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RESUMO 

 

Os avanços na modelagem oceânica têm produzido modelos de circulação 
geral dos oceanos (MCGOs) com resultados cada vez mais realísticos. 
Entretanto, os MCGOs ainda incorporam incertezas de diversas fontes 
(forçantes atmosféricas, batimetria, condições de contorno laterais, 
parametrizações físicas). A assimilação de dados é uma ferramenta importante 
para corrigir a representação numérica gerada puramente pelo modelo 
oceânico. Este estudo envolve a realização de simulações por conjuntos 
usando o Regional Ocean Modeling System (ROMS) visando estudar o impacto 
da assimilação de dados oceânicos na representação do sistema de correntes 
de contorno oeste no Atlântico Sudoeste. Inicialmente, simulações por 
conjuntos foram conduzidas utilizando somente o ROMS sem assimilação de 
dados para investigar as incertezas na representação do oceano que são 
derivadas das incertezas nas forçantes atmosféricas e batimetria oceânica. Os 
resultados mostraram uma forte influência da Zona de Convergência do 
Atlântico Sul no oceano subjacente, sete dias após a inicialização das 
simulações. Nesta região oceânica, perturbações na precipitação e nos fluxos 
de radiação produziram um maior impacto no espalhamento do conjunto da 
salinidade (S) e temperatura (T), excedendo 0,08 e 0,2 °C, respectivamente. As 
perturbações no vento estenderam o impacto para as componentes de 
velocidade u e v, com o espalhamento excedendo 0,1 m s-1. Entretanto, os 
valores do espalhamento do conjunto oceânico aumentaram mais rapidamente 
com as perturbações na batimetria, especialmente em águas rasas. Em 
seguida, simulações por conjuntos usando o Local Ensemble Transform 
Kalman Filter mostraram a importância da assimilação de perfis T e S na 
correção da representação termohalina do oceano, reduzindo o root mean 
square error (RMSD) da T (S) em 39% (27%). A assimilação de ζ foi importante 
na geração de uma representação mais acurada da mesoescala oceânica na 
região da Confluência Brasil-Malvinas. O experimento com assimilação de T, S, 
TSM e ζ e o experimento sem assimilação de dados produziram um transporte 
da Corrente do Brasil em 22°S de 5,5 Sv e 8,90 Sv e em 30°S de 17,07 Sv e 
34,07 Sv, respectivamente. Em geral, o impacto da assimilação foi bastante 
positivo, produzindo valores de transporte que foram mais próximos aos 
encontrados por outros estudos do sistema de correntes de contorno oeste na 
região de estudo.    

Palavras-chave: Padrões que dependem do fluxo. Assimilação de dados por 
conjuntos. LETKF. Correntes de contorno oeste.  
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A STUDY OF OCEAN MODEL UNCERTAINTY THROUGH ENSEMBLE 

FORECAST AND DATA ASSIMILATION SIMULATIONS IN THE 

SOUTHWEST ATLANTIC OCEAN 

ABSTRACT 

 

While advances in ocean modeling have produced ocean general circulation 
models (OGCMs) with realistic behavior, the OGCMs still incorporate 
uncertainties from sources such as atmospheric forcing, physical 
parameterizations, bathymetry, lateral boundary conditions. Data assimilation 
provides an important tool for correcting the numerical representation 
generated by the ocean model itself. This study involves the realization of 
ensemble experiments using the Regional Ocean Modeling System (ROMS) 
in order to study the impact of the ocean data assimilation in the western 
boundary current representation in the Southwest Atlantic. Initially, ensemble 
experiments were conducted using only ROMS without data assimilation to 
investigate the uncertainties of the ocean state representation that are 
derived from uncertainties in the atmospheric forcing and bathymetry. The 
results indicated a strong influence of the South Atlantic Convergence Zone 
on the underlying ocean, seven days after the experiments initializations. In 
this ocean region, precipitation and radiation flux perturbations produced 
larger ensemble spread for salinity and temperature, exceeding 0.08 and 0.2 
°C, respectively. Wind perturbations extended the impact for u and v velocity 
components, with the spread exceeding 0.1 m s-1. The ocean responded 
faster to the bathymetric perturbations especially in shallow waters, primarily 
due to the sigma vertical coordinate used by ROMS. Next, ensembles 
experiments using the Local Ensemble Transform Kalman Filter showed the 
importance of the TS profiles assimilation to correct the thermohaline 
representation, reducing the root mean square error of the T and S in 39% 
(27%). The absolute dynamic topography (ADT) assimilation was important to 
produce a more accurate representation of the oceanic mesoscale in the 
Brazil-Malvinas Confluence region. The assimilation of T, S, ADT and sea 
surface temperature produced a transport of the Brazil Current in 22°S of 5.5 
Sv and in 30°S of 17.07 Sv while a simulation without data assimilation 
generated 8,90 Sv and 34,07 respectively. In general, the assimilation impact 
was quite positive by producing transport values that were closer to those 
from past studies of the western boundary current system in the study region.    

 

Keywords: Flow-dependent patterns. Ensemble-based data assimilation. 
LETKF. Western boundary currents representation. 
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1 INTRODUÇÃO 

Nas últimas décadas, vários fatores contribuíram para o desenvolvimento 

dos sistemas de assimilação de dados oceânicos: (i) a evolução dos sistemas 

de observação global, com mecanismos de entrega de dados em tempo real 

(LE TRAON, 2013); (ii) os avanços na modelagem numérica dos oceanos, com 

a evolução dos códigos dos modelos de circulação geral do oceano (MCGOs) 

(HAIDVOGEL et al., 2000; BLECK, 2002; SHCHEPETKIN; MCWILLIAMS, 

2005); (iii) o aumento na complexidade dos métodos de assimilação de dados e 

a implementação destes com sucesso em aplicações reais (EVENSEN, 2003; 

MOORE et al., 2011b; PENNY et al., 2015); (iv) a evolução dos 

supercomputadores, permitindo a implementação dos sistemas de assimilação 

juntamente aos MCGOs com alta resolução.  

A evolução dos sistemas de observação foi potencializada principalmente 

pelo desenvolvimento da oceanografia por satélites (LE TRAON, 2011), 

permitindo a aquisição de dados com alta cobertura espacial e temporal, como 

por exemplo: as observações de nível do mar, temperatura da superfície do 

mar (TSM) e salinidade da superfície do mar (SSM) provenientes 

respectivamente das missões Jason, Aqua e Aquarius 

(http://podaac.jpl.nasa.gov/). O desenvolvimento do sistema Argo (FREELAND 

et al., 2010), composto por flutuadores autônomos, e de outras plataformas de 

observação in situ, vem sendo importante para a representação dos campos de 

temperatura (T) e salinidade (S), principalmente em subsuperfície. No entanto, 

mesmo com os avanços dos sistemas de observação global in situ, ainda 

existem regiões oceânicas pouco conhecidas, principalmente aquelas situadas 

no Hemisfério Sul (Figura 1.1). 

 

 

 



2 

 

Figura 1.1 – Médias do número de observações de 1955 a 2012 de T (painéis 
superiores) e S (painéis inferiores) do World Ocean Atlas 2013 
(WOA2013) distribuídas na superfície (esquerda) e em 95 m (direita) 
nos oceanos.   

 

Fonte: https://www.nodc.noaa.gov/OC5/woa13/ 

Com a evolução da modelagem numérica, as simulações tornaram-se 

mais realísticas e permitiram o estudo de uma série de processos oceânicos, 

como os jatos, vórtices e ondas de Rossby. Essa é uma tarefa ainda não 

alcançada a partir das observações de sensoriamento remoto e das 

relativamente escassas medições in situ. Entretanto, embora atualmente os 

MCGOs sejam altamente sofisticados, incluindo melhorias nas parametrizações 

de processos físicos de escala não resolvida e incorporando técnicas 

numéricas que são ótimas para regiões do oceano dinamicamente diferentes, 

eles possuem algumas limitações que são fontes potenciais de erros 

(GRIFFIES et al., 2010). Desta forma, a assimilação de dados tem sido cada 

vez mais uma ferramenta importante nos estudos de processos oceânicos, 

possibilitando a correção da representação numérica do oceano do modelo.  

Os métodos de assimilação de dados combinam matematicamente, de 

forma ótima ou sub-ótima, campos derivados dos modelos numéricos com 
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dados observados e produzem novos campos, as análises, com erros menores 

que os do modelo (KALNAY, 2003). Uma vez que as análises são mais 

acuradas que os campos produzidos puramente pelos modelos, elas podem 

ser utilizadas como condição inicial dos modelos de previsão oceânica, bem 

como contribuir para os estudos diagnósticos que irão permitir um melhor 

entendimento dos mecanismos físicos responsáveis pela variabilidade dos 

oceanos. 

Inicialmente empregados com modelos de circulação geral da atmosfera, 

os métodos de assimilação de dados evoluíram em complexidade e qualidade 

com o passar dos anos, principalmente para suprir a necessidade de uma 

previsão numérica do tempo com acurácia (TSUYUKI; MIYOSHI, 2007). Aqui é 

importante mencionar que a variabilidade da atmosfera é dominada por 

sistemas transientes (e.g. frentes, ciclones extratropicais) de escala espacial da 

ordem de 1000 km e escala temporal frequentemente da ordem de horas. 

Enquanto a variabilidade dos oceanos é dominada por vórtices de mesoescala, 

com escala espacial da ordem de 50-200 km e escala temporal no intervalo de 

dias a semanas. Portanto, a integração de um MCGO configurado em alta 

resolução, suficiente para reproduzir perfeitamente a variabilidade dos 

oceanos, aliada ao alto processamento numérico e matemático requerido para 

a realização de um método de assimilação de dados avançado, exige recursos 

computacionais encontrados em poucos centros de previsão operacional e 

estudos oceânicos ao redor do mundo. 

Muitos sistemas de assimilação de dados oceânicos têm adotado 

métodos computacionalmente mais baratos, tais como o Multivariate Optimal 

Interpolation (MVOI) (CUMMINGS, 2005; CHASSIGNET et al., 2007) e o 

Ensemble Optimal Interpolation (EnOI) (OKE et al., 2008; TANAJURA et al., 

2014). Embora recentemente um grande número de sistemas costeiros e 

globais tenha gradativamente utilizado, de forma operacional ou não, métodos 

avançados tais como os variacionais 3D-Var (CUMMINGS; SMEDSTAD, 2013) 

e 4D-Var (MOORE et al., 2011b; FRAGOSO et al., 2016) e a assimilação por 
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conjuntos através do Ensemble Kalman Filter (EnKF) (SAKOV et al., 2012). 

Estes últimos dois métodos são bastante custosos computacionalmente e 

Kalnay et al. (2007) discutiram as principais vantagens e desvantagens entre 

eles. No EnKF, o custo computacional, entre outros aspectos, é proporcional ao 

número de membros do conjunto necessário para estimar as covariâncias dos 

erros do modelo. Entretanto, a eficácia do EnKF também depende do tamanho 

do conjunto de forma que um conjunto de tamanho reduzido normalmente 

conduz a divergência do filtro (i.e., a análise tende a divergir da realidade 

enquanto o espalhamento do conjunto permanece pequeno).  

Com a intenção de resolver a divergência do filtro em sistemas de alta 

dimensão como um MCGO, algumas estratégias podem ser aplicadas: (i) 

localização para reduzir o problema da dimensão (MIYOSHI et al., 2007); (ii) 

inflação para evitar a subestimação das variâncias dos erros (MIYOSHI, 2011); 

(iii) hibridização para aumentar o posto da matriz de ganho de Kalman 

(HAMILL; SNYDER, 2000; PENNY, 2014; PENNY, 2017). Desta forma, a 

utilização do EnKF com modelos oceânicos tem empregado um tamanho do 

conjunto de O(10) – O(100) membros e aplicado ambos localização e/ou 

inflação (SAKOV et al., 2012). Novos métodos de assimilação de dados 

combinam as vantagens das abordagens variacionais e por conjuntos, 

prevenindo os problemas intrínsecos derivados da aplicação de cada 

abordagem sozinha. Estes métodos híbridos podem reduzir a sensibilidade às 

estratégias de localização e inflação, particularmente, quando se tem um 

tamanho do conjunto reduzido (PENNY, 2014), e podem também mitigar as 

dificuldades relacionadas aos erros sistemáticos do modelo (PENNY et al., 

2015; PENNY, 2017). 

Desta forma, centros de diversos países adotam sistemas de assimilação 

de dados oceânicos nos quais diferentes métodos de assimilação, que variam 

em complexidade, são utilizados para combinar as observações com diferentes 

MCGOs, como o Modular Ocean Model (MOM), o Hybrid Coordinate Ocean 

Model (HYCOM), o Nucleus for European Modelling of the Ocean (NEMO), etc 
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(DOMBROWSKY et al., 2009). Nestes centros, algumas metodologias têm sido 

aplicadas buscando investigar o impacto da assimilação de dados provenientes 

das diferentes plataformas de observação (e.g. Argo, boias ancoradas, 

satélites) na qualidade da análise e da previsão oceânica. Em particular, o 

Observing System Experiment (OSE) é uma metodologia que consiste em 

avaliar a degradação da análise ou da previsão quando um determinado tipo de 

observação não é utilizado pelo sistema de assimilação de dados (OKE; 

SCHILLER, 2007).  

No Brasil, existem poucos esforços voltados para a assimilação de dados 

oceânicos (LIMA; TANAJURA, 2013; TANAJURA et al., 2014; COSTA; 

TANAJURA, 2015; MIGNAC et al., 2015; FRAGOSO et al., 2016; TANAJURA 

et al., 2016) e aqui se faz um destaque ao sistema de assimilação de dados da 

Rede de Modelagem e Observação Oceanográfica (REMO) (LIMA et al., 2013), 

o qual assimila observações de diferentes fontes no HYCOM utilizando o 

método EnOI (TANAJURA et al., 2014). Trata-se de um método eficiente de 

baixo custo computacional, mas que calcula as covariâncias dos erros do 

modelo a partir de um conjunto estático ou com variabilidade sazonal 

(EVENSEN, 2003). Isto significa que os membros do conjunto são extraídos de 

uma longa integração pretérita realizada com o próprio modelo numérico e não 

há atualização desses membros com o passar do tempo. 

Desta forma, as análises oceânicas podem ser empregadas para um 

melhor entendimento dos processos físicos de uma determinada região 

oceânica e/ou rotineiramente na previsão oceânica. Vários processos 

oceânicos de mesoescala e submesoescala acontecem na região Atlântico 

Sudoeste (ATS). Esses processos associam-se a presença das correntes de 

contorno oeste, Corrente do Brasil (CB) e Corrente das Malvinas (CM), e da 

confluência dessas correntes, a Confluência Brasil-Malvinas (CBM). O ATS é 

uma região de alta variabilidade oceânica e está entre as regiões que 

apresentam os maiores valores de desvio-padrão no oceano global (Figura 

1.2). O entendimento dos processos dinâmicos e termodinâmicos desta região 
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é limitado quando se utiliza somente os resultados do modelo numérico, tendo 

em vista que os erros sistemáticos dos modelos podem ser muitas vezes 

grandes.  

Figura 1.2 – Desvio-padrão da altura da superfície do mar (ASM) estimado a partir das 
médias a cada 5 dias da versão 3.3.1 das reanálises do Simple Ocean 
Data Assimilation (SODA) (CARTON; GIESE, 2008). O retângulo preto 
destaca o Atlântico Sudoeste.  

 

1.1. Objetivos 

Nesse estudo, é utilizado um método de assimilação de dados avançado 

derivado do EnKF, o Local Ensemble Transform Kalman Filter (LETKF; HUNT 

et al., 2007), com um modelo oceânico regional, o Regional Ocean Modeling 

System (ROMS). O objetivo principal aqui é investigar o impacto da assimilação 

de dados oceânicos na representação do sistema de correntes de contorno 

oeste na região ATS. Isto inclui o transporte da CB, o transporte da CM e o 

posicionamento da CBM.   

Os objetivos específicos são:  

1) Analisar as incertezas no estado do modelo que são derivadas das 

incertezas nos forçantes atmosféricos e na batimetria através de 

experimentos que utilizam um método por conjuntos, sem 

assimilação de dados. 
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2) Investigar as correlações entre os erros das variáveis oceânicas a 

partir do conjunto oceânico dos experimentos com perturbações 

atmosféricas ou batimétricas, sem assimilação de dados, para 

estudar os padrões oceânicos que dependem do fluxo (do inglês 

flow-dependent patterns). Estes padrões são importantes para 

representar o erro do dia do modelo numérico na assimilação de 

dados por conjuntos. 

3) Avaliar o impacto da assimilação de perfis T/S (in situ) e de TSM e 

altura do nível do mar derivados de satélite na previsibilidade de 

curto-prazo do ROMS. 

4)  Acessar a sensibilidade da representação dos transportes do 

sistema de correntes de contorno oeste no ATS à assimilação de 

diferentes tipos de dados observados.   
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2 FUNDAMENTAÇÃO TEÓRICA 

2.1. Circulação oceânica e processos de interação oceano-atmosfera no 

Atlântico Sudoeste 

A região ATS engloba as principais massas d'água presentes no Atlântico 

Sul (STRAMMA; ENGLAND, 1999). Ao longo da costa do Brasil, elas estão 

distribuídas da seguinte forma (Figura 2.1): a camada de superfície é ocupada 

pela Água Tropical (AT). Fluindo abaixo da AT, a Água Central do Atlântico Sul 

(ACAS) está presente como parte do giro subtropical que se bifurca ao 

encontrar a costa do Brasil (SILVEIRA et al., 2000). A ACAS é reconhecida 

pela relação linear entre a T e S. Em maiores profundidades, a Água 

Intermediária da Antártica (AIA) é reconhecida pelo mínimo de salinidade. 

Finalmente, abaixo da AIA, a Água Profunda do Atlântico Norte (APAN) cruza o 

equador e flui em direção ao sul ao longo do contorno oeste da bacia. 

A ação dos ventos na superfície do oceano, decorrente da Alta 

Subtropical do Atlântico Sul (ASAS), juntamente com o efeito da rotação da 

Terra e a restrição do fluxo pelos limites continentais estabelecem a circulação 

oceânica de superfície através de giros nas bacias oceânicas. No Atlântico Sul, 

a CB é a corrente de contorno oeste do giro subtropical anti-ciclônico. Na 

região adjacente à costa do Brasil, a CB flui para o sul e o sistema Subcorrente 

Norte do Brasil/Corrente Norte do Brasil (SNB/CNB) flui para o norte, resultado 

da bifurcação da Corrente Sul-Equatorial (CSE) em seu fluxo para oeste ao 

longo do giro subtropical do Atlântico Sul. Segundo Silveira et al. (2000), ao 

nível da AT essa bifurcação varia sazonalmente, mas sua posição média está 

em torno de 10°S. Porém, existem controvérsias acerca da localização média 

da bifurcação, alvo de investigação no estudo de Rodrigues et al. (2007). Ao 

nível da ACAS, a bifurcação da CSE, agora classificada como sub-corrente, 

desloca-se em direção ao sul, ocorrendo em latitudes próximas de 20°S. Desta 

forma, um fluxo organizado é gerado quando as águas da ACAS se somam às 

águas da AT fluindo em direção ao equador, resultando no sistema SNB/CNB. 
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Ao sul da Cadeia Vitória-Trindade, o fluxo para o sul da CB apresenta um 

padrão bastante energético que, frequentemente, resulta na formação de 

intensos meandros ciclônicos e anti-ciclônicos. Uma destas características é o 

vórtice ciclônico de Vitória, primeiramente descrito por Schmid et al. (1995). Ao 

nível da AIA, a bifurcação alcança latitudes mais ao sul e gera a Corrente de 

Contorno Intermediária (CCI) que flui para o norte. Stramma e England (1999) 

centram o eixo da bifurcação da AIA ao sul de 25°S, enquanto Boebel et al. 

