Capitulo I – “Upwelling” e Radiocarbono

1. Introdução.

Para se conhecer e estudar o ciclo do carbono, o isótopo radioactivo deste elemento – o 14C – constitui uma ferramenta fundamental. Também a determinação da concentração de radiocarbono nas diversas regiões do oceano (quer ao longo da coluna de água, quer latitudinal ou longitudinalmente) proporciona um meio importante para descrever e quantificar o movimento das massas de água oceânicas (McNichol, 1996). Além disso, em paleoceanografia ou em paleoclimatologia, as quais estão intimamente relacionadas, o método de datação pelo 14C permite estabelecer o esqueleto cronológico (para um limite de idade inferior a ca. de 50 ka) no qual se podem ordenar os diversos acontecimentos ou fenómenos estudados ou identificados.
Um conhecimento aprofundado das paleocirculações oceânicas e de paleoclimas pode ser obtido através da determinação, para a época em causa, de alguns parâmetros característicos das massas de água oceânicas. Os métodos clássicos mais utilizados para atingir esse desiderato baseiam-se no estudo de microfósseis (foraminíferos, radiolários, ostracodos, restos de fitoplâncton, como sejam as diatomáceas), de nanofósseis calcários, e suas associações, existentes em testemunhos verticais de sedimentos (“cores”) colhidos nos fundos marinhos. A partir dessa análise e das composições isotópicas ((13C e (18O) de determinados microfósseis calcários podem obter-se informações sobre paleotemperaturas, níveis de nutrientes e salinidade das massas de água de uma determinada região, para uma dada época. Outros paleoindicadores (“proxies”) têm também sido ultimamente muito utilizados como, por exemplo, o (15N e o (30Si, as razões Cd/Ca, Mg/Ca e Ba/Ca (van Geen e Husby, 1996; Henderson, 2002), além dos denominados biomarcadores moléculares (cetonas insaturadas de cadeia comprida – índice 
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 ), os quais resistem à destruição diagenética, mesmo em sedimentos muito antigos, e que constituem ferramentas cada vez mais importantes em estudos paleoceanográficos e paleoclimáticos (Bard et al., 1997; Cacho et al., 2000; Prahl, Muehlhausen e Zahnle, 1988; Prahl, Wolfe e Sparrow, 2003; Sachs e Anderson, 2003).
 Note-se, contudo, que os sedimentos oceânicos estão sujeitos à bioturbação, de que resulta, em geral, a mistura dos 8-10 cm do topo da coluna sedimentar. Este fenómeno limita a resolução temporal destes métodos a 2000-3000 anos (para taxas de sedimentação usuais). Daí a sua aplicação quase exclusiva para períodos ante-holocénicos.

Para o Holocénico, em que interessa uma muito maior resolução temporal, outras vias terão de ser seguidas. O teor em radiocarbono das conchas marinhas, que é também um indicador paleo-oceanográfico (e paleoclimático), poderá constituir uma dessas vias, uma vez que esses restos calcários dos moluscos marinhos são muito vulgares em contextos arqueológicos e em depósitos sedimentares holocénicos.

A utilização de conchas marinhas em datação pelo radiocarbono, isto é, na obtenção de cronologias absolutas, é relativamente usual em Arqueologia e em Geologia do Quaternário. Para se obter a idade de uma concha marinha é necessário resolver dois problemas:

i) conhecer o teor inicial em radiocarbono da amostra, isto é, o seu teor neste radioisótopo quando se deu a morte do molusco que a formou; 

ii) o seu teor actual, depois de livre de qualquer eventual contaminação que tenha ocorrido depois da morte do animal que a originou.

A resolução da segunda questão  encontra-se devidamente equacionada e não oferece quaisquer dificuldades através de várias técnicas bem estabelecidas de tratamentos de descontaminação das amostras e de medição da sua radioactividade (do seu teor em radiocarbono).

 Já em relação à primeira questão, deverá notar-se que a situação é diferente da relativa às amostras da biosfera terrestre. Para estas, a sua radioactividade, no referente ao 14C, espelha a radioactividade da atmosfera contemporânea, a qual é convenientemente representada por uma determinada percentagem da actividade do padrão moderno (ácido oxálico N.B.S.) utilizado em datação pelo radiocarbono. Para as conchas marinhas, o carbonato, de que são essencialmente constituidas, formou-se em equilíbrio com os carbonatos dissolvidos na água do mar, a qual é deficiente em 14C comparada com a atmosfera. Essa deficiência em 14C daquele reservatório geoquímico do carbono denomina-se efeito de reservatório oceânico e é necessário quantificar esse efeito para se conhecer o teor inicial em radiocarbono deste tipo de amostras.

Na  costa  ocidental  da  Península  Ibérica  (e,  também,  em  parte  da  sua  orla 
atlântica meridional) ocorre sazonalmente um fenómeno físico, o “upwelling”(1) costeiro, definido como o transporte vertical de águas profundas para a superfície do oceano por processos diferentes da turbulência ou da difusão. A existência do fenómeno de “upwelling” traduz-se numa menor actividade específica do 14C nas regiões oceânicas afectadas, uma vez que as águas de profundidade que afloram à superfície são mais deficientes em radiocarbono do que as águas oceânicas superficiais onde esse fenómeno não ocorre e, por conseguinte, essa menor actividade específica do 14C reflectir-se-á nos organismos marinhos que vivam nessas águas.

 Dado que quaisquer variações de condições oceanográficas, que originem  variações da actividade específica do 14C nas massas de água oceânica envolvidas, ficam registadas nas conchas dos moluscos que viveram nessas massas de água, então  o teor em 14C das conchas marinhas constitui um indicador paleo-oceanográfico (Diffenbaugh et al., 2003; Ingram, 1998; Kennett et al., 1997; Soares, 1997; Soares e Carreira, 1996).

O objectivo desta dissertação é quantificar o efeito de reservatório oceânico nas orlas costeiras ocidental e meridional da Península Ibérica – entre o Cabo Ortegal e o Cabo de S. Vicente e entre este e o Estreito de Gibraltar – e, através dessa quantificação, determinar a ocorrência, a intensidade e, por conseguinte, a eventual variabilidade do “upwelling” costeiro durante o Holocénico nas regiões referidas. Uma vez que a ocorrência e o grau de intensidade do “upwelling” costeiro dependem fortemente, entre outros factores, do sistema climático existente, procurar-se-á, também, correlacionar variações da intensidade do fenómeno, que eventualmente sejam determinadas, com outros indicadores paleoclimáticos. Deste modo será possível identificar, com uma certa margem de segurança, eventos oceanográficos e oscilações climáticas que tenham ocorrido durante o Holocénico.

Os resultados de uma primeira fase desta investigação serviram de base à dissertação apresentada pelo autor nas provas de acesso à categoria de Investigador Auxiliar  (Soares,   1989),  tendo   sido,  posteriormente,  objecto  de  publicação (Soares, 

1 Este termo poderá ser traduzido em português por afloramento ou ressurgência. Contudo, dado o seu uso universal, preferimos não traduzi-lo ao longo deste trabalho. A mesma opção tem sido tomada por outros investigadores nacionais (Dias, 1987, p. VI. 9).

1993a, 1995).  Esses  resultados quantificavam, pela primeira vez, para alguns troços da costa portuguesa, o efeito de reservatório oceânico e permitiam correlacionar, para certos períodos cronológicos holocénicos, o valor desse efeito com a intensidade do “upwelling” costeiro que teria existido naquelas regiões. Os dados então obtidos serão, agora, integrados num conjunto mais vasto, quer numa base geográfica, quer numa base cronológica, o qual será apresentado mais adiante e que servirá para determinar a variabilidade do “upwelling” costeiro durante o Holocénico nas margens ocidental e meridional da Ibéria atlântica.
2.  Os reservatórios geoquímicos do carbono. O reservatório oceânico.
Pode considerar-se que, na Terra, o carbono existe em cinco grandes reservatórios geoquímicos: os sedimentos, o oceano, o solo (húmus), a biosfera terrestre e a atmosfera (Fig. 1a). Embora os sedimentos contenham a maior parte do carbono existente, podem, no entanto, considerar-se como um reservatório “passivo”, em virtude das trocas de carbono entre este e os outros quatro serem diminutas. Por isso, normalmente, não é considerado quando se estuda o ciclo do carbono.

A atmosfera é presentemente, de todos os reservatórios geoquímicos do carbono, o conhecido com maior precisão. Seguem-se-lhe o oceano e a biosfera terrestre. Apesar das investigações intensivas das últimas décadas, as dimensões dos reservatórios biosfera terrestre e solo são conhecidas ainda com uma incerteza de cerca de 25% e 50%, respectivamente. Por outro lado, as taxas de tranferência de carbono entre o oceano e a atmosfera e entre esta e a biosfera terrrestre são conhecidas com uma incerteza de cerca de 20%, mas entre o solo e a atmosfera qualquer valor apresentado não passará de um palpite (Broecker et al., 1980; Levin e Hesshaimer, 2000).

Consequentemente, quando se procura descrever as respostas atmosférica e oceânica a “injecções” de CO2 e de 14C na atmosfera, há que fazer uso de modelos para o ciclo de carbono em que se utilizem somente parâmetros de transporte, cujos valores tenham sido estimados com confiança. Além disso, os modelos são normalmente simples.

O  modelo  mais   utilizado  e  que   parece   descrever   melhor   os   fenómenos 
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observados é o de Oeschger et al. (1975). Nele são considerados apenas três reservatórios geoquímicos:  a atmosfera,  a biosfera terrestre  e o  oceano. No  entanto, para muitas aplicações, estes reservatórios podem e devem ser subdivididos. A atmosfera poderá subdividir-se em estratosfera e troposfera; a biosfera terrestre em materiais lenhosos de vida longa (algumas dezenas de anos) e materiais de vida curta e, por fim, o oceano subdividir-se-á em oceano superficial (a camada superior ou camada de mistura – “mixed layer” – com cerca de 75 m de espessura) e em oceano profundo (a partir daquela profundidade).

Na Fig. 1b faz-se uma representação simplificada destes reservatórios não se considerando as subdivisões dos dois primeiros. Ela constitui a base do modelo mais simples  de  Oeschger  e  colaboradores, no  qual se considera que existe uma boa mistura dos componentes na atmosfera e na camada superficial do oceano. Considera-se, ainda, que o transporte de material na camada profunda se dá, apenas, por difusão turbulenta, caracterizada pela constante K. Por outro lado, considera-se que a distribuição do 14C pelos reservatórios deverá estar num estado estacionário, isto é, a taxa de produção de 14C, Q, deverá igualar a taxa de decaímento (ver Fig. 1b):
Q/λ = RaNa+RbNb+RocNoc           (Siegenthaler et al., 1980, p. 178)

em  que  λ = 1/8267 a−1.

A diferença  de  teores  de  14C  entre  a  atmosfera (Ra = 100%) e o oceano (Roc = 84%) corresponde a uma idade aparente de 1440 anos (de 14C) para o carbono oceânico.

Ao observarem-se os valores de (13C apresentados na Fig. 1b verifica-se que existe um fraccionamento isotópico quando o dióxido de carbono atmosférico se transforma, no oceano, em bicarbonato ou precipita como carbonato por processos químicos ou biológicos. Durante a transferência do CO2 (gás) da atmosfera para o oceano – CO2 (dissolvido) – não ocorre ou ocorre em pequena escala o fraccionamento isotópico. Ele vai dar-se, sim, com a reacção:

CO2 (dissolvido) + H2O                         H+ + HCO3–        (Mangerud, 1972, p. 147) 

Se existisse equilíbrio isotópico, o oceano deveria ter uma actividade específica de 14C superior em 16‰ à da atmosfera. Observa-se, pelo contrário, que as águas oceânicas superficiais têm uma actividade específica próxima da do padrão moderno de referência, enquanto as águas profundas podem ter uma actividade 250‰ mais baixa (Mangerud, 1972). Isto significa que não existe um equilíbrio isotópico em 14C entre o oceano e a atmosfera, tal como não existe entre as diversas massas oceânicas. Em vez desse equilíbrio ocorre, como já se notou, uma situação de estado estacionário.

As trocas de carbono entre os diferentes reservatórios geoquímicos, as diversas circulações oceânicas e o decaímento radioactivo (o tempo de residência do 14C nos oceanos excede largamente – em mais de duas ordens de grandeza – o seu tempo de residência na atmosfera) constituem as razões pelas quais existe uma variabilidade, além de uma baixa actividade específica de 14C no oceano comparada com a da atmosfera. Este facto origina o chamado efeito de reservatório oceânico, isto é, qualquer organismo que se forme neste meio terá uma idade aparente, R, isto é, uma diferença de idade, da ordem de mais algumas centenas de anos, em relação a um qualquer organismo coevo da biosfera terrestre. Por outro lado, existem diversas correntes oceânicas, quer de superfície, quer de profundidade, e a situação é, como se sabe, variável de região para região. Esta variabilidade reflecte-se na variabilidade das actividades específicas do 14C nas diversas massas de água oceânica nas diversas regiões do Globo, como os programas GEOSECS (Geochemical Ocean Section Study) e WOCE (World Ocean Circulation Experiment), levados a cabo nas décadas de setenta e noventa, respectivamente, evidenciaram (vejam-se, por exemplo, Quay e Stuiver, 1980; Stuiver e Östlund, 1983; Peng, 1986,  para o primeiro programa, e Key, 1996; von Reden et al., 1997; Leboucher et al., 1999, para o segundo).

Assim, dado que neste trabalho se procura quantificar o efeito de reservatório na orlas costeiras atlânticas ocidental e meridional da Península Ibérica, será de examinar, desde já, qual a situação oceanográfica aí existente.

3. O fenómeno de “upwelling” na orla costeira atlântica da Península Ibérica.

3.1.  O Atlântico Norte – a situação oceanográfica global.

A situação oceanográfica na orla costeira atlântica da Península Ibérica será melhor compreendida tendo em conta a sua posição geográfica, na margem oriental do Atlântico Norte, e os grandes fluxos de águas oceânicas existentes no Atlântico. 

As grandes correntes de águas superficiais, com uma direcção norte, que transportam sal e calor, fazem parte da denominada circulação termohalina do “conveyor belt”. As águas do Oceano Índico e do Oceano Pacífico, que entram no Atlântico pelo sul de África e pelo sul da América, são componentes-chave do “conveyor belt”. Assim, a corrente das Agulhas, constituida por águas superficiais, quentes e muito salinas, desloca-se em direcção sul ao longo da costa SE africana; na região do Cabo, parte dessa corrente entra no Atlântico, enquanto a restante é “rectroflectida” para o Oceano Índico. Por outro lado, proveniente do Oceano Pacífico subantárctico entra no Atlântico Sul uma corrente fria e de baixa salinidade. A junção destas duas correntes, com um saldo positivo de calor e de sal, origina a Corrente do Atlântico Sul. Esta Corrente toma a direcção norte e atravessa o Equador, o que origina o aquecimento das suas águas, um aumento da evaporação e, por conseguinte, um aumento da salinidade. A latitudes médias e altas do Atlântico Norte, uma porção desta Corrente, que transporta calor e sal, agora denominada Corrente do Golfo, é deflectida para leste e sul, formando a Corrente da Margem Oriental do Atlântico Norte (Corrente das Canárias). Por fim, em áreas mais a norte do Atlântico e nos mares Nórdicos ocorre a mistura das águas salgadas e quentes da Corrente do Golfo com as águas menos salgadas e mais frias do Oceano Árctico. Dessa mistura resulta uma massa de água fria e salgada, muito densa, que se afunda. Ocorre, assim, um fenómeno de “downwelling” que dá origem à água profunda do Atlântico Norte (NADW – North Atlantic Deep Water) a qual, uma vez formada, toma uma direcção sul, ao longo da vertente ocidental da dorsal do Atlântico, em contra-corrente com as correntes superficiais, menos densas, até se juntar à circulação profunda que rodeia a Antárctida.

São estes grandes fluxos termohalinos atlânticos que influenciam de um modo determinante os climas existentes na Europa, América e África. Modificações, de origem interna e/ou externa, que esses fluxos experimentem resultarão em consequências importantes para o clima dessas regiões e mesmo para o clima a nível global.

Por outro lado, deverá notar-se que a circulação oceânica e a circulação atmosférica estão intimamente relacionadas. No Equador, tal como acontece com as massas de água superficiais oceânicas, que são aquecidas devido à forte radiação solar, também as camadas inferiores da atmosfera são aquecidas, fazendo com que se expandam e ascendam. O ar leve e quente eleva-se e acaba depois por arrefecer, espalhando-se para norte e sul, formando correntes de convecção. Às latitudes de cerca de 30º Norte e de 30º Sul o ar destas correntes desce, originando duas cinturas de altas pressões, conhecidas como zonas de anticiclones subtropicais. Estes anticiclones  subtropicais  originam  ventos   em   direcção  ao  Equador  –  os ventos alíseos – e ventos em direcção aos polos – os ventos de oeste. Estes últimos vão encontrar correntes de ar frio – os ventos polares de leste. Formam-se, então, depressões ao longo da frente polar, que mais não é que a fronteira, existente a latitudes não muito elevadas, entre as massas de ar polar e tropical. Assim, as regiões entre os 30º e os 65º Norte (ou Sul) são zonas de transição com tempo metereológico muito mutável. Esta situação origina a denominada Oscilação do Atlântico Norte (NAO – North Atlantic Oscillation) que consiste num “vaivém”, de larga escala, de massas atmosféricas entre um centro de altas pressões subtropical e um centro de baixas pressões polar no Atlântico Norte. Pode definir-se um índice da NAO (NAOI), o qual expressa o comportamento temporal da referida Oscilação, como a diferença de pressões, ao nível do mar, entre Stykkisholmer ou Akureyri, na Islândia, e Ponta Delgada, nos Açores (Cook et al., 1998). Este índice varia de valor de ano para ano apresentando, no entanto, uma tendência para permanecer positivo ou, pelo contrário, negativo durante vários anos (ver Fig. 2).
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Fig. 2 – Reconstrução do NAOI a partir de anéis de árvores datados de 1701 a 1980. As séries foram filtradas a fim de fazer sobressair as fases positivas e negativas do índice (adaptado de Cook et al., 1998, Fig. 6).
Um índice positivo corresponde a um centro subtropical de altas pressões mais forte do que o habitual e a uma depressão na Islândia mais acentuada do que o normal. O aumento da diferença de pressões entre os dois centros dá origem a mais e maiores tempestades de Inverno e a ventos mais fortes do sector Oeste nesta estação. Um índice negativo corresponde a um centro subtropical de altas pressões e a um centro depressionário mais fracos do que é normal. O gradiente reduzido de pressões origina poucas e débeis tempestades e ventos fracos de Oeste no Inverno.

A NAO interactua com, entre outros, a dinâmica da interface atmosfera-oceano, com as temperaturas superficiais da água do mar e, mesmo, com o vigor da Corrente do Golfo. Variações de largo período na circulação atmosférica no Atlântico Norte têm sido também relacionadas com a variabilidade da NAO. Esta Oscilação tem, por conseguinte, um enorme impacto, bem como um enorme significado na definição do clima do Hemisfério Norte, designadamente na Europa e na América do Norte (Cook et al., 1998; Hurrell et al., 2003).
3.2. O  “upwelling”  costeiro  entre  o  Cabo  Ortegal  e  o Cabo  de  S. 

Vicente.

Na costa ocidental da Península Ibérica, bem como em orlas costeiras de outras regiões a latitudes baixas ou médias, ocorre, principalmente durante a época estival, um fenómeno físico, o “upwelling” costeiro, definido como o transporte vertical de águas subsuperficiais para a superfície do oceano por processos diferentes da turbulência ou da difusão. Segundo a teoria de Ekman, o vento ao soprar, numa direcção constante e durante um certo tempo, provoca uma deriva das águas superficiais oceânicas na proximidade das costas. Walfrid Ekman, um físico/meteorologista/oceanógrafo sueco, nos inícios do séc. XX, formulou o primeiro modelo que permite descrever as correntes oceânicas superficiais produzidas pelo vento (“drift currents”). Ekman postulou que uma coluna homogénea de água seria posta em movimento devido à acção do vento sobre a sua superfície. No Hemisfério Norte, o movimento da camada mais superficial da água (uma camada de pequena espessura) seria na direcção de 45º para a direita em relação à direcção constante do vento. O movimento desta camada superficial irá originar que a camada de água subjacente (a lâmina de água subjacente), devido ao atrito, entre em movimento sujeito também a uma deflexão para a direita devido à força de Coriolis. Deste modo, a energia do vento é propagada ao longo da coluna de água a partir do topo, com cada camada sucessiva sendo deflectida cada vez mais para a direita e com uma velocidade menor que a da camada sobrejacente, até que o movimento termina (habitualmente, entre os 100-150 m). Forma-se, assim, a denominada espiral de Ekman e dela resulta que a coluna de água se deslocará com uma velocidade média que é função da energia trandmitida pelo vento e com uma direcção que é de 90º para a direita em relação à direcção constante do vento. No Hemisfério Sul, a deriva é para a esquerda em relação à direcção constante do vento, sendo esse sentido da deriva, como é evidente, resultante da força de Coriolis.
Consequências práticas deste movimento da água superficial (do denominado “transporte de Ekman”) são os fenómenos de “upwelling” e de “downwelling” costeiros. Assim, por exemplo, durante o Verão, o vento ao soprar de um modo constante do sector norte, paralelamente à costa ocidental da Península Ibérica, provoca um abaixamento do nível do mar e uma deriva para o largo das águas superficiais, sendo o seu lugar ocupado por águas subsuperficiais (geralmente, da região entre os 100 e os 200 metros de profundidade), mais frias e ricas em nutrientes, menos salinas e mais deficientes em radiocarbono. Indicadores deste fenómeno de “upwelling” costeiro são, portanto, as mudanças verificadas nos campos da temperatura, da salinidade e da densidade, bem como de outras características da água, tais como os teores em oxigénio dissolvido, em nutrientes e em fosfatos. De igual modo, o efeito de reservatório oceânico toma valores mais elevados nas regiões sujeitas a fenómenos de “upwelling” do que naquelas em que este fenómeno se não verifica. Pelo contrário, durante o Inverno, é frequente a existência de ventos, com uma certa constância, do sector sul na orla ibérica ocidental. Em situações deste tipo, as águas oceânicas superficiais são “empurradas” contra a costa, dando origem a uma elevação do nível do mar e ao fenómeno de “downwelling” costeiro, isto é, ao afundar das águas oceânicas superficiais.

O “upwelling” foi, pela primeira vez, assinalado para a orla costeira da Península Ibérica nos finais do século XIX e, posteriormente, nos anos quarenta do século passado, pelo oceanógrafo português R. G. Bôto (Oliveira et al., 1999) e pelo geógrafo alemão Lautensach (Ribeiro et al., 1987). Já na década de setenta, Wooster et al. (1976) retomam o estudo do fenómeno nesta região, mas integrada numa zona mais vasta constituida por toda a orla oriental do Atlântico Norte, entre as latitudes 12( e 43( N. Pouco depois, nos finais dos anos setenta e nos inícios da década seguinte, investigadores nacionais iniciam o estudo aprofundado do “upwelling” costeiro da Ibéria atlântica (Ferreira, 1984; Fiúza, 1982, 1983; Fiúza et al., 1982). Será sobre as publicações destes autores que, essencialmente, nos basearemos ao apresentar as características mais importantes deste fenómeno nesta região. Fiúza e colaboradores ocuparam-se mais das manifestações de ordem oceanográfica, enquanto Denise de Brum Ferreira se ocupou das causas meteorológicas ou aerológicas que lhe dão origem, o mantêm ou o fazem desaparecer. 

A  costa  ocidental  ibérica  estende-se ao longo do meridiano 9( W, entre 37( N e 43( 30’ N. O centro do anticiclone dos Açores migra ao longo do meridiano 38( W, de 27(N até 33(N, entre Março e Agosto. Então, a circulação atmosférica associada ao anticiclone dos Açores corresponde, na costa atlântica ocidental, a ventos fracos de oeste no Inverno e a ventos fortes de norte ou noroeste no Verão. Em conexão, pois, com a dinâmica do anticiclone dos Açores associada à migração sazonal da frente subtropical assiste-se a um aparecimento esporádico de ventos do sector norte em Maio e a um aumento da intensidade e estabilidade dos ventos deste sector em Junho, Julho e Agosto, atingindo uma frequência máxima de cerca de 90% em Julho. A este regime de ventos  corresponde um regime pronunciado de “upwelling” sazonal ao longo da costa ocidental em Julho, Agosto e Setembro, principalmente na sua metade sul (Fiúza, 1982; Fiúza et al., 1982). 


Fig. 3 – Anomalias SST representadas ao longo do ano e em função da latitude (segundo Fiúza, 1982, Fig. 4).

As anomalias climatológicas SST (“sea surface temperatures”), se utilizadas como indicador de “upwelling”, parecem indicar (ver Fig. 3) a ausência deste fenómeno a norte da foz do Minho, sendo a sua intensidade maior a sul do Cabo Carvoeiro (39( 20’ N), com um máximo de intensidade na região costeira de Sines (38( N). Os valores das anomalias SST também sugerem um máximo secundário em Agosto junto à fronteira norte de Portugal (42( N) e um mínimo de “upwelling” em Agosto, próximo de Espinho, que se deve possivelmente, segundo Fiúza (1983), à influência da descarga de água quente do rio Douro. A transição do mínimo anual de “upwelling” (Março – Abril) para o máximo de Verão tem lugar simultâneamente ao longo de toda a costa mas já a transição Verão-Inverno é menos bem definida, embora surja geralmente em Setembro-Outubro.

Um outro indicador de “upwelling” é constituido, por exemplo, pela abundância de diatomáceas nos sedimentos da plataforma continental, uma vez que, como se referiu, este fenómeno se traduz pela vinda à superfície de águas mais ricas em  nutrientes, o que origina uma produtividade muito alta de fitoplâncton (e, como resultante, também de zooplancton), no qual dominam as diatomáceas. Segundo Abrantes (1992) verifica-se uma abundância generalizada e relativamente homogénea de diatomáceas nos sedimentos  recentes  da  parte  norte  da  plataforma   continental  e  numa  banda  mais estreita  entre 

Fig. 4 – Padrão de distribuição das concentrações de diatomáceas em sedimentos recentes ao longo da orla costeira de Portugal. As concentrações são dadas pelo número de diatomáceas por centímetro cúbico de sedimento (segundo Abrantes, 1992, Fig. 2).
Sines e o Cabo de S. Vicente (Fig. 4). Esta distribuição reflecte um regime activo de “upwelling”, estável e homogéneo, a norte do canhão da Nazaré, bem como um regime também intenso de “upwelling” a sul de Sines, mas muito próximo da costa.
 O esquema da circulação costeira ao longo da costa ibérica ocidental é conhecido. Segundo Fiúza (1982), à superfície, durante a maior parte do ano, circula no sentido norte-sul uma massa de água com uma espessura de 100 a 200 m, a qual constitui a chamada Corrente de Portugal e que se pode considerar como o troço inicial ou troço norte da Corrente das Canárias. As suas características mostram uma variabilidade sazonal considerável, sendo dentro desta massa de água que, fundamentalmente, ocorrem os importantes movimentos verticais que constituem o fenómeno de “upwelling”. Entre os 100-200 m e os 1500-2000 m de profundidade o escoamento das águas oceânicas toma o sentido sul-norte, em contracorrente com as superficiais. Esta camada é constituida por duas sub-camadas: até cerca dos 500 m trata-se de uma massa de água, a ENAW (East North Atlantic Water), de origem subtropical (27( N, 30( W) e, a partir daquela profundidade, por uma massa de água de origem mediterrânica (MW). Por fim, por debaixo da MW circula em contracorrente (no sentido norte-sul) a DNAW (Deep North Atlantic Water) que apresenta uma baixa estratificação e uma grande homogeneidade.

Ainda, segundo Fiúza (1982), a ENAW atinge, por vezes, a superfície durante o Inverno, quando a Corrente de Portugal inverte a sua direcção. Por outro lado, em alguns locais da costa ocidental sul, durante o máximo de intensidade da estação de “upwelling”, a massa de água de origem mediterrânica atrás referida encontra-se bastante próxima da superfície, apresentando a ENAW alguma evidência de mistura com a MW, até à linha batimétrica dos 50 m da plataforma continental.

Complementando este panorama resumido das condições oceanográficas e climáticas, que estão na origem do surgimento do “upwelling” na costa ibérica ocidental, examinemos, agora, também de forma necessariamente resumida, os contributos que o estudo das condições meteorológicas, prevalecentes na Península Ibérica, trazem à compreensão do fenómeno.

Quais as condições meteorológicas regionais e aerológicas locais que conduzem ao aparecimento do “upwelling”, à sua manutenção e, por fim, ao seu desaparecimento? Como é que reage às perturbações do regime de ventos?

Pela teledetecção remota observa-se que o sistema não é estático. O “upwelling” aparece ao longo da costa, em qualquer momento do ano e em qualquer lugar, desde que as condições meteorológicas se proporcionem, o que parece mostrar que o meio marinho tem um tempo de reacção muito curto a qualquer oscilação climática.

Durante o semestre mais quente do ano, as massas continentais desempenham um papel importantíssimo na circulação aerológica regional. Em Junho e Julho, segundo Ferreira (1984), as situações depressionárias sobre Portugal são tão numerosas como as situações de margem oriental do anticiclone atlântico. Quer num caso quer noutro, um regime persistente de ventos norte existe na costa atântica ocidental da Península.

As situações depressionárias duradouras sobre a Península, durante a estação quente, explicam-se por uma acumulação de calor sobre os altos planaltos da Meseta. O aquecimento diferencial das baixas camadas de ar circulando sobre o interior ensolarado da Espanha e sobre o Atlântico fresco origina, pois, o aprofundamento de depressões térmicas localizadas. O gradiente de pressão na baixa tropoesfera é muito mais marcado entre a costa atlântica e o centro da Península do que entre este e a costa mediterrânica. À escala sinóptica esta depressão térmica revela-se por uma deformação em onda das isóbaras do flanco meridional ou oriental do anticiclone dos Açores. A continuação desta situação durante vários dias, acrescida de uma acumulação contínua de calor sobre Castela, faz com que a depressão térmica se torne mais cavada, identificando-se, então, sobre as cartas meteorológicas por isóbaras fechadas. Para que se observe esta situação meteorológica algumas condições deverão ser preenchidas. Assim é condição necessária a existência de condições anticiclónicas bem estabelecidas sobre o Atlântico. Depois, é necessário que a acumulação de calor nas baixas camadas da tropoesfera seja tal que o valor da adiabática seca seja estabelecido sobre uma espessura de pelo menos 1000 m, o que só acontece depois de vários dias de forte radiação solar sobre a Península. Sob tais condições, o gradiente de pressão entre o centro da Península e a costa atlântica atinge valores da ordem de 20-25 mb enquanto que, em relação à costa mediterrânica, não ultrapassa os 10 mb. Esta situação provoca, por um lado, a penetração na Península de ar mediterrânico ou mesmo sahariano e, por outro lado, leva ao aparecimento de ventos fortes persistentes de componente norte sobre a costa ocidental. 

Também, segundo Ferreira (1984), um outro fenómeno poderá também entrar em jogo para manter uma zona depressionária sobre a Espanha. Esse fenómeno consiste na passagem sobre a Península de vales planetários, os quais, mesmo se de fraca amplitude e altos na tropoesfera, activam o cavar de uma depressão, se já preexistir ar a menor pressão junto ao solo. 

É, portanto, o valor do gradiente de pressão entre dois nós isobáricos adjacentes, anticiclone marítimo e depressão continental, que rege a força dos ventos de componente norte sobre a fachada atlântica ibérica.

No entanto, outros fenómenos meteorológicos tornam ainda mais complexa a situação. O primeiro prende-se com as brisas marítimas. A intensidade, a duração e a extensão das brisas marítimas são condicionadas pela quantidade de calor cedida pelo solo à atmosfera, a qual se poderá transformar em energia cinética. O aquecimento intenso da região continental próxima da costa, conjugado com um oceano costeiro frio, origina um gradiente térmico e, por conseguinte, um gradiente de pressões favorável à circulação das brisas. Na costa ocidental da Península, devido ao efeito da força de Coriolis, a brisa em lugar de soprar do mar para o continente com uma componente oeste, acaba por ser desviada para a direita e soprar quase paralelamente à costa, reforçando a componente norte do sistema de ventos preexistente.

Em primeira aproximação, todas as situações meteorológicas anteriormente descritas estão na base dos fenómenos hidrológicos que ocorrem na fachada atlântica ocidental da Península. No entanto, condições locais vão aumentar a complexidade da situação à pequena escala regional, podendo intensificar o fenómeno de “upwelling” ou reduzí-lo ou, mesmo, anulá-lo.

Um dos condicionantes é a configuração da plataforma continental (Fiúza, 1983). Por exemplo, a isóbata dos -100 m, representativa da profundidade das águas-mãe dos “upwellings” mais intensos, encontra-se a cerca de 15 km da linha de costa da Beira Litoral, mas a menos de 5 km de Sines. No começo de Junho, o termoclina existe a cerca de 50 m de profundidade e, por conseguinte, antes da instalação franca do “upwelling”, uma camada superficial de água mais quente ocupa toda a plataforma sob uma amplitude de pelo menos 5 km face a Aveiro, mas somente de 2 km face a Sines. Daí, também, o padrão de distribuição das diatomáceas nos sedimentos superficiais da plataforma, a que atrás nos referimos.

Um outro condicionante é a geomorfologia das regiões litorais. Tem sido observado que logo após o início de um ciclo de ventos do sector norte dá-se o aparecimento do fenómeno do “upwelling” a sul de todos os principais cabos da costa ocidental e só num segundo momento as águas frias do “upwelling” ocorrem em toda a extensão da mesma. No entanto, a intensidade do fenómeno é sempre maior a sul dos cabos do que nas restantes áreas. Por outro lado, e por exemplo, o Cabo Finisterra parece ter um importante papel na instalação do “upwelling” ao longo da costa ocidental (Ferreira, 1984). Em Maio, os ventos relacionados com a orla setentrional do anticiclone dos Açores têm uma componente de noroeste e embatem perpendicularmente na região montanhosa entre o Cabo Finisterra e o Cabo Ortegal. O efeito aerodinâmico  desta região elevada origina uma divisão e uma deflexão do vento ao longo das costas – sobre a costa vasco-cantábrica, a direcção dominante será a de oeste, enquanto que nas costas galega e minhota será a de norte ou a de noroeste. A resposta a esta mudança de direcção dos ventos é rápida – no início de Junho, aparece uma mancha de águas frias (“upwelling”) entre os dois cabos, a qual, pouco a pouco, se estende para sul do Cabo Finisterra; por outro lado, na costa vasco-cantábrica e no fundo do Golfo da Gasconha, os ventos de oeste empurram as águas mais quentes contra a costa, observando-se, aí, um fenómeno de “downwelling”. Assim, no início da estação estival, as águas frias que se encontram junto à costa minhota não resultarão de qualquer fenómeno de “upwelling” local mas sim serão devidas a uma deriva para sul, resultante dos ventos de noroeste, da água que aflorou junto ao Cabo Finisterra. Esta situação é frequente durante todo o Verão e mantem-se mesmo até Outubro (ver Fig. 5).


Fig. 5 – Imagem fotográfica do satélite NOA-7-AVHRR da temperatura superficial do oceano no noroeste peninsular, a 2 de Outubro de 1984. A azul estão representadas as águas frias de “upwelling” (segundo Rey Salgado, 1993, p. 24 ).
Outro fenómeno condicionante é a formação de nevoeiro nas zonas costeiras. No litoral do Minho podem ocorrer até 100 dias de nevoeiro por ano, com um crescimento de frequência entre Junho e Outubro. Esta proporção diminui bruscamente a sul de Aveiro. O nevoeiro, diminuindo a radiação solar que atinge a superfície, quer oceânica quer continental, contribui para manter as águas costeiras frias, mesmo na ausência de um “upwelling” activo. É o que acontece no litoral do Minho, onde, no Verão, além de ventos do sector norte existe também um número razoável de dias de vento com outras direcções e as brisas marítimas não são canalizadas para um corredor norte-sul (ao longo do litoral), mas penetram profundamente para o interior, com uma componente oeste dominante (Ferreira, 1984). Pode mesmo dizer-se que o regime de “Nortada” no litoral do Minho, durante o Verão, não tem praticamente importância. Somente a sul de Aveiro é que este regime de ventos ganha importância. Por exemplo, em pleno Verão, durante a tarde, não é raro existir uma diferença de temperatura de 15(C entre Sines e Beja, o que provoca o aparecimento de brisas marítimas fortes no litoral alentejano, as quais devido à força de Coriolis tomam um sentido norte-sul. Daqui resulta um fortalecimento da componente norte do regime de ventos (do regime de “Nortada”) e, por conseguinte, uma intensificação do “upwelling” costeiro naquela região.

Por outro lado ainda, segundo Dias (1987), a análise da batimetria da plataforma continental portuguesa permite distinguir nela cinco regiões de características distintas, entre elas, a compreendida entre o paralelo da foz do rio Minho e o canhão submarino da Nazaré. É para esta região que afluem 65% dos principais rios portugueses, sendo a densidade da rede de drenagem e a pluviosidade anual muito maior a norte do paralelo 41( N do que a sul deste paralelo. Situação semelhante é a que ocorre nas Rias galegas, onde também no Verão se faz sentir a penetração das águas frias resultantes do foco de “upwelling” existente junto ao Cabo Finisterra, embora nas Rias a descarga da rede de drenagem seja mais importante do que na região portuguesa atrás referida, por ser mais localizada e resultar de uma maior precipitação.

Note-se que as águas continentais – rios e/ou águas subterrâneas – podem contribuir para uma diminuição do teor em radiocarbono das  águas marinhas costeiras, principalmente se essas águas continentais forem águas duras, devido à dissolução de carbonatos existentes na sua bacia de drenagem (Goodfriend e Flessa, 1997). Além disso, o bicarbonato existente nas águas continentais pode resultar não só da dissolução dos carbonatos das rochas, mas também da decomposição da matéria orgânica do solo e do dióxido de carbono atmosférico dissolvido na água. Os bicarbonatos com estas três origens existem em proporções variáveis de rio para rio e de aquífero para aquífero. Se o carbonato das rochas contribui com uma quantidade nula de radiocarbono, já a matéria orgânica do solo em decomposição pode ter uma idade de algumas centenas de anos podendo assim, embora em menor grau do que as águas duras, também contribuir para a diminuição do teor em radiocarbono na sua área de influência, designadamente nas áreas estuarinas (Robinson e Thompson, 1981). A entrada de água doce, em quantidade apreciável, em áreas sujeitas ao fenómeno de “upwelling” poderá, assim, mascarar o efeito daquele fenómeno no que diz respeito ao teor em radiocarbono das massas de água em causa, isto é, o elevado valor da deficiência em radiocarbono que se irá observar irá dever-se, não só à existência do fenómeno de “upwelling”, mas também à mistura da água oceânica com a água doce deficiente em 14C.

Em resumo, poderá afirmar-se que as condições meteorológicas e aerológicas regionais bem como a geomorfologia costeira proporcionam o aparecimento de águas frias de profundidade em toda a costa ocidental ibérica durante vários meses do ano, principalmente durante os meses estivais; além disso, é reconhecido um importante foco de “upwelling” junto ao Cabo Finisterra e verifica-se, por outro lado, que o fenómeno se intensifica a partir de Aveiro, à medida que se caminha para sul, atingindo o máximo de intensidade junto à costa alentejana.

3.3.  Entre o Cabo de S. Vicente e Gibraltar.
A costa meridional ibérica atlântica é constituida pela costa sul algarvia, orientada ao longo do paralelo 37º N, entre 9º W e 7º 20’ W, e pelo arco oriental do Golfo de Cádiz, com uma orientação grosso modo noroeste-sudeste entre a foz do Guadiana (37º 10’ N; 7º 20’ W) e o Estreito de Gibraltar (36º N; 5º 40’ W).

O aparecimento de águas frias que ali se verifica durante o Verão, embora  resultantes de um fenómeno de “upwelling”,  não se explica totalmente pelas condições aerológicas reinantes na região. Os ventos oeste que, no Algarve, poderiam dar origem a situações de “upwelling” activo são pouco frequentes durante a época estival. Os ventos de sul e sudeste, ao contrário dos ventos do sector oeste, são frequentes durante a época em causa, de Junho a Setembro-Outubro. Nesses mesmos meses, as brisas de mar sopram, geralmente, de oeste e de sudoeste ao longo da costa sul algarvia, mas não são suficientemente permanentes nem intensas para originar habitualmente o aparecimento do fenómeno de “upwelling”. O usual é que o surgimento daquelas águas frias aconteça quando a costa ocidental está sob a acção de ventos norte, moderados ou fortes, e o “upwelling” é, por conseguinte, intenso nessa costa. Também, neste caso, a abundância de diatomácias nos sedimentos da plataforma continental no Algarve permite inferir do comportamento do “upwelling” nesta região. Na Fig. 4 pode observar-se o efeito dinâmico do Cabo de S. Vicente, que origina a progressão para leste da banda de sedimentos com elevada quantidade de diatomáceas existente no litoral desde o sul de Sines. Na realidade, as águas frias de profundidade que emergem à superfície naquela região contornam o Cabo de S. Vicente e deslizam em direcção leste, ao longo do bordo da plataforma continental, até para além do paralelo da foz do Guadiana (Fig. 6). É frequente estas águas frias aproximarem-se da costa, propriamente dita, desde o Cabo de S. Vicente até à foz do Guadiana sob a acção dos ventos sul e sudeste, os mais frequentes durante o Verão, como atrás se referiu. É, no entanto, também relativamente vulgar que esta situação se complique e uma língua de água quente sob a acção do Levante, progrida para oeste, entre o litoral e as águas frias, atinja o Cabo de S. Vicente e derive, mesmo, para  norte,  ao  longo  da  costa  sul  alentejana.   No  entanto,  quando  esporadicamente  
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Fig. 6 – Distribuição das águas frias de “upwelling” na costa ocidental e no Golfo  de Cádiz  (situação de Verão) (segundo Ferreira, 1984, Fig. 27a). 
ocorrem ventos de oeste, dado o curto tempo de reacção do meio marinho a qualquer modificação do regime de ventos, observa-se uma zona de “upwelling” a este do Cabo de S. Maria, que pode existir em simultâneo com a zona de águas frias provenientes do “upwelling” da costa ocidental. Esta segunda mancha de águas frias, junto ao litoral, não ultrapassa a  Foz  do  Guadiana, onde se separa da costa e flue em direcção SE até ao Estreito de Gibraltar, formando a denominada “Frente de Huelva” – mancha de águas frias circulando entre as águas quentes da plataforma e as do centro do Golfo de Cádiz (Criado et al., 2003; Fiúza, 1983).
A situação durante o Outono-Inverno é, contudo, muito diferente. Em Faro, 45% das observações de Outubro a Março indicam a existência de um regime de ventos do sector oeste (Ferreira, 1984) e o “upwelling” pode ocorrer em toda a costa sul algarvia. Assim, aplicando a lei de Ekman a estas diversas situações de regime de ventos, poderá afirmar-se que o “upwelling” costeiro é, essencialmente, um fenómeno hidrológico estival na costa ibérica ocidental e de inverno na costa sul algarvia.

Quanto à costa andaluza do Golfo de Cádiz, a sua orientação e as condições meteorológicas e aerológicas aí reinantes durante todo o ano não conduzem ao surgimento do fenómeno do “upwelling” costeiro (Fiúza et al., 1982).

3.4.  “Upwelling” e efeito de reservatório oceânico – algumas questões.

Perante o quadro atrás traçado, duas questões principais se colocavam, quando se iniciou este trabalho, no referente à quantificação do efeito de reservatório oceânico costeiro na orla ibérica atlântica ocidental e meridional. 

A primeira refere-se à sua eventual variabilidade ao longo da costa. Em áreas extensas, com um elevado efeito de reservatório devido ao “upwelling”, é expectável uma variabilidade local do valor desse efeito devido à variabilidade espacial e/ou temporal do “upwelling” (Goodfriend e Flessa, 1997). No caso em apreço, parece poder considerar-se, desde logo, duas regiões distintas, a que poderão corresponder valores diferentes do efeito de reservatório: a costa ocidental e a costa sul. Além disso, dentro de cada uma delas será, porventura, de considerar subdivisões. Assim, a costa ocidental, caracterizada por um “upwelling” estival, dividir-se-á na zona correspondente à das rias galegas, com um centro de “upwelling” muito intenso na área do Cabo Finisterra, mas com grandes descargas de água doce nas rias; numa outra, entre a foz do rio Minho e Aveiro, na qual o “upwelling” será menos intenso, ocorre em menor número de dias e onde a afluência de água doce dos rios é também grande e, por fim, a zona de costa entre Aveiro e o Cabo de S. Vicente, com um regime de “Nortada” bem definido e intenso, que origina um “upwelling” costeiro muito activo, e que atinge um máximo junto à costa alentejana. Por outro lado, a costa meridional, em que o “upwelling” activo é esporádico no Verão mas, no entanto, sujeita ao aparecimento de águas frias de profundidade que emergem na costa ocidental e que devido ao efeito dinâmico do Cabo de S. Vicente afectam a costa algarvia, não atingindo a parte oriental do Golfo de Cadiz; além disso, estendendo-se a costa algarvia ao longo do paralelo 37( N e sendo frequentes os ventos do sector oeste no Outono e no Inverno, esta costa está também sujeita ao surgimento de fenómenos de “upwelling” sazonal, enquanto que o sector oriental do Golfo de Cádiz, entre a foz do Guadiana e o Estreito de Gibraltar, com uma orientação grosso modo NW-SE, não será afectado por este fenómeno. A costa meridional atlântica da Península Ibérica poderá, assim, dividir-se em duas zonas: a costa sul algarvia e a costa andaluza do Golfo de Cádiz.

A segunda questão prende-se com o saber desde quando o “upwelling” existe nas costas atlânticas ocidental e meridional ibéricas e se a sua intensidade, cuja variabilidade interanual é conhecida (Fig. 7), terá experimentado variações de largo período ao longo do tempo.
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Fig. 7 – Variabilidade das anomalias SST (que podem ser usadas como índice do “upwelling”), entre 1973 e 1981, junto a Sines (adaptado de Ferreira, 1984, Fig. 12).

Tem sido postulado que modificações relativamente pequenas da circulação termohalina no Atlântico Norte podem originar alterações climáticas com grande significado e extensão territorial. Por outro lado, a investigação dos arquivos paleo-ambientais oceânicos tem demonstrado que as modificações na circulação da NADW apresentam periodicidades de 550, 1000 e 1600 anos (Chapman e Schackleton, 2000). Em geral, a formação da NADW é menor quando prevalecem condições climáticas mais frias. Então, estes resultados implicam que o padrão de formação da NADW é um factor significativo que afecta a variabilidade do clima nas regiões do Atlântico Norte, na escala das centenas à do milhar de anos.

Esta variabilidade da circulação termohalina, acompanhada de mudanças climáticas de maior ou menor significado espacial e/ou temporal, tem correspondência na variabilidade do teor em 14C da atmosfera e do oceano. Por exemplo, uma menor produção da NADW, que ocorre, como já se referiu, em períodos climáticos mais frios, é acompanhada de teores mais elevados de 14C na atmosfera, os quais resultam ou são influenciados por uma menor taxa de transferência de CO2 da atmosfera para a camada superficial do oceano (Stuiver e Braziunas, 1993a).

Estudos recentes de comparação entre idades 14C de foraminíferos planctónicos e de materiais da biosfera terrestre contemporâneos, datáveis da transição do último tardiglaciar para o actual interglaciar, indicam que o efeito de reservatório oceânico tem variado não só espacialmente, mas também temporalmente de um modo inequívoco. Assim, a diferença em anos de 14C entre a atmosfera e o oceano superficial, no Atlântico Norte, é aproximadamente de 700-800 anos na transição do Dryas Recente para o Holocénico quando, actualmente, é da ordem dos 400 anos. Por outro lado, no mar Báltico, no início do Holocénico o efeito de reservatório seria de cerca de 1000 anos, enquanto que nos mares da Islândia e da Noruega a sua variabilidade nos últimos 50 000 anos ultrapassa o intervalo dos 1600 anos (Lowe e Walker, 2000).

No que se refere à Península Ibérica, modificações registadas na matéria de origem orgânica contida em “cores” obtidos nos sedimentos da sua Margem Continental – mudanças micropaleontológicas das associações de foraminíferos e de diatomáceas e variações das concentrações de biomarcadores moleculares (índice 
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) – mostram que as condições oceanográficas podem, nos últimos 160 ka, ter variado abruptamente entre três tipos de regimes (Pailler e Bard, 2002):

i) um primeiro regime, caracterizado por elevadas SST – temperaturas superfíciais das águas oceânicas – (17-22ºC) e baixa produtividade, típico dos períodos interglaciários, como os correspondentes aos estádios isotópicos 5 e 1;

ii) um segundo regime, que ocorreu por vários períodos durante os estádios isotópicos 6 e 2 e nas terminações II e I, o qual se caracteriza por SST baixas (menos 4-5ºC do que no regime anterior) e uma alta taxa de acumulação de matéria orgânica; esta correlação entre SST e produtividade sugere uma intensificação do “upwelling” costeiro;

iii)um terceiro regime, com SST muito baixas (6-12ºC) e extremamente baixa produtividade biológica, que ocorreu por curtas fases durante os estádios isotópicos 6, 4 e 2 ou como eventos abruptos (ca. 1 ka ou menos) durante o estádio isotópico 3.

A intensificação do “upwelling” corresponderá, provavelmente, a uma intensificação da circulação atmosférica subtropical no Atlântico Norte, a qual resultará da presença das calotes de gelo continentais. Na realidade, o estabelecimento de condições glaciares origina a migração para sul da frente polar e, por conseguinte, uma compressão meridional da circulação associada ao anticiclone do Atlântico Norte, com uma consequente intensificação dessa circulação atmosférica. Contudo, descargas maciças de icebergues, durante os eventos de Heinrich, reduzem muito provavelmente a salinidade, bem como os valores SST e a produtividade biológica, parecendo assim interromper o fenómeno de “upwelling”. Por outro lado, durante as terminações II e I observa-se uma intensificação do “upwelling” costeiro, o que deverá resultar de uma extensão para norte do anticiclone subtropical com um re-estabelecimento, durante o Verão, dos ventos do sector norte. 

Por outro lado, os perfis de produtividade e das SST obtidos dos “cores” estudados da Margem Continental Ibérica, apresentam padrões semelhantes (correlacionáveis) com o obtido com o registo isotópico em oxigénio do “core” de gelo GISP2. Este facto sugere que as modificações ocorridas nas condições oceanográficas na margem oriental subtropical do Atlântico Norte estão correlacionadas com o clima na Gronelândia central. O clima na Margem Continental Ibérica é, pois, claramente influenciado pelas mudanças ocorridas nas circulações atmosférica e oceânica do Atlântico Norte, bem como pela instabilidade das calotes de gelo do Hemisfério Norte e da circulação termohalina.

Quanto ao Holocénico (os últimos 11,7 ka), este era considerado, numa visão convencional que perdurou, talvez, até ao final dos anos oitenta, como climaticamente estável, sem evidência das mudanças climáticas bruscas que, a uma escala da ordem do milénio, caracterizam os períodos glaciários. Os registos isotópicos do oxigénio dos “cores” de gelo da Gronelândia central (GRIP e GISP2, por ex.) indicam, essencialmente, uma não variabilidade no Holocénico, com a notável excepção de um evento de frio, há cerca de 8,2 ka. No entanto, a obtenção e estudo, relativamente recente, de sedimentos marinhos a médias e altas latitudes mostrou que o clima do Holocénico tem sido também instável, experimentando uma série de reorganizações abruptas (Bond et al., 1997; Bond et al., 2001; McDermott et al., 2001; deMenocal et al., 2000).

O estudo das carotes obtidas no Atlântico Norte tem revelado que essas reorganizações são iniciadas por episódios abruptos de deslocação para sul, a partir de áreas a norte da Islândia, de águas muito frias, transportando icebergues. Ao mesmo tempo destes eventos, a circulação atmosférica na Gronelândia muda também abruptamente. Apresentam uma periodicidade próxima dos 1470±500 anos, periodicidade essa também observada em relação aos fenómenos que afectaram o final do Pleistocénico. Estes eventos, identificados nos “cores” oceânicos do Atlântico Norte pela existência de restos minerais transportados pelos icebergues (“ice-rafted debris” – IRD), apresentam picos de abundância em ca. 1400, 2800, 4200, 5900, 8100, 9400, 10300 e 11100 cal BP (Bond et al., 1997) e são conhecidos como os eventos de Bond (1 a 8, respectivamente).

Estas injecções de águas frias, com gelo associado, que ocorreram a norte da Islândia, provocam uma estratificação das águas oceânicas e uma diminuição dos valores das SST. Estes efeitos conjugados podem levar a uma redução da evaporação, a um aumento da precipitação, e a uma diminuição da circulação termohalina. Por sua vez, a conjugação de todos estes factores pode resultar, nos casos mais extremos, numa paragem na formação da NADW ou numa diminuição do seu fluxo, numa redução no transporte de calor para as latitudes mais elevadas e no estabelecimento de condições de frio na zona setentrional do Atlântico Norte e do adjacente continente europeu (Duplessy et al., 1992).

Por outro lado, haverá que notar que as flutuações dos fluxos de águas oceânicas, quer superficiais, quer profundas, têm sido, durante o Holocénico, síncronas. Será, assim, de esperar, que os eventos abruptos atrás referidos e as reorganizações das circulações oceânicas e climáticas a que deram origem estejam registados nos “proxies” existentes na Margem Continental Ibérica e que tenham inflenciado a ocorrência e a intensidade do “upwelling” costeiro nas margens atlânticas da Península. Tenha-se, também, em atenção a importância das condições  meteorológicas regionais e locais para o aparecimento, manutenção e intensidade do “upwelling”. Poderá, então, inferir-se que será de considerar como hipótese muito provável que tenha havido variabilidade da intensidade desse fenómeno costeiro durante o Holocénico.

A determinação do efeito de reservatório oceânico que, segundo alguns investigadores (Diffenbaugh et al., 2003; Kennett et al., 1997), constitui o “proxy” que proporciona o sinal mais directo sobre a actividade do “upwelling”costeiro, constituirá a base da investigação realizada para a elaboração desta dissertação e permitirá testar a inferência atrás expressa, isto é, permitirá determinar o comportamento do “upwelling” costeiro da Ibéria atlântica ao longo do Holocénico.
4. A determinação do efeito de reservatório oceânico.

4.1.   O seu cálculo até 1985.

Até à realização da 12ª Conferência Internacional sobre o Radiocarbono, levada a efeito em Trondheim, em 1985, na qual foram apresentadas novas curvas de calibração para datas convencionais de radiocarbono, entre elas, e pela primeira vez, a aplicável directamente a datas obtidas a partir de organismos marinhos (Stuiver et al., 1986), vários investigadores tinham já procurado quantificar o efeito de reservatório oceânico. Dada a variabilidade, de região para região, das condições oceanográficas costeiras, os valores determinados eram, como é evidente, aplicáveis apenas para as regiões de onde as amostras provinham.

Normalmente as amostras objecto de datação, que serviram de base a estes estudos, consistiam em conchas de moluscos marinhos. Duas vias foram seguidas. Uma consistiu em datar conjuntos de amostras constituidos por dois tipos de materiais estreitamente associados e contemporâneos: os originados na biosfera terrestre (carvões ou ossos) e os provenientes da biosfera marinha (conchas). A diferença de datas obtida entre os dois tipos de amostras provenientes dos dois reservatórios geoquímicos do carbono dava a idade aparente – R – dos organismos marinhos, isto é, quantificava o efeito de reservatório oceânico para a região em causa. Este caminho foi  seguido por Vogel e Visser (1981) para a costa ocidental da África do Sul (R =  440 ± 70 anos 14C) e por Albero et al. (1986) para a zona do Canal de Beagle, Argentina (R = 620 ± 140 anos 14C).

A outra via, a mais utilizada, consistiu em datar pelo radiocarbono conchas historicamente datadas, isto é, conchas de colecções museológicas de que se soubesse que a colheita tinha sido realizada em populações de moluscos vivos, em local e ano bem determinados. A colheita, por outro lado, devia ser anterior a 1950, a fim de evitar os efeitos dos testes de bombas nucleares. Em geral, foram analisadas conchas datadas dos finais do século passado ou da primeira metade deste. Vários investigadores utilizaram esta via, entre eles, Mangerud (1972), Gillespie e Polach (1979), Robinson e Thompson (1981) e Harkness (1983) para determinar o efeito de reservatório nas costas da Noruega (R = 450 ± 40 anos), da Austália (R = 450 ± 35 anos), nas costas do Pacífico da América do Norte – Washington e Oregon (R = 800 ± 25 anos), Norte da Califórnia (R =  680 ± 15 anos) e Baja California (R = 610 ± 20 anos) – e da Grã-Bretanha (R = 405 ± 10 anos), respectivamente.

Mangerud (1972) sistematizou correctamente, e de um modo simples, a via  seguida no cálculo da idade aparente, R, das conchas. Segundo Mangerud “a idade aparente de uma concha é definida como a idade 14C relativa ao momento da morte do organismo que a produziu” (p. 145). Deste modo, ao calcular a idade de conchas “fósseis”, R deve ser subtraída da data determinada para obter a verdadeira idade em anos convencionais de radiocarbono. É evidente que estas definições pressupõem que a data foi calculada tendo em conta o fraccionamento isotópico. Por outro lado, como se referiu, muitas das conchas utilizadas nestes trabalhos foram colhidas nos finais do século XIX ou na primeira metade do XX, quando já se procedia à queima, em grande quantidade,  de  combustíveis  fósseis  (com  teores  nulos  de  radiocarbono)  e, por conseguinte, há que tomar também em conta o efeito de Suess. Devido a este efeito, a actividade específica do radiocarbono na camada superficial do oceano deverá ter decrescido cerca  de  10‰  entre 1890 e 1950.  Mangerud e Gulliksen  (1975, p. 266)  apresentam uma curva  (Fig.8)
Fig. 8 – Curva de correcção para o efeito de Suess (segundo Mangerud e Gulliksen, 1975, Fig. 1).

que permite corrigir os valores determinados experimentalmente tendo em consideração o efeito de Suess.
Note-se, no entanto, que a determinação do efeito de reservatório oceânico, seguindo qualquer destas vias, não passa de uma primeira aproximação. E isto porque, em qualquer delas, R é considerado como uma constante – não se tem em conta a variabilidade ao longo do tempo do teor em 14C  da atmosfera terrestre, a qual se reflectirá necessariamente, embora de um modo atenuado, no teor em 14C da camada superficial dos oceanos (e da camada profunda, também). Este problema vai ser equacionado com a elaboração da curva de calibração para amostras marinhas apresentada em 1985, em Trondheim, na 12ª Conferência Internacional sobre o Radiocarbono (Stuiver et al., 1986).

4.2.   A curva de calibração para organismos marinhos.

As vias de cálculo do efeito de reservatório oceânico anteriormente descritas têm implícito que este se tem mantido constante ao longo do tempo o que, como se viu, não é verdadeiro.

O efeito de reservatório ou idade aparente deverá, antes, ser definido como a diferença entre datas convencionais de radiocarbono de amostras que viveram contemporâneamente na atmosfera e noutro reservatório geoquímico do carbono (Stuiver et al., 1986). Esta definição tem, agora, implícito que o efeito de reservatório é passível de ter variado ao longo do tempo (em vez de R deverá usar-se R(t), em que t significa tempo/data), devido à variabilidade do teor em 14C da atmosfera e, eventualmente, a modificações ocorridas nos parâmetros dos reservatórios oceânico e atmosférico que influenciaram a taxa de transferência de 14C da atmosfera para o oceano e vice-versa. 

Para equacionar o problema Stuiver et al. (1986) fizeram uso do modelo de Oeschger et al. (1975) para o sistema de transferência de carbono entre reservatórios. Não  se irá expôr pormenorizadamente como essa modelação foi realizada. Apenas se faz notar que foi tomada em consideração a variação do teor em 14C na atmosfera nos últimos 9000 anos, que se admitiu que essa variabilidade é apenas devida à modulação heliomagnética e geomagnética do fluxo de raios cósmicos que atingem a Terra, que o oceano, à escala global, foi sub-dividido em dois sub-reservatórios – a camada superficial (“mixed layer” – os 75 m superiores) e o oceano profundo e que, de igual modo, a biosfera foi subdividida em materiais de vida curta (tempo de residência  do  carbono  2,7 a),  correspondendo  a  10,6%  do total da biomassa, e em materiais de vida longa (tempo de residência 80 a), correspondendