a CB intensifica seu transporte. Ao sul de 30° S, esse
processo de intensificacdo parece estar associado a uma célula de
recirculacdo anticiclénica que é observada em medic6es hidrogréaficas,
analise de imagens de satélte e de bdias de deriva (Peterson e
Stramma,1991).

A Figura 1.35 apresenta uma representacdo esquematica do
escoamento geostrofico da CB nos primeiros 250 metros da coluna d’agua
calculados a partir de dados hidrograficos. Também se pode observar, na
regido da plataforma continental amazoénica, 0 escoamento associado a

Corrente Norte do Brasil.

"’/Su;h Atlantic Current

|
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Antarctic Circumpolar Current
\ | g L l —F—*l I !
07w 40rW 30w 20°W 10°W ] 10°E 20°E

Figura 1.31 Representacdo esquematica da circulac@ceanica no Oceano Atlantico Sul ao
nivel de 250 metros de profundidade. Em destaqueragido onde se encontra 0 escoamento
associado a Corrente do Brasil (Adaptado de Strammé& England, 1999)

Devido a sua significativa influéncia sobre os transportes de calor e
massa ha bacia do Atlantico Sul, a regido da confluéncia Brasil Malvinas vem
sendo alvo de muitos estudos na area de interacdo oceano-atmosfera,
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objetivando caracterizar sua variabilidade espaco temporal e a causa do
processo de separacdo da CB e da CM da costa. A figura 36 apresenta uma
representacdo esquematica do posicionamento da isoterma de 23 °C na
regido de confluéncia Brasil — Malvinas (Figura 1.36).
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Figura 1.36 Campo de correntes superficiais médio emsal modelado para janeiro (direita) e
Julho (esquerda) sobreposto ao campo de temperaturasuperficial. Em destaque o
posicionamento da isoterma de 23C. (Adaptado de Assad, 2006)

4.3.2 O Atlantico Equatorial

Os oceanos Atlantico Sul e Norte sdo dinamicamente separados pelo
sistema de circulagdo equatorial. No Equador, o Atlantico estende-se do
meridiano de 10° E a 45° W. Essa distancia corresponde a aproximadamente
6000 km. As principais correntes que fazem partem do giro equatorial sao:
Contracorrente Norte equatorial fluindo para leste entre as latitudes de 8° N a
3° N; corrente sul equatorial fluindo para oeste entre as latitudes de 3° N a 8°
S; Subcorrente equatorial fluindo para leste no equador entre as

profundidades de 50 metros a 300 metros.

5. Circulacao Termohalina

A circulagdo termohalina, como o préprio nome diz, € a circulagédo
gerada pela influéncia da temperatura e da salinidade na agua do mar. Como
vimos em secdes anteriores, as duas propriedades citadas determinam outra
propriedade fundamental para estudar os movimentos oceanicos: a
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densidade da agua do mar. Se conseguirmos isolar uma parcela de agua do
mar e medir sua concentracdo de sais e sua temperatura, pode-se conhecer
sua densidade. De acordo com essa propriedade, podemos saber qual
profundidade essa parcela d’agua ira ocupar na coluna d’ 4gua do oceano.
Como se sabe, o oceano é dinamicamente estavel, ou seja, encontraremos
sempre aguas menos densas na superficie e mais densas no fundo. No
entanto, como foi visto, temperatura e salinidade, e conseqlentemente a
densidade s&o propriedades que possuem variagcdes espaciais e temporais
significativas sobre a superficie do oceano. Essas variagbes sao
responsaveis pelo aparecimento de significativos movimentos verticais
(convectivos) e menos significativos movimentos horizontais nos oceanos.
Essa circulacdo é muito mais lenta do que a circulacdo gerada pelo vento.
Para iniciarmos o estudo desse tipo de circulacdo, € necessario definirmos
alguns conceitos basicos como:
« Circulacdo termohalina — E a circulagéo gerada pelas diferencas
de densidade.
+ Massa ddgua — E um corpo (ou parcela de agua) d'agua
definido pelos seus pares de temperatura e salinidade
(densidade), e, segundo os quais, ocupara um nivel (faixa de
profundidade) nos oceanos. Pode-se classificar as massas
d’agua de acordo com a profundidade que ocupam em:
superficiais, centrais, intermediarias, profundas e de fundo.
Além de receberem o nome da camada do oceano que ocupam,
as massas d’agua também sdo denominadas de acordo com o
oceano que ocupam (Figura 1.37).
+ indice termohalino — S&o médias de temperatura e salinidade
representativas de cada massa d’dgua. Cada massa d'agua

possui um indice termohalino diferenciado.
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Exemplo: Agua Intermediaria Antartica

Superficial

mtermediaria vz  w
o Massa d'agua formada na regido da

profunda convergéncia antatica e que ocupa
L profundidades intermediarias nos oceanos.
de fundo

Figura 1.37 — Exemplo de classificacdo de massasgla.

A maioria das massas d’agua encontradas nos oceanos € formada na
superficie através de processos de troca de calor entre oceano e atmosfera.
Esses processos influem intensamente na temperatura e salinidade de
superficie. As principais regifes oceanicas formadoras de massas d'agua
encontram-se em latitudes altas e polares (Figura 1.38). No entanto, também
podemos encontrar regides formadoras de massas d'dgua em baixas
latitudes.

Nas regides polares, sdo geradas as massas d’agua que vao ocupar o
fundo oceénico. Nessas regides, as massas de agua de fundo e profundas
sdo formadas principalmente na época de formacédo de gelo e ampliacdo das
calotas polares. O processo de formacado de gelo causa o resfriamento das
aguas de superficie, tornando-se mais densas e afundando na coluna d’agua.
Além da contribuicdo da temperatura existe também um aumento da
salinidade nas camadas superficiais uma vez que o sal ndo é congelado,
sendo entdo adicionado a agua do mar (Figura 1.38).

TIPEN OCEAN POLYNYA COASTAL POLYRYA

Figura 1.38 - Processo de formacdo de massas d'agem regibes polares. Fonte: Open
University, 2001.
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As massas d'agua formadas nessas regifes apOs atingirem sua
profundidade de equilibrio na coluna d’agua fluem em direcdo as regides de
baixa latitude. Ao longo de seu caminho, essas massas d’agua trocam calor
com camadas superiores podendo tornar-se menos densas, ocupando
camadas menos profundas em baixas latitudes (Figura 1.39).

Antarctic Circumpolar
Current

70°S

Figura 1.39 Regifes de formacédo de massas d"aguavimentos verticais e correntes superficiais
Fonte: Open University, 2001.

Nas latitudes aproximadas de 60°S e 60°N temos a regiao responsavel
pela formacdo das massas d’agua que ocupardo niveis intermediarios nos
oceanos. Nessas regides, ha grande ocorréncia de degelo causando uma
diminuicdo da salinidade. As massas d’agua intermediarias sdo marcadas por
valores minimos de salinidade encontrados na coluna d’agua.

Nas faixas entre 30°S e 40°S e entre 30°N e 40°N, encontraremos as
regibes das convergéncias subtropicais responséveis pela formacdo das
massas d'agua que ocupam as camadas centrais dos oceanos. Essas
massas d’agua ocupam a regido da termoclina e séo relativamente afetadas
pelas correntes superficiais.

As massas d’agua superficiais sdo formadas nas regifes tropicais e

possuem altos valores de salinidade, mas também altos valores de
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temperatura, devido a maior intensidade da radiacdo solar. Essas massas
d’agua séao fortemente influenciadas pelas correntes superficiais.

Na Figura 1.40 estdo representadas esquematicamente o
posicionamento das principais massas d'agua encontradas no Atlantico Sul

para um sec¢ao ao largo da Plataforma Continental Sudeste brasileira.
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Figura 1.40 Perfil de massas d'agua tipico para al@aforma continental sudeste e regido
ocedanica adjacente. Na figura: AT-Agua tropica, ACA — Agua Central do Atlantico Sul, AlA-

Agia Intermediaria Antartica, APAN- Agua Profunda do Atlantico Norte e AAF — Agua

Antértica de Fundo.

Na Tabela 1.1 sdo apresentadas as principais caracteristicas das

massas d’'agua presentes no oceano Atlantico Sul.

Tabela 1.1 — indices Termohalinos das principais mssas d’agua observadas no Atlantico Sul

;‘!:Zi"; Temp Salin Prof. Formagao
AT a0°a20°C A70a350 +- 0 a 100m Oceano tropical
ACAS 20°a5°C 36,52 34,5 +- 100 a 500m Convergéncia
Subtropical
AlA 4°a2°C 3 0a33n +- 500 a 1000m Convergéncia Antartica
APAN 3Faz2z*c B 5a3dy +- 1000 a 2500m Artico (Mar do Norte)
AAF 1°a2°C A5 5a350 +- 2500m em diante Antartica
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5.1 Posicionamento da ACAS

Nessa secdo sera descrita com maior detalhamento o posicionamento
da Agua Central do Atlantico Sul (ACAS) ao longo da costa brasileira. A
ACAS é formada na regido da Confluéncia Brasil-Malvinas. Sua formacgéo é
oriunda da mistura entre duas aguas superficiais: a Agua Tropical (AT) que é
transportada pela Corrente do Brasil e a ASA (Agua Sub-superficial Antartica)
gue é transportada pela Corrente das Malvinas. A literatura destaca a
existéncia de uma variagdo nas profundidades das massas d’agua, devida a
combinacgéo entre o sistema de ventos e a presenca de vortices ciclonicos.
Segundo Matsuura (1986 apud Rodrigues, 1997), embora ocorra também no
inverno, a penetracdo da ACAS sobre a plataforma € mais intensa durante os
meses de primavera e verdo, sendo observada a formagdo de uma
termoclina marcante. J& durante os meses de outono e inverno, a ACAS
recua para a quebra da plataforma e a distribuicdo da temperatura na regiao
costeira fica homogénea.

No verdo, a ACAS esta presente sobre toda a extensao da plataforma
continental, mantendo contato com a sua origem ao norte e ao sul, sugerindo
o fluxo da ACAS contra as is6batas ao sul de Cabo Frio e ao norte do Cabo
de Sao Tomé.

Em condi¢cdes de ressurgéncia, a ACAS pode aflorar na superficie,
gerando processos de mistura, horizontal e vertical. No inverno, a ACAS
limita-se a regido do talude, ja que o processo de ressurgéncia € menos

comum.

5.2 O diagrama T-S

As massas d’dgua conseguem conservar suas caracteristicas de
temperatura e salinidade porque elas deixam a zona de mistura superficial
onde as trocas e interacfes oceano-atmosfera sdo mais efetivas, e, ao
flurem para maiores profundidades, conseguem conservar suas

caracteristicas oceanograficas. Dessa forma, torna-se possivel identificarmos

51



quais as massas d’ agua presentes em uma regiao a partir do conhecimento
do perfil vertical dos dois parametros mencionados.

Uma importante ferramenta utilizada para identificacdo de massas
d’agua é o diagrama T-S, um grafico cartesiano de temperatura x salinidade
(Figura 1.41).

Ao dispormos os dados de temperatura e salinidade medidos no
oceano em um grafico cartesiano T X S, 0s pontos correspondentes irdo
formar curvas bem definidas e ndo pontos aleatérios. Assim, podemos
identificar as massas d’'agua através do Diagrama T-S-z. Nesse diagrama,
pode-se representar todos os pares de temperatura e salinidade, em
profundidade, coletados em estacdes oceanogréficas realizadas ao longo de

uma comissdo oceanografica. Esse grafico € chamado de diagrama T-S
espalhado (Figura 1.41).
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Figura 1.41 Diagrama T-S-z espalhado para uma cons8o oceanografica realizada na

plataforma continental sudeste e regido oceénica maente.
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6. Marés

As marés podem ser definidas como oscilagdes periddicas do nivel do

mar que se manifestam na forma de subidas e descidas alternadas do

mesmo ao longo do tempo. O fenbmeno das marés tem como causa a forga

de atracdo gravitacional entre o sistema Terra—Lua—Sol.

Na verdade, podemos tratar as marés como ondas que possuem
periodo médio de 12.4 horas podendo chegar a 24.8 horas em algumas

regibes do globo. Existem basicamente 4 tipos de marés, as quais sao

classificadas de acordo com o periodo de sua oscilacédo (Figura 1.42).

metres

metres

metres

mEES

Figura 1.42 Registros para cada um dos tipos de m&(Fonte: Open University, 2001).
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Antes de definirmos cada um dos tipos de marés existentes, vamos

definir alguns conceitos basicos sobre maré que sdo fundamentais para o

melhor entendimento desse fendbmeno.
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Ciclo de maré: intervalo de tempo (periodo) entre duas marés
altas ou baixas.

Preamar: nivel maximo do mar alcangado em um ciclo de maré.
Baixamar: nivel minimo do mar alcancado em um ciclo de maré.
Amplitude da maré (“range”): diferenca entre a preamar e a
baixamar em um ciclo de maré.

Maré de sizigia: maré resultante da lua cheia ou nova. Séo as
marés com maiores amplitudes.

Maré de quadratura: maré resultante da lua crescente ou
minguante. S&o as marés com menores amplitudes.

Nivel médio do mar: média das alturas horarias do nivel do mar
de uma série longa de dados (acima de um ano).

Registro de marés: Grafico apresentando série temporal das
oscilacbes do nivel do mar em relacdo ao nivel médio ao longo
do tempo. No eixo das abscissas estd o tempo e no eixo das
ordenadas a elevagdo da superficie do mar (Figura 1.42).

Tabua de marés: tabela que apresenta valores de alturas do
nivel do mar e o instante das preamares e baixamares ao longo

de um ano para diversos pontos (geralmente portos).

6.1 Tipos de marés

Como foi visto na secdo anterior, podemos classificar as marés de

acordo com o periodo de sua oscilacdo. Podemos definir 4 tipos de mareé:

Maré semi-diurna, maré semi-diurna com desigualdade, maré diurna e maré

diurna com desigualdade.

A Figura 1.42 apresenta registros de marés, com um més de duracéo,

para cada um dos tipos de marés citados. Através da sua analise,

conseguimos definir as caracteristicas de cada um dos tipos de marés

existentes.

Maré semidiurna: possuem periodo aproximado de 12 horas
apresentando duas preamares e duas baixamares ao longo de

um dia.

54



e Maré diurna: possuem periodo aproximado de 24 horas
apresentando uma preamar e uma baixamar ao longo de um
dia.

 Marés com desigualdade: apresentam o mesmo periodo das
anteriores mais com diferentes alturas (ao longo de um ciclo de
maré) entre as baixamares e preamares.

Outra importante conclusdo que podemos constatar é a significativa
variagdo da amplitude de maré ao longo de um més. Tal fato esta associado
as diferentes fases da Lua. Como resultado dessa variagdo pode-se observar
ao longo de um més periodos de amplitude maxima e de amplitude minima

de mare, sdo as chamadas marés de sizigia e quadratura respectivamente.

6.2 Mecanismos geradores da maré

O mecanismo responsavel pelo deslocamento das particulas de agua
sobre a superficie da Terra € o balanco de forgas entre as for¢as centrifuga e
de atracdo gravitacional. A forca centrifuga é direcionada paralela a linha que
liga os centros de massa da Terra e da lua e tém a mesma magnitude em
qualguer ponto da Terra. J& a forca gravitacional exercida pela lua sobre a
Terra possui intensidade diferenciada.

Os pontos mais préximos a lua sofrerdo maior acao dessa forca e os
mais afastados sofrerdo menor acao. A resultante entre essas duas forcas é
conhecida como a forga geradora de maré e serd responsavel pela geracéo
de um “bulbo” de aguas ao redor da superficie do planeta, causando a
diferenciacéo entre as mareés altas e baixas.

Podemos separar a forca geradora de maré em duas componentes
uma devida unicamente a influéncia da Lua e outra devida unicamente a
influéncia do Sol. A primeira € muito mais intensa que a segunda. Sendo a
lunar, aproximadamente, 2 vezes mais intensa que a solar.

Portanto, a posicao relativa entre a Terra, o sol e a lua ir4 causar
diferentes amplitudes de maré. Quando estes trés astros estdo em
conjuncao, ocorre a maré de sizigia e quando em oposi¢do, ha a maré de
quadratura (Figura 1.43).
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e

Figura 1.43 Fases da lua e deformacgdes da superticharinha associadas.

A fim de se entender melhor a interacéo entre as marés lunar e solar, é
mais facil considerarmos o caso mais simples, onde a declinacao € zero tanto
da lua quanto do sol. Além disso, vamos imaginar inicialmente que a
superficie terrestre é totalmente coberta por agua e entdo observaremos
como a forca geradora de maré envolvida nesse sistema ird causar
deformacfes sobre a superficie terrestre (de agua) do planeta.

Quando as for¢as geradoras de maré do sol e da lua estdo atuando na
mesma dire¢do, a maré resultante é maior, isto €, as preamares sdo maiores
e as baixamares sdo menores, resultando em marés com maiores
amplitudes. Essas sdo as chamadas marés de sizigia (Figura 1.43).

Quando as forgas geradoras de maré do sol e da lua estdo atuando
em um angulo de 90° em relacdo uma a outra, a maré resultante € menor, isto

€, as preamares sao menos altas e as baixamares sdo menos baixas
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resultando em marés com menores amplitudes. Essas sdo as chamadas
marés de quadratura.

A rotacdo da Terra ird fazer com que um mesmo ponto sobre sua
superficie passe por diferentes niveis de maré ao longo de um dia. Assim,
teriamos a cada 12 horas a repeticdo do mesmo nivel da maré, o que
chamamos de maré semi-diurna, ja que seu periodo é de meio dia. Porém o
movimento de translacdo da Lua em redor da Terra causa um pequeno
atraso dessa recorréncia de niveis e o0 periodo passa a ser de
aproximadamente 12 h e 25min.

Outro aspecto que influencia a maré € a declinacdo da lua. De acordo
com a declinagéo e a latitude do ponto sobre a superficie da Terra, podemos
ter a chamada maré de desigualdade diurna, cujos niveis de preamar e

baixamar sdo diferentes ao longo de um mesmo ciclo de maré (Figura 1.44).

Earth’s large *high tide’ ~"10

small ‘high tide’

— declination of Moon
Equator S

tidal bulge
(exaggerated)

Figura 1.44 Desenho esquematico representando a tieacdo lunar. Fonte: Open University,
2001.

Todas essas consideragdes nao levam em conta a forma das bacias
oceanicas. De fato, a combinacdo da geometria das bacias oceanicas com a
forca de Coriolis forma o que chamamos de sistemas anfidrémicos. Em cada
um desses sistemas a crista da onda de maré circula em redor do ponto
anfidrébmico. Nesse ponto, a amplitude da maré é zero e a medida que nos
afastamos dele a amplitude aumenta (Figura 1.45). As linhas cotidais giram
ao redor dos pontos anfidrémicos no sentido horario no hemisfério sul e anti-

horario no hemisfério norte.
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Figura 1.45 Distribuicao espacial global de (alturale maré) linhas cotidais e pontos anfidrémicos

6.3 Correntes de maré

Correntes de maré podem ser definidas como movimentos horizontais
periddicos da agua causados pela subida e descida da maré. E regides
oceanicas abertas onde os movimentos oceéanicos ndo sao restringidos por
nenhuma barreira continental as correntes de maré sdo constituida de
movimentos rotatérios. Esses movimentos sdo causadaos pela influéncia da
rotacdo da Terra e tem sentido horario no Hemisfério Norte e anti-horario no
Hemisfério Sul. A velocidade varia ao longo do ciclo de maré. Para mares
semi - diurnas o campo de velocidades tera dois maximos e dois minimos
entre os dois primeiros picos. Os valores maximos de corrente maré estédo
geralmente defasados em 90° dos instantes de preamar e baixamar. Essa
variacdo de intensidade e direcdo pode ser plotada em séries de vetores que
juntos constroem uma figura eliptica conhecida como elipse de maré (Figura
48).
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Figura 48 — Elipse de Maré (esquerda) e vetor trajéria de corrente maré (direita).

Em estuarios, estreitos ou baias o fluxo associado a corrente de maré
possui basicamente duas direcdes, de acordo com o instante do ciclo de
maré (enchente ou vazante) e passa por periodos de corrente quase nulos,
nos instantes de reversdo da corrente, conhecido por estofo de maré (Figura
49).
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Fialn de tusnsbara - Comente na superfice () - Wiare de Siziga Bain ce Gusnabars - Comente na supericie (mis) - Mare de Sizigia

T T T

Figure 49 — Campos de corrente superficial geradoa partir da execug¢do de um modelo
computacional hidrodindmico para a regido da Baia @ Guanabara (RJ). Acima a esquerda o
momento de preamar, acima a direita 0 momento de beamar e abaixo o momento préximo ao
estofo de maré com as menores intensidades de core
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Parte Il — Modelagem Fisico-Matematica

Na parte | do presente curso, observaram-se quais sdo 0s principais
movimentos encontrados nos oceanos e quais os seus forgantes ambientais.
Foi observada também a variabilidade espaco-temporal da dinamica
oceéanica.

Essa parte do curso se destinara basicamente a transformacao dos
conceitos aprendidos na parte | para uma linguagem matematica a partir da
utilizacéo de leis fisicas universais, com o objetivo de obter um sistema de
equacdes governantes que possam descrever a dindmica oceanica e sua
variabilidade espaco-temporal, a saber: Equacédo da Continuidade, Equacdes
do movimento e Equagdes de conservacéo de calor e sal nos oceanos. Serao
estudadas também algumas importantes simplificacbes e aproximacdes
desse sistema de equacdes que sdo amplamente aplicados em estudos de

oceanografia Fisica.

1. Equacao da Continuidade

Para os estudos de oceanografia fisica, deve-se considerar uma
importante aproximacdo na montagem do sistema de equacdes fisico-
matematicas governantes: a agua do mar deve ser considerada um fluido
incompressivel. Na verdade a compressibilidade da agua do mar é muito
baixa e a inclusdo de tal caracteristica fisica, aumentaria significativamente a
complexidade da solucdo do sistema de equacdes governantes. Dessa
forma, para a maioria dos estudos de oceanografia fisica dinamica, a agua é
considerada um fluido incompressivel.

Para obtermos a equacdo matematica que represente essa
caracteristica fisica, devemos partir da equagdo de conservacado de massa,
que pode ser deduzida a partir do balanco de massa no interior de um
elemento de volume estacionario através do qual um fluido escoa (Figura
2.1). No interior do fluido a massa deve permanecer constante no tempo e no

espago.
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Figura 2.1 Elemento de volume de controle. O pontazul no centro do elemento representa o

ponto para o qual o balanco de massa deve ser esiido

De acordo com a Figura 1, a variacdo espacial do fluxo de massa é:
..(2.1)

A
(OV, |, AYAZ= PV, |, .0 DyAZ)= %(AxAyAz)

A variacdo temporal de massa no interior do volume também deve ser

constante e portanto:
2.2)

Ap
AXAYyAz)——
(daynz)—
Como a massa no interior do volume deve ser conservada pode-se

escrever:

Eq.(2.2) + eq.(2.1) =0

ou
(2.3)

Ap  DpV, _
(AxayAz) s (Axayaz) =0

Dividindo a equagéo (2.3) por (AxAyAz), temos:
(2.4)

A_p+—A'0VX =0
At AXx
Trabalhando na escala particular pode-se considerar:

(2.5).

(5

im, A =— 0P,
X

ot
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A equacédo (2.5) representa o balanco de massa, na direcdo X,
devido as variacfes espaciais e temporais no interior de um elemento de
volume. Essa equacgdo é chamada de Eq. de continuidade de massa.
Expandindo a equacéo para as demais dire¢des (X,y e z) temos:

a_p+(apvx +6,0Vy +a§VZJ:O
z

ot ox oy

oV
6_,0+ an_’o+vya_’0+vza_'0 + 0 aVX + Y +6VZ =0 (2.6).
ot 0X oy 0z ox o0y 0z

Para um fluido incompressivel, a variagdo de densidade espacial e
temporal deve ser nula e, portanto, a eq.(2.6) toma a forma abaixo:
v, 9V, av,
+ +
ox o0y 0z

]: 0 2.7).

A equacéo (2.7) também é conhecida como equacéo da continuidade
de volume. Uma das aplicagcbes dessa equagcdo € a estimativa da
componente vertical de velocidade nos oceanos a partir do conhecimento das

componentes horizontais de velocidade.

2. Equacéo do Movimento

A fisica utilizada para descrever os movimentos no oceano é a Fisica
Newtoniana. Como tal, utiliza-se a equacdo referente a segunda Lei de
Newton para modela-los matematicamente (Eq 2.8).

> F=ma (2.8).

Na equacdo acima, o somatorio das forcas aplicadas a um sistema
sera igual ao produto da massa pela aceleracdo. Dessa forma, para
podermos descrever 0S movimentos oceanicos, ou seja, descrever a
variabilidade espacial e temporal do campo dindmico, € necessario
conhecermos as forcas envolvidas no sistema (investigadas na Parte | do

presente curso) e a massa do fluido (a agua do mar).
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2.1 Determinacédo da Massa — A Equacédo de estado da agua
do mar

Como visto na parte | do presente curso, a densidade da agua do mar
€ conhecida como uma propriedade dependente e pode ser obtida a partir do
conhecimento das trés propriedades independentes da agua do mar:
temperatura, salinidade e pressdo. A equacao que relaciona essas 3
propriedades para a determinacédo da densidade € conhecida como equacgao
de estado da agua do mar (2.9).

p=p(ST.p) (29)

A equacao 2.9 representa a equacao de estado em sua forma genérica
e explicita. Aplicando o diferencial total a equacao acima e dividindo todos os

termos por p, (densidade de referéncia), temos:

P_1(%) g5, (%) oo l(%) g
Po By O s Py 0T )y p By NP J gy
L L 1 L
1 2 3
(2.10)
A equacéao 2.10 representa a forma diferencial da equacéao de estado e

ainda pode ser retrabalhada substituindo os termos 1, 2 e 3 por S,a.ey,

respectivamente: coeficiente de contragdo salina, expansdo térmica e
compressibilidade.
%)
9P - Bds- adT + kdp (2.11)
Lo
Os valores de p,a,ey encontram-se tabelados para diversos

intervalos de S, T e P encontrados nos oceanos. A equacédo diferencial ainda
pode ser simplificada dependendo da regido do ambiente onde € aplicada.
Por exemplo, para estudos em camadas superiores do oceano, onde a
pressao tem papel muito pouco significativo na variagao da densidade, pode-
se omitir o termo de pressédo da equacéo (2.11), que ficaria:

o)

9P - pds—adT (2.12).

0
Em estuérios de aguas muito rasas, a equacdo de estado ainda pode

assumir a forma abaixo:
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9% = [ds (2.13).
Po

A equagdo 2.13 representa uma aproximacado linear da equacdo de
estado da agua do mar.

2.2 Determinacéo da aceleracéo

Existem duas abordagens classicas para se referenciar e determinar a
aceleracdo do sistema que se pretende estudar: referencial euleriano e
lagrangeano.

Estimativas do campo de velocidade seguindo um referencial euleriano
baseiam-se na medicdo ou determinacéo da aceleracdo em um ponto fixo no
espaco. Para exemplificar essa abordagem basta imaginar um observador
em um barco ancorado mo meio de um canal e fazendo medi¢cdes em
instantes diferentes nesse mesmo ponto. Dessa forma pode-se expressar a
velocidade, para um campo tridimensional da forma abaixo:

V =V(x,Y,1zt) (2.14).

A formulacdo euleriana sera a utilizada para deducéo do sistema de
equacOes matematicas governantes.

Estimativas do campo de velocidade seguindo um referencial
lagrangeano baseiam-se na medicdo ou determinacdo da aceleracdo e um
ponto nédo fixo no espaco e que acompanha o0 escoamento ou a trajetéria do
movimento. Dessa forma, pode-se expressar a velocidade da forma abaixo:

V =V (x(t), y(t), z(t),t) (2.15)

A formula lagrangeana € muito utilizada em alguns modelos de
disperséo de poluentes. Sdo os conhecidos “modelos de particulas”.

Aplicando o operador derivada total a equacéo (2.14) temos:
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dv _avax avay oVoz oV at
+ T

dt  ox ot ay ot o0z dt ot ot

av _ vV, 9V, oV oV 2.16).

Na equacdo 2.16, o termo 1 representa a chamada aceleragao
advectiva e representa a variacao do vetor velocidade no espaco e o termo 2
a aceleracao local e representa a variacao do vetor velocidade no tempo. Os
termos advectivos sdo chamados também de néo lineares pois representam
0 produto de duas incognitas.

Aplicando o conceito de derivada substantiva para as outras direcdes
teriamos:

du ou ou ou o0u
= +V— +W— +

__u_ JE—
dt ox oy 0z ot

dw _ 6W+V6_vv+ 6w+6w 2.17).
dt ox oy 0z ot

2.2.1 Aceleracéao de Coriolis

Trata-se da aceleragdo imposta ao movimento devida a rotacéo da
Terra. Para um escoamento tridimensional, sua influéncia s6 é sentida para
as componentes referentes ao plano horizontal. Como resultado da atuacéo
dessa aceleracdo no escoamento, esse tende a defletir seu movimento para
a esquerda no hemisfério Sul e para direita no hemisfério Norte. A aceleracéo
de Coriolis pode ser representada pela formula abaixo (2.18):

A. = 2wsingV,, xk (2.18).

Onde:

w - velocidade angular de rotacdo da Terra

¢ - latitude
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V, = ul +vj
k - vetor unitario de velocidade vertical.

O termo 2wsen ¢ também é conhecido como pardmetro de Coriolis e

geralmente é substituido nas equacdes pela letra f. Este parametro também é
conhecido como frequéncia inercial. Para as direcdes horizontais (x e y), a
aceleracéo de Coriolis pode ser representada da forma abaixo:

componente x: — fv
componente y: + fu.

O parametro de Coriolis € diretamente proporcional ao seno da latitude
e, portanto, € maximo nos pélos, minimo em latitudes baixas e nulo no
equador.

Esquematicamente, para uma regido oceanica situada no Atlantico
Sul, em latitudes médias, teriamos o movimento defletido na forma da Figura
2.2.

t=0 t>0
T 1
. . _’42‘
; Tv ‘_Kf Tv
4 t

Figura 2.2 — Desenho esquematico de defleccdo de vineento oceénicos superficiais no
hemisfério sul apés o inicio do movimento.

2.2.2 Aproximacéo do plano f

Para fenbmenos de escala espacial relativamente pequena (ex: 100
km ou menos), o plano tangente a esfera terrestre € chamado de plano f
(Figura 2.3). Devido a pequena variacdo das distancias ao longo da direcao

Norte-Sul, pode-se assumir que o valor de f é constante ao longo do plano
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tangente. Dessa forma, utiliza-se o valor de uma latitude média ¢ da regido

de estudo e f fica da forma da equacao 2.19.

L Planof

Figura 2.3 Desenho esquematico do plano f tangent@esfera terrestre
f = f, = 2mseng, (2.19)
2.2.3 Aproximacao do plano g

Para fendbmenos de escala espacial relativamente grande (ex: algumas

dezenas de graus na dire¢cdo Norte-Sul), a aproximacao do plano tangente é

chamada de aproximacéo do plano B . onde P representa a variacao de f

com a latitude. Dessa forma, nessa aproximacéo f fica da seguinte forma:

f=1f,+pBy (2.20)
Onde:

_of
B = oy

2.2.4 Aproximacéao do plano g - Equatorial
Para fendbmenos de escala espacial relativamente grande, localizado

em regides de baixas latitudes, pode ser utilizada a chamada aproximacéo do

plano b Equatorial (equacéo 2.21):
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U

f, =0 (2.21)
U

f =By

3. Determinacgao das Forcas

As forgas que atuam em um sistema podem ser subdivididas em:

. Forcas de corpo — atuam no volume do corpo como um todo.
Ex: for¢a gravitacional, forca magnética.

. Forcas de superficie — atuam apenas nas superficies dos

corpos. Ex: forgcas viscosas (atrito), presséao.

3.1 Forca da gravidade (aceleracéo da gravidade)

Essa forca € resultante da acdo conjunta da forgca gravitacional e da
forca centripeta em uma particula sobre a esfera terrestre (Figura 2.4).

—»

y Fep

—
Fcp Py 7
L »
Fg N - Fg
\/ .
Fgravidade

Figura 2.4 Desenho esquematico do somatoério de faszque resultam na forga da gravidade.

Os efeitos da variacdo espacial da gravidade podem ser desprezados.
Para os prop6sitos praticos, utiliza-se o valor constante 9,80 m.s™. A atuacéo

dessa forca é considerada apenas na direcao vertical.

3.2 Forgas Viscosas (Atrito)

As forgas viscosas representam na verdade as forgas de atrito do

vento com a superficie do oceano, do fluido com os contornos continentais e
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0 atrito estabelecido entre diferentes camadas no oceano. Para os estudos
em oceanografia fisica, a agua do mar € considerada um fluido newtoniano.
Dessa forma, as forcas de atrito sdo parametrizadas segundo a Lei de
Viscosidade de Newton (Figura 2.5).

t==0

i

1.

velocidade velocidade

Figura 2.5 Desenho esquematico do experimento dewten.

Newton observou a seguinte proporcionalidade: %:VF (2.22)

A equacao acima estabelece que a forca aplicada sob a area da placa
€ proporcional a variacdo da velocidade na dire¢do Y. O nome dado a essa
forca € Tenséo de Cisalhamento. Para tornar a proporcionalidade, expressa
pela equacdo 2.22, uma igualdade, é necessaria a introducdo de uma
constante a qual Newton denominou de viscosidade molecular do fluido. Tal
propriedade é expressa pela letra u e constitui uma propriedade do fluido.

Para o experimento de Newton, esquematizado na figura 2.5, pode-se
expressar que a tensdo de cisalhamento aplicada sobre a placa na face y na
direcado x é:

oV

T, =~ X (2.23)

ay

A férmula (2.23) é conhecida como Lei de Newton da viscosidade. Os

fluidos que seguem essa lei sdo chamados de newtonianos. A férmula acima
€ uma aproximacdo linear e o perfil de velocidades estabelecido pela
imposicao da tensao apresentado na Figura 2.5 fica como apresentado em
2.6.
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4

Figura 2.6 Perfil linear de velocidades aplicado ¢o a imposicao da lei de Newton da viscosidade.

Outra propriedade importante a ser de definida é a viscosidade

cinematica U, que é definida por:

v=H
Yo
A expressao 2.23 toma a seguinte forma:
oV
r, =-—v x (2.24)
oy

Na natureza, no entanto, os escoamentos turbulentos predominam

sobre os laminares (Figura 2.7).

Fluxo Fluxo
— .
o ©

Figura 2.7 Desenho esquematico de fluxo laminar @serda) e turbulento (direita)

Surge, portanto, uma nova propriedade chamada de viscosidade

turbulenta, a qual é muito mais intensa que a viscosidade molecular
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(U; >>U). Essa propriedade néo € apenas fungéo do fluido, mas também do
proprio escoamento. Dessa forma, na férmula final para a tensdo de
cisalhamento em um escoamento turbulento, pode-se omitir o termo de
viscosidade molecular e a equacao 2.24 toma a forma abaixo:
oV,
oy

Para analisar as demais componentes do vetor tensdo de

T, =-U;

(2.25)

cisalhamento, aplicamos a definicdo anterior em um elemento de volume
cubico infinitesimal. Dessa andlise, teremos como resultado as forcas de
atrito (ou viscosas) para as 3 componentes da equac¢ao do movimento (X,y,z).
Esse procedimento acaba dando origem a nove vetores para as trés

dimensdes, os quais também séo conhecidos por tensores (Figura 2.8).

Pt
z¥,
Y t X

Y
"

X X+dx

Fozltatty+re) Rzl +r,)  Foslarr, +1,)

Figura 2.8 Desenho esquematico com alguns dos terso desenhados (acima). Tensores para
cada uma das trés direcdes.

Na Figura 2.8, o primeiro indice indica a face em que o a forca é
aplicada e o segundo, a direcdo da mesma. Para cada uma das dire¢cbes
existe uma variacao espacial dos valores de tensdo que atuam em cada face.
Com isso, torna-se possivel calcular o balanco liqguido da forca de tenséo

aplicada no centro do elemento cubico (2.26):
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oF, _(or, 01, Oar,
= + + ,

ox 0x 0X ox

y — yX + Yy + yz

gy (dy dy Oy

oF or., 0r., 0T J

z — x4 zy+

oF z (2.26).
0z 0z 0z 0z

Expandindo cada uma das equacgfes acima, aplicando as definicdes

de tensao de cisalhamento turbulenta, temos:

_ (0%u  0%u 0%
Fx =4 sttt |
ox® o0y° o0z
_ (0*v 0% d%v
Fy =4 i P
ox® o0y° o0z
2 2 2
F, =y W, OW, 0w (2.27).
ox° oy° o0z

Na expansdo das equacdes acima, foi considerada a isotropia do
meio, ou seja, os coeficientes cinematicos de viscosidade turbulenta variam
da mesma forma nas 3 dimensdes. Tal caracteristica dificimente é

encontrada na natureza.

3.3 A Forca do Gradiente de Pressao

Essa forca € causada por um diferencial de pressdo (Figura 2.9). A
forca do gradiente de presséo (FGP) possui sentido contrario ao gradiente de
pressao e, portanto, aponta sempre das regides de maior pressao para as de

menor pressao.
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P|

P|
XHdx

L]
b

X X+dx

Figura 2.9 Desenho esquematico de um diferencial geesséo aplicado as faces de um elemento
cubico infinitesimal.

Estimando o balanco liquido de pressao para um ponto no centro do
elemento cubico infinitesimal (Figura 2.9), obtemos:

- (p + a_P%)AyAz - (P - Eg]AyAZ = —a—PAXAyAZ (2.28)
ox 2 ox 2 0X

Expressando o resultado de (2.28) por unidade de massa temos para

cada uma das direcdes (x,y,2):
_1lop
pox

_1lop
p oy

Para facilitar o entendimento da atuacao dessa forgca nos escoamentos

_1dp
p 0z

0P, =

X

0P, =

y

0P, =

z

(2.29)

oceanicos, podemos dividi-la em trés componentes: a componente

barotrépica, a componente baroclinica e a componente barométrica.

3.3.1 Componte barométrica da forca do gradiente de pressao
Essa componente estd associada aos gradientes de pressao causados

pela variagdo da pressdo atmosférica na superficie livre do mar (efeito do

barémetro invertido). E muito pouco significativa quando comparada as

demais componentes.
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3.3.2 Componte barotrépica da forca do gradiente de presséo
Essa componente esta associada aos gradientes de pressao causados

pelas variacdes da superficie livre do mar em relacdo ao nivel de repouso

(Figura 2.10).

Nivel de repouso

Fundo ocednico

Figura 2.9 Desenho esquematico de uma perturbacéa superficie livre do oceano. Na figura, P
> P,. A seta indica o sentido da forca do gradiente d@essédo (contraria ao gradiente).

No modelo barotropico, as superficies isopicnais (mesma densidade)
sao paralelas as superficies isobéaricas (mesma pressao). Tal fato assegura a
auséncia de variacdo de velocidade na vertical. O perfil de velocidades
barotropico é constante na vertical (Figura 2.11).

Velocidade
barotrépica

L

Profundidade

Figura 2.11 Perfil tipicode velocidade associado@mponente barotrépica da forca do gradiente
de pressao.

A elevacdo da superficie livre do oceano pode estar associada a
fendmenos de diferentes escalas espaciais e temporais como: empilhamento
pelo vento, pressdo atmosférica, marés, ondas de gravidade superficial e

outros.
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3.3.3 Componte baroclinica da forca do gradiente de pressao

Essa componente esta associada aos gradientes de pressao causados
pelas variacdes horizontais de densidade ao longo da coluna d’agua (Figura
2.12). Na figura, observa-se que, para um mesmo nivel de interesse em dois
diferentes pontos no espaco, h4 uma variacdo no campo de temperatura e
consequentemente no campo de densidade, o que causara o surgimento de
um diferencial de presséo, que pode ser estimado pela simples aplicacdo da

férmula da press&o hidrostatica ( p = ©.9.h, onde h é o nivel de interesse).

| 20
N\ -
Nivel de interesse -———3——— L _______ —1—-"1'::-—1 ————————
MN—

Fundo aceanico

Figura 2.12 Desenho esquematico da formacéo de umadiente de pressdo causado por uma
diferenga horizontal de densidade. Para o ponto,Pa densidade € maior que em;Po que causa
um diferencial de pressédo. A seta indica o sentidita forca do gradiente de pressédo baroclinico.

No modelo baroclinico, as superficies isobaricas ndo séo coincidentes
com as superficies isopicnais 0 que causa uma variacao de velocidade na
vertical (Figura 2.13). O perfil de velocidades associado a componente
baroclinica de velocidade pode ser estimado a partir do conhecimento do

perfil vertical de densidade.
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Velocidade
baroclinica

Profundidade

Figura 2.13 Perfil vertical tipico de velocidade pe a componente baroclinica do gradiente de
presséo.

E importante ressaltar que a separacdo da forca do gradiente de
pressdo em componentes é feita apenas para facilitar o entendimento da
geracado e da atuacao de cada uma na dinamica oceanica. De fato, a atuacéo
das duas componentes (barotropica e baroclinica) ocorre de forma
simultanea. Na Figura 2.14, estdo representados alguns perfis tipicos que
podem ser encontrados nos oceanos, identificando a atuacédo de cada uma

das duas componentes.

g Velocidade 0 Yelocidade

P

BC BC

Profundidade
Profundidade

Figura 2.14 — Perfis de velocidade tipicos que poateser encontrados nos oceanos em funcéo das
componentes barotrépica (BT) e baroclinica (BC) déorca do gradiente de pressédo. A esquerda,
as componentes possuem sentidos opostos e, a direit mesmo sentido.
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Finalmente pode-se escrever um sistema completo das equacdes

governantes dos movimentos nos oceanos:

2 2 2

1 @+u@+v@+w@—fv:—1DPx—ut 6L21+6121+6121
ot ox oy 0z P ox° ody° o0z
2 2 2

2 @Jr @+v@+ @+fu:—£DP t6v+6v+av
ot ox oy z o 7 x> oy* 0z

3 a—W+ua—W+va—W+wa—W:—EDPZ -g-y,
ot 0x ay 0z Yo

9°w  0°w  9°w
+ +
ox> ody* 0z°

4 p=p(ST,p)

5 %_’_Q_FG_VV:O
ox oy o0z

O sistema acima é composto de 5 incognitas e 5 equacdes e possui:
trés equacbes do movimento (1, 2, 3), uma equacdo de estado da agua do
mar (4) e uma equagdo de continuidade de volume (5). Algumas
aproximacdes fisicas e matematicas ainda podem ser aplicadas ao sistema
acima como a aproximacao hidrostatica e a aproximacao de boussinesq.

Aproximacao Hidrostatica — admite o equilibrio hidrostatico na vertical
se:

V=0

P=10,(2)

P =p,(2)

A equacgéao para a componente z (vertical) de velocidade fica:

o
P = —pyg (2.30)
0z

A equacgao 2.30 permite o conhecimento da pressdo em qualquer
profundidade a partir do conhecimento da densidade.
Aproximacao de Boussinesq — admite que seja adotado um valor de

densidade constante nas equacfes do movimento, exceto na vertical, quando
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a mesma é multiplicada pela aceleracdo da gravidade. Na vertical, deve-se
considerar as variacOes de densidade.

Esse sistema pode ser aplicado para o estudo de movimentos
oceanicos das mais variadas escalas espaciais e temporais desde que se

tenha o conhecimento das condicdes iniciais e de contorno do problema.

Condicao de contorno: Interface aqua-terra

Um exemplo é a condicdo de contorno cinematica a qual estabelece

gue nédo ha fluxos normais aos contornos de terra.

I =-H
Fundo ocefinico

Figura 2.15 dominio de integracéo com interfaceTea-agua.

Na figura 2.15, w=0 emr z=—-H.
Ainda existem condicbes que permitem o escoamento de fluxos
adjacente ao contorno terrestre (free-slip condition) e que nao permitem o

livre escorregamento (non-slip condition).

Condicao de contorno: Interface ar - aqua

Um exemplo € a condicdo de contorno dindmica que estabelece a

continuidade das tensdes e deslocamentos atraves da interface (Figura 2.16).
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Fundo ocednico

X

Figura 2.16 Dominio de integracdo com interface a&gua. A variaveln representa a elevacao da
superficie livre do mar.

Na figura 2.16, em z=0:
= Pamosfera (CONtinuidade das tensdes)

° oceano —
dn o
. W =— (continuidade dos deslocamentos)
Aproximacdo da camada rigida — considera a auséncia de

deslocamentos verticais na interface ar — agua:
w=0 emr z=0
Essa aproximacédo é muito utilizada para o estudo de ondas internas e

em modelos oceanicos de grande escala.

3.4 Aproximacao geostréfica e o Método dinamico

Inicialmente, é importante definirmos cada um dos termos da equacgao

do movimento, tomando por base sua componente x.

U—+v—~=+w fv=——0P, -v

ou,  du,  du_ du 1 Lazu+azu+azuj

X t 2 2 2
¢ 1"41‘442?’444@Z 3 14&443 1%9% 4 M 4 %
5

)

Aceleracao Local (1), Aceleracéo advectiva (2), Aceleracao de Coriolis

(3), Forca do Gradiente de Pressdo por unidade de massa (4), Forcas

viscosas (5).
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E importante também definirmos alguns nimeros adimensionais que

na verdade constituem razdes entre alguns dos termos acima discriminados.

Termos nédo -lineares U

termo de Coriolis fU_L

Numero de Rossby =

Termo de Fricgdo b,

T

Termo de Coriolis £ I

Numero de Ekman =

Aproximacao geostrofica — € uma aproximacao linear da equacgéo do
movimento, que estabelece o equilibrio entre a forca do gradiente de pressao
por unidade de massa e a aceleracdo de Coriolis. Para tal, torna-se
necessario que:

. Numero de Rossby <<1

. Numero de Ekman << 1

As equacdes segundo o balan¢o geostrofico séo:

=2
L 0X
oP
+ fu= 1y (2)
p oy
1 0P
~—r=—g 3).
p 0z

Onde as equacdes (1), (2) e (3) representam respectivamente as
componentes zonal e meridional e a equacéo do equilibrio hidrostético.

O sistema de equacbes acima permite a estimativa do campo de
velocidades a partir do conhecimento da distribuicdo do campo de densidade
(Método Dinamico). Esse sistema de equacfes € aplicado somente para
regides interiores do oceano onde os efeitos ndo lineares podem ser
negligenciados.

A componente meridional de velocidade geostrofica pode ser estimada

pela férmula:
_10P
g 'Y (2.31)
o, X
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3.5 Aplicacédo do método geostrofico (ou dinamico)

Foi amplamente utilizado para determinacdo do campo de velocidades
no oceano a partir do conhecimento do campo de massa. Utilizando a Figura
2.17 como exemplo, suponha a medicdo de densidade em dois diferentes

pontos P; e P, para um mesmo nivel zg,

P, P,

Figura 2.17 Desenho esquematico para medicao de datade em dois diferentes pontos para um
mesmo nivel de referéncia.

Sabe-se que:

T1>T, eportanto, g, < P,
Para P; temos: P1= 0,.9.20

Para P, temos: P>= 0,.9.Z¢

Portanto: P, > P,

Dessa forma, pode-se desenhar o sentido da forca do gradiente de
pressdo e o sentido da corrente geostrofica gerada por essa forgca (Figura
2.18). O sentido da velocidade geostrofica deve ser tal que no Hemisfério Sul
sempre deixe a aceleracdo de Coriolis 90° & sua esquerda e obviamente

deve ser oposto a forca do gradiente de presséo por unidade de massa.
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<:| Forca do gradiente de pressao

Vetor velocidade geostréfica

Figura 2.18 Desenho esquematico do sentido das fascque atuam no balango geostréfico e da
componente velocidade geostrofica. Exemplo aplicagara o Hemisfério Sul.

A importancia do método dindmico pode ser destacada por:
» Alto custo e complexidade técnica de medicdes diretas
* Necessidade de razoavel distribuicdo espacial de medigdes.

* A maioria do conhecimento da circulagdo oceénica abaixo da

superficie foi obtida com o uso desse método.

Aproximacdes ndo lineares como a aproximacdo quase—geostrofica
também sdo bastante usadas, porém nao serdo abordadas no presente

curso.

3.6 Aproximacao de Ekman

Grande parte do conhecimento sobre a circulagcdo oceanica superficial
gerada pelo vento foi obtida a partir da aplicacdo dessa aproximacéo. Para
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deduzi-la, partimos das componentes zonal e meridional das equacdes do

movimento com 0s termos Viscosos presentes.

ou Odu Au .  du 1 d°u  d8°u  d%u
—tUu_—+v—+Ww—-fv=—-"0P -y | S+ +
ot ox oy 0z P ox° ody° o0z
ov.ov _ ov_ _ov 1 0°v  0°v  0°v
—tu_—+v—+w—+fu=-—0P, -¢| S+ +
ot ox oy 0z P ox° o0y° 0z
Ekman considerou as seguintes simplificagcdes:
ou _ov
. — =— =0 (escoamento permanente)
ot ot
ou_0v_o0Ou _ov _ .
. —=—=—=—= O (escoamento uniforme)
ox o0x dy oy
R 0p . x -
. Oceano homogéneo (E =0) e ndo ha elevacdo da superficie
op_0
livre do oceano (— = 9P - 0)
ox 0X
. Oceano sem fronteiras e de profundidade infinita

Coeficiente U, constante

Aplicando as simplificacdes descritas as equac¢des do movimento e

ainda admitindo o equilibrio hidrostatico na vertical obtemos as equacdes de

Ekman (abaixo):

2
fvuu{a “Ej=o

0z°

2
- fu, +Utz(a VEJ:O.

0z°

As solugbes para as equagdes acima sao:

LT T
u. =+V,co§ —+—z|exp —z
{4 DE J F{DE ]
T T
Ve =3V sen —+—z|exg —z
[4 DE J F{DE J

Nas equacgdes acima:

. V - é a velocidade de Ekman de superficie V, =V, (7, p)
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o0 %
. De — € a profundidade de Ekman D_ = /7( %0

Das solucgfes apresentadas acima, conclui-se que:

. Na superficie (z=0) as solu¢des séo:
u=1=V, coAs’
v =1V send’5’

Indicando que a corrente de superficie gira no sentido anti-horario no
Hemisfério Sul até atingir o sentido oposto da corrente de superficie em z=Dg.
O Perfil vertical de velocidades toma a forma da conhecida (e ja comentada

na primeira parte do curso) Espiral de Ekman (Figura 2.19)

Figura 2.19 A Espiral de Ekman para o Hemisfério Nte.

4. Equac0tes de Conservacéao de Calor e Sal nos
oceanos

O sistema de equacdes governantes apresentado na secao 3.3.3 pode
resolver a maioria dos movimentos encontrados nos oceanos. No entanto,
como vimos na Parte | de nosso curso, as propriedades independentes da
dgua do mar, como a salinidade e a temperatura, possuem significativa
variabilidade temporal e espacial, 0 que conseqguentemente acarretara em
efetiva variabilidade do campo de massa (densidade). Dessa forma, faz-se

necessario a inclusdo de equacdes que possam descrever a variabilidade
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espaco—temporal da temperatura e da salinidade da agua do mar. Tais
equacdes, também conhecidas como equacdes de transporte advectivo-
difusivo, sdo conhecidas em oceanografia fisica como as equacdes de
conservagao de calor e sal.

Essas equacdes sdo constituidas do seguinte balanco:

Vanagdo Local| + Vanagéo Advectiva‘ = |Processos diﬁlsivoz{ +|Fontes e Sumidouros

Os dois primeiros termos sdo expressos matematicamente da mesma
forma que nas equacdes do movimento, obviamente substituindo a

velocidade pela salinidade (concentracdo de sais) e pela concentracdo de

calor (p.C,.T).
O produto dos termos pO.C =1 e, portanto, podem ser omitidos da

férmula final da equacédo de conservacdo de calor. Os termos de variacao
local e advectiva ficam:

oT oT oT oT
— tU—F+V—+W—

w
ot 0x ay 0z

0S,  0S 0SS, 0S
tU— +V— + W—

o ox dy oz

4.1 Processos Difusivos

Os processos difusivos podem ser parametrizados com o uso da Lei

de Fick para fluxos difusivos.
Gc

F,=-D
O

onde: ¢-¢uma concentracio

n - € uma dire¢o
D - é o coeficiente de difusfio molecular
Através da equacédo acima, observa-se que o fluxo difusivo tem sentido
contrario ao gradiente da concentracdo da propriedade.
Na natureza ocorrem 0s processos de difusdo molecular e turbulenta,

sendo o ultimo ordens de grandeza maior que o primeiro (Figura 2.20).
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t=0 t=0

— .

Difusao
Molecular

v=_0 v=_0

|
—
s}
D-f H !
ifusao A A
Turbulentz S
v=_0 vx0

Figura 2.20 Desenho esquematico representando a efiénca na difusdo de uma propriedade
submetida a difusdo molecular e a difusdo turbulemt A difuséo turbulenta € bem mais intensa

que a difusdo molecular.

Para parametrizarmos o fluxo difusivo turbulento de uma propriedade,

deve-se adicionar, a parametrizacdo anterior, o coeficiente de difusédo

turbulenta A:
A>>D
A+D =k

oc
F. =-k—.
T 6/7

Aplicando a parametrizacdo para fluxos difusivos turbulentos em um

elemento cubico de volume infinitesimal temos (Figura 2.21):
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FX+ dx

L

Figura 2.21 Fluxos difusivos aplicados a um elememtibico de volume infinitesimal.
Sabendo que a variacdo espacial do fluxo difusivo, na dire¢cdo X, no
interior do elemento de volume, é:

_ 9, dx(dydz) .
0x

Pode-se expressar essa variagdo por unidade de volume:
_0F,
ox

Realizando o procedimento analogo para as demais dire¢cdes no

elemento de volume, obtemos a variacdo espacial total do fluxo difusivo
turbulento:

oF, OF, oF,
- + + )
ox oy 0z

Sabe-se ainda que tanto o calor quanto o sal possuem comportamento
significativamente anisotropico com relacdo ao meio:
oc Jc oc
-k -k

F =-k = F, =-k, = F=-+k2.
X * OX Y Y oy ‘ ‘0z

4.2 Fontes e Sumidouros

As fontes mais importantes a serem consideradas para o balanco de
Sal e Calor no oceano sao: radiagao solar, evaporacao e precipitacdo. Os
efeitos causados por esse termos sado mais importantes nas camadas
superficiais, uma vez que se tratam basicamente de fenémenos de interacdo

oceano-atmosfera. Para estudos realizados abaixo da camada de mistura,
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pode-se considerar a temperatura e a salinidade como propriedades

conservativas.

Finalmente podemos escrever as equacdes completas de conservagao

de calor e sal no oceano:

oT oT aT aT _ [(, 7T 92T 92T
—+u—+v—+w—=—|| Kk, +| kK +| k,

ot  ox  dy oz || "ox? Y oy? 0z°
S 8S 4SS  0S _ 92S %S 92s)|
—HtUu_—+v—+w—=- |k, — |+| K, — |+| Kk, —
ot ox oy 0z 0x oy 0z" )|

+F

+F.

Nas equacdes acima, o termo F representa os processos de fonte e

sumidouro de calor e sal presentes no oceano.

As equacdes acima também sado apliciveis aos estudos do transporte

devido a adveccédo e a difusdo turbulenta para qualquer substancia no meio

oceanico que se comporte passivamente com relacdo ao escoamento. Essas

equacdes (transporte advectivo — difusivo) também sdo usadas para a

modelagem de dispersao de 6leo no mar.

Finalmente podemos escrever o sistema completo de Equacdes

governantes.
2 2 2
@+u@ V@’LW@_‘(V:—EDPX—UI GLZJ 6121 6[21
ot o0x o9y o0z Yo, ox~ oy® 0z
ov,6 ov,  ov, _ ov 1 02y 9V 9%V
_+u—+v—+W—+fu___Dpy_Ut R
ot ox oy 0z 0 o oy’ oz
ow ow ow ow _ 1 aZW aZW aZW
- tu—tv——tw——=-—LR -9 -y, Tt
ot ox  dy oz p 2 ay? oz
P=p(ST,p)
ou ov ow
Z+ = +-—=0
ox o0y o0z
_ , ) 2
LARPTCARAL R R kxal— N kyaz . kzal' oE
2 2 2 -
ot ox ay 0z ox dy oz |
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5. Modelagem de Disperséo de Oleo

O comportamento do 6leo no mar depende, essencialmente, dos
fatores ambientais, que variam no espaco e no tempo, e das propriedades
fisico-quimicas do 6leo, que variam conforme 0s processos intempeéricos vao
ocorrendo. Os modelos de transporte utilizam basicamente estas informacodes
para prever como tais processos, somados ao transporte advectivo-difusivo,
irdo influenciar a distribuicdo espaco-temporal da concentracdo do 6leo
derramado.

E importante ressaltar que, para a obtencdo de bons resultados nas
previsbes com modelos computacionais, informagdes como a qualidade do
6leo, gquantidade (volume derramado), tempo de vazamento, e o0
conhecimento da regido atingida do ponto de vista meteorologico e
oceanografico sdo fundamentais (Mehdi, 2005).

Nas ultimas décadas, pesquisadores vém estudando os processos de
transporte e comportamento de manchas de 6leo em corpos d’agua com
base nos métodos de trajetdria e de balanco de massa, e varios modelos vém
sendo desenvolvidos (SHEN et al., 1987; COZOIL (REED & KNAUSS, 1988);
OILMAP (HOWLETT et al., 1993, apud CHAO et al., 2001; ADIOS (LEHR et
al., 2002); GULFSPILL (AL-RABEH et al., 2000); MOTHY (DANIEL, 1996);
GNOME (GNOME, 2002); MOSM (TKALICH, 1999, apud TKALICH, 2003);
NICOIL (LIMA et al., 2001); CHAO et al., 2001).

Alguns destes modelos encontrados na literatura baseiam-se na
abordagem lagrangeana, e outros, na abordagem euleriana, para o estudo da
trajetéria do 6leo no ambiente marinho. Segundo TKALICH et al. (2003), ha
uma tendéncia do método euleriano vir a ser cada vez mais utilizado neste
tipo de modelagem, devido ao aumento da necessidade de se acoplar o
transporte de poluentes e equacdes de decaimento de 6leo com modelos
hidrodindmicos eulerianos. Segundo os autores, a utilizacdo de técnicas
similares para resolver a hidrodinadmica e o transporte tende a aumentar a

acuracia dos resultados do estudo (Mehdi, 2005).
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5.1 Processos fisico-quimicos que atuam na dispersd o do

Oleo.

Com relacdo ao meio marinho, os principais processos fisico-quimicos

e biolégicos que podem ocorrer quando ha um vazamento de Oleo séo:

. Adveccao (1)
. Espalhamento (Spreading) (2)

. Evaporacéao (Volatilizagc&o) (3)

. Entranhamento (Entrainment) (4)
. Emulsificacao (5)

. Dissolucéao (6)

. Biodegradacéao (7)
. Oxidacao (8)

. Sedimentacéao (9)
A Figura 2.22 ilustra os processos envolvidos no intemperismo do 6leo:
e =7
evapoeracao oxidacao

espalhamento

advecgio

T emulsificacio —_
3 [ 1
. e - ...._-.."_ ".. ... ""
y '.'.:. ...."'..' s' Al LE XY "..‘. -'; ‘.'.- 1-. -~
R I 1 ". biodegradagao 90w e o "." Tentranhamento
a cowl] e, ‘l T Wawwg - - .
dissolugicgh - @ "w-Tea® |L 0wy e ‘o't e -_.'."'. voa g
."l'--t.':... ..-‘ .l-.. l-? San =T .:.‘.__
- 4._..." '. .,. .l.:._-::_‘.t.- [
- . P .“l"- . L T
. .._-.. ‘. . 5 9 e
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Figure 2.22 Processos envolvidos no comportamento dleo no mar.

Estes processos podem ter inicio em minutos, horas, dias ou até

meses (Figura 2.23). Considerando a escala de tempo de cada processo,

podemos dividi-los em 2 classes:
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. Curto prazo: espalhamento, evaporacao, disperséo, dissolugéo
e emulsificagao.

. Longo prazo: biodegradacéo, oxidacdo e sedimentacéo.

Geralmente, o objetivo principal da modelagem de dispersédo de 6leo
no mar é obter a trajetoria da mancha na escala temporal de horas a dias,
quando ocorrerdo as operacdes emergenciais de contingéncia da mancha.
Dessa forma, costuma-se descartar os processos de longo prazo. Os
processos de curto prazo quase sempre considerados sdo: espalhamento,
evaporacao e entranhamento.

0 horas 1 10 100 1000 10000
|

I ! |
dia semana més ano

Espalhamento

Evaporaciio

Dissoluciio

Entranhamento

Emulsificaciio

Sedimentaciio

Biodegradaciio

’.»"H

Oxadaciio

Figure 2.23 Escala de tempo de atuacdo de cada urnsdprocessos fisico — quimicos descritos
sobre o 6leo.

5.1.1 Equacéo de Transporte Advectivo - Difusivo

Neste processo, a mancha de 6leo movimenta-se como um todo, sem
gue a quantidade de 6leo seja alterada, com a mesma velocidade das
correntes superficiais. Na maior parte dos casos, modelos hidrodinamicos sao

utilizados para determinar o campo de correntes que servira como dado de
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entrada para modelos de transporte (dispersédo) de oOleo. O campo de
correntes obtido como resultado é a soma das influéncias de correntes,
marés e vento. Com isto, a interacdo entre os varios fluxos atuantes é
corretamente representada e as leis de conservagdo s&o estritamente
obedecidas. E importante ressaltar que a grande maioria dos modelos de
dispersdo de Oleo trata o0 mesmo como um constituinte passivo ao
escoamento, eliminando quaisquer interagdes que esse poderia ter sobre o
escoamento.

Para modelar matematicamente esses dois processos, € utilizada a ja
estudada equacéao de transporte advectivo — difusivo (eq.2. 32)

dC . aC _ aC 9°C _ 9°C
—+y—+v—=D.| ——+ + E 2.32
ot ox  ay ‘{ X’ ayzj A (2:32)

Na equacdo 2.32, C representa a concentracdo de Oleo e
ZRccorresponde as reacles de produgcdo e consumo que podem envolver
fenbmenos quimicos, biologicos e fisicos. Se o0 contaminante for
conservativo, SRc=0, e, se for ndo conservativo, SRcz0. > R , na verdade,

representa 0 somatorio dos processos citados anteriormente e que serao

detalhados a seguir.

5.1.2 Espalhamento

Neste processo, ha a alteracdo da forma da mancha em funcéo do
efeito da energia potencial da massa de 6leo, da viscosidade e de sua tenséo
superficial. A primeira fase do espalhamento dura apenas poucos minutos
(com excecdo para derrames de grande porte), enquanto que a terceira
ocorre guando a mancha esta dispersa ou dividida em manchas separadas.
Por estes motivos, € comum considerar no modelo apenas a segunda fase,

influenciada pela viscosidade e gravidade.
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Um exemplo de parametrizacdo desse processo € a definida por Fay
(1969), modificada por Mackay et. al. (1980). A taxa de variacdo da area
superficial da mancha espessa com o tempo é:

4/3
d_A = K1A1/3 ﬂ
dt A
onde A = area(m?); K, = constante dependente do 6leo; Vi, = volume de 6leo

(m°); t= tempo(s). A area e volume iniciais s&o dados.

Embora a viscosidade influencie a taxa de espalhamento, muitos 6leos
tendem a se espalhar na superficie a uma mesma taxa, mesmo considerando

diferentes viscosidades (Sebastido e Soares, 1995).

Além de ser incluido como um processo difusivo, o espalhamento
determina a area da mancha, que influencia a taxa de evaporacdo e

disperséo, processos também considerados no modelo.

As correntes e ventos modificam o formato da mancha, podendo haver
manchas de quildmetros de extensdo em seu comprimento, com apenas
poucas centenas de metros de largura, sem, no entanto, modificar

significativamente a area da mancha (Sebastido e Soares, op. cit.).

5.1.3 Evaporacao

Caracteriza-se por ser, na maioria dos casos, 0O processo mais
importante na diminuicdo da quantidade de 6leo apds um vazamento. Este

mecanismo é influenciado por:

. composicao do 6leo;

. temperatura do ar;

. temperatura da agua;

. area do vazamento;

. velocidade do vento;

. radiacao solar;

. espessura da mancha de 6leo.
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Conforme o Oleo vai evaporando, sua composicdo muda, afetando a
densidade e a viscosidade. Os modelos de evaporacdo assumem que Oleo
esta bem misturado, ou seja, sua composicdo estd homogeneamente
distribuida.

Dois métodos sdo usados para computar a taxa de evaporacao:
pseudo-componente e o analitico.

A abordagem de pseudo-componente, onde o 6leo é representado por
uma série de constituintes diferenciados pelo ponto de ebulicdo, densidade e
peso molecular, é baseada em Payne et al (1984, apud Reed, 1989).

Adota-se o coeficiente de transferéncia de massa por evaporacao
definido por Mackay e Matsugu (1973, apud Reed, op. cit.):

K2, = 0.029W [D78[D, - 011EC - 067 (Wj
W,

Onde W = velocidade do vento (m/h); D = didmetro da mancha (m);

Mw = peso molecular dos componentes volateis (g/mol).

Mw é a média dos pesos moleculares de todos os componentes
volateis, ponderada pelas fracbes de tais componentes no 6leo restante.
Outra maneira seria somar as perdas por evaporacao relativas a cada
componente volatil.

Seguindo Mackay et al. (1980, apud Reed, op. cit.), usa-se o0 NUmero
de Schmidt, SC, no valor de 2,7. O termo de peso molecular na equacgao
acima € uma correcao para a difusao no ar.

Para estimar a perda de 6leo por evaporacéao utiliza-se a metodologia
de Mackay & Matsugu (1973), onde se expressa a taxa de transferéncia de
massa como (eq. 2.33):

OI—m=(K2i Pvp GA—jfinvi (2.33).
dt RT

5.1.4 Entranhamento

O entranhamento na coluna d’agua de substancias que flutuam na
superficie da agua ocorre devido a troca de massa entre os dois fluidos

diferentes, no caso a agua e o 6leo, gerando uma mistura.
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Ao contrario da evaporacdo, assume-se que 0 “entrainment” na coluna
d’agua de substancias que flutuam na superficie ocorre igualmente ao longo
de todos os constituintes do Oleo. A dissolucdo ndo € modelada
explicitamente como um processo separado do “entrainment” de particulas de
Oleo dentro da coluna d’agua. O entranhamento é ainda um processo pouco
compreendido, e a sua descricdo matematica esta ainda em fase de
desenvolvimento.

D=D,Dy

D,=011 (1+\/\/)2

Dp=(1+504>°h 0)*

Onde D, = fragdo do dleo superficial dispersa por hora; Dy, = fragdo do
6leo dispersado que néo retorna a superficie.

Assim, a taxa de transferéncia de massa (por hora) como:

dm _

e

Assim, a taxa de transferéncia de massa (por hora) como:

dm/dt=-mD

-mD

onde p = viscosidade dinamica do 6leo (cp); h = espessura da mancha

(m); 0=tensao interfacial 6leo/agua (dina/cm). o € dada.

5.1.4 Emulsificacéo

E o processo através do qual a 4gua se incorpora ao 6leo, formando
uma emulsdo de agua em oOleo. A emulsificagcdo, ao contrario dos outros
processos, que reduzem a quantidade de 6leo na agua, aumenta o volume da
mistura, dificultando a retirada do 6leo da agua e fazendo aumentar a

velocidade de outros processos como a oxidacdo e a biodegradagao.

5.1.5 Dissolucao

Processo que nao remove quantidades significativas de Oleo da

superficie do mar devido a pouca solubilidade dos hidrocarbonetos em agua,
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iniciando-se com maior intensidade logo apds o vazamento e prolongando-se
a medida que os processos de biodegradacéo e oxidacdo passam a produzir

elementos sollveis na agua.

A dissolucdo € funcdo principalmente da temperatura da agua, da

turbuléncia e da superficie de contato entre o Oleo e a agua.

5.1.6 Biodegradacao

Praticamente todos os tipos de petréleo e derivados, sob condicdes
favoraveis, sofrem algum grau de degradacéo biolégica. No meio marinho, os
principais responsaveis pela biodegradacao sdo os microorganismos.

Devido a complexidade deste processo, que depende também da
composi¢cdo do Oleo e das caracteristicas do meio para a existéncia de
organismos (oxigénio dissolvido e nutrientes principalmente), ndo € comum a

inclusdo deste mecanismo nas estimativas de perda de oleo.

5.1.7 Oxidacéao

Neste processo, as moléculas de hidrocarbonetos reagem com o
oxigénio do ambiente formando outros compostos sollveis que irdo se
dissolver na agua, ou ainda, outras substancias mais resistentes a alteragdes.

A oxidacdo ocorre preferencialmente na superficie, sendo
relativamente lenta, condicionada a quantidade de oxigénio que pode

penetrar na pelicula.

5.1.8 Sedimentacao

Para que ocorra a sedimentacdo, € necessario que o peso especifico
do Oleo (ou fracdo componente) seja maior que o da agua do mar
(aproximadamente 1025), o que ndo € comum para o petroleo. Entretanto, a

adsorcdo de pequena quantidade de matéria em suspenséao (sais, areia) é
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suficiente para que se atinja um peso especifico superior ao da agua,

ocorrendo a sedimentacao.

5.1.9 Influéncia do vento no transporte

Observacdes de transporte de 6leo no mar mostram que, na presenca
de vento, a mancha move-se mais rapido que a agua imediatamente abaixo.
A velocidade de transporte da mancha de 6leo na superficie corresponde a

0,03W + V, onde W é a velocidade do vento e V é a velocidade da corrente.
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Parte Il -Modelagem Numeérica e Computacional

As equacOes definidas pela modelagem fisico-matematica sdo, na
maioria dos casos, complexas equacOes diferenciais cujas solucdes
analiticas ndo podem ser obtidas. A modelagem numérica visa a solucionar
esta limitacdo. S&o adotadas técnicas que discretizam o espac¢o continuo em
um numero finito de pontos, permitindo uma solucdo aproximada para o
sistema de equacdes, a partir de condi¢des iniciais e de contorno. O objetivo
dos modelos numéricos € aproximar ao maximo sua resposta a solu¢do exata
do problema, adotando estratégias que minimizem o esforco computacional
necessario.

Portanto, o resultado da modelagem numérica é a formulacdo de um
problema de valor inicial, onde estados futuros hidrodinamicos sao obtidos a
partir de um estado presente (condi¢des iniciais), cuja reproducao deve estar
a mais proxima possivel da realidade, a fim de gerar simulagdes confiaveis.
Fica a cargo da modelagem computacional resolver este problema de valor

inicial.

1. Modelagem Numérica

Bjerknes (1904, apud Kalnay, 2003) foi o primeiro autor a reconhecer
gue o estado futuro da atmosfera poderia ser determinado a partir de
condi¢cbes iniciais e de contorno conhecidas, utilizando as equacfes do
movimento de Newton, a equacdo de estado de Boyle-Charles-Dalton,
equacao da conservacdo da massa e a equacao termodinamica. A primeira
proposta de solugdo para este problema de valor inicial foi feita por
Richardson (1922), e baseava-se na integracdo numérica destas equacodes.

E importante lembrar que, na etapa numeérica, ja se deve ter em mente
0s principais resultados da modelagem conceptual e fisico-matematica. A
primeira define quais feicdes oceanogréficas precisam ser resolvidas e suas
respectivas forcantes e a segunda determina as equagOes que descrevem

essas feicbes. Nesse sentido, é valida uma tentativa de resumir
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didaticamente os resultados destas duas modelagens. A Tabela 3.1 e as
equacdes 3.1 a 3.7 apresentam, simplificadamente, resultados tipicos das

modelagens conceptual e fisico-matematica, respectivamente.

Tabela 3.I: resumo das principais forgcantes inserigs nos modelos e exemplos de algumas fei¢cdes

de interesse para diferentes escalas espaciais.

Escala Espacial Forcantes Feicbes

Rios Vazdes de entrada e saida Escoamento fluvial

Estuario Maré (principal), vazdes e | Corrente de maré
vento

Plataforma interna | Vento local (principal), maré Ressurgéncia costeira,

corrente de deriva

Plataforma Gradiente de pressao e vento | Correntes de contorno,

externa e Talude | regional vortices, meandros

Suponhamos que nosso interesse seja modelar a plataforma
continental e o talude, por exemplo. Nesse caso, teriamos as seguintes

equacdes governantes:

Equacdo da Continuidade

6U av 6W (3.1)
x ay 0z

Equacdes de Conservacao da Quantidade de Movimento
My v W gy = 16P+6[KM6—UJ+FX (3.2)
ot 0x ay 0z P, OX 0z 0z
a—V+Ua—V+Va—V+Wa—V+fU——ia—P a(K aVj+F (3.3)
ot 0x oy 0z P, 0y 0z 0z
oP
& - (3.4)

Z

Equacdo de Conservacdo da Temperatura Potencial
a_T+Ua_T+Va_T+Wa_T=i(K aTJ+F (3.5
ot 0x ay 0z 0z 0z

Equacdo de Conservacdo da Salinidade
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%+u%+v%§+w%=%(mgj+g (3.6)
Equacéo de Estado
p=p(ST,P) (3.7)
onde:
U,V, W: componentes do vetor velocidade
f: parametro de Coriolis
g: aceleracéo da gravidade
T: temperatura potencial (ou in situ, para aplicacdes em aguas
rasas)
S: Salinidade
p: massa especifica (po € uma massa especifica de referéncia)
Kun: coeficientes verticais de viscosidade/difusividade de Momento e
calor/sal
Foyrs: termos de viscosidade e difusao horizontais

A partir do sistema de equacgfes governantes, a modelagem numérica
ird converté-las para um dominio discretizado, onde o sistema passa a ser
resolvido apenas em pontos pré-definidos, determinados pela grade do
modelo. As incognitas do sistema sao os valores de cada variavel no passo
de tempo seguinte, ou seja, a solugdo € o comportamento da variavel no

futuro.

1.1 - Problema de Valor Inicial

Conforme ja visto, as equagfes governantes sdo uma série de
complexas equacgdes diferenciais, sem solucdes analiticas para o espaco
continuo, na maioria dos casos. A conversdo para o espaco discretizado é
feita através de métodos numéricos. Os principais métodos numéricos sao
diferencas finitas, elementos finitos e volumes finitos.

O método de diferencas finitas € uma das técnicas para a

diferenciacdo de uma funcdo discreta, sendo largamente utilizado na
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modelagem numérica, devido principalmente a sua simplicidade e ao baixo
custo computacional. Devido a estas caracteristicas, este método foi
escolhido para um maior aprofundamento, necessario para o entendimento
da modelagem numérica.

As férmulas de diferencas finitas s&o obtidas através do
desenvolvimento em série de Taylor. Para melhor compreensdo da
diferenciacdo realizada por este método, a Figura 3.1 esquematiza um
determinado ponto da grade (i, j) e seus vizinhos.

i j+1
®

i-1,] i ] i+1,]
@ ®

Ay
ij-1
* ®
< AX o

Figura 3.1: Determinado trecho de uma grade horizatal, cujo ponto em analise € (i, j) e as

resolucdes espaciais sax e Ay.

Considerando ®(x,y) uma variavel definida num conjunto de pontos (i,
j) ao longo da grade, podemos estimar o valor de ®(xxAx,y) através da

expansao em série de Taylor, tendo como definicao:

_ o 0’g X, g B
w(X+AX’y)_¢(X’y)+6_)‘(o‘i’ij+6X2|i,j 2l +6X3|” 3l e

1]

(3.8)
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_ 0 % A a%g AX
qo(x—Ax,y)—qb(x,y)—a—;j_Ax+axz‘” 5 _6x3‘.. 3 (3.9)

1) 1] 1]

A diferenciagao por diferencas finitas pode ser: progressiva, regressiva
ou central. Se pretendemos obter no ponto (i, j) a primeira derivada através
de diferencas progressivas, basta que isolemos o segundo termo a direita da
igualdade, na equacgéao 3.8. Se considerarmos a soma dos termos posteriores
ao segundo como um erro de truncamento da ordem de Ax, teremos:

og (¢ —¢)
a_ﬂ”_ il s o) (3.10)

O mesmo raciocinio se aplica a diferenciacdo atraves de diferencas
regressivas ou”"UPWIND”, baseando-se na equagao 3.9:

0 _(¢i,j _¢i—1j)
a_j =~ Bl ol (3.11)

Para obter uma férmula de diferencas centrais, subtrai-se (3.8) de
(3.9), considerando um termo a mais:

6_(0‘ — (¢i+1,j _¢i—1,j)

o, ax olex) (312)

Nota-se que diferengas progressivas ou regressivas sdo aproximacoes
de 12 ordem, enquanto nas diferencas centrais, o truncamento ocorre em 22
ordem, resultando num erro menor. Dai as diferencas centrais serem mais
utilizadas.

A aproximacdo da segunda derivada é obtida a partir da soma das
equacdes 3.8 e 3.9, e também apresenta um truncamento de 22 ordem:

02(0‘ _ (Wﬂ,j - 29 +¢|-Li)
N AX?

i

+o(ax?) (3.13)

Estas equacbes definem derivadas no espaco (na diregdo X,
especificamente), mas a mesma estratégia pode ser aplicada para derivadas
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no tempo (por convencao, (i, j) sdo indices referentes a localizacdo no

espaco, enquanto n se refere ao tempo):

+1 _
%—ﬂ :w+0(m) (12 derivada: diferencas progressivas, p. ex.) (3.14)

n

02{4 _ (¢n+1_2¢n +¢n_l)+o

o A (at?) (22 derivada) (3.15)

n

Conhecidas as equacdes bésicas de diferencas finitas, podemos
converter para a forma numeérica, como exemplo, uma simplificada equacéo
de conservacao da quantidade de movimento na direcéo x:

Equacé&o governante:

aa—LtJ +U %—U =F, onde F simboliza o conjunto de forcas atuantes. (3.16)
X

Desenvolvimento da forma numérica:
n+l n n
Uiyj —Ui’j U

+yn itk —Ui”_l’j
At b 2AX

n+l n n n
Ui Ui =(F —ur Ui _Ui—uj

=F
At 21X

+ Uirll' _Uin—l,'
Uinj =Ui"j +At| F —Uinj —JZA ' (3.17)
' ' ' X

A equacao 3.17 define um problema de valor inicial, ou seja, sabendo-
se o comportamento da variavel U no instante n, € possivel estimar seu valor
no futuro n+1. Percebe-se, ainda, que nao basta saber o valor presente no
ponto em analise (i, j), mas € necessario também conhecer o valor presente
dos pontos vizinhos. Em resumo, o prognoéstico de U em toda a grade s6 é
possivel caso saibamos o seu valor no instante inicial e nos limites da grade.
Estes dados de entrada s&o conhecidos como condigdes iniciais e condi¢des
de contorno, respectivamente:

» Condigbes Iniciais — sdo basicamente os valores das variaveis

prognoésticas do problema no instante inicial (de integracdo das

equacoes).
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* Condicbes de Contorno — sao as fungdes ou os valores que
determinam as variaveis progndsticas nos contornos espaciais da
regido de interesse (dominio de integracao).

Na pratica, podemos inicializar os modelos hidrodinamicos baseados
nas equacoes primitivas (que utilizam as formas primitivas das equacdes do
movimento) apenas com o0 campo de massa (temperatura e salinidade), mas,
nesse caso, ha a necessidade de uma integracdo maior no tempo, para que o
campo de correntes se ajuste e a energia cinética do modelo se estabilize.
Uma estratégia para minimizar este tempo (conhecido como spin-up) é
inicializar o modelo com com ambos os campos e realizar o balango entre os
dois mantendo-se temperatura e salinidade constantes e calculando-se
apenas as componentes da corrente. Apés o balanceamento, o campo de
massa passa também a ser integrado no tempo. O balanceamento entre 0s
campos de massa e momentum da condicao inicial é essencial para se evitar
a propagacao de oscilacdes espurias.

As condicbes de contorno sdo extremamente importantes, pois
incluem as forcantes externas, sendo responsaveis, portanto, por ‘darem
rumo’ ao modelo. Tém influéncia tdo determinante nos resultados e na
estabilidade do modelo que séo alvo de profundos estudos, que muitas vezes
resultam em complexas equac¢des, sendo um tépico a parte na modelagem.

Assim, vento, maré, corrente baroclinica e barotropica, rios, radiacéo,
evaporacao, precipitacdo etc. sdo definidos nos contornos. Nos contornos
laterais abertos (onde o limite ndo é definido pela costa), inserem-se as
componentes de corrente, temperatura, salinidade, elevacao da superficie do
mar e eventuais vazoes de rio; enquanto no contorno superficial, inserem-se
os dados de vento, balanco de radiacdo e de evaporacgéo e precipitacdo. Na
pratica, ndo é necessario incluir todos estes parametros, mas somente
agueles que terdo influéncia significativa nos fenébmenos de interesse (como
vimos, a definicdo das feicOes e forcantes de interesse € parte da modelagem
conceptual). Deve-se ressaltar que, ao contrario das condi¢fes iniciais, as
condi¢cdes de contorno tém que estar definidas em todos os passos de tempo
do modelo.

As condicdes iniciais e de contorno podem ser obtidas a partir de: (1)

medicOes realizadas na area de interesse; (2) bases internacionais de dados
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climatologicos; ou (3) resultados anteriores de modelos hidrodinamicos. Na
pratica, as opcdes (2) e (3) sdo as mais adotadas, devido as dificuldades e ao
custo de se obterem dados ao longo de todo o dominio de interesse. Como
raramente os dados das condi¢des iniciais sao referentes aos pontos de
grade do seu modelo, ha necessidade de se fazer interpolacdes horizontais e
verticais ou aplicar complexos algoritmos de analise objetiva para definir os

valores das condi¢des iniciais e contorno exatamente nos pontos de grade.

1.2 - Geracéao da grade

A grade do modelo é o conjunto de pontos no interior do dominio onde
haverd solugcdo do sistema de equacBes numéricas. O sucesso da
modelagem esta diretamente relacionado a uma boa definicdo da grade e
isso requer uma andlise criteriosa da resolugéo espacial ideal.

A resolucdo espacial (Ax) é a escala de discretizacdo numa dada
dimensdo (horizontal ou vertical), definida pela distancia entre pontos
adjacentes da grade. Na pratica, ela determinara as escalas resolviveis, ou
seja, quais fendmenos podem ser recriados pelo modelo. Para o fenébmeno
ser bem resolvido, ele deve ser pelo menos 8 vezes maior que a escala de
discretizacdo. A definicAo da resolucdo espacial é, portanto, crucial no
sucesso da modelagem.

Teoricamente, as escalas néo resolviveis sdo todas as escalas
menores que o dobro da escala de discretizacdo no espaco e tempo. Na
pratica, feicbes menores que 4 vezes a escala de discretizacao terdo um sinal
pouco definido no modelo. Fei¢cbes subgrade, isto €, com dimensdes
inferiores a resolugdo espacial serdo filtradas pelo modelo e seu sinal
desaparece.

Por que, entdo, ndo definir uma resolucdo espacial com dimensdes
minimas, para que todos os fendmenos sejam incluidos? Porque isto
requereriaz.  um esforgo computacional imenso, inviabilizando a
operacionalizacdo do modelo. Conforme veremos, as resolucdes espacial e
temporal estdo vinculadas, ou seja, se refinamos uma, 0 mesmo tera que ser

feito & outra. Como resultado, além de resolver as equagées em um numero
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maior de pontos, isto teria que ser feito para um numero maior de passos de
tempo.

Dai a importancia da analise de escalas, tanto espacial quanto
temporal. Por exemplo, se queremos estudar os vortices da Corrente do
Brasil, com dimensdes superiores a 50 km, convém definir uma grade com
resolucdo espacial horizontal minima em torno de 6 km. Na vertical,
deveriamos nos preocupar com uma boa resolu¢cdo da camada superficial,
onde atua o vento, e com o cisalhamento entre a CB, na superficie, e a
Corrente de Contorno Intermediaria, que flui, abaixo, no sentido oposto,
requerendo, no minimo, quinze pontos. Esta configuracdo provavelmente
geraria uma grade com uma ordem de 500.000 pontos, o que, dependendo
da estrutura computacional disponivel, pode ser um limitante. A mesma
analise de escalas deve ser feita para o tempo. No entanto, alguns requisitos
para a estabilidade do modelo fazem com que a resolucédo espacial seja
determinante, em relacdo a temporal. Esta grade de 6 km, por exemplo,
requer um passo de tempo de poucos segundos para manter o modelo
estavel, ou seja, feicbes com periodos de minutos ja seriam temporalmente
resolvidas. Como as principais feicdes de interesse, tais como passagem de
um sistema frontal atmosférico, maré, periodo de um meandro, formacédo de
um vortice etc., tém escalas de tempo superiores, a resolucdo temporal, na
maioria dos casos, é definida a partir da resolucdo espacial, utilizando
condicOes de estabilidade.

Na pratica, o desenho da grade necessariamente exclui alguns
fendmenos fisicos. Entretanto, na andlise dos resultados, espera-se que o
especialista saiba quais fenbmenos estdo atuando para gerar o valor
exportado pelo modelo. Caso sejam significativos para o estudo, estes termos
subgrade terdo que ser parametrizados ou resolvidos por outro modelo, que
pode estar acoplado, mas utilizando estratégia computacional distinta (sem
limitacdo da resolucédo). As parametrizacbes geralmente sdo funcbes de
variaveis resolviveis, calibradas por algum coeficiente. Sua eficacia depende,
portanto, de um processo empirico. Fendmenos tipicamente parametrizados
nos modelos hidrodinamicos séo a turbuléncia e a difuséo de calor e sal.

Além da resolucao, a definicdo da grade deve considerar a batimetria,

a linha de costa, o tipo de coordenada vertical e a estabilidade do modelo.
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Como resultado, h&a diferentes tipos de grade: regular, curvilinea, nao
estruturada, rotacionada etc.. A Figura 3.2 apresenta exemplos de grade.
Alguns modelos tém grades distintas para diferentes variaveis, como as
grades de Arakawa (Figura 3.3), isto significa que temperatura e salinidade

sao calculadas numa grade e corrente em outra, por exemplo.
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Figura 3.3: Tipos de grade de Arakawa

E valido um pequeno comentério sobre a estabilidade do modelo.
Algumas configuracbes de grade podem gerar, ao longo da integracao no
tempo, resultados incorretos que crescem exponencialmente, produzindo
valores com ordens de grandeza dezenas de vezes maior do que as
observadas na natureza. Quando isto ocorre, dizemos que o modelo se
tornou instdvel numericamente ou divergente. A condicdo mais famosa de
estabilidade € a de Courant-Friedrichs-Levy (CFL).

A CFL é uma condicdo, quase sempre imposta a resolucao temporal,
para a convergéncia durante a solucdo numérica das equacdes diferenciais.
Para o caso unidimensional, a CFL € dada por:

cAt . : L. . L
A <K, onde c € a celeridade maxima entre as feicdes resolviveis e
X

K é uma constante que depende da equacgdo a ser resolvida. Na prética, esta
condigdo tenta fazer com que o passo de tempo do modelo seja menor que 0
tempo que a menor feicdo espacialmente resolvivel leva para se propagar
entre pontos de grade adjacentes.

Apés a definicdo destes conceitos da modelagem numérica, é
oportuno resumir 0s principais parametros que devem ser configurados antes
do inicio da modelagem hidrodinamica computacional:

. Definigdo do dominio

. Tipo de grade

. Resolucao espacial (horizontal e vertical)

. Resolugéo temporal

. Batimetria / Linha de costa (mascara para o continente)
. Condic0es iniciais (variavel, fonte e interpolagéo)
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. Condicdes de contorno (tipo, fonte e interpolacdo espacial e
temporal)

. Coeficientes de viscosidade e difusdo

2. Modelagem Computacional

A modelagem computacional consiste em transcrever para uma
linguagem de programacdo computacional e resolver o problema de valor

inicial gerado pela modelagem numeérica.

2.1 - Tipos de Modelo

E extremamente dificil construir um modelo hidrodinAmico universal
capaz de simular perfeitamente os movimentos da agua do mar em diferentes
escalas de tempo e espaco e em todas as bacias oceanicas. Esta dificuldade
esta associada tanto a capacidade de processamento computacional, quanto
a imprecisdo na descricdo de alguns processos fisicos, como a turbuléncia,
por exemplo. Deve-se considerar ainda que apenas recentemente os dados
de modelo passaram a ser extensivamente testados com observacdes de
campo.

Assim, ao longo das ultimas décadas foram sendo desenvolvidas
diferentes classes de modelos, considerando simplificacbes fisicas e/ou
matematicas, escalas, coordenadas e técnicas numéricas distintas, de acordo
com o objetivo da aplicagdo. Alguns modelos focam apenas nas camadas
limites, outros se aplicam apenas a regibes semi-abertas, ou somente para a
meso-escala, ou mesmo toda a bacia oceanica etc.. Computacionalmente, os
modelos mais recentes ja vém sendo desenvolvidos para processamento
paralelo, otimizando seu desempenho.

Ha 4 critérios que mercem destaque na classificacdo dos modelos: (1)
geografico, relacionado a abrangéncia do dominio; (2) tipo de superficie, que
pode ser livre ou rigida (para evitar a limitacdo no passo de tempo imposto

por ondas rapidas); (3) coordenada vertical, que pode ser em Z, sigma,
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isopichal ou uma combinacdo entre elas; e (4) Variagcdo da densidade,
havendo modelos barotrépicos e baroclinicos.

De uma forma geral, os modelos hidrodindmicos atuais derivaram do
modelo pioneiro de Bryan e Cox (1968), construido em coordenada Z, na
vertical. A partir dai, os modelos comecaram a se diferenciar principalmente
na escolha da coordenada vertical. De acordo com Griffies et al. (2000), tal
escolha é o aspecto mais importante no desenho de um modelo oceanico.
Vérios aspectos de representacdo e parametrizacdo sdo diretamente ligados
a coordenada vertical utilizada (Meincke et al., 2001).

Atualmente, ha trés tipos de sistemas de coordenadas verticais:
cartesiano (coordenada Z), isopicnal (coordenada o) e sigma (coordenada
o). Cada um deles tem vantagens e limitacbes comparativas e seu uso
dependera da aplicacdo do modelo. H4 também modelos com coordenadas
hibridas, combinando 2 e até 3 destes sistemas. A Figura 3.4 mostra uma
representacdo gréafica desses 3 tipos de coordenada vertical.
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Figura 3.4: representacgdo grafica dos diferentesgos de coordenada vertical.

Os modelos de coordenada z tém como vantagens a simplicidade da
discretizacdo numeérica, facil representacdo do gradiente de pressao
horizontal nos casos de aproximacéo de Boussinesq, representagéo acurada
da equacado de estado da agua do mar, boa representacdo dos processos
diabéaticos. Como desvantagens: dificuldade na representacdo da camada

limite de fundo e da topografia. Os modelos mais conhecidos que utilizam
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este tipo de coordenada sdo o MOM (Modular Ocean Model) e o0 OCCAM
(Ocean Circulation and Climate Advanced Modeling) (Griffies et al., 2000).

Nos modelos de coordenada p, a massa especifica potencial é

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

Os modelos de coordenada sigma (o) sdo adequados para regides
com topografia variavel, permitindo uma boa representacdo da camada limite
de fundo. Tém habilidade também para resolver processos termohalinos e
sistemas estratificados (Wang, 2001). O Princeton Ocean Model (POM) é um
modelo desta classe e, como é o principal modelo utilizado pelo NUMA, sera
detalhado num tépico especifico.

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

(Fragoso, 2004).

2.2 - Princeton Ocean Model

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

A coordenada sigma substitui a coordenada cartesiana z usualmente
utilizada na direcdo vertical. Sigma é definida como uma porcentagem da

coluna d'agua, variando entre 0, na superficie, e -1 no fundo. A Figura 3.5
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mostra a divisdo vertical em camadas sigma e a relacdo entre as

coordenadas z e o, sendo /7 a elevacao da superficie; D, a profundidade

local e H, a profundidade média local.

o=21
D

D(x,y,t) =H(X, y) +17(X y,1)

Figura 3.5: Divisdo vertical em camadas sigma. Foat Mellor, 2004.

Assim, séo definidas camadas cujas espessuras dependem da
profundidade local, sendo que o mesmo numero de camadas € utilizado em
todos os pontos do dominio. Logo, areas rasas sao representadas por
camadas mais finas, enquanto que camadas mais espessas aparecem nas
regides mais profundas.

O maior beneficio de modelos de coordenadas sigma € referente a
representacdo suave da topografia e a habilidade em simular as interacdes
entre o fluxo e a batimetria (Ezer et al., 2002). Essa caracteristica permite boa
reproducdo da hidrodindmica de areas com grande variacdo topografica,
como a regido de quebra de plataforma e talude. No entanto, caso 0s
gradientes batimétricos sejam excessivamente altos, os modelos de
coordenadas sigma geram um gradiente de pressédo espurio, produzindo
velocidades numéricas no modelo.

As equacodes utilizadas pelo modelo sdo a equacdo da continuidade
(equacdo da conservacdo da massa para fluidos incompressiveis), as

equacdes primitivas do movimento (uma para cada direcdo), as equacdes
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para conservacdo de salinidade e temperatura potencial e a equacao de
estado da agua do mar, totalizando sete equacdes e sete incognitas. Esse
conjunto de equacdes é resolvido utilizando-se uma diferenciacdo centrada
no tempo e no espaco. Suas variaveis prognoésticas sdo a elevacdo da

superficie livre (n7), as trés componentes da velocidade (U, V e W), a

temperatura potencial (T ), a salinidade (S) e a massa especifica (p).

O esquema de diferenciacéo aplicado utiliza grade C de Arakawa, e &
construido na linguagem de programacdo Fortran 77. As equacles
discretizadas tém acuricia de segunda ordem no tempo e no espago, e
conservam energia, temperatura, salinidade, massa e momento (Blumberg e
Mellor, 1987).

Com relacdo as forcantes, o modelo pode ser implementado para
considerar os efeitos da tensédo de cisalhamento do vento, dos gradientes de
pressdo atmosféricos, dos fluxos de calor (calor sensivel, calor latente,
radiacdo de onda longa e componentes da radiacdo solar liquida), fluxos de
salinidade (precipitacdo menos evaporacédo), descargas estuarinas, forcantes
astrondmicas (maré) e outras (Rezende, 2003).

O POM permite simulagbes bi e tridimensionais, fazendo uso da
técnica de separagdo de modos (mode splitting), na qual as equagdes do
movimento sdo separadas em modo externo (ou barotrépico) e modo interno
(ou baroclinico). Esta técnica permite que sejam utilizados intervalos de
tempo diferentes na integracdo do modelo. O intervalo de tempo para o0 modo
interno (computacionalmente mais pesado) pode ser bem maior do que a do
modo externo, ja que a velocidade da onda interna € bem menor do que a
externa (Fragoso, 2004). Assim, obtém-se uma economia significativa de
tempo de processamento ao mesmo tempo em que ndo compromete a
estabilidade do modelo, satisfazendo a condicdo de CFL para o passo de
tempo do modo externo.

O POM vem sendo utilizado em diferentes escalas espacgo-temporais,
envolvendo desde hidrodindmica de ambientes lagunares, até hidrodinamica
de bacias oceanicas inteiras. Ezer e Mellor (1994), por exemplo, investigaram
a circulacdo e as alturas da superficie do mar de todo o Oceano Atlantico

Norte, sendo o primeiro trabalho utilizando o POM para regiées de oceano
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aberto. Monterey et al. (1999) aplicaram o0 modelo para estudar a
variabilidade da circulagcdo do Oceano Pacifico Norte desde a escala sazonal
até a interdecadal. As Figuras 3.6, 3.7 e 3.8 apresentam alguns resultados de
modelagens realizadas no NUMA para diferentes areas e considerando

combinacdes diferentes de forcantes.
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Figura 3.6: Campos de corrente no Rio Para em doisiomentos da maré: enchente (acima) e
vazante (abaixo). Forcantes consideradas: vento eané. As cores indicam magnitude e o0s

vetores, a direcdo da corrente.
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Figura 3.7: Campo superficial de corrente no litord norte do Brasil. A principal feicdo de
interesse, a Corrente Norte do Brasil, foi bem rem@sentada. Forcantes consideradas: gradiente

de pressao baroclinico e barotropico, maré, ventov@zao do Rio Amazonas.

superficial de temperatura na bai@ de Santos. As principais feicdes de

Figura 3.8: Campo
do Brasil, seus vértices e mednos, e as ressurgéncias costeiras, foram

interesse, Corrente
representadas. Forcantes consideradas: gradiente geessdo baroclinico e barotrépico e vento.
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2.3 - Validacao e Assimilagcéo de Dados

ApoOs rodar o modelo computacional, é necessario valida-lo. Validar o
modelo é analisar seus resultados e compara-los com dados de campo. Caso
0 modelo seja capaz de reproduzir valores nos pontos onde se fez medicoes,
supde-se que seu bom desempenho pode ser estendido para o restante do
dominio.

Se os resultados nao estiverem compativeis com os dados in situ, uma
andlise criteriosa de possiveis erros deve ser feita. As fontes de erros séo
variadas, mas a maioria depende em alto grau da resolucdo do modelo
(Chassignet et al.,, 2002). Deve-se buscar solu¢cdes que aprimorem O0S
sistemas de coordenadas horizontal e vertical, a discretizacdo temporal,
esquemas de difusdo, e a parametrizacdo dos processo de escalas sub-
grade, dentre outros.

Caso os resultados estejam divergindo das observacbes, pode-se
pensar também na assimilacio de dados de campo nos modelos
computacionais. A oceanografia fisica vem caminhando nas ultimas décadas
na direcdo da oceanografia operacional, baseada justamente no tripé: rede
de dados, modelos computacionais e um esquema de assimilacdo desses
dados (Robinson et al., 1996). Neste contexto, entende-se oceanografia
operacional como a provisdo de informacdes cientificas e de previsdes
acerca do estado do mar, de forma rotineira e com rapidez suficiente para
que 0s usuarios possam utiliza-las para seus fins (Flemmimg, 2002).

A assimilacdo de dados consiste em utilizar dados observacionais para
corrigir a solucdo do modelo e trazé-lo para valores mais préoximos dos
observados e, assim, aprimorar sua capacidade de previsdao (Malanotte-
Rizzoli e Tziperman, 1996). Dentro do ciclo de assimilacdo de dados, é
possivel introduzir uma nova condicao inicial periodicamente, a medida que
novos dados sdo obtidos. Dessa forma, os resultados dos modelos nédo se
afastam da situacado observada, melhorando sua capacidade de previséo, e
permitindo um funcionamento operacional do sistema (Fragoso, 2004). As
primeiras previsées numericas operacionais meteoroldgicas comecaram em

setembro de 1954, na Suécia, lideradas por Rossby (Kalnay, 2003).
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As primeiras previsbes operacionais oceanograficas de meso-escala
foram feitas somente no inicio da década de 90, para a regido da Corrente do
Golfo (Clancy, 1992), onde ha uma razoéavel disponibilidade de dados de
qualidade. Até entdo, um fator impunha significativa limitacdo a assimilacéo
de dados em modelos oceanograficos: a baixa frequéncia espacial e temporal
de dados. Esta limitacdo, que de certa forma explica o atraso da oceanografia
em relacdo a meteorologia neste campo, foi em parte superada pelo
sensoriamento remoto, cujas medi¢cfes abrangiam extensas areas, com uma
repetitividade pré-definida.

Satélites ambientais estdo atualmente num nivel capaz de fornecer
dados de vento, onda, temperatura e elevacéo da superficie do mar de forma
rotineira e com qualidade. A combinacdo desses dados com outros obtidos in
situ e 0 acoplamento de ambos a modelos prognésticos de diferentes escalas
espaciais sdo a base para um sistema de oceanografia operacional eficaz
(Johannessen et al., 2000). Os dados in situ e remotos sdo complementares.
Enquanto os primeiros contém informagdes da estrutura vertical do oceano,
mas apresentam pequena cobertura espacial e temporal; os dados de satélite
tém as caracteristicas opostas: extensa cobertura espacial e temporal, porém
medicbes apenas da superficie do mar (Le Traon, 2002).

Apesar do aumento expressivo da cobertura de dados com o advento
do sensoriamento remoto, ela ainda € insuficiente para um diagnostico
preciso do estado do mar. Por outro lado, os modelos hidrodinamicos, por
maior que seja a capacidade computacional, sdo incapazes de resolver
processos nas escalas menores que a resolucao de grade. A assimilacao de
dados surge como ferramenta capaz de diminuir estas limitacdes, pois
permite que o modelo convirja para o oceano real, ficando menos sensivel
aos processos turbulentos e aumentando sua habilidade progndéstica, e ao
mesmo tempo funciona como um interpolador inteligente para as areas sem
dados (Malanotte-Rizzoli et al., 1996).
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3 - Na Prética...

A Figura 3.9 apresenta um fluxograma resumido do processo de

modelagem numérica e computacional, que pode servir como um passo-a-

passo.
O que se pretende responder?
ANALISE DE > v ) DADOS DE
ERRO < CEDIE g ENTRADA
MODELO

COMPUTACIONAL

\ 4

Resposta
satisfatéria

Figura 3.9: Fluxograma do processo de modelagem nuérica e computacional.

7z

Primeiramente, é necessério avaliar qual a aplicagdo do modelo. O
gue se pretende responder? As respostas para esta pergunta definirdo a
area, feicbes e frequéncias de interesse, que sdo informacdes essenciais
para a configuracdo da grade (definicdo do dominio e do numero e
localizagcdo dos pontos). A partir dai, deve-se fazer um balanco entre
resolucdo espacial, esforco computacional e estabilidade numérica, até se
chegar na grade mais adequada.

O segundo passo € avaliar a qualidade, disponibilidade e aplicacao
dos dados de entrada, que serdo utilizados nas condi¢cdes iniciais e de
controle. Quais as fontes de dado disponiveis? Estes dados passaram por

algum processo de controle de qualidade? A resolugcdo espaco-temporal
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desses dados esta compativel com o que se pretende resolver? Os filtros e
interpolacdes aplicados na transferéncia para a grade do modelo
preservaram a informagao de interesse? As condigbes de contorno devem
variar no tempo ou podem se manter constantes? Estas sdo algumas
perguntas que devem ser consideradas na analise dos dados de entrada.

No processo de validacdo, definem-se critérios e requesitos para
comparar os resultados do modelo com dados observados. Deve-se utilizar
dados ‘independentes’, ou seja, que nao serviram de entrada no modelo.
Caso os requisitos ndo sejam obtidos, realiza-se uma analise das fontes de
erro do modelo e reinicia-se 0 processo. As principais fontes séo: resolucao
espacial inadequada, truncamento do método numérico, parametrizacbes mal
calibradas, ajuste entre a batimetria e a grade, qualidade ruim dos dados de
entrada, tipo de interpolacéo e tipo de condi¢cdo de contorno.

Caso o0s resultados sejam considerados satisfatorios, podem,
finalmente, ser utilizados para estudos hidrodindmicos diagndsticos e
prognésticos e/ou servir como dado de entrada em outro modelo

computacional, como o de transporte de 6leo, por exemplo.
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