(1999) situam a bifurcação em 28°S. Próximo à profundidade de 2000 metros, 

a Corrente de Contorno Oeste Profunda do Atlântico Sul (CCP) transporta 

águas da APAN para o Hemisfério Sul (SILVEIRA et al., 2000).  

Figura 2.1 – Esquema tridimensional evidenciando as principais massas d’água e 
correntes atuantes na costa do Brasil e presentes na região ATS  

 

Fonte: Soutelino et al. (2013). 

 

Sobre a Plataforma Continental Sul do Brasil (PCSB) existe um transporte 

sazonal para o norte com águas do Rio da Prata, quando o fluxo deste rio 

alcança os arredores da sua foz. O vento resultante e o balanço geostrófico 

tendem a impelir águas em direção ao norte sobre a costa do Uruguai e a 

PCSB (GUERRERO et al., 1997; MÖLLER et al., 2008). Este transporte em 

direção ao norte é chamado Corrente Costeira Brasileira (CCB; SOUZA; 

ROBINSON, 2004) ou Corrente do Rio Grande (ZAVIALOV; MÖLLER; 
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CAMPOS, 2002) e é considerado um fluxo sazonal ocorrendo sobre a PCSB 

durante o inverno. O encontro da CB e CBB forma uma região de frente 

oceânica (SOUZA; ROBINSON, 2004), gerando um gradiente de TSM sobre a 

costa com características similares às encontradas em outras regiões de frente 

oceânica, como na Corrente do Golfo e Corrente de Kuroshio. Os gradientes 

termais na região da CB/CBB são intensos e promovem uma modulação na 

atmosfera local e nos fluxos de calor entre o oceano e a atmosfera (PEZZI et 

al., 2005). A hidrografia dessa região é explorada por Mendonça et al. (2017). 

Entre aproximadamente 30° e 50°S e 40 e 60°W está presente a CBM 

(Figura 2.2), o encontro da CB fluindo para o sul carregando águas 

relativamente quentes e de alta salinidade com a CM fluindo em direção ao 

norte transportando águas relativamente frias e de baixa salinidade. A CM tem 

a sua formação ligada ao ramo norte da Corrente Circumpolar Antártica (CCA) 

(FETTER; MATANO, 2008; SPADONE; PROVOST, 2009). Estudos indicam a 

posição média da CBM na latitude de 38°S (SARACENO et al., 2004; 

MATANO, 1993). Segundo Matano (1993), o balanço dinâmico entre os 

transportes da CB e CM determinam a localização da CBM. Matano et al. 

(1993) confirmaram que a posição da CBM é deslocada para o sul no verão 

austral, quando o fluxo do giro subtropical acelera e o transporte da CB alcança 

um máximo. Por outro lado, um aumento do transporte da CM no inverno é 

acompanhado por um movimento para o norte da latitude da CBM. Garzoli e 

Giulivi (1994) relacionaram a variabilidade sazonal na região da CBM às 

mudanças locais no rotacional do vento. Smith et al. (1994) apontaram outras 

questões que interferem na posição da CBM. Eles encontraram uma alta 

correlação no período semianual entre os ciclos do transporte na Passagem de 

Drake, transporte da CM e movimentos sazonais da latitude da CBM. No 

entanto, o transporte da CB exibiu um pico de energia significante somente no 

período anual. Eles então concluíram que a influência dos ventos locais ao sul 

pode ser diminuída antes de alcançar a CB por diversos fatores: fricção lateral 

no contorno oeste, o fluxo contrário da CB e a incapacidade das águas mais 
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densas da CM penetrarem a circulação do giro subtropical, esta que foi 

confinada às camadas superiores do modelo. Estes fatores levaram a CB 

responder apenas à oscilação anual do vento e não a semianual. Combes e 

Matano (2014a) indicaram uma deriva da CBM para o sul durante 1993-2008 a 

partir de resultados do ROMS sem assimilação de dados e associaram essa 

deriva ao enfraquecimento da circulação do Oceano Sul em consequência do 

enfraquecimento dos ventos de oeste. Combes e Matano (2014b) enfatizaram 

a influência do balanço do momento entre a CB e a CM na posição da CBM e 

também colocaram o controle espacial do transporte da CCA na Passagem de 

Drake e a representação da batimetria como fatores importantes na 

determinação da latitude da CBM. Resultados de Bernard et al. (2006) 

mostraram uma melhoria na representação da CB e CM utilizando esquemas 

de advecção do momento e parametrização da fricção do fundo específicos. 

Incluindo estas configurações específicas, os resultados posicionaram a CBM 

em 36°S-38°S, enquanto outros modelos de diferentes resoluções e 

configurações colocaram a CBM mais ao sul atingindo 43°S. 
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Figura 2.2 – Esquema evidenciando as correntes de superfície e os principais 
processos atuantes ao redor da CBM. 

                    

Fonte: Matano et al. (2010). 

A CBM é uma região de frente oceânica, altamente energética e está 

relacionada a diversos processos puramente oceânicos e de interação oceano-

atmosfera (PEZZI et al., 2005; PEZZI et al., 2009). Garcia et al. (2004) 

associaram a formação de vórtices de mesoescala a retroflexão da CB na 

região de encontro com a CM. Barré et al. (2006) encontraram estruturas 

oceânicas de aproximadamente 100 km que interferiram na concentração de 

clorofila superficial em áreas adjacentes a CBM. Estudando o comportamento 
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da camada limite atmosférica marinha nesta região, Pezzi et al. (2005) 

encontraram uma atmosfera com T mais baixa (alta) com ventos fracos (fortes) 

sobre um oceano frio (quente) (Figura 2.3). 

Figura 2.3 – Perfis de temperatura (em K) da atmosfera e do oceano tomados 
simultaneamente de radiossondas e XBTs a partir da rota do navio de 
pesquisa Ary Rongel durante 1 a 3 de novembro de 2004. São mostrados 
vetores da componente meridional do vento (em m s-1). 

 

Fonte: Pezzi et al (2005) 

Devido à migração da ASAS durante a primavera e o verão, a circulação 

atmosférica anticiclônica tem uma importante ação no oceano ATS (SUN et al., 

2017). Nessas estações, a atuação da ASAS resulta na presença de ventos de 

Nordeste ao longo da costa do Brasil. Estes ventos são paralelos à costa do 

Brasil e favorecem a ocorrência de fenômenos de ressurgência oceânica ao 

longo do contorno oeste do giro subtropical (RODRIGUES; LORENZZETTI, 

2001; CASTELAO; BARTH, 2006; AGUIAR et al., 2014). A interação da 

ressurgência oceânica costeira com a atmosfera sobrejacente promove 

processos dinâmicos e termodinâmicos importantes no ATS. Durante os 
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eventos de ressurgência, a dinâmica de Ekman bombeia águas relativamente 

mais frias do fundo na superfície do oceano. Isto produz eventos mais intensos 

de brisa marinha (FRANCHITO et al., 1998). Chaves & Nobre (2004) 

mostraram que o efeito do resfriamento de superfície devido ao bombeamento 

de Ekman acontece somente quando ocorre os eventos mais intensos de Zona 

de Convergência do Atlântico Sul (ZCAS).  

A ZCAS é um fenômeno atmosférico de atividade convectiva com altas 

taxas de pluviosidade (QUADRO et al., 2012). Trata-se de uma banda de 

nebulosidade orientada no sentido noroeste-sudeste (NW-SE) sobre o 

continente sul-americano durante o verão austral, às vezes estendendo-se 

sobre o Oceano ATS. A interação da ZCAS com o oceano subjacente tem um 

impacto importante no ATS. Essa interação tem sido investigada com enfoques 

distintos. Diversos estudos enfocaram a importância da ZCAS sobre o oceano 

(KALNAY et al., 1986; ROBERTSON; MECHOSO, 2000). Enquanto outros 

estudos foram conduzidos para investigar a influência do oceano subjacente na 

ZCAS (Teixeira et al. 2002; BARREIRO et al., 2005). Segundo ROBERTSON & 

MECHOSO (2000), as variações da anomalia da TSM (ATSM) acompanham as 

intensificações interanuais da ZCAS na região ATS, com anomalias positivas 

(negativas) ao sul (ao norte) de cerca de 40°S. Estudos indicaram que a 

intensificação da ZCAS resfria o oceano subjacente em consequência do 

aumento da nebulosidade, provocando a redução da radiação solar de onda-

curta incidente (CHAVES; NOBRE, 2004). De Almeida et al. (2007) mostraram 

um mecanismo de retroalimentação no qual a ZCAS é intensificada 

(enfraquecida) por ATSM quentes (frias) no início do verão, deslocando-se para 

o norte. Esta migração é acompanhada por um resfriamento (aquecimento) das 

ATSM originais. Kalnay et al. (1986) encontraram correlações entre as ATSM 

frias e a vorticidade ciclônica de baixo nível no Atlântico Sul e sugeriram que as 

ondas estacionárias atmosféricas associadas com a ZCAS foram a causa das 

ATSM.  
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2.2. Sistemas de observação do oceano  

Nas últimas décadas, um sistema de observação do oceano global 

através de sensoriamento remoto e in situ tem sido progressivamente 

implementado.  

Diversos instrumentos a bordo de satélites, como radiômetros e 

altímetros, têm fornecido dados contínuos, com cobertura global e alta 

resolução espaço-temporal, das principais variáveis oceânicas, por exemplo: 

TSM, nível do mar, cobertura do gelo marinho, SSM e cor do oceano (uma 

tradução do inglês ocean color), etc. Os altímetros fornecem dados de altura do 

nível do mar em alta resolução espacial e temporal. O nível do mar é 

diretamente relacionado à circulação oceânica através da aproximação 

geostrófica (RISIEN; STRUB, 2016) e também às variações da altura estérica, 

que são causadas pelas alterações de T e S no interior do oceano (IVCHENKO 

et al., 2007). Portanto, o avanço dos altímetros ajudou no conhecimento da 

circulação oceânica em alta resolução, possibilitando muitas descobertas de 

processos oceânicos importantes, como aqueles associados à variabilidade de 

mesoescala dos oceanos. Nas regiões menos cobertas por nuvens e ao longo 

das zonas costeiras, os dados do radiômetro Advanced Very High Resolution 

Radiometer (AVHRR) são importantes e constituem 40% ou mais dos dados de 

TSM disponíveis.  

Em geral, os satélites fornecem informações substanciais sobre a 

variabilidade espacial e temporal dos oceanos na superfície, entretanto, eles 

são insuficientes quando o objetivo é a representação da variabilidade de 

subsuperfície. Desta forma, um outro importante conjunto de dados é adquirido 

in situ, como os dados de velocidade das correntes medidos a partir de 

equipamentos como um acoustic Doppler current profiler (ADCP) e os perfis 

verticais de T e S derivados dos Expendable bathythermographs (XBTs), boias 

ancoradas e flutuadores do sistema Argo. Enquanto os dados in situ são 
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bastante esparsos para caracterizar a variabilidade horizontal, eles fornecem 

informações valiosas sobre a estratificação vertical dos oceanos.  

As observações in situ são capturadas de diversas maneiras. Cada 

maneira tem algumas vantagens e desvantagens em termos da resolução 

espaço-temporal. Um conjunto de boias ancoradas no Oceano Tropical que 

fazem parte dos projetos TAO/TRITON (Oceano Pacífico), PIRATA (Oceano 

Atlântico) e RAMA (Oceano Índico), apesar de fixas, são capazes de prover 

séries temporais de algumas das principais variáveis físicas necessárias para 

descrever, compreender e prever a dinâmica oceânica de larga-escala e as 

interações do oceano com a atmosfera (MCPHADEN et al., 2010). Em adição, 

o sistema Argo, formado por flutuadores autônomos que fluem de acordo com 

as correntes oceânicas e com distribuição global, permite a coleta de dados de 

T e S nos primeiros 2000 m da coluna d’água. Entre os 700 m e 2000 m da 

coluna d’água, os dados provenientes dos flutuadores Argo compõem quase a 

totalidade do sistema de observação.    

Desta forma, o Argo é um dos componentes principais do sistema de 

observação global de T/S até 2000 m, nas camadas superficiais do oceano. Ele 

ainda fornece informações sobre as correntes em 1000 m, profundidade na 

qual o equipamento permanece por mais tempo. Turpin et al. (2016) discutiram 

a importância das observações provenientes do Argo para um sistema de 

assimilação global. Eles encontraram erros elevados na representação das 

correntes de contorno oeste quando os dados do Argo não foram assimilados. 

Além dos sistemas de observação supracitados, também são importantes 

as análises objetivas oceânicas. Trata-se de campos regulares produzidos por 

técnicas, como a interpolação ótima, para combinar dados de sensoriamento 

remoto e in situ. Muitas vezes, estas análises são produzidas diariamente, 

como a TSM descrita em Reynolds et al., (2007) e os campos de TSM em alta 

resolução espacial do Ocean Sea Surface Temperature and Sea Ice Analysis 

(OSTIA) (DONLON et al., 2012). Devido à escassez das observações de 
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velocidade das correntes em escala global, algumas técnicas produzem 

campos de velocidade a partir das observações de outras variáveis oceânicas, 

utilizando as relações físicas como a geostrofia. Por exemplo, as análises do 

Ocean Surface Current analyses (OSCAR) são campos de correntes oceânicas 

próximas à superfície estimados a partir dos dados de altura da superfície do 

mar (ASM), ventos de superfície e TSM provenientes de sensoriamento remoto 

e in situ (DOHAN et al., 2010). 

Desta forma, as observações oceânicas derivadas de diferentes fontes 

têm sido incluídas na assimilação de dados. Estudos têm investigado o impacto 

da assimilação de observações através de um OSE (OKE; SCHILLER, 2007). 

Outros estudos realizam experimentos que avaliam o impacto de apenas um 

tipo de observação na representação do oceano, por exemplo, são avaliados o 

efeito da salinidade superficial do mar oriunda da missão Aquarius 

(VERNIERES et al., 2014), dos dados altimétricos derivados dos satélites 

Jason-I e Jason-II (LIMA; TANAJURA, 2013), dos perfis T e S oriundos dos 

flutuadores Argo (MIGNAC et al., 2015) e da clorofila proveniente do sensor 

SeaWiFS (HU et al., 2012).  

Em adição, as observações e as análises objetivas geradas a partir da 

combinação de observações do oceano são empregadas na validação das 

análises ou previsão provenientes do sistema de assimilação oceânico, tanto 

através de avaliações qualitativas como quantitativas. Nesta última, usando 

métricas estatísticas como a média, desvio padrão, correlação, root mean 

square deviation (RMSD), etc (CHASSIGNET et al., 2006). 

2.3. Métodos de assimilação de dados por conjuntos 

Atualmente, o principal método de assimilação de dados por conjuntos é o 

EnKF. Trata-se de uma aproximação do Kalman Filter (KF) (KALMAN, 1960). O 

KF fornece um algoritmo que estima o estado de um sistema a partir de 

resultados do modelo e das observações, assumindo um sistema dinâmico 

linear e de função de distribuição de probabilidade gaussiana. Entretanto, o 
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oceano é um sistema altamente não linear. A extensão não linear do KF é o 

extended Kalman Filter (EKF). A assimilação de dados oceânicos baseada nas 

formulações originais do KF (caso linear) e do EKF (caso não linear) é 

impraticável para sistemas de grandes dimensões, como um MCGO, pois 

requer o manuseio de matrizes de dimensão � ×  �, com �~10�.  

Não obstante, estudos iniciais implementaram o EKF para a assimilação 

de dados em um modelo oceânico simplificado, quasi-geostrófico e 

multicamadas (EVENSEN, 1992; EVENSEN, 1993). O EKF envolve duas 

etapas: previsão e análise. As equações da etapa de previsão são 

apresentadas a seguir.  


�� = �(
���� )                                            (2.1) 

 �� = ! ���� !" + $,                                       (2.2) 

onde 
 e   denotam um vetor de estado e uma matriz de covariância dos erros, 

respectivamente. O índice superior indica previsão (�; do inglês forecast) ou 

análise (�), e o índice inferior indica o tempo. A Equação 2.1 mostra um modelo 

geralmente não linear � que evolui a análise do vetor de estado 
���� no tempo 

% − 1, alcançando a previsão do vetor de estado 
�� no tempo %. A Equação 2.2 

evolui a matriz de covariância dos erros   no tempo. Se o modelo � é não 

linear, ele é linearizado para ser aplicado em  . Por fim, $ inclui os erros do 

modelo. 

A outra etapa do EKF é a análise, que acontece em um tempo fixo. A 

análise do vetor de estado é dada pela Equação 2.3. 


� = 
� + & '() − *(
�)+,                                 (2.3)     

onde () denota um vetor que inclui todas as observações, * é operador da 

observação que projeta o vetor de estado do modelo no espaço das 
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observações. Em seguida, a matriz de covariância dos erros da análise é dada 

pela Equação 2.4. 

 � = (, − &*) �(, − &*)" + &-&"                     (2.4) 

Uma vez que as observações são assimiladas para que o erro da análise 

seja mínimo, o traço de  � (./( �)) deve ser mínimo com um & ótimo. Desta 

forma, é possível computar a matriz de ganho ou matriz de peso & (Equação 

2.5), a qual fornece um peso entre o modelo e as observações: 

& =  �*"(* �*" + -)��,                              (2.5) 

onde  �e - são matrizes simétricas que correspondem a covariância dos erros 

da previsão e das observações, respectivamente. As demonstrações das 

Equações 2.4 e 2.5 estão no Apêndice A. 

Os trabalhos de Evensen foram importantes, pois elucidaram alguns 

problemas do EKF relacionados à equação de evolução da covariância dos 

erros do modelo (Equação 2.2). Por exemplo, alguns termos de ordem elevada 

são negligenciados no esquema de fechamento desta equação, resultando na 

sua linearização (EVENSEN, 1992).  

O EnKF é descrito por EVENSEN (2003) e supera os seguintes 

problemas associados aos KF e EKF: (i) no KF, uma matriz do estado do 

modelo necessita ser armazenada e propagada no tempo, o que torna o 

método não factível para os modelos com um vetor de estado de alta 

dimensão, utilizando os recursos computacionais atuais; (ii) quando a dinâmica 

do modelo é não linear, o EKF usa uma equação linearizada para a evolução 

da covariância dos erros e o processo de linearização pode resultar em 

ilimitadas instabilidades lineares para a evolução do erro no tempo. Em 

contrapartida, o EnKF é uma abordagem computacionalmente muito menos 

cara, primeiramente sugerida por EVENSEN (1994). Filtros baseados em 
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conjuntos incluem todos os termos da equação de evolução da covariância dos 

erros e nenhuma linearização é empregada.  

Desta forma, o EnKF é um método de Monte Carlo que pode ser usado 

com uma opção para aproximar a equação de evolução da covariância dos 

erros do modelo usada no EKF da seguinte forma. Uma grande nuvem de 

estados, isto é, pontos no estado de fase, pode ser usada para representar 

uma função de distribuição de probabilidade específica. Integrando este 

conjunto de estados no tempo, é possível calcular as estimativas aproximadas 

da função de distribuição de probabilidade em diferentes níveis do tempo. Isto 

leva a interpretação do EnKF como um método puramente estatístico no qual o 

conjunto de estados do modelo evolui a partir do estado de fase. Assim, o 

EnKF busca estimar a evolução da covariância dos erros do modelo usando 

um conjunto de 0 previsões. Um número limitado 0 de perturbações do 

conjunto aproxima a matriz de covariância dos erros da previsão ou 

background com a seguinte equação. 

 � ≈ �(2��) 3 4
5� − 
6�74
5� − 
6�7"2 
58�                          (2.6) 

Utilizando a equação acima, o EnKF estima a matriz de covariância dos 

erros do modelo a partir de um conjunto de previsões, permitindo a inclusão da 

informação dos erros que dependem do fluxo do dia e que variam no espaço e 

tempo. Na prática, no entanto, a utilização do EnKF em experimentos de 

assimilação de dados tem algumas desvantagens: (1) erros de amostragem, 

(2) subestimação da covariância dos erros da previsão e (3) a necessidade de 

acessar os erros do modelo.  

A aplicação de um conjunto de tamanho reduzido produz erros de 

amostragem e a matriz de covariância pode conter informações irrealistas, 

como covariâncias substanciais entre pontos distantes. É possível aplicar uma 

localização da covariância (MIYOSHI et al., 2007), através da multiplicação de 

pesos aos valores estimados da covariância, levando em consideração a 
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distância dos pontos. Desta forma, a localização da covariância limita o efeito 

das observações dentro de uma certa distância.  

Em adição, as covariâncias estimadas a partir do conjunto de previsões 

subestima o verdadeiro erro do modelo. Isto é parcialmente devido ao número 

limitado de membros do conjunto e também devido à presença dos erros do 

modelo. Na prática, a subestimação da matriz de covariância faz o filtro 

divergir, quando a análise diverge do estado natural enquanto o espalhamento 

do conjunto permanece baixo. Para evitar a subestimação, a inflação da matriz 

de covariância é uma estratégia bastante utilizada em diferentes aplicações do 

EnKF (MIYOSHI, 2011). Finalmente, uma outra desvantagem está relacionada 

à formulação do KF – e também do EnKF – que assume um modelo sem viés. 

No entanto, o modelo não é perfeito e existem erros associados às diferenças 

entre a representação do oceano produzido por ele e o oceano real.   

Diversos tipos de EnKF foram então desenvolvidos. Inicialmente, os 

esquemas de observações perturbadas foram utilizados. Houtekamer e Mitchell 

(1998) reconheceram que, para o EnKF manter um espalhamento suficiente e 

prevenir a divergência do filtro, as observações deveriam ser tratadas como 

randômicas. Eles introduziram o conceito de usar grupos de observações 

perturbadas para atualizar cada membro do conjunto. Burgers et al. (1998) 

forneceram uma justificativa teórica para perturbar as observações no EnKF e 

mostraram que, se as observações não forem tratadas como variáveis 

randômicas, as covariâncias dos erros da análise são sistematicamente 

subestimadas, portanto, conduzindo à divergência do filtro.  

Whitaker e Hamill (2002) apontaram fontes adicionais de erro de 

amostragem devido às observações perturbadas. Em contrapartida, eles 

sugeriram possíveis vantagens do método Square Root Filter (SRF). Diversos 

tipos de SRF foram estruturados com diferentes formas de implementação, 

entre eles, o LETKF (HUNT et al., 2007). Maiores detalhes do LETKF serão 

descritos no capítulo 3.  
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3 MATERIAIS E MÉTODOS 

Este capítulo apresenta as configurações do modelo oceânico, a 

descrição dos dados observados utilizados na assimilação de dados, das 

análises objetivas empregadas na validação dos resultados dos experimentos e 

as principais equações do método de assimilação de dados LETKF. 

Finalmente, são apresentadas as configurações dos experimentos por 

conjuntos realizados usando o ROMS-LETKF na região ATS. 

3.1. Modelo oceânico 

O ROMS é um modelo oceânico regional de superfície livre e de 

coordenadas verticais sigma que seguem a batimetria. Ele resolve a equação 

de Navier-Stokes usando a média de Reynolds, a aproximação de Boussinesq 

e o balanço de momentum vertical hidrostático (SHCHEPETKIN; 

MCWILLIAMS, 2005). 

Trata-se de uma ferramenta sofisticada de modelagem dos oceanos e 

que tem sido empregada com diferentes propósitos em regiões oceânicas 

dinamicamente distintas. Por exemplo, Silva et al. (2009) estudaram a 

circulação oceânica na região sudoeste do Atlântico tropical. Aguiar et al. 

(2014) investigaram os processos de ressurgência oceânica ao longo do Banco 

dos Abrolhos, Brasil. Dias et al. (2014) e D’agostini et al. (2015) utilizaram os 

resultados de circulação do ROMS e acoplaram a um modelo biofísico para 

investigar a dispersão de organismos marinhos ao redor da região Abrolhos-

Campos. Em adição, experimentos de assimilação de dados empregaram o 

ROMS com o método 4D-Var na Corrente da Califórnia (MOORE et al., 2011a) 

e na costa sudeste do Brasil (FRAGOSO et al., 2016) e com o método EnOI no 

Mar da China (LYU et al., 2014). 

Além disso, diversos processos de interação oceano-atmosfera 

interligados a dinâmica de ondas oceânicas de superfície e o transporte de 

sedimentos (e.g. furacões, mistura de superfície oceânica, tensão de 
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cisalhamento no assoalho marinho) podem ser estudados através do Coupled 

Ocean–Atmosphere–Wave–Sediment Transport (COAWST) (WARNER et al., 

2010). O COAWST é um acoplamento entre o ROMS, o Weather Research and 

Forecasting (WRF), o Simulating Waves Nearshore (SWAN) e o Community 

Sediment Transport Model (CSTM), modelos que representam as componentes 

do oceano, da atmosfera, de ondas e de transporte de sedimentos, 

respectivamente.    

Os experimentos realizados neste estudo empregam o ROMS para o 

domínio numérico 55°S-5°S; 70°W-20°W com resolução horizontal 1/12°, 

sendo 602 pontos na direção zonal e 736 pontos na direção meridional, e 30 

níveis verticais. Este domínio engloba a região ATS (Figura 3.1). Em geral, as 

integrações utilizam forçantes atmosféricos a cada 6 h. Estes forçantes são 

campos atmosféricos de radiação de onda curta, radiação de onda longa, 

precipitação, pressão atmosférica, umidade específica, temperatura da 

superfície do ar e velocidade do vento em 10 m provenientes do Climate 

Forecast System Reanalysis do National Centers for Environmental Prediction 

(CFSR/NCEP) (SAHA et al., 2010). É possível computar os fluxos superficiais 

de calor sensível (9:), calor latente (9;) e momentum a partir dos forçantes 

atmosféricos usando respectivamente as Equações 3.1, 3.2 e 3.3 da 

formulação bulk descrita em Fairall et al. (1996) e Fairall et al. (2003). Como 

condições de contorno laterais oceânicas, são empregados campos médios 

mensais de T, S, velocidade e ASM derivados do SODA (CARTON; GIESE, 

2008). Os experimentos utilizam a batimetria derivada do ETOPO high-

resolution global topography (AMANTE; EAKINS, 2009). 

<= = >?@ABC(D�E − FG�)                                               (3.1) 

<H = >IJAJC(K= − K)                                                  (3.2) 

L = >AMCN                                                                (3.3) 
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As equações acima apresentam a formulação bulk, onde OP, OQ e OR são 

respectivamente os coeficientes de transferência de calor, transferência de 

umidade e de arrasto. S
T é a temperatura potencial do ar em 2 m, U: é a 

umidade específica no nível do mar, e U é a umidade específica do ar em 2 m. 

V é a velocidade média dos ventos de superfície em relação a superfície do 

mar.  

As equações do ROMS são resolvidas utilizando dois intervalos de tempo, 

adotando um esquema split-explicit no qual as equações que são integradas na 

vertical (i.e., constituem o modo barotrópico) exigem um menor intervalo de 

tempo em relação às equações que incluem as três dimensões do espaço (i.e., 

constituem o modo baroclínico).  As equações do momentum e da continuidade 

do modo barotrópico são:  

W(XYZ)W[ + W(YZXYZ)W\ + W(]6XYZ)W^ − �_`̅ = −_ WbW\ + L=\ − Lc\             (3.4) 

W(X]6)W[ + W(YZX]6)W\ + W(]6X]6)W^ + �_d6 = −_ WbW^ + L=^ − Lc^             (3.5) 

WeW[ + W(XYZ)W\ + W(X]6)W^ = 0,                                       (3.6)  

onde gZ é a integral vertical da velocidade na direção x, hZ é a integral vertical da 

velocidade na direção y, � é o parâmetro de Coriolis, i é a pressão, j:k é o 

estresse de superfície na direção x, jlk é o estresse de fundo na direção x,  j:	 

é o estresse de superfície na direção y, jl	 é o estresse de fundo na direção y, 

m = P + � é a profundidade total, com P sendo a profundidade abaixo do nível 

do mar médio e � é variável zeta ou a elevação de superfície livre, que é 

diagnosticada através da equação continuidade verticalmente integrada  

(Equação 3.6). 

 

 

 

 



26 

 

 

Figura 3.1 – Batimetria (em metros) do domínio numérico configurado com o 
ROMS na resolução horizontal 1/12° incluindo o ATS. O trapézio 
preto delimita a região da ZCAS em um estudo que será conduzido 
com as Figuras 4.2 a 4.4. A linha cinza contínua horizontal indica a 
latitude de 22°S, na qual diagramas hovmöller (Longitude x Tempo) 
serão mostrados na Figura 4.6. O trapézio verde tracejado delimita 
a região onde um estudo do espalhamento dos termos da equação 
da componente meridional do movimento do modo barotrópico será 
conduzido nas Figuras 4.7 e 4.8. A linha cinza contínua vertical 
indica a longitude de 33°W, na qual o espalhamento do conjunto da 
T será apresentado em uma seção vertical (Figura 4.9) e os 
espalhamentos das componentes do vento em 10 m serão 
mostrados em diagramas hovmöller (Tempo x Latitude) (Figura 
5.5). As linhas vermelhas contínuas indicam as seções em 22°S, 
30°S e 46°S, nas quais serão apresentadas a componente da 
velocidade meridional e os transportes da CB, CCI e CM nas 
Figuras 5.11 a 5.16.  

 

 



27 

 

3.2. Dados observados e análises objetivas 

Os dados observados utilizados na assimilação de dados e na validação 

dos resultados são descritos a seguir: 

Dados in situ: 

• Perfis verticais de XBTs adquiridos do Global Temperature-Salinity 

Profile Project (GTSPP; http://www.nodc.noaa.gov/GTSPP/ ; SUN et al., 

2010). 

• Perfis verticais de conductivity–temperature–depth (CTD). 

• Perfis verticais T e S provenientes do Prediction and Research 

Moored Array in the Tropical Atlantic (PIRATA; BOURLÈS et al., 

2008); 

• Perfis verticais de T e S do sistema Argo (FREELAND et al., 

2010). 

Dados de satélite: 

• Dados de altimetria da variável absolute dynamic topography 

(ADT) ao longo das trilhas dos satélites Jason-1, Jason-2, Envisat 

do Archiving, Validation and Interpretation of Oceanographic 

Satellites data (AVISO) (ftp://ftp.aviso.oceanobs.com/global/delayed-

time/along-track/). A variável ADT é equivalente a variável ζ do 

ROMS. Daqui em diante, será utilizado somente a notação ζ. 

(OBS: Considera-se a variável ADT equivalente a variável ζ do 

ROMS. No entanto, os dados observados de ADT consideram o 

efeito estérico associado com a expansão térmica da coluna 

d’água, que é real. Enquanto o ROMS utiliza a aproximação de 

Boussinesq e negligencia esse efeito). 

• Dados de TSM provenientes do AVHRR Pathfinder Version 5.2 

(https://data.nodc.noaa.gov/pathfinder/Version5.2/; CASEY et al., 2010).  

 

As análises objetivas empregadas na validação dos resultados são 

descritas a seguir: 
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• Campos regulares diários das análises objetivas de TSM do 

OSTIA regulares com resolução espacial de 1/20° (ftp://podaac-

ftp.jpl.nasa.gov/allData/ghrsst/data/L4/GLOB/UKMO/OSTIA; DONLON et al., 

2011). 

• Campos regulares de superfície diários da ADT com resolução 

espacial de 1/4° derivados do AVISO disponíveis em 

http://marine.copernicus.eu/.  

• Campos regulares de superfície, a cada 5 dias, das componentes 

u e v de velocidade das correntes oceânicas com resolução 

espacial de 1/3° do OSCAR disponíveis em ftp://podaac-

ftp.jpl.nasa.gov/allData/oscar/preview/L4/oscar_third_deg (DOHAN et al., 

2010).  

3.3. Método de assimilação de dados 

O princípio básico da assimilação de dados pode ser representado pela 

equação da análise, Equação 2.3. O LETKF é um SRF derivado do EnKF, onde 

a equação da análise é resolvida através da média do conjunto da seguinte 

forma:  

�Z
 = �Z� + & '(n − *4�Z�7+,                                 (3.7)                                            

onde �Z contém a média do conjunto de todas as variáveis do ROMS (e.g. T, S, 

u, v, ζ, ubar, vbar) em um único vetor de tamanho �. Entretanto, a matriz de 

covariância dos erros da previsão (Equação 2.6), diferente do EnKF, não é 

explicitamente calculada no LETKF. Em vez disso, perturbações do conjunto da 

previsão (o��), de tamanho 0, são transformadas em perturbações do 

conjunto da análise (o��): 

o�� = o��p(0 − 1) q�r� N⁄
,                                (3.8) 

com o� = � − �Z uma matriz � ×  0 cujas as colunas são as perturbações do 

conjunto. A covariância dos erros da análise  q� é dada pela equação: 



29 

 

 q� = t(0 − 1), + (*o��)"-��*o��u��.                     (3.9) 

Em seguida, a média do conjunto da análise é determinada pela equação:  

XZ� = XZ� + o�� q�(*o��)"-�� 'y) − H(�Z�)+.                 (3.10) 

Esta média é usada para obter um novo conjunto de 0 análises, 

somando-a aos 0-membros da matriz de perturbações do conjunto da análise 

que são provenientes da Equação 3.8. Então, esse novo conjunto é utilizado 

como condição inicial para o próximo ciclo de previsão. Ainda a respeito da 

Equação 3.10, é importante definir o incremento da análise (XZ� − XZ�) (Figura 

3.2). 

Figura 3.2 – Incremento da análise 4XZ� − XZ�7 de TSM (em °C) calculado em 1 de julho 
de 2009 a partir de um ciclo de análise com a assimilação apenas de 
TSM. A linha preta tracejada indica a posição da seção vertical que será 
mostrada a seguir na Figura 3.3.   
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A demonstração de como obter as equações do LETKF é detalhada por 

Tsuyuki e Miyoshi (2007). O LETKF separa o domínio físico de um modelo 

oceânico em domínios locais. Cada ponto de grade do modelo tem o seu 

domínio local e a equação da análise é resolvida explicitamente para cada 

domínio, o que favorece o processamento em paralelo. Utilizando esta 

abordagem, um importante objetivo do LETKF é a otimização do desempenho 

computacional em relação ao EnKF e sem a perda de acurácia.  

A localização horizontal é implementada de forma explícita, considerando 

somente as observações de uma região circundante aos pontos de grade da 

análise. É dado um peso igual a 1 às observações localizadas sobre o ponto de 

grade da análise, diminuindo o peso dado às observações situadas até uma 

distância x = 2 × z�{| }B em relação a esse ponto. Em x, o peso é igual a zero, 

ou seja, as observações localizadas a uma distância maior que x não são 

consideradas. A distância horizontal }B é a escala de localização horizontal e é 

discutida no parágrafo a seguir (HOFFMAN et al., 2012).  

Em adição, os erros das observações são ponderados na matriz - 

conforme a distância entre a observação e o ponto de grade, utilizando um 

peso dado pela função gaussiana ~(xB) = ��{.����������
, onde xB é a distância 

horizontal da observação em relação ao ponto de grade da análise. Neste 

estudo, alguns experimentos curtos testaram diferentes valores da escala }B, 

para o domínio numérico do ATS, e os melhores resultados foram alcançados 

com }B = 100 km. Esta escala determina a distância na qual a função ~ cai 

para ��{.�. Estudos pretéritos que empregaram o LETKF com modelos 

oceânicos também utilizaram uma abordagem semelhante (HOFFMAN et al., 

2012; XU et al., 2013; XU; OEY, 2014).  

A localização vertical permite o impacto da observação apenas sobre os 

pontos de grade situados acima de uma determinada profundidade ou nível 

vertical do modelo. Neste estudo, a localização vertical é realizada na 
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profundidade da camada de mistura oceânica. A camada de mistura é 

geralmente considerada uma região quase homogênea na parte superior dos 

oceanos onde há pequenas variações da temperatura, salinidade ou densidade 

com a profundidade. A profundidade da camada de mistura pode ser estimada 

usando diversas definições (de BOYER MONTÉGUT et al., 2004). Neste 

estudo, é estimada a profundidade na qual a temperatura varia de 0,5 oC em 

relação à temperatura do nível mais superficial do modelo.   

Enquanto os esquemas de assimilação de dados de altura da superfície 

do mar, TSM e perfis de temperatura e salinidade empregam a localização 

horizontal, apenas a assimilação de TSM inclui a localização vertical (Figura 

3.3). Maiores detalhes sobre os experimentos de assimilação de dados serão 

descritos a seguir.   

 

Figure 3.3 – Seção vertical que evidencia o incremento da análise 4XZ� − XZ�7 de T (em 
°C) calculado em 1 de julho de 2009 a partir de um ciclo de análise com a 
assimilação apenas de TSM sem (esquerda) e com (direita) localização 
vertical. A linha tracejada em azul indica a posição da profundidade da 
camada de mistura oceânica.  

 

 

3.4. Métricas estatísticas 

Este tópico apresenta algumas métricas importantes na investigação dos 

resultados dos experimentos por conjunto. Por exemplo, a média do conjunto é 

geralmente a melhor estimativa do estado do oceano disponível. O 
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espalhamento do conjunto é o desvio-padrão dos membros do conjunto em 

relação à média e fornece uma estimativa quantitativa das incertezas que 

dependem do fluxo. A média e o espalhamento do conjunto de uma dada 

variável � e para um conjunto de tamanho 0 são estimados pelas fórmulas: 

�̅ = � \�����2                                                    (3.11) 

}\ = z� (\��\̅)�����2��                                               (3.12) 

A covariância dos erros é estimada a partir do conjunto de variáveis 

oceânicas e evolui no tempo incorporando os padrões que dependem do fluxo. 

Se a média é geralmente considerada uma aproximação razoável do estado do 

oceano, a seguinte equação estima a covariância entre duas variáveis do 

modelo, � e �:  

A\,^ = �(2��) ∑ (�� − �̅)(�� − �6)2�8�                            (3.13) 

A versão normalizada da covariância dos erros, a correlação dos erros, é 

a covariância A\,^ dividida pelos desvios-padrão de � e �, respectivamente, }\ e 

}^.  

A qualidade dos experimentos é investigada objetivamente comparando 

os resultados do modelo com os dados observados por satélites e in situ, e as 

análises objetivas de diferentes variáveis oceânicas. São calculados valores de 

erros como o viés (�) e RMSD e de correlação (A�/), seguindo as seguintes 

fórmulas:  

� = �6 − �6                                               (3.14) 

��G_ = z�� � (�� − ��)N��8�                                      (3.15) 



33 

 

A�/\,^ = � (����6)(����6)����(���)����                                   (3.16) 

onde �� (% = 1, 2, 3, ..., �) são os dados observados disponíveis e ��(% = 1, 2, 3, 

..., �) os resultados do modelo interpolados linearmente nos pontos das 

observações. �6(�6) e }^(}\) são as médias e desvios-padrão dos valores 

observados (dos resultados do modelo). 

3.5. Investigação das incertezas através de experimentos por conjuntos 

Diversos experimentos por conjuntos foram conduzidos com o ROMS 

configurado na região ATS para investigar as incertezas derivadas das 

forçantes atmosféricas e batimetria. Inicialmente, experimentos com diferentes 

durações não incluem assimilação de dados, mas incluem perturbações nos 

campos atmosféricos ou batimetria. Em seguida, experimentos com 

assimilação de dados são realizados empregando o LETKF com o ROMS. Em 

todos os experimentos, é utilizado um conjunto de tamanho 0 = 28.  

3.5.1. Experimentos incluindo perturbações e sem assimilação de dados 

Experimentos sem assimilação de dados iniciam em 01 de janeiro de 

2009 a partir de um conjunto constituído por 28 condições iniciais idênticas, i.e., 

o espalhamento inicial é nulo. Em seguida, perturbações são realizadas nos 

forçantes atmosféricos ou batimetria através de diferentes experimentos 

listados na Tabela 3.1. Os experimentos avançam com cada membro do seu 

conjunto integrado de forma independente, portanto, as perturbações causam a 

divergência dos membros e também são responsáveis pelo aumento do 

espalhamento do conjunto ao longo do tempo.  
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Tabela 3.1 – Lista dos experimentos por conjuntos realizados sem assimilação de 

dados. 
 
Experimento Campos Perturbados Duração 

 
Forçantes 

atmosféricos 
Outros campos Meses 

1)  ventos  12 

2)  fluxos de radiação  12 

3)  umidade específica  12 

4)  pressão de superfície  3 

5)  temperatura do ar  3 

6)  precipitação  12 

7)  todos  6 

8)   batimetria 12 

 

- Perturbações nos forçantes atmosféricos  

As perturbações nos forçantes atmosféricos são realizadas nas variáveis 

do CFSR que são usadas pela fórmula bulk do ROMS. Os campos de 

perturbações são provenientes da reanálise atmosférica chamada 20th Century 

Reanalysis version 2c (20CR) (COMPO et al., 2011). Trata-se de uma reanálise 

por conjuntos constituída de 56 membros. Neste estudo, no entanto, são 

escolhidos apenas 28 membros de forma aleatória. A média destes 28 

membros é removida para gerar as perturbações o�2� = �2� − �6�, onde 0 é 

um membro do conjunto e o índice sobrescrito � indica 20CR. As perturbações 

recém-criadas são interpoladas para a resolução do CFSR usando um 

programa de computador que é estruturado com o Earth System Modeling 

Framework (ESMF) (www.earthsystemcog.org/projects/regridweightgen/).  Os 

campos perturbados do CFSR são então calculados por � 2¡ = �6¡ + o�2� , onde 

0 é um membro do conjunto e o índice sobrescrito A indica CFSR. Os campos 

são preparados a cada 6 h de modo que as perturbações atmosféricas variam 

com o tempo. Seis experimentos por conjuntos são realizados aplicando 
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perturbações separadamente aos campos de vento, fluxos de radiação, 

umidade específica, pressão de superfície, temperatura do ar de superfície e 

precipitação. Um experimento final é conduzido aplicando simultaneamente 

perturbações a todos os campos do forçamento atmosférico.   

- Perturbações na batimetria  

O impacto das perturbações na batimetria é avaliado através de um 

experimento por conjuntos, no qual cada membro usa um campo de batimetria 

diferente. Primeiramente, um campo de batimetria é extraído para o domínio 

regional ATS a partir da topografia global de alta resolução do ETOPO.  Então, 

filtros de suavização são aplicados ao campo regional resultante (ℎ). O campo 

ℎ inclui valores de profundidade da coluna d’água. O primeiro filtro (F1) é 

aplicado através de um procedimento de média espacial para evitar montes 

submarinos isolados. Em seguida, ℎ é reduzido para um “parâmetro de 

inclinação” (/), onde / = £ℎ¤� N⁄ − ℎ�� N⁄ £ £ℎ¤� N⁄ + ℎ�� N⁄ £¥ . Isto inicia um processo 

iterativo com a aplicação de um filtro modificado de suavização de Shapiro 

sobre o log(ℎ) sempre que / > /2�\, onde /2�\ é aleatoriamente definido para 

cada membro do conjunto e possui a média e desvio-padrão iguais a 0,2989 ± 

0,1287. Este procedimento iterativo é necessário na prevenção de erros de 

gradiente de pressão durante a integração de cada membro do conjunto 

(PENVEN et al., 2008). Um segundo filtro (F2) remove gradientes muito 

íngremes que podem causar fluxos irrealistas ou mesmo uma falha na 

integração de algum membro do conjunto. As perturbações da batimetria são 

também geradas empregando um diferente número de passagem de F1 e F2 

para cada um dos 28 membros do conjunto. As 28 batimetrias suavizadas são 

preparadas e mantidas constantes ao longo do tempo.   

3.5.2. Experimentos de assimilação de dados 

Os experimentos realizados com assimilação de dados iniciam em 01 de 

julho de 2009 e utilizam somente o conjunto inicial de 28 membros proveniente 

do experimento que inclui as perturbações sobre todas as forçantes 
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atmosféricas. Mesmo incluindo a assimilação de dados, as perturbações nas 

forçantes atmosféricas persistem durante o tempo para manter um adequado 

espalhamento do conjunto ao longo da integração ou, após diversos ciclos de 

assimilação, o conjunto pode apresentar um espalhamento bastante reduzido. 

Portanto, a manutenção das perturbações evita o colapso do conjunto e a 

divergência do filtro, i.e., a análise diverge da realidade enquanto o 

espalhamento do conjunto permanece pequeno.   

Diversos experimentos são realizados incluindo a assimilação de 

diferentes tipos de observações in situ e obtidas por sensoriamento remoto 

(Figura 3.4). Um experimento é realizado sem assimilação, que é denominado 

de controle. O experimento controle é uma simulação única com o ROMS e 

utiliza, como condição inicial, a média do conjunto oceânico do experimento de 

perturbações atmosféricas em 1 de julho de 2009. Como foi mostrado no tópico 

2.3, a solução principalmente da Equação 2.5 revela um problema devido ao 

armazenamento e inversão de matrizes de alta dimensão. Parcialmente, a 

estratégia de super-observação ajuda a superar este problema, pois reduz o 

número de observações disponíveis para assimilação. Esta estratégia combina 

várias observações presentes em uma certa célula de grade do modelo e 

produz uma única observação denominada de “super-observação”.  
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Figura 3.4 – Posições das super-observações de TSM, de ζ ao longo da trilha dos 
satélites e dos perfis de T e S presentes no dia 1 de julho de 2009 ao 
redor do domínio numérico.    

 

 

Em adição, uma questão importante envolve a definição da matriz de 

covariância dos erros das observações, a matriz - das Equações 2.4, 2.5, 3.9 e 

3.10. - é diagonal e inclui os erros de instrumento (§�) e representatividade (§E) 

(Equação 3.17) das observações. Valores mínimos de erro e tipicamente 

usados como §� são definidos para as observações de TSM e ζ, 
respectivamente, 1 °C e 0,04 m. Em adição, valores de §E também são 

incluídos sempre que a estratégia de super-observação é usada, com §E sendo 

estimado através da equação a seguir: 

§E = z� ()��¨©ª«)�¬��� X��                                  (3.17)              
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_ é o número de observações contido na célula de grade do modelo numérico, 

�� são os valores de cada observação e G)c= é o valor da super-observação, 

dado por G)c= = ∑ )�¬���X . 

Em contrapartida, os erros das observações de T e S provenientes de 

perfis são tratados de forma diferente. Neste caso, utiliza-se uma estratégia 

que determina os maiores valores de erro nas regiões de maior gradiente 

vertical. Os erros são menores na camada de mistura devido à homogeneidade 

de T e S, aumentam entre ~50 m e ~150 m decorrente do alto gradiente vertical 

na região da termoclina e haloclina, respectivamente de T e S, e diminuem em 

direção ao oceano profundo (Figura 3.5). Os perfis T e S são assimilados 

usando uma janela de observação (­)) de 3 dias, i.e., a assimilação inclui as 

observações do mesmo dia da análise e de dois dias anteriores. Desta forma, o 

erro da observação é inflacionado multiplicando um peso (®�¯J) (Equação 3.18) 

ao erro de cada observação, dependendo da distância temporal (∆.) em dias 

de uma dada observação em relação à análise. Por exemplo, se o dia da 

observação é igual ao dia da análise, ∆. = 0 e ®�¯J = 1.   

®�¯J = ± �
�� ∆²³©´�

                                         (3.18) 

Figura 3.5 – Erro da observação estimado para T (esquerda) e S (direita) de um perfil 
localizado em 25.73°W – 12.64°S em 1 de julho de 2009. Note os 
maiores valores na região da termoclina e haloclina, respectivamente.  
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Por fim, a Figura 3.6 mostra o número de perfis T e S e das super-

observações de TSM e µ que são diariamente assimilados ao longo dos 

experimentos. A Tabela 3.2 resume as configurações dos experimentos de 

assimilação.   

Figura 3.6 – Número das super-observações de TSM (preto), de ζ (vermelho) ao longo 
da trilha dos satélites e dos perfis de T e S (azul) presentes de 1 de julho 
de 2009 a 30 de junho de 2010 no domínio numérico.    
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Tabela 3.2: – Lista dos experimentos realizados com assimilação de dados que 
compõem o OSE. Os espaços em branco indicam a não inclusão do tipo 
de observação no experimento.     

 

Experimento 
Tipo de Observação  

TS AVISO ζ AVHRR TSM 

1) TS 
}B =100 km  

­) =3 dias 
  

2) TS + ¶ 
}B =100 km  

­) =3 dias 

}B =100 km  

§� = 0,04 0 
 

3) TS + TSM 

(noloc) 

}B =100 km  

­) =3 dias 
 

}B =100 km  

§� = 1 °A 

4) TS + TSM 

(locv) 

}B =100 km  

­) =3 dias 
 

}B =100 km / }] = �I_ 

§� = 1 °A 

5) TS + ¶ + TSM 
}B =100 km  

­) =3 dias 

}B =100 km  

§� = 0,04 0 

}B =100 km / }] = �I_ 

Localização de S 

§� = 1 °A 

6) Controle Sem assimilação 
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4 ANÁLISE DAS PERTURBAÇÕES 

A partir dos resultados dos experimentos por conjuntos, as seções 

seguintes discutem a influência das perturbações atmosféricas e comparam os 

impactos produzidos no oceano pelas perturbações atmosféricas e 

batimétricas.  

4.1. A influência das perturbações atmosféricas nas simulações 

oceânicas 

O principal propósito aqui é investigar qualitativamente as características 

do espalhamento do conjunto de cada variável oceânica que podem ser ligadas 

aos diferentes tipos de perturbações atmosféricas. A Figura 4.1 apresenta o 

espalhamento do conjunto oceânico para as variáveis de superfície do modelo, 

sete dias após a inicialização dos experimentos.  
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Figura 4.1 – Espalhamento do conjunto na superfície das principais variáveis do 
modelo oceânico. Os experimentos estão ordenados, de cima para 
baixo, de acordo com o impacto na TSM. O espalhamento é calculado 
em 07 de janeiro de 2009 a partir dos resultados dos experimentos por 
conjuntos com perturbações sobre (a) todos os forçantes, (b) os ventos, 
(c) os fluxos de radiação, (d) a umidade específica, (e) a temperatura do 
ar e (f) precipitação. 
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O impacto das forçantes atmosféricas é fortemente dependente do 

esquema turbulento que é utilizado para estimar os fluxos de superfície (calor e 

momentum) (FAIRALL et al., 1996; FAIRALL et al., 2003). As regiões onde o 

conjunto atmosférico perturbado obtém um alto espalhamento coincidem com 

os locais onde o espalhamento do conjunto oceânico também apresenta os 

valores mais altos. Entretanto, as características do campo do espalhamento 

do conjunto oceânico dependem de como cada variável atmosférica é usada 

para computar os fluxos turbulentos atmosféricos através da fórmula bulk 

(Equações 3.1, 3.2 e 3.3).  

Como era esperado, o espalhamento do conjunto oceânico evidencia os 

maiores valores nos resultados do experimento com todos os forçantes 

atmosféricos perturbados. O experimento que inclui perturbações somente nos 

campos de vento produz um espalhamento bastante similar, o que evidencia a 

importância dos ventos na superfície do oceano. Em outras palavras, a 

influência do vento pode prevalecer mesmo quando todas as forçantes são 

perturbadas de forma concomitante. Os experimentos que incluem 

separadamente as perturbações nos fluxos de radiação e umidade específica 

exibem um maior impacto no espalhamento da TSM. Enquanto as 

perturbações na precipitação provocam um maior impacto na SSM. O 

experimento que aplica perturbações nos campos de temperatura do ar 

evidencia uma resposta oceânica mais intensa ao longo da costa, mas as 

perturbações desta variável não superam o impacto do espalhamento na região 

costeira, por exemplo, quando os campos de vento são perturbados. Desta 

forma, é necessário um maior tempo de integração para que as perturbações 

da temperatura do ar afetem mais intensamente regiões oceânicas distantes da 

costa.  

Em janeiro de 2009, o Boletim CLIMANÁLISE do Centro de Previsão de 

Tempo e Estudos Climáticos (CLIMANÁLISE, 2009) documentou dois eventos 

da ZCAS. O primeiro se estendeu de 4 a 8 de janeiro e pode ser caracterizado 

como uma ZCAS oceânica (PEZZI et al., 2016). Um alto espalhamento da SSM 
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na Figura 4.1f demonstra uma clara resposta do oceano ao alto espalhamento 

da precipitação ao longo da região da ZCAS, que é mostrado na Figura 4.2. Na 

região oceânica subjacente a ZCAS, as perturbações atmosféricas produzem 

uma banda na direção NW-SE na qual o espalhamento do conjunto oceânico é 

relativamente alto, alcançando o continente sul-americano quase de forma 

perpendicular à costa, entre 20oS e 30oS (Figura 4.1). O sinal da ZCAS está 

presente no espalhamento do conjunto de uma determinada variável oceânica 

dependendo do tipo de perturbação atmosférica. Os experimentos com 

perturbações da precipitação e dos fluxos de radiação geram valores de 

espalhamento elevados respectivamente para SSM e TSM, excedendo 0,08 e 

0,2 oC. Devido à transferência de momentum na superfície, perturbações do 

vento estendem o impacto para as componentes de velocidade das correntes, 

u e v, com o espalhamento destas variáveis alcançando valores maiores que 

0,1 m s-1.  

Figura 4.2 – Espalhamento da precipitação (mm h-1) em 7 de janeiro de 2009. Note 
que os valores estão relativamente mais altos na região da ZCAS. Estes 
valores se estendem até a região oceânica, o que caracteriza uma 
ZCAS oceânica.  

 

 

Fonte: Pezzi et al. (2016) 

Em seguida, uma análise mais detalhada é realizada somente para o 

experimento no qual todos os forçantes atmosféricos são perturbados. A Figura 

4.3 apresenta a média e o espalhamento do conjunto das principais 

componentes do balanço de calor na superfície, como os campos perturbados 
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da radiação solar de onda curta usados para forçar o ROMS (Figuras 4.3a e 

4.3d) e os fluxos derivados da sua fórmula bulk, como o calor sensível (Figuras 

4.3b e 4.3e), o calor latente (Figuras 4.3c e 4.3f), o balanço de calor resultante 

(Figuras 4.3g e 4.3j) e a radiação de onda longa líquida (Figuras 4.3h e 4.3k). A 

região da ZCAS é destacada com um trapézio preto na Figura 4.3a, onde as 

áreas de alto espalhamento do conjunto coincidem para as variáveis 

atmosféricas e oceânicas, de acordo com as Figuras 4.1 e 4.2. As médias do 

conjunto de calor sensível (Figura 4.3b), calor latente (Figura 4.3c) e radiação 

de onda longa líquida (Figura 4.3h) evidenciam um fluxo ascendente (valores 

negativos). Ao contrário, a média do conjunto dos campos perturbados de 

radiação solar de onda curta (Figura 4.3a) exibe somente valores positivos, que 

são responsáveis pelo aquecimento do oceano. Entretanto, é notável uma 

banda de redução da radiação solar incidente devido à presença da ZCAS. 

Outros estudos demonstraram que a presença de nuvens associada aos 

eventos de ZCAS restringe a entrada de radiação solar no oceano (CHAVES; 

NOBRE, 2004; DE ALMEIDA et al., 2007). Como uma consequência do 

balanço de calor na superfície, há um fluxo de calor ascendente (i.e. um 

resfriamento do oceano) (Figura 4.3g).  

Os mapas de espalhamento do conjunto das componentes do fluxo de 

calor parecem seguir o mesmo padrão do espalhamento do conjunto 

perturbado de radiação solar incidente, com a exceção do mapa do calor 

sensível (Figura 4.3e) e calor latente (Figura 4.3f). Ambos os mapas de 

espalhamento do calor sensível e calor latente mostram uma peculiaridade na 

região da ZCAS e não parecem ter uma relação intrínseca com a radiação 

solar incidente. 
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Figura 4.3 – (a), (b), (c), (g) e (h) são as médias do conjunto e (d), (e), (f), (j) e (k)  são 
os espalhamentos do conjunto respectivamente do fluxo de radiação 
solar de onda curta, do fluxo de calor sensível resultante, do fluxo de 
calor latente resultante, do balanço de calor resultante e do fluxo de 
radiação de onda longa líquido (em W m-2), respectivamente. (i) é a 
média do conjunto (× 10-6 N m-3) do rotacional do vento com os vetores 
da média da tensão de cisalhamento do vento (N m-2) sobrepostos. Os 
valores do rotacional do vento positivos (negativos) indicam subsidência 
(ressurgência). (l) é o espalhamento do conjunto (× 10-7 N m-3) do 
rotacional do vento em N m-3. O trapézio preto em (a) indica a região da 
ZCAS. Os campos são produzidos a partir dos resultados do experimento 
com perturbações sobre todos os forçantes atmosféricos em 7 de janeiro 
de 2009. 
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A Figura 4.3i exibe a média do conjunto do rotacional do vento com os 

vetores sobrepostos da média da tensão de cisalhamento do vento, e a Figura 

4.3l apresenta somente o espalhamento do conjunto do rotacional do vento. 

Estes campos são calculados a partir dos campos perturbados das 

componentes de tensão de cisalhamento do vento. Na Figura 4.3i, as médias 

do conjunto sugerem que a presença da ZCAS altera o padrão do vento 

comumente observado no verão, alterando a direção dos ventos de Nordeste 

que fluem paralelamente a costa do Brasil. Castelao e Barth (2006) reportaram 

uma ressurgência costeira devido aos ventos paralelos a costa, mas os 

resultados encontrados aqui apontam que a mudança do padrão do vento pode 

reduzir a intensidade do fenômeno de ressurgência. Tais resultados 

evidenciam duas regiões oceânicas de acordo a presença da ZCAS: (i) 

imediatamente ao norte e (ii) subjacente a ZCAS (Figura 4.3i). Imediatamente 

ao norte, valores negativos do rotacional do vento indicam a ocorrência da 

ressurgência costeira. Ao contrário, o rotacional do vento apresenta valores 

positivos na região subjacente a ZCAS, indicando que o fenômeno de 

ressurgência pode ser mitigado ou mesmo interrompido na ocorrência deste 

fenômeno.    

Em adição, a Figura 4.4 exibe as correlações estimadas a partir dos erros 

da TSM e das variáveis que participam dos fluxos de calor e momentum na 

interface oceano-atmosfera. Devido ao fluxo de calor ascendente, correlações 

positivas maiores que 0,5 são encontradas entre a TSM e o balanço de calor 

resultante na região da ZCAS (Figura 4.4a). Isto indica uma tendência de 

resfriamento do oceano e consequentemente redução da TSM. Na mesma 

região, as correlações dos erros da TSM em relação ao fluxo de radiação solar 

de onda curta (Figura 4.4b), à componente meridional da tensão do vento 

(Figura 4.4c) e ao rotacional do vento (Figura 4.4d) sugerem que os campos de 

vento perturbados são mais relevantes na definição da TSM em comparação 

aos campos perturbados do fluxo de radiação solar de onda curta. É importante 

mencionar que o espalhamento do conjunto do rotacional do vento exibe 



48 

 

valores mais elevados na região da ZCAS (Figura 4.3l), o que pode ser um 

indicativo da influência dos ventos nos padrões encontrados do espalhamento 

do conjunto do calor sensível e calor latente. Isto aponta que os ventos têm um 

papel mais importante no balanço de calor na região da ZCAS, ao invés dos 

fluxos perturbados de radiação solar de onda curta. 

Figura 4.4 – Correlações dos erros calculadas em 7 de janeiro de 2009 a partir do 
conjunto de TSM em relação aos conjuntos (a) do balanço de calor 
resultante na superfície, (b) dos fluxos perturbados de radiação solar de 
onda curta, (c) dos campos perturbados da tensão do vento meridional e 
(d) do rotacional do vento.  

 

Portanto, os ventos em 10 m têm um papel fundamental no cálculo dos 

fluxos de momentum, mas também podem ser cruciais determinando os 

padrões dos fluxos de calor sensível e calor latente através das equações que 

compõem a fórmula bulk utilizada no ROMS (Equações 3.1, 3.2 e 3.3).  
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4.2. As influências das perturbações atmosféricas e batimétricas no 

oceano 

Para avaliar o impacto das perturbações atmosféricas e batimétricas, a 

Figura 4.5 apresenta as médias do espalhamento do conjunto de variáveis 

oceânicas (e.g. T, S, �, TSM) ao longo do tempo. São médias espaciais 

estimadas a partir dos valores do espalhamento nos locais das observações 

provenientes do sistema de observação in situ ou por sensoriamento remoto. 

Quando o espalhamento é estimado nos níveis de profundidade dos perfis de T 

e S, calcula-se uma segunda média na vertical. 

Durante o tempo, os conjuntos de T e S derivados dos experimentos com 

perturbações nos forçantes atmosféricos e somente na batimetria apresentam 

valores de espalhamento similares (Figuras 4.5a e 4.5b). Entretanto, T e S 

parecem ser ligeiramente mais susceptíveis às perturbações batimétricas. Os 

valores do espalhamento aumentam de forma contínua até junho e julho, 

alcançando valores de aproximadamente 1,5°C (0,2) para T (S). Em algumas 

datas, a S é mais impactada devido somente às perturbações da precipitação, 

como no início de agosto e outubro. Isto demonstra a importância da 

precipitação para a variabilidade da S do oceano.  
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Figure 4.5 – Média do espalhamento calculada a partir do conjunto oceânico nas 
posições das observações de (a) perfis de T, (b) perfis de S, (c), TSM e 
(d) �. Cada símbolo representa um experimento diferente que aplica 
perturbações sobre: todos os forçantes (all), ventos (wnd), fluxos de 
radiação (rdx), umidade específica (sph), precipitação (rain), pressão de 
superfície (psf), temperatura do ar (t2m) e batimetria (btm).  

 

 

Nos dois primeiros meses, o espalhamento da TSM exibe os maiores 

valores quando as perturbações são aplicadas sobre todos os forçantes 

atmosféricos (Figura 4.5c). Durante março a junho, as perturbações sobre 

todos os forçantes, somente na batimetria e somente no vento produzem os 

valores mais altos do espalhamento da TSM, excedendo 0,6°C em junho.  

Neste mesmo período, as perturbações somente na precipitação e umidade 

específica determinam os menores valores, enquanto as perturbações somente 

nos fluxos de radiação geram valores intermediários e, às vezes, também 

elevados.    

As perturbações batimétricas produzem os maiores valores do 

espalhamento de �, excedendo 0,08 m no final de abril (Figura 4.5d). 

Considerando apenas os experimentos com perturbações no forçamento 

atmosférico, as perturbações sobre todos os forçantes e somente no vento 

geram um maior espalhamento de �, porém alcançando quase 0,08 m tão 

somente em dezembro. Outras perturbações atmosféricas causam um menor 

impacto em �. O espalhamento do conjunto de � alcança valores comparáveis 
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aos encontrados por Counillon e Bertino (2009) a partir de experimentos por 

conjuntos com o modelo oceânico HYCOM, utilizando 10 membros. 

Na latitude de 22°S, os diagramas de Longitude x Tempo (Hovmöller) 

mostram os valores máximos do espalhamento do conjunto de T e S que são 

extraídos da coluna d’água vertical (Figura 4.6). Para o experimento que inclui 

perturbações na batimetria, ambos os diagramas de T e S indicam um 

crescimento mais rápido dos valores de espalhamento sobre as regiões rasas, 

ao longo da plataforma continental e talude. Em contrapartida, um crescimento 

mais lento ocorre sobre as regiões oceânicas mais profundas ao leste de 

aproximadamente 30°W. A aplicação das perturbações sobre todos os 

forçantes atmosféricos também produzem um impacto mais relevante em 

regiões rasas, mas os valores máximos do espalhamento são mais restritos 

espacialmente e alcançam números menores para ambos T e S. Investigando 

as isolinhas que designam o máximo do espalhamento na profundidade de 200 

m, observa-se que os valores máximos alcançam profundidades altas mais 

rapidamente no experimento com perturbações na batimetria.  A presença dos 

valores máximos seguindo linhas inclinadas demonstram a ocorrência de 

estruturas que dependem do fluxo que se propagam de leste para oeste.    
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Figura 4.6 – Diagramas Hovmöller’s (Longitude x Time) em 22°S mostrando os valores 
máximos do espalhamento na vertical para a T em °C (esquerda) e S 
(direita) derivados dos seis primeiros meses dos experimentos que 
incluem perturbações em todos os forçantes atmosféricos (topo) e na 
batimetria (fundo). Os contornos em preto indicam as isolinhas nas quais 
o máximo espalhamento foi encontrado na profundidade de 200 m e as 
linhas contínuas na base das figuras exibem os valores de batimetria na 
latitude escolhida.   

         

Em razão do ROMS ser um modelo oceânico estruturado em 

coordenadas verticais que seguem a batimetria, pequenas variações do campo 

de batimetria podem alterar fortemente o resultado do modelo, principalmente 

em águas rasas.  

O diagnóstico de � a partir da equação 3.6, que depende verticalmente da 

batimetria, pode explicar os altos valores do espalhamento do conjunto de � 

que são derivados do experimento com perturbações batimétricas. Em seguida, 

devido ao acoplamento entre os modos barotrópico e baroclínico, algumas 

médias temporais ponderadas dos campos integrados do modo barotrópico são 
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usadas para avançar os campos tridimensionais do modo baroclínico ao longo 

do intervalo de tempo baroclínico. Através desse acoplamento, as perturbações 

da batimetria inicialmente impactam as variáveis integradas na vertical e 

indiretamente afetam os campos de T e S. Muito possivelmente, esta é a razão 

para as perturbações batimétricas gerarem valores do espalhamento de T e S 

ligeiramente mais elevados. Por outro lado, o espalhamento do conjunto da 

TSM alcança valores que refletem uma menor resposta às perturbações 

batimétricas e um maior impacto decorrente das perturbações aplicadas sobre 

algumas variáveis atmosféricas. Portanto, existe uma resposta mais direta da 

TSM aos processos que acontecem na interface oceano-atmosfera, como os 

fluxos estimados a partir da fórmula bulk do ROMS (Equações 3.1 a 3.3).  

A análise das perturbações aplicadas sobre o conjunto oceânico agora 

abrange a investigação do impacto nos termos das Equações 3.4 e 3.5, as 

componentes horizontais da equação do momentum do modo barotrópico do 

ROMS. As componentes meridional e zonal respondem de forma semelhante 

às perturbações de tal modo que é apresentada somente uma análise de 

empirical orthogonal function (EOF) calculada a partir dos campos diários do 

espalhamento do termo da aceleração meridional '¹(mhZ)¹º +, considerando o 

período de 1 de janeiro a 30 de junho de 2009. A primeira EOF (EOF1) deste 

termo evidencia a maior parte da variância total (Tabela 4.1), seja com 

perturbações atmosféricas (88,20%) ou batimétricas (80,20%). Estas duas 

fontes de perturbação exibem um resultado similar da EOF1, de modo que a 

Figura 4.7 apresenta somente o mapa da EOF1 do espalhamento diário do 

conjunto oceânico do experimento que inclui perturbações sobre todas as 

forçantes atmosféricas. Na Figura 4.7, um trapézio preto destaca um sinal da 

EOF1 na região adjacente a plataforma continental da costa leste do Brasil, o 

que sugere uma associação com o fluxo da CB. A EOF1 também apresenta 

alguns valores, de forma homogênea, nas regiões ao redor das frentes 

oceânicas e na região da CBM, onde a variabilidade de mesoescala é alta. Em 

contrapartida, a EOF1 não exibe um sinal que caracterize a presença de algum 
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fenômeno na região Nordeste (NE) do ATS, o que pode ser devido a um baixo 

espalhamento do conjunto do termo de aceleração meridional e também pode 

ter relação com um baixo espalhamento das principais variáveis do modelo 

oceânico nesta região (não mostrado). O NE do ATS é dominado por uma 

circulação de relativamente baixa variabilidade da CSE e do fluxo leste do giro 

subtropical e não é muito afetada pelo sistema da CB. Desta forma, essa 

região específica pode exigir perturbações nos contornos laterais para 

aumentar os valores do espalhamento do conjunto oceânico, 

independentemente das perturbações na atmosfera e/ou batimetria. As EOF2 e 

EOF3 têm uma estrutura mais complexa e a combinação das três EOFs com 

suas respectivas componentes principais (PC1, PC2, PC3) produz valores 

próximos a zero, os quais são encontrados no início da série do espalhamento 

do termo da aceleração meridional do experimento com perturbações nas 

forçantes de superfície (Figura 4.8b). Após março de 2009, a EOF1 

completamente domina em relação às outras EOFs.  
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Figure 4.7 – EOF1, EOF2 e EOF3 calculadas a partir do espalhamento do conjunto 
diário do termo de aceleração da componente-	 da equação do 
momentum verticalmente integrada. Este termo é proveniente do 
experimento que inclui perturbações em todas as forçantes. As curvas 
exibem as séries temporais das três primeiras componentes principais 
relacionados a cada EOF. No mapa do EOF1, o trapézio preto demarca a 
região onde o espalhamento de cada termo da equação do momentum é 
exibido na Figura 4.8. As linhas vermelha e azul representam as 
isotermas de 20 °C e 5 °C, estabelecendo respectivamente a posição das 
frentes oceânicas quente e fria (SARACENO et al., 2004). A linha preta 
indica a seção em 33°W, que é apresentada na Figura 4.9. 
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Tabela 4.1 – Porcentagem (%) que cada EOF explica a variância total do 
espalhamento do conjunto do termo de aceleração da componente-	 da 
equação do momentum verticalmente integrada (Equação 3.5). Os 
resultados são obtidos dos experimentos com perturbações em todas as 
forçantes atmosféricas e na batimetria.  

 
 Todos 

forçantes 
Batimetria 

EOF 1 (%) 88,20 80,20 

EOF 2 (%) 8,30 13,40 

EOF 3 (%) 3,40 6,20 

 

Neste ponto, a investigação enfoca somente a região abrangida pelo 

trapézio preto no mapa do EOF1. Nesta região, a Figura 4.8 apresenta as 

curvas da média espacial do espalhamento estimado a partir do conjunto dos 

seguintes termos da componente meridional da equação do momentum 

barotrópica: aceleração '¹(mhZ)¹º +, Coriolis (�mgZ), gradiente de pressão 'm ¹i¹	+, 

advecção horizontal '¹(gZmhZ)¹k + ¹(hZmhZ)¹	 +, estresse de superfície 4j:	7 e estresse de 

fundo 4jl	7. A exceção da curva do termo do estresse de superfície, as curvas   

apresentam valores médios do espalhamento do conjunto que seguem o 

mesmo padrão de evolução da PC1 do espalhamento do termo de aceleração 

ao longo do tempo. As curvas dos termos de Coriolis e gradiente de pressão se 

sobrepõem (Figura 4.8a), indicando que estes termos apresentam valores 

médios próximos no tempo devido à geostrofia. As perturbações batimétricas 

geram maiores médias do espalhamento e os valores aumentam mais 

rapidamente durante o tempo, exceto para o termo do estresse de superfície.  
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Figure 4.8 – Médias espaciais do espalhamento calculadas para a região demarcada 
pelo trapézio preto no mapa do EOF1 na Figura 4.7. As curvas finas e 
espessas correspondem ao espalhamento do conjunto diário 
respectivamente dos experimentos com perturbações na atmosfera e 
batimetria. Cada cor corresponde a um termo da componente-	 da 
equação do momentum verticalmente integrada: (a) Coriolis (verde 
tracejado), (a) gradiente de pressão (azul escuro), (b) aceleração (azul 
claro), (b) advecção horizontal (vermelho), (c) estresse de fundo (laranja), 
(c) estresse de superfície (rosa).    

 

 

Em 33°W, a Figura 4.9 exibe o espalhamento do conjunto da T na vertical 

em diferentes datas: 7 de janeiro, 6 de fevereiro e 1 de julho de 2009. Em 7 de 

janeiro, as perturbações na batimetria produzem valores de espalhamento 

maiores que 0,9 °C em regiões oceânicas imediatamente acima de montes 

submarinos, como em torno de 10°S. As perturbações nos forçantes 

atmosféricos produzem um menor impacto e geram os valores relativamente 

mais altos somente na superfície do oceano. Apenas em 6 de fevereiro, as 

perturbações de superfície via atmosfera geram valores de espalhamento 
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comparáveis aos produzidos pelas perturbações na batimetria, por exemplo, 

alcançando 0,5 °C em algumas regiões acima de 500 m, ao norte da seção. 

Entretanto, elas ainda não causam valores de espalhamento superiores a 0,9 

°C. Em 1 de julho, ambas as perturbações geram um espalhamento com 

características similares. Nesta data, após seis meses integração, os maiores 

valores do espalhamento da T se concentram na região da termoclina oceânica 

e também na região de alto gradiente de T relacionada à frente oceânica mais 

quente, localizada entre 35°S e 30°S. No entanto, as perturbações na 

batimetria ainda produzem um impacto ligeiramente maior.  
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Figura 4.9 – Espalhamento do conjunto de T (em °C) em 33°W para o experimento 
com perturbações sobre todos os forçantes (esquerda) e na batimetria 
(direita) nas datas de 7 de janeiro de 2009 (topo), 6 de fevereiro de 
2009 (meio) e 1 de julho de 2009 (fundo).  
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Os resultados mostrados nas Figuras 4.6, 4.7, 4.8 e 4.9 originam as 

seguintes considerações. O espalhamento do conjunto oceânico aumenta mais 

rapidamente sob perturbações na batimetria. Especificamente, os diagramas 

Hovmöller’s (Figura 4.6) evidenciam este aumento de uma forma mais 

perceptível nas regiões rasas, como na plataforma continental e talude 

continental. As perturbações batimétricas também produzem valores mais altos 

para o espalhamento de cada termo da componente-	 da equação do 

momentum barotrópica e também causam um aumento mais rápido dos 

valores do espalhamento no tempo (Figura 4.8), exceto para o termo do 

estresse de superfície. O mapa da EOF1 do espalhamento do termo de 

aceleração (Figura 4.7) apresenta alguns sinais em regiões dinamicamente 

complexas, nas quais vórtices, meandros e a atividade de mesoescala em 

geral são comuns (e.g. CB, CBM, frentes oceânicas). Após alguns meses de 

integração (~6 meses), as diferenças no espalhamento do conjunto são 

pequenas, independentemente do tipo de perturbação, quando então a 

dinâmica interna do modelo se torna importante. Neste estágio, os maiores 

valores do espalhamento oceânico se concentram nas regiões oceânicas de 

intenso gradiente onde a representação do oceano a partir do modelo numérico 

incorpora mais incertezas (frentes oceânicas, termoclina), como é observado 

na Figura 4.9.  

4.3. Investigação das características que dependem do fluxo a partir das 

covariâncias do conjunto oceânico  

Para investigar as covariâncias dos erros existentes no conjunto oceânico 

e que dependem do fluxo, correlações verticais e horizontais são estimadas 

entre os campos de superfície e subsuperfície do conjunto oceânico de 28 

membros. Esta investigação dá suporte aos experimentos de assimilação de 

dados. Devido aos erros de amostragem, métodos de assimilação baseados 

em conjuntos requerem técnicas como a localização da covariância, que limita 

o impacto da observação até uma certa distância em relação a uma outra 



61 

 

observação ou um ponto de grade do modelo. Desta forma, a finalidade da 

localização é filtrar os ruídos derivados de covariâncias espúrias.  

Na vertical, as correlações dos erros estimadas a partir do conjunto 

oceânico apresentam um mesmo padrão, seja sob perturbações atmosféricas 

ou batimétricas. Para ambos os casos, as correlações dos erros da TSM em 

relação à T de subsuperfície apresentam um padrão no qual os maiores 

valores estão na região da camada de mistura oceânica (Figura 4.10). Em 50 

m, as correlações dos erros alcançam valores próximos a 1 em quase todo o 

domínio numérico. As correlações diminuem em 100 m, com a principal 

redução ao norte de 25°S. Não existem grandes diferenças nas correlações 

devido a origem das perturbações, mas as perturbações na batimetria 

produzem valores ligeiramente maiores em níveis mais profundos (e.g. ao norte 

de 25°S em 100 m). As correlações dos erros da TSM com a S de 

subsuperfície produzem um padrão similar (não mostrado), no qual os valores 

de correlação aumentam em direção a superfície do oceano. Entretanto, 

regiões que apresentam valores de correlação mais altos são limitadas e 

existem amplas regiões onde as correlações entre TSM e S são muito baixas.    
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Figura 4.10 – Correlações dos erros estimadas a partir dos conjuntos dos 
experimentos de perturbações na atmosfera (topo) e batimetria (fundo). 
Em 1 de julho de 2009, as estatísticas são calculadas verticalmente 
para a TSM (esquerda) e ζ (direita) em relação à T de 50 m, 100 m e 
200 m. 

 

 

Em contrapartida, as correlações dos erros de � com os da T de 

subsuperfície apresentam um comportamento diferente. Neste caso, não existe 

uma dependência na profundidade da camada de mistura. Em contrapartida, as 

correlações dos erros aumentam em direção à termoclina. As correlações dos 

erros de � com S de subsuperfície alcançam valores relativamente maiores em 

100 m e 200 m em relação a 50 m (não mostrado), mas os valores são 

menores em comparação com aqueles obtidos entre � e a T de subsuperfície. 

Uma maior correlação entre � e a T e S de subsuperfície tem relação com a 

presença dos vórtices ciclônicos e anticiclônicos no Hemisfério Sul, que viajam 

através do ATS transportando águas frias e quentes, respectivamente, nos 

seus núcleos. Em geral, as perturbações atmosféricas produzem valores 

ligeiramente maiores de correlações dos erros entre � e os campos de 

subsuperfície.  
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Em seguida, são escolhidos dois pontos localizados na região da CB e da 

CM para explicar as correlações dos erros de T, respectivamente, em 38,6°W–

22,0°S e 54,9°W–38,3°S (Figura 4.11). Desta forma, as correlações dos erros 

são calculadas entre a TSM de cada um desses pontos em relação à TSM e a 

T de subsuperfície dos pontos restantes ao redor do domínio.  
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Figura 4.11 – Correlações dos erros estimadas em 1 de julho de 2009 entre a TSM 
dos pontos localizados em 54,9°W–38,3°S e 38,6°W–22,0°S (em 
amarelo) e a própria TSM ou a T em diferentes profundidades dos 
pontos de grade restantes ao redor do domínio numérico. As letras (a – 
d; i – l) e (e – h; m – p) correspondem as correlações estimadas a partir 
do conjunto dos experimentos que inclui perturbações na atmosfera e 
batimetria. As linhas vermelha e azul indicam as correlações maiores 
que 0,5 e menores que 0,5, respectivamente. A linha preta indica � e os 
vetores indicam o campo de velocidade resultante.  

 

         

Na região da CB (Figuras 4.11a-h), as correlações são maiores que 0,5 

em diferentes profundidades, porém ao redor de uma região espacialmente 

limitada em relação ao ponto analisado. Ambas as perturbações atmosféricas e 

batimétricas produzem um padrão semelhante nas profundidades mais 
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superficiais. Nos níveis mais profundos (e.g. 100 m, 200 m), as perturbações 

via atmosfera geram valores de correlação mais altos em regiões mais 

distantes do ponto analisado. Calado et al. (2010) investigaram a geração de 

meandros e vórtices na CB em 22°S. A ocorrência destes processos pode 

gerar uma maior complexidade nesta região que implicam na estimativa das 

correlações dos erros deste ponto, o que pode requerer um conjunto de maior 

tamanho para resolver adequadamente as covariâncias que dependem do 

fluxo.  

No ponto localizado sobre a CM (Figuras 4.11i-p), as correlações dos 

erros da TSM mostram padrões que dependem do fluxo da CM. As regiões que 

apresentam os maiores valores de correlação seguem o fluxo da corrente em 

direção ao norte. Comparando as perturbações, quando realizadas na 

batimetria geram valores de correlação elevados em uma ampla região ao 

redor do ponto estudado. Por outro lado, as perturbações atmosféricas geram 

correlações altas em uma região espacialmente limitada, mas valores altos são 

também encontrados ao longo do fluxo da CM em regiões mais distantes ao 

norte. Além disso, as correlações da TSM com a T de subsuperfície também 

produzem valores de correlação relativamente altos seguindo o fluxo da 

corrente em subsuperfície. Este padrão relaciona-se ao fluxo barotrópico que é 

uma característica da CM (PIOLA et al., 2013), i.e., a corrente flui no mesmo 

sentido em diferentes níveis de profundidade.    
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5 EXPERIMENTOS DE ASSIMILAÇÃO DE DADOS 

Este capítulo apresenta os resultados dos experimentos de assimilação 

de dados. Somente as médias das previsões (�Z�) são avaliadas e usadas no 

estudo ao longo do sistema de correntes de contorno oeste. A Figura 5.1 

apresenta o esquema de criação dessas médias. As observações são 

assimiladas com o LETKF para produzir um conjunto de análises oceânicas. 

Utilizando o modelo oceânico ROMS, cada membro do conjunto de análises é 

integrado para produzir um conjunto de previsões com média igual a �Z�. A 

previsão oceânica propriamente dita utiliza forçantes atmosféricos e condições 

de contorno laterais provenientes de um modelo de previsão atmosférico e 

oceânico, respectivamente. Neste estudo, a previsibilidade de 24 h do ROMS é 

acessada a partir de “previsões” que empregam forçantes atmosféricos e 

condições de contorno laterais provenientes de reanálises.   

Figura 5.1 – Esquema de assimilação de dados com o LETKF. Cada membro do 
conjunto inicial ou conjunto de análises prévias (
���
 ) é integrado 
�� =�(
���
 ) para gerar um conjunto de previsões (
��). �Z� é a média do 
conjunto de previsões. Um novo ciclo do LETKF assimila as 
observações disponíveis para gerar um conjunto de análises. �Z
 é a 
média do conjunto de análises. 
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5.1. Avaliação do impacto da assimilação dados  

As Figuras 5.2 e 5.3 apresentam valores do RMSD calculados a partir dos 

resultados do experimento controle e das previsões de T, S, ζ e TSM dos 

experimentos de assimilação em relação às observações de T e S 

provenientes dos perfis verticais in situ e ζ e TSM de sensoriamento remoto. 

Estas observações estiveram disponíveis ao redor do ATS e foram assimiladas 

durante 01 de julho de 2009 a 30 de junho de 2010.  

Os perfis verticais da Figura 5.2 são preparados a partir das médias 

temporais do RMSD e exibem uma correção da representação termohalina em 

todos os níveis verticais com a assimilação de dados. Em relação aos 

resultados do experimento controle, a assimilação dos perfis T e S mostra-se 

crucial para a melhoria de T e S nos níveis de subsuperfície e unicamente a 

assimilação desses perfis in situ promove uma redução do RMSD de 0,19 °C e 

0,08 na camada de mistura, 1,08 °C e 0,12 respectivamente na termoclina e 

haloclina, e 0,30 °C e 0,03 no oceano profundo (Tabela 5.1). Mignac et al. 

(2015) alcançaram uma melhoria de 34% (44%) na representação vertical da T 

(S), em relação aos valores de RMSD do experimento sem assimilação, 

utilizando diferentes estratégias para assimilar unicamente perfis T e S do 

sistema Argo no Oceano Atlântico. Além da assimilação dos perfis TS, a 

inclusão da assimilação de ζ promove um impacto discreto, havendo uma 

pequena redução do RMSD da T acima de aproximadamente 303 m, porém um 

ligeiro aumento do erro abaixo desta profundidade. Em adição, promove um 

aumento do RMSD da S abaixo de 115 m. Em seguida, as curvas cinza e verde 

exibem os resultados dos experimentos com assimilação dos perfis TS e TSM, 

respectivamente, sem e com a localização vertical da TSM. A assimilação da 

TSM corrige a representação da T na camada superior do oceano. Na região 

da Austrália, Oke e Schiller (2007) mostraram um impacto da TSM limitado aos 

primeiros 50-100 m da coluna d’água e notaram uma dependência da latitude 

relacionada à profundidade da camada de mistura. Na camada de mistura, a 

Figura 4.10 mostrou os maiores valores de correlação entre a TSM e a T de 
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subsuperfície. Desta forma, a localização vertical mostra-se crucial, restringindo 

e promovendo um impacto positivo devido à assimilação da TSM até a base da 

camada de mistura oceânica. Sem a localização, há uma degradação da 

representação da T abaixo de 125 m e em todo perfil da S, em comparação 

com o experimento que assimila apenas perfis. O experimento com assimilação 

de perfis TS, ζ e TSM (com localização vertical) exibe resultados bastante 

positivos e mostra a importância da localização da S na assimilação de TSM. 

Acima de 366 m e 165 m observa-se uma importante melhoria na 

representação da T e S, respectivamente. Em contrapartida, abaixo dessas 

profundidades prevalece um impacto negativo em decorrência da assimilação 

de ζ. Também sem aplicar a localização vertical de ζ, Xie et al., (2011) 

apresentaram uma degradação na representação da T de subsuperfície abaixo 

de 400 m. Desta forma, recomenda-se o uso apropriado da localização vertical 

de ζ. Entretanto, a localização vertical de ζ não é tão simples como a da TSM e 

será alvo de investigação ao longo dos experimentos futuros. A Figura 5.2 

sugere a aplicação da localização vertical de ζ acima e abaixo da região da 

termoclina, possibilitando o impacto da assimilação de ζ apenas nas 

profundidades entre 65 m e 303 m.  A assimilação de TSM sem impactar a S 

promove um impacto positivo na própria S, portanto, o modelo puramente é 

capaz de estender, até a S, as correções impostas às outras variáveis. A 

localização da S mostra-se consolidada e será implementada nos experimentos 

futuros.  
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Figura 5.2 – Perfis verticais médios do RMSD de T em °C (painel esquerdo) e S 
(painel direito). O RMSD é computado de 01 de julho de 2009 a 30 de 
junho de 2010 entre as observações de T e S provenientes dos perfis 
verticais in situ e os resultados do experimento controle (preto) e das 
previsões dos experimentos com assimilação de somente perfis TS 
(azul), perfis TS e ζ (vermelho), perfis TS e TSM sem localização 
vertical (cinza), perfis TS e TSM com localização vertical (verde) e perfis 
TS, ζ e TSM com localização vertical (vermelho tracejado).  

 

 

Tabela 5.1 – Valores médios do RMSD da T em °C e S (em negrito) em diferentes 
profundidades da coluna d’água.  

 

 TS TS + ¶ 
TS + 
TSM 

(noloc) 

TS + 
TSM 
(locv) 

TS + ¶ + 
TSM 

Controle 

Camada de mistura 
(5 m) 

1,08 °C 
0,30 

1,03 °C 
0,28 

0,79 °C 
0,30 

0,86 °C 
0,32 

0,91 °C 
0,25 

1,27 °C 
0,38 

Termoclina/haloclina 
(135 m) 

1,70 °C 
0,30 

1,62 °C 
0,31 

1,70 °C 
0,33 

1,67°C 
0,31 

1,54 °C 
0,29 

2,78 °C 
0,42 

Oceano profundo 
(747 m) 

0,81 °C 
0,31 

0,90 °C 
0,32 

0,89 °C 
0,33 

0,76 °C 
0,30 

0,88 °C 
0,32 

1,11 °C 
0,34 

 

Além da avaliação vertical de T e S, valores de média espacial do RMSD 

também são calculados para T, S, ζ e TSM, como mostram as curvas do 

RMSD no tempo (Figura 5.3). Os experimentos de assimilação mostram uma 

correção em relação ao experimento controle, mas a assimilação de diferentes 

bancos de dados promove um impacto diferenciado. Somente a inclusão da 
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assimilação de perfis T e S possibilita uma correção importante de T e S, 

alcançando valores em torno de 1,45 °C e 0,28. O RMSD de ζ alcança os 

menores valores incluindo a assimilação da própria variável ζ, entretanto, a 

assimilação de TSM produz alguma correção, mesmo na ausência da 

assimilação de ζ. Com a presença da assimilação de ζ, os valores de RMSD 

ficam abaixo de 0,15 m, enquanto o experimento controle exibe valores em 

torno de 0,18 m. O experimento controle exibe os maiores valores do RMSD da 

TSM ao longo tempo, em torno de 1,25 °C. A assimilação apenas de perfis T e 

S promove uma ligeira correção em relação ao experimento controle. Além dos 

perfis T e S, a adição da assimilação da variável ζ contribui para uma maior 

redução do RMSD. No entanto, alcançam-se menores valores incluindo a 

assimilação da própria TSM, quando os valores de RMSD ficam em torno de 

0,85 °C sem a localização e 0,82°C com a localização vertical e 0,84 no 

experimento que inclui a assimilação de todos os dados disponíveis.  

O espalhamento do conjunto pode ser usado como uma medida da 

performance do LETKF, i.e., de como o método funciona bem no tempo. 

Hoffman et al. (2012) encontraram valores do espalhamento similares aos 

valores do RMSD a partir de experimentos que aplicaram o LETKF na Baía de 

Chesapeake, EUA e consideraram que o conjunto permaneceu espalhado de 

forma adequada. Neste estudo, os valores do espalhamento são menores em 

relação aos do RMSD e serão descritos nos dois parágrafos a seguir.  
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Figura 5.3 – Curvas do RMSD de T, S, ζ e TSM para o período de 01 de julho de 2009 
a 30 de junho de 2010. Os RMSDs são calculados a partir dos resultados 
do experimento controle e das previsões dos experimentos com 
assimilação de somente perfis TS (azul), perfis TS e ζ (vermelho), perfis 
TS e TSM sem localização vertical (cinza), perfis TS e TSM com 
localização vertical (verde) e perfis TS, ζ e TSM com localização vertical 
(vermelho tracejado). As curvas espessas são médias móveis calculadas 
para as séries temporais do RMSD, com uma janela de 15 dias.  
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A Figura 5.4 apresenta valores de média espacial do espalhamento 

estimados diariamente a partir do conjunto de previsões oceânicas dos 

experimentos. As curvas de T e S indicam que a assimilação de um maior 

número de dados contribui na redução do espalhamento. Desta forma, os 

experimentos que assimilam ζ e TSM exibem os menores valores. Com a 

localização vertical, o impacto da assimilação de TSM se restringe a camada 

de mistura oceânica, acarretando em valores intermediários do espalhamento 

de T e S. Há uma notável redução do espalhamento de T e S em meados de 

outubro de 2009, um padrão que tem associação com dois fatores: (i) aumento 

do número de perfis T e S assimilados, como mostrou a Figura 3.5, e (ii) 

redução do espalhamento dos forçantes atmosféricos. Por exemplo, a Figura 

5.5 exibe diagramas hovmöller’s do espalhamento do vento. Escolheu-se o 

vento a partir da discussão do tópico 4.1 e partindo da seguinte suposição. 

Após alguns ciclos de assimilação e estabilização do espalhamento, o conjunto 

oceânico vai variar e responder a curto-prazo principalmente às perturbações 

nos campos do vento, pois o vento gerou um impacto que sobrepôs o das 

outras variáveis atmosféricas. Após dezembro de 2009, os diagramas 

hovmöller indicam uma redução do espalhamento das componentes da 

velocidade do vento em 10 m, na região ao sul de 30°S. Portanto, respondendo 

aos forçantes e ao aumento do número de observações assimiladas, o 

conjunto oceânico também obtém uma redução no espalhamento de T e S. 

Em contrapartida, este padrão não é encontrado nas curvas de 

espalhamento de ζ e TSM. A assimilação da própria ζ proporciona os menores 

valores de espalhamento de ζ, embora o experimento sem localização vertical 

de TSM também gere valores baixos. A localização vertical de TSM produz 

valores relativamente mais altos, mas também produz um padrão muito 

peculiar durante os meses de verão, exibindo um aumento do espalhamento 

até valores comparáveis aos adquiridos pelo experimento de assimilação de 

apenas perfis T e S. A utilização da profundidade da camada de mistura como 

localização vertical da TSM pode gerar um impacto bastante superficial nos 

meses de verão, pois estudos indicam uma profundidade da camada de 
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mistura mais rasa nesta estação (KARA et al., 2003; de BOYER MONTÉGUT 

et al., 2004). Isto produz valores de espalhamento de ζ mais altos, o que pode 

ter relação com a redução da habilidade do modelo na previsão de ζ durante o 

verão, como foi mostrado um aumento dos valores do RMSD de ζ deste 

experimento (vide a curva verde da Figura 5.3). No caso da TSM, as curvas do 

espalhamento alcançam um certo nível, dependendo do número de dados 

assimilados, e mantêm este nível de forma estável ao longo do tempo.  
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Figura 5.4 – Curvas do espalhamento (� = 28) de T, S, ζ e TSM para o período de 01 
de julho de 2009 a 30 de junho de 2010. Os valores do espalhamento são 
calculados a partir do conjunto das previsões dos experimentos com 
assimilação de somente perfis TS (azul), perfis TS e ζ (vermelho), perfis 
TS e TSM sem localização vertical (cinza), perfis TS e TSM com 
localização vertical (verde) e perfis TS, ζ e TSM com localização vertical 
(vermelho tracejado). Os resultados são interpolados nas posições das 
observações. As curvas espessas são médias móveis calculadas para as 
séries temporais do espalhamento, com uma janela de 15 dias. 
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Figura 5.5 – Diagramas Hovmöller’s (Time x Latitude) criados a partir do espalhamento 
(� = 28) em 33°W das componentes do vento em 10 m (em m s-1) 
utilizadas como forçantes atmosféricos do conjunto do oceânico: u (painel 
esquerdo) e v (painel direito). 

 

 

 

Para avaliar o impacto da assimilação em diferentes regiões do ATS, a 

Figura 5.6 exibe os mapas do viés, RMSD e correlação de ζ. Todos os 

experimentos apresentam um viés negativo quase em todo o domínio 

numérico. Uma maior atenção deve ser dada as regiões de alta variabilidade 

de mesoescala ao sul de 30°S, adjacente a CBM e frentes oceânicas 

(PROVOST; LE TRAON, 1993). Nestas regiões, a assimilação unicamente de 

perfis T e S aumenta os valores do erro, bastante claro nos mapas do RMSD. 

Na ausência da assimilação de ζ, os experimentos de assimilação de apenas 

(i) TS e (ii) TS mais TSM apresentam erros superiores a 0,8 m abaixo de 30°S. 

A inclusão da assimilação de ζ promove um impacto bastante positivo nesta 

região, reduzindo o RMSD até valores entre 0,5 e 0,7 m. No ATS como um 

todo, a assimilação de ζ também proporciona um aumento dos valores da 

correlação, embora este aumento seja mais discreto ao sul de 30°S. Muito 

possivelmente, a assimilação de ζ reduz o viés de ζ como um todo ao longo do 

tempo, porém após a criação do campo de análise, a subsequente previsão 

realizada pelo ROMS não possui a mesma qualidade ao redor do ATS. Isto 

evidencia que o modelo tem uma menor habilidade de previsão de curto-prazo 

nas regiões de alta variabilidade de mesoescala e mais suscetíveis ao 

crescimento do erro, como naquelas citadas acima. Portanto, alcançando 
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valores de correlação relativamente mais baixos. Utilizando o método EnOI 

com o HYCOM, Tanajura et al. (2014) avaliaram a anomalia da altura da 

superfície do mar, uma variável equivalente a anomalia de ζ. Na região da 

CBM, eles também encontraram os maiores valores do RMSD entre 0,25 e 

0,45 m a partir de um experimento que assimilou T e S do sistema Argo e TSM 

e anomalia do nível do mar.  
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Figura 5.6 – Mapas horizontais do viés (esquerda), RMSD (meio) e correlação (direita) 
de ζ em m. As estatísticas são calculadas de 01 de julho de 2009 a 30 de 
junho de 2010 entre as análises objetivas de ζ na resolução horizontal de 
1/3° do AVISO e os resultados de ζ do experimento controle e das 
previsões dos experimentos com assimilação de somente perfis TS, 
perfis TS e ζ, perfis TS e TSM sem localização vertical, perfis TS e TSM 
com localização vertical e perfis TS, ζ e TSM com localização vertical.  
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A Figura 5.7 apresenta os mapas do viés, RMSD e correlação calculados 

a partir da TSM dos diferentes experimentos em relação às análises objetivas 

de TSM do OSTIA. Utiliza-se a TSM OSTIA visando uma avaliação 

independente, ou seja, calculam-se estatísticas a partir de campos de TSM que 

são preparados incluindo os dados de TSM do AVHRR, que foram assimilados 

nos experimentos deste estudo, mas também dados de TSM de outras fontes 

que não foram assimilados. O experimento controle apresenta os maiores 

valores do RMSD, com valores acima de 2 °C na maior parte da região ATS. 

Seus resultados também colocam a CB mais fria e a CM mais quente em torno 

da CBM, com valores de viés abaixo de -2 °C e acima de 2 °C, 

respectivamente. Este viés alto tem relação com a posição da CBM. O 

experimento controle coloca a CBM em latitudes mais ao norte em relação ao 

posicionamento médio reportado na literatura, próximo de 38°S (MATANO, 

1993), com a CM fluindo até latitudes mais ao norte. Apenas incluindo a 

assimilação de perfis TS, há uma redução do viés e do RMSD da TSM em 

alguns locais ao redor do ATS. Por exemplo, há uma redução do RMSD a 

valores menores que 0,2 °C em regiões no norte do domínio. Também há uma 

redução dos erros sobre a CM e em regiões adjacentes. Ao contrário, há um 

aumento sobre a CB. A assimilação de perfis TS e ζ corrige a TSM na região 

oceânica adjacente a costa e ao longo da CB, aonde o mapa do viés exibe 

valores bem próximos a 0. Também há uma correção da TSM em torno das 

frentes oceânicas, como uma redução do viés negativo na região ao leste de 

30°W. Como era esperado, o experimento de assimilação de perfis TS e TSM 

produz correções importantes, reduzindo os valores do viés e RMSD da TSM 

em muitas regiões. Os valores são próximos a 0 em diversas regiões ao redor 

do ATS. Entretanto, a inclusão da assimilação de TSM não promove 

completamente a redução do erro na região da CBM, apresentando um viés 

negativo acima de -2 °C numa estreita região sobre a CB, entre as latitudes de 

30°S e 40°S. A assimilação de perfis TS, ζ e TSM produz a melhor 

representação da TSM na região ATS. O viés é positivo ao longo do domínio, 

com valores abaixo de ~0,5 °C. A inclusão da assimilação conjunta de ζ e TSM 
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é responsável pela maior redução do erro na região da CBM. Nesta região, 

Tanajura et al. (2014) encontraram valores acima de 7°C e em torno de 3-4 °C 

ao longo de experimentos sem assimilação e com assimilação de dados T e S 

do sistema Argo e TSM e anomalia do nível do mar, respectivamente. Em 

geral, todos os experimentos apresentam valores de correlação elevados, 

acima de 0,6, embora o experimento controle exiba valores ligeiramente mais 

baixos. A presença da assimilação de TSM promove o aumento da correlação, 

como nas regiões da CBM e das frentes oceânicas ao sul de 35°S.     

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 



81 

 

Figura 5.7 – Mapas horizontais do viés (esquerda), RMSD (meio) e correlação (direita) 
da TSM em °C. As estatísticas são calculadas de 01 de julho de 2009 a 
30 de junho de 2010 entre as análises objetivas da TSM na resolução 
horizontal de 1/20° do OSTIA e os resultados da TSM do experimento 
controle e das previsões dos experimentos com assimilação de somente 
perfis TS, perfis TS e ζ, perfis TS e TSM sem localização vertical, perfis 
TS e TSM com localização vertical e perfis TS, ζ e TSM com localização 
vertical. 
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Em seguida, a Figura 5.8 exibe os mapas do RMSD das componentes de 

velocidade u e v. Na extensão da CB, os valores do RMSD do experimento 

controle variam entre 0,25 e 0,45 m s-1. Em relação ao experimento controle, a 

assimilação somente de perfis T e S apresenta alguma correção na região da 

CB e promove a redução do RMSD até valores menores que 0,25 m s-1, 

mostrando a importância da assimilação dos perfis in situ na representação das 

correntes de contorno oeste. Turpin et al. (2016) encontraram erros elevados 

na representação das correntes de contorno oeste quando os dados de T e S 

do Argo não foram assimilados. Entretanto, a assimilação apenas dos perfis in 

situ aumenta o RMSD na região da CBM, principalmente, na região a oeste de 

45°W e entre 45°S e 40°S. Nesta região e adjacências, a inclusão da 

assimilação de ζ promove uma importante correção, coincidindo com a região 

de correção de ζ (vide a Figura 5.6). Como já foi discutido nos parágrafos 

anteriores, esta região apresenta uma alta variabilidade de mesoescala e a 

assimilação de dados altimétricos é crucial. Hurlburt et al. (2008) apresentaram 

resultados que mostraram a importância dos satélites com altímetros para 

mapear e prever as características oceânicas de mesoescala. Em seguida, a 

assimilação dos perfis T e S mais a TSM ligeiramente aumenta os valores do 

RMSD sobre a CB em relação ao experimento que assimila unicamente perfis 

T e S. No entanto, promove uma pequena correção na região da CBM, de 

forma mais clara na componente u, apresentando os melhores resultados nesta 

região. É possível afirmar que a alta quantidade de dados de TSM é importante 

na representação da variabilidade de mesoescala dessa região. Souza et al. 

(2006) e Barré et al. (2006) utilizaram observações de alta resolução de TSM 

proveniente de sensoriamento remoto para estudos dos processos de 

mesoescala e submesoescala na região da CBM.  
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Figura 5.8 – Mapas horizontais do RMSD em m s-1 das médias verticais, calculadas 
para os primeiros 30 m, das componentes horizontais da velocidade u 
(esquerda) e v (direita). As estatísticas são calculadas de 01 de julho de 
2009 a 30 de junho de 2010 entre as análises objetivas de u e v na 
resolução horizontal de 1/3° do OSCAR e os resultados de u e v do 
experimento controle e das previsões dos experimentos com assimilação 
de somente perfis TS, perfis TS e ζ, perfis TS e TSM sem localização 
vertical, perfis TS e TSM com localização vertical e perfis TS, ζ e TSM 
com localização vertical. 
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5.2. Representação do sistema de correntes de contorno na região 

atlântico sudoeste 

Geralmente, os sistemas de correntes de contorno oeste apresentam uma 

alta atividade de mesoescala, muito decorrente dos vórtices e meandros 

relacionados ao fluxo das correntes. Na Figura 5.9, um estudo da variabilidade 

de mesoescala é conduzido através da avaliação qualitativa da energia cinética 

turbulenta (ECT). Como referência, é usado o campo médio da ECT gerado a 

partir das componentes u e v de velocidade do OSCAR (»O¼ = �½ t(g − gZ)½ +
(h − hZ)½u. Este campo exibe valores em torno de 0,050 m2 s-2 sobre a CB e 

0,050-0,075 m2 s-2 sobre a CM. No entanto, os maiores valores estão presentes 

sobre a CBM, acima de 0,175 m2 s-2. Por efeito de comparação, também são 

usados valores da literatura. Por exemplo, Provost e Le Traon (1993) 

estimaram valores de 0,080 m2 s-2, 0,015 m2 s-2 e 0,170 m2 s-2 a partir de dados 

altimétricos nas regiões da CB, CM e CBM respectivamente. Stammer et al. 

(2006) encontraram valores em torno de 0,056 m2 s-2 sobre a CB, 0,010-0,032 

sobre a CM e 0,056-0,100 m2 s-2 sobre a CBM. O campo médio do experimento 

sem assimilação mostra valores que variam entre 0,050 e 0,1250 m2 s-2 ao 

longo de quase toda extensão da quebra da plataforma, porém apresentando 

um padrão bastante diferente do OSCAR. Decrescendo em latitude, este 

padrão não permite distinguir as regiões da CB, CBM e CM. A assimilação 

somente de perfis T e S provoca uma redução dos valores da ECT sobre a CB 

e CM, porém gera valores acima de 0,200 m2 s-2 em torno da CBM, entre 45°S 

e 40°S. Os resultados são positivos incluindo a assimilação de ζ e é possível 

identificar um campo com um padrão muito semelhante ao do OSCAR, embora 

ainda permaneça uma tendência de superestimação dos valores da ECT e não 

seja possível distinguir um limite de separação da CB com regiões adjacentes 

mais distantes da plataforma continental. Esta separação pode ser identificada 

no campo médio proveniente do experimento de assimilação de perfis TS e 

TSM, o qual apresenta valores em torno de 0,075 m2 s-2 sobre a CB e menores 

valores offshore. A assimilação de todos os tipos de dados (TS, ζ, TSM) exibe 
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os melhores resultados. Neste caso, o campo da ECT engloba características 

principalmente decorrentes da assimilação de ζ, ressaltando a importância da 

assimilação de ζ para a representação da mesoescala oceânica. Os valores da 

ECT superestimam, mas produzem um padrão qualitativamente semelhante ao 

do OSCAR, possibilitando a distinção entre as regiões da CB, CBM e CM. Esse 

padrão não homogêneo também foi evidenciado por Provost e Le Traon (1993). 

Os resultados mostram valores em torno de 0,050-0,075 m2 s-2 sobre a CB, 

abaixo de 0,050 m2 s-2 sobre a CM e entre 0,075 e 0,200 m2 s-2 sobre a CBM. 

Portanto, os valores também são mais próximos aos encontrados nos trabalhos 

mencionados acima para comparação.  
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Figura 5.9 – Mapas horizontais da ECT em m2 s-2 produzidos a partir das componentes 
horizontais da velocidade u e v. As médias são calculadas de 01 de julho 
de 2009 a 30 de junho de 2010 a partir das análises objetivas de u e v na 
resolução horizontal de 1/3° do OSCAR e os resultados de u e v do 
experimento controle e das previsões dos experimentos com assimilação 
de somente perfis TS, perfis TS e ζ, perfis TS e TSM sem localização 
vertical, perfis TS e TSM com localização vertical e perfis TS, ζ e TSM 
com localização vertical. 
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Diversos estudos têm investigado a posição da CBM a partir de 

observações (GARZOLI; GARRAFFO, 1989; GONI; WAINER, 2001) e MCGOs 

(MATANO, 1993; MATANO et al., 1993; SMITH et al., 1994; COMBES; 

MATANO, 2014). Neste estudo, a posição da CBM é definida utilizando o 

critério de Garzoli e Bianchi (1987), o qual define a latitude da CBM na região 

onde a isóbata de 1000 m intercepta a isoterma de 10 °C na profundidade de 

200 m (Figura 5.10). Esse critério também foi usado por Combes e Matano 

(2014) em simulações com o ROMS no ATS. O experimento controle apresenta 

a CBM relativamente mais ao norte, alcançando posições ao norte de 30°S 

durante julho e outubro de 2009 e ligeiramente ao sul de 30°S no restante da 

integração. A assimilação unicamente de perfis T e S mantém a posição da 

CBM ao norte e em posições em torno de 30°S. Nos primeiros meses, a 

inclusão da assimilação da TSM sem localização vertical promove um 

descolamento da CBM para o sul até latitudes em torno de 35°S, porém ocorre 

uma deriva para norte a partir de outubro de 2009 e novamente um retorno 

para posições mais ao sul em maio de 2010. Incluindo a localização vertical da 

TSM, não há uma mudança significativa em relação ao experimento que 

assimila apenas perfis T e S. Um maior impacto deve-se a inclusão da 

assimilação de ζ, promovendo o deslocamento da CBM para latitudes mais ao 

sul entre 35°S e 37,5°S. Esta posição indica uma correção importante, pois se 

aproxima da posição média da CBM, 38°S (MATANO, 1993; SARACENO et al., 

2004). Os resultados seriam mais positivos se as configurações do ROMS 

gerassem uma localização da CBM mais acurada a partir dos resultados 

puramente do modelo. Com as configurações atuais, a correção promovida 

pela assimilação de dados pode ser degradada na etapa da previsão. Sem a 

assimilação de dados e utilizando apenas resultados do ROMS, Combes e 

Matano (2014) localizaram a CBM mais ao sul da posição média e 

recomendaram ajustes no parâmetro da tensão de fundo do modelo oceânico, 

como uma alternativa de controle do transporte da CCA e consequentemente 

do fluxo para o norte da CM. Smith et al. (1994) mostraram a importância da 

topografia no controle do momentum da CCA através da Passagem de Drake e 
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alcançaram valores de transporte de 309 Sv e 67 Sv em experimentos 

numéricos empregando uma (i) batimetria plana com uma fórmula bulk para 

estimar o arrasto de fundo e (ii) batimetria real, respectivamente.  

Figura 5.10 – Curvas que indicam a posição da CBM durante o período de 01 de julho 
de 2009 a 30 de junho de 2010. A latitude da CBM é definida utilizando 
o critério de Garzoli e Bianchi (1987) a partir dos resultados das 
previsões dos experimentos com assimilação de somente perfis TS 
(azul), perfis TS e ζ (vermelho), perfis TS e TSM sem localização 
vertical (cinza), perfis TS e TSM com localização vertical (verde) e perfis 
TS, ζ e TSM com localização vertical (vermelho tracejado).           

 

 

 

Baseando-se em Matano (1993) e Matano et al. (1993), estudos que 

indicaram a importância do balanço da CB e CM na localização da CBM, a 

seguir são apresentados resultados dos transportes da CB e CM. Busca-se 

verificar o impacto da assimilação de dados na representação dessas correntes 

e na posição da CBM.  

Ao longo da CB, as avaliações da velocidade meridional e do transporte 

são conduzidas em duas seções verticais nas latitudes de 22°S e 30°S; as 

posições das seções verticais estão na Figura 3.1. Em 22°S, todos os 

experimentos representam os fluxos da CB para o sul (negativo) e da CCI para 
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o norte (positivo) (Figura 5.11), mas com algumas diferenças. Estas diferenças 

são mais visíveis entre 400 m e 1200 m e a oeste de 39°W, na região da CCI. 

Nesta região, o experimento controle exibe os menores valores do fluxo para o 

norte, em torno de 0,24 m s-1. Enquanto a assimilação apenas de perfis TS 

apresenta valores acima de 0,50 m s-1. O experimento de assimilação de perfis 

TS, ζ e TSM apresenta um máximo de ~0,43 m s-1 no núcleo da CCI. Em geral, 

os experimentos com assimilação superestimam o fluxo médio de 0,3 m s-1 

encontrado por Lima e Tanajura (2013) a partir de previsões de 24 h de um 

experimento que incluiu a assimilação de dados altimétricos, porém utilizando 

um método simples, a interpolação ótima. Em relação ao transporte em 

Sverdrup (1 Sv =106 m3 s-1), os resultados da CCI podem ser separados em 

dois períodos descritos a seguir (Figura 5.12). De agosto a dezembro de 2009, 

o experimento controle apresenta os menores valores de transporte em 

comparação com os experimentos de assimilação. Por exemplo, o transporte 

estimado a partir dos resultados do controle alcança valores mínimos de ~1 Sv 

em outubro de 2009. Entretanto, os valores são comparáveis aos obtidos a 

partir dos experimentos de assimilação após dezembro de 2009. Nos 

resultados de transporte médio da CCI em 22°S, o transporte estimado dos 

resultados do experimento controle é 3,55 ± 1,75 Sv e do experimento com 

assimilação de perfis TS, ζ e TSM é 5,12 ± 1,58 Sv. Desta forma, o 

experimento com assimilação superestima os valores calculados por Silveira et 

al. (2004) a partir de dados do experimento Transporte da Corrente do Brasil 

(TRANSCOBRA) e por Boebel et al. (1999) utilizando dados de flutuadores, 

respectivamente, 3,6 ± 0,8 Sv e 4 ± 2 Sv. Para a CB em níveis superficiais, os 

valores do transporte são calculados a oeste de 39,3°W e acima de 300 m 

(Figura 5.12). O experimento controle apresenta uma curva do transporte da 

CB com um padrão semelhante à da CCI. No entanto, os valores de transporte 

da CB (CCI) diminuem (aumentam) ao longo do tempo. Na CB, os valores de 

transporte do controle são acima de 15 Sv e superam os valores dos 

experimentos de assimilação de dados de agosto a dezembro de 2009. Em 

seguida, os valores são abaixo de 5 Sv e comparáveis com os resultados 
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obtidos a partir dos experimentos de assimilação de janeiro a junho de 2010. 

Na CB, Silveira et al. (2004) estimaram um transporte de 5,6 ± 1,4 Sv, 

enquanto os experimentos controle e com assimilação de TS, ζ e TSM 

representam um transporte médio de, respectivamente, 8,90 ± 7,65 Sv e 5,50 ± 

2,93 Sv.  

Figura 5.11 – Perfis verticais do campo médio de velocidade meridional na seção 
zonal de 22°S produzidos a partir dos experimentos controle e com 
assimilação. Valores de velocidade positivos (negativos) indicam 
sentido para norte (sul). 
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Figura 5.12 – Curvas do transporte (em Sv; 1 Sv = 106 m3 s-1) estimado para a CB 
(painel superior) e CCI (painel inferior) em 22°S durante o período de 01 
de julho de 2009 a 30 de junho de 2010. Os valores do transporte são 
calculados a partir dos resultados das previsões dos experimentos com 
assimilação de somente perfis TS (azul), perfis TS e ζ (vermelho), perfis 
TS e TSM sem localização vertical (cinza), perfis TS e TSM com 
localização vertical (verde) e perfis TS, ζ e TSM com localização vertical 
(vermelho tracejado).  

 

 
 

Em 30°S, Pereira et al. (2014) encontraram valores médios negativos 

(positivos) indicando um fluxo para o sul (norte) da CB em superfície (CCI em 
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subsuperfície) a partir de resultados da reanálise SODA e de modelos 

numéricos com resolução horizontal de 1/12°, eddy-resolving. Na Figura 5.13, 

apenas os experimentos com assimilação apresentam este padrão. O 

experimento controle apresenta um padrão diferente e representa a CB como 

um fluxo contínuo para o sul, que se estende da superfície ao fundo, sobre a 

região da quebra da plataforma continental e não representa um fluxo para o 

norte em subsuperfície associado à CCI. Em geral, os experimentos 

subestimam o fluxo para o sul da CB de 0,47 ± 0,18 m s-1, que foi reportado por 

Oliveira et al. (2009). Em relação aos experimentos com assimilação, os 

resultados de velocidade indicam uma restrição do fluxo da CB às águas 

superficiais e exibem a CCI fluindo para o norte com valores em torno de 0,10 

m s-1. Entretanto, cada experimento de assimilação representa a CB e a CCI de 

forma diferente. Por exemplo, o experimento que assimila somente perfis TS 

apresenta um fluxo médio em direção ao norte da CCI que alcança a superfície 

do oceano entre 46°W e 48°W. Enquanto a inclusão da assimilação de ζ ou da 

TSM (com localização vertical) restringe este fluxo e coloca os valores positivos 

de velocidade apenas em profundidades de subsuperfície.  

Como foi visto na Figura 5.12, a CB ocupa níveis mais superficiais em 

22°S, no entanto, esta corrente se desenvolve e ocupa profundidades mais 

elevadas em 30°S. Desta forma, o transporte da CB é calculado a oeste de 

46°W e entre 0 e 657 m em 30°S (Figura 5.14). Os experimentos de 

assimilação tendem a reduzir os valores de transporte da CB no tempo. Após 

março de 2010, o experimento controle exibe valores de transporte acima de 

40 Sv, enquanto os experimentos de assimilação exibem valores abaixo de 35 

Sv. Em média, os experimentos controle e com assimilação de TS, ζ e TSM 

exibem respectivamente um transporte de 34,01 ± 11,87 Sv e 17,07 ± 7,80 Sv. 

Desta forma, este experimento de assimilação gera um transporte mais 

próximo a 16,2 ± 9,4 Sv, obtido por Müller et al. (1998) entre 0 e 744 m em 

28°S. Em 30°S, Schmid e Majumder (2017) apresentaram um transporte um 

pouco abaixo de 15 Sv a partir de resultados do HYCOM com assimilação de 

dados e em torno de 7,5 Sv utilizando dados observados de nível do mar e 
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Argo. Em águas intermediárias, estudos pretéritos situam a bifurcação da CSE 

em 26°S (STRAMMA; ENGLAND, 1999), 26°S-28°S (WIENDERS et al., 2000), 

28°S (BOEBEL et al., 1999). A curva do transporte da CCI do experimento 

controle apresenta valores de 0 Sv, em alguns intervalos de tempo ao longo da 

integração. Isto significa que este experimento estabelece a bifurcação da CSE 

em águas intermediárias em latitudes mais ao norte de 30°S, resultando na 

falta de um fluxo da CCI para o norte nesta latitude. Em média, o experimento 

controle apresenta um transporte igual 0,63 ± 0,73 Sv. Enquanto o experimento 

com assimilação de ζ, TS e TSM gera um transporte médio de 1,42 ± 1,17 Sv.  

 

Figura 5.13 – Perfis verticais do campo médio de velocidade meridional na seção 
zonal de 30°S produzidos a partir dos experimentos controle e com 
assimilação. Valores de velocidade positivos (negativos) indicam 
sentido para norte (sul). 
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Figura 5.14 – Curvas do transporte (em Sv; 1 Sv = 106 m3 s-1) estimado para a CB 
(painel superior) e CCI (painel inferior) em 30°S durante o período de 01 
de julho de 2009 a 30 de junho de 2010. Os valores do transporte são 
calculados a partir dos resultados das previsões dos experimentos com 
assimilação de somente perfis TS (azul), perfis TS e ζ (vermelho), perfis 
TS e TSM sem localização vertical (cinza), perfis TS e TSM com 
localização vertical (verde) e perfis TS, ζ e TSM com localização vertical 
(vermelho tracejado). 

 

  
 

A Figura 5.15 apresenta a média da componente meridional de 

velocidade em 46°S, interceptando a CM. Em geral, os experimentos 
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representam o fluxo para o norte da CM. O experimento controle exibe um 

campo médio com valores relativamente mais baixos, em torno de 0,24 m s-1. A 

CM é representada como um fluxo contínuo da superfície ao fundo sobre o 

talude continental. Este resultado confirma o fluxo barotrópico para o norte da 

CM que foi reportado por Piola et al. (2013) e justifica os valores de correlação 

relativamente altos entre a TSM e a T de subsuperfície do conjunto oceânico 

com perturbações em 54,9°W–38,3°S  (Figura 4.11). A curva do transporte do 

experimento controle apresenta os menores valores ao longo do tempo, 

alcançando 20 a 30 Sv (Figura 5.16). Os experimentos de assimilação de 

dados intensificam o fluxo para o norte e aumentam os valores do transporte. 

Em média, o experimento com assimilação de TS, ζ e TSM (controle) indica um 

transporte de 47,64 ± 12,32 Sv (26,13 ± 5,58 Sv) e superestima (subestima) os 

valores de transporte médios alcançados por Spadone e Provost (2009) em 

~41,5°S a partir de correntômetros, ~32 Sv, e de dados altimétricos, 34,35 ± 

7,4 Sv. Também a partir de dados altimétricos e incluindo dados in situ, Artana 

et al. (2017) estimaram um fluxo médio de 37,1 ± 2,6 Sv, acima de 1500 em 

~41°S. 
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Figura 5.15 – Perfis verticais do campo médio de velocidade meridional na seção 
zonal de 46°S produzidos a partir dos experimentos controle e com 
assimilação. Valores de velocidade positivos (negativos) indicam 
sentido para norte (sul). 

 

 

Figura 5.16 – Curvas do transporte (em Sv; 1 Sv = 106 m3 s-1) estimado para a CM em 
46°S durante o período de 01 de julho de 2009 a 30 de junho de 2010. 
Os valores do transporte são calculados a partir dos resultados das 
previsões dos experimentos com assimilação de somente perfis TS 
(azul), perfis TS e ζ (vermelho), perfis TS e TSM sem localização 
vertical (cinza), perfis TS e TSM com localização vertical (verde) e perfis 
TS, ζ e TSM com localização vertical (vermelho tracejado). 
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6 CONCLUSÕES  

Neste estudo, simulações por conjuntos foram realizadas com diferentes 

perturbações nas condições de contorno do modelo oceânico, incluindo os 

fluxos de superfície e a batimetria, para investigar as incertezas na 

representação numérica do modelo. Os resultados mostram que o vento tem 

um papel principal e é crucial na determinação da variabilidade do oceano na 

superfície. As perturbações apenas no vento provocam um espalhamento do 

conjunto oceânico muito similar a aquele visto quando todos os forçantes são 

perturbados. Muito deste efeito é devido à importância do vento na 

determinação dos fluxos de calor e momentum através da fórmula bulk.  

As perturbações nos fluxos de radiação também provocam um impacto 

relativamente alto na TSM. Perturbações sobre outros tipos de campos 

atmosféricos geram um menor impacto. Por exemplo, as perturbações na 

temperatura do ar, fluxos de radiação e umidade específica geram um maior 

impacto na TSM, enquanto perturbações na precipitação impactam a SSM. Os 

resultados mostram uma forte influência da ZCAS no oceano subjacente, sete 

dias após a inicialização das simulações, onde as perturbações na precipitação 

e nos fluxos de radiação produzem um maior impacto no espalhamento do 

conjunto da SSM e TSM, excedendo 0,08 e 0,2 °C, respectivamente. 

Entretanto, um impacto mais elevado no oceano ocorre no experimento 

que emprega perturbações na batimetria do modelo oceânico, especialmente 

em águas rasas. Os valores do espalhamento são maiores nas regiões 

oceânicas acima da plataforma continental e talude. A forte dependência da 

topografia oceânica é devido às coordenadas verticais sigma do ROMS, que 

seguem a batimetria. 

Alguns padrões são identificados e mostram uma evolução do 

espalhamento do conjunto seguindo direções específicas ao longo da mesma 

profundidade, indicando que a dinâmica interna do modelo propaga os valores 

do espalhamento das variáveis oceânicas. Após alguns meses de integração, o 

impacto no espalhamento do conjunto oceânico a partir dos experimentos com 



98 

 

perturbações na atmosfera e na batimetria torna-se bastante similar. Por 

exemplo, o espalhamento do conjunto destes experimentos apresenta 

resultados semelhantes em 1 de julho de 2009, com os maiores valores do 

espalhamento nas regiões de alto gradiente de T: frentes oceânicas e 

termoclina. Isto sugere que a dinâmica interna do modelo pode dominar após 

alguns meses de integração.   

Este estudo do conjunto oceânico permite a extração de informações 

importantes a partir das correlações dos erros entre as variáveis oceânicas. Na 

vertical, a TSM e a T de subsuperfície mostram altos valores de correlação no 

interior da camada de mistura oceânica, aumentando a correlação em direção 

a superfície do oceano. Em contraste, as correlações dos erros de ζ e a T de 

subsuperfície mostram maiores valores de correlação em direção aos níveis 

mais profundos na região da termoclina, pelo menos, até 200 m.  

Em adição, as correlações do erro da TSM de dois pontos situados sobre 

a CB e CM em relação à própria TSM e a T dos pontos de grade restantes no 

domínio numérico permitem a identificação de padrões que se estendem até os 

níveis mais profundos, seguindo o fluxo da CB e da CM. Estes padrões que 

dependem do fluxo são importantes características para os experimentos de 

assimilação de dados nos quais a matriz de covariância dos erros é estimada a 

partir de um conjunto, pois estes métodos visam representar as incertezas 

reais do modelo oceânico e aproximam estas incertezas ao erro do dia. 

Os experimentos de assimilação de dados promovem uma correção 

importante na representação dos transportes da CB e CM ao longo do limite 

oeste do Atlântico Sul. Os valores encontrados a partir desses experimentos 

são mais próximos aos da literatura na maioria dos casos. Por exemplo, na CB 

em 22°S, o experimento com assimilação de perfis, ζ e TSM e o experimento 

controle apresentam um transporte médio de 5,5 Sv e 8,90 Sv, 

respectivamente, enquanto Silveira et al. (2004) estimaram um transporte de 

5,6 Sv. Em 30°S, os mesmos experimentos com assimilação e (sem 

assimilação) apresentam um transporte para o sul de 17,07 Sv (34,07 Sv), 

enquanto Müller et al. (1998) em 28°S e Schmid e Majumder (2017) 



99 

 

encontraram 16,2 Sv e 15 Sv, respectivamente. Em média, os experimentos 

com assimilação (controle) superestimam (subestimam) o transporte da CM em 

relação aos resultados de Spadone e Provost (2009) e Artana et al. (2017).   

Desta forma, o experimento controle gera um transporte mais intenso 

para o sul da CB e menos intenso para o norte da CM. Era esperado que este 

balanço posicionasse a CBM mais ao sul. Entretanto, os resultados do controle 

colocam a CBM em latitudes mais ao norte. Por outro lado, a assimilação de 

perfis T e S, ζ e TSM promove uma redução do transporte da CB, intensifica o 

transporte da CM e posiciona a CBM mais ao sul. Este resultado é 

parcialmente contrário às conclusões de Matano (1993) e Matano et al. (1993), 

as quais definiram a importância do balanço dos transportes da CM e CB no 

posicionamento da CBM. No entanto, as correções a partir da assimilação de 

dados são importantes e colocam a CBM mais ao sul em latitudes mais 

próximas a posição média, 38°S. Entre os fatores que interferem na posição da 

CBM, Smith et al. (1994) concluíram a incapacidade de águas mais densas da 

CM penetrarem na circulação do giro subtropical, que é confinada às camadas 

superiores do modelo. Este confinamento na superfície do giro subtropical não 

é visto nos resultados do experimento controle. Por exemplo, os resultados em 

30°S indicam que o controle coloca a bifurcação, em níveis intermediários da 

CSE, em latitudes ao norte de 30°S, apresentando um fluxo contínuo para o sul 

da CB e não um fluxo confinado aos níveis superiores. A Figura 2.3, extraída 

de Pezzi et al. (2005), pôde mostrar o confinamento da CB com temperaturas  

mais elevadas na região ao norte de ~39,25°S e acima de ~500 m. Em 30°S, o 

experimento controle também não representa o fluxo para o norte da CCI em 

águas intermediárias. Portanto, o fluxo contínuo para o sul da CB, da superfície 

ao fundo, deve impor uma dinâmica diferente na região da CBM, posicionando-

a em latitudes mais ao norte. Enquanto os experimentos com assimilação 

representam a circulação na região oeste do giro subtropical com mais 

acurácia em 30°S, exibindo um transporte em direção ao sul da CB de acordo 

com a literatura e representando o fluxo para o norte da CCI em águas 

intermediárias. Nessa latitude, Pereira et al. (2014) também representaram um 
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transporte em direção ao norte da CCI a partir de resultados de reanálise e 

modelos de alta resolução.   

Os experimentos foram avaliados e os resultados mostram a importância 

da assimilação de dados na correção da representação oceânica no ATS. A 

assimilação de perfis verticais é fundamental na correção de T e S em 

subsuperfície. A localização vertical da TSM é importante, possibilitando o 

impacto da assimilação da TSM apenas nos níveis superiores acima da 

profundidade da camada de mistura oceânica. Sem a localização vertical da 

TSM, os resultados de T e S são degradados abaixo da camada de mistura. A 

assimilação somente de perfis in situ aumenta o erro de ζ na região ao sul de 

30°S. A inclusão da assimilação de ζ é importante na correção desta variável e 

promove uma correção na região da CBM, frentes oceânicas e adjacências, 

onde caracteristicamente existe uma alta variabilidade da mesoescala.  A 

assimilação somente de perfis T e S reduz o erro da TSM em algumas regiões 

ao redor do ATS, porém aumenta o erro sobre a CB. A inclusão da assimilação 

de ζ melhora a representação da TSM na região da CB. Entretanto, os 

melhores resultados da TSM são obtidos somente com a inclusão da 

assimilação da própria TSM. Os valores do RMSD em relação às componentes 

de velocidade do OSCAR indicam que a assimilação de perfis promove uma 

importante correção na representação da CB, porém a inclusão da assimilação 

de ζ é crucial na correção dos campos de velocidade na região da CBM e 

adjacências. A assimilação de dados de TSM também produz uma correção na 

representação da CBM, muito decorrente da alta quantidade de dados de TSM 

na região, o que permite uma melhor representação da mesoescala.   

O experimento controle apresenta resultados da ECT com um padrão que 

não permite identificar as regiões da CB, CM e CBM. Enquanto a assimilação 

de ζ promove uma importante melhoria, permitindo a representação da ECT de 

forma semelhante ao campo da ECT produzido a partir dos campos de 

velocidade do OSCAR. Portanto, a assimilação de ζ é de fato importante para a 

representação da variabilidade mesoescala com acurácia.  
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Com este estudo, percebe-se que os resultados podem ser melhores se 

algumas investigações forem feitas nas configurações do ROMS futuramente. 

Novos experimentos, com o modelo oceânico, devem ser feitos sem 

assimilação de dados, testando-se alguns parâmetros do ROMS, como o de 

tensão do fundo. Este parâmetro pode frear/acelerar o fluxo da CM. 

Recomenda-se a ampliação do domínio numérico para incluir o fluxo da CCA, o 

que pode trazer benefícios na representação da CM. Atualmente, a formação 

da CM não está sendo perfeitamente representada utilizando médias mensais 

como condições de contorno laterais. Novos experimentos também devem 

substituir as condições de contorno laterais por produtos de maior frequência 

temporal.   
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APÊNDICE A - Demonstrações simplificadas da equação da matriz de 

covariância dos erros da análise (Equação 2.4) e da equação do ganho de 

Kalman (Equação 2.5) 

Suponha que o estado verdadeiro (
[), do inglês true state, seja subtraído 

em ambos os lados da equação da análise (Equação 2.3): 


� − 
[ = 
� − 
[ + &t() − *
[ − (*
� − *
[)u 
Definindo ¾� =  
� − 
[, ¾� = 
� − 
[ e ¾) = () − *
[, obtém-se:  

¾� = ¾� + &4¾) − *¾�7 

A matriz de covariância dos erros da análise ( �) é inicialmente definida 

como  � = ¿4¾�(¾�")7 = ¾�¾�"666666.  

¾�¾�"666666 ≈ ¿ 'p¾� + &4¾) − *¾�7rp¾� + &4¾) − *¾�7r"+ 

Aplicando a propriedade de operação matricial (ÀÁÂ)" = Â"Á"À": 

 � = ¾�¾�"666666 ≈ p¾�¾�"666666 − ¾�¾�"666666*"&" + ¾�¾)"666666& − &*¾�¾�"666666 + &*¾�¾�"666666*"&"
− &*¾�¾)"666666&" + &¾)¾�"666666 − &¾)¾�"666666*"&" + &¾)¾)"666666&"r 

 

De forma análoga,  � = ¿ '¾�4¾�"7+ = ¾�¾�"666666 denota inicialmente a matriz 

de covariância dos erros da previsão e - = ¿4¾)(¾)")7 = ¾)¾)"666666 a matriz de 

covariância dos erros das observações. Assumindo que não há covariância 

entre os erros das observações e da previsão, os termos ¾�¾{"666666&, &*¾�¾{"666666&", 

&¾{¾�"666666 e &¾{¾�"666666*"&" são iguais a zero. Portanto, obtém-se a matriz de 

covariância dos erros da análise (Equação 2.4). 

 � =  � −  �*"&" − &* � + &* �*"&" + &-&" = 

=  � − &* � − ( � − &* �)*"&" + &-&" = 
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= ( � − &* �)(, − *"&") +  &-&" = 

 � = (, − &*) �(, − &*)" + &-&"         (Equação 2.4) 

Como as observações são assimiladas para minimizar os erros da 

análise, o traço da matriz  �, i.e. ./( �), é mínimo com um & ótimo. No 

mínimo, o diferencial do ./( �) em relação à & deve ser zero, então: 

ÃÃ& ./( �) = 0 

ÃÃ& ./( � −  �*"&" − &* � + &* �*"&" + &-&") = 0 

Três propriedades da derivada do traço da matriz são importantes aqui:  
WW& ./(À&") = À, 

WW& ./(&À) = À", 

WW& ./(&À&") = &À" + &À.  

 

Como  � = ( �)" e - = -", então: ÃÃ& ./( �) =  − �*" −  �*" + &* �*" + &* �*" +  &- + &- 

 x �
x& = −2 �*" + 2&* �*" + 2&- 

Igualando a zero, obtém-se a equação do ganho de Kalman (Equação 

2.5): 

2(&* �*" −  �*" + &-) = 0 

&(* �*" + -) =  �*" 

& =  �*¼(* �*¼ + -)��               (Equação 2.5) 
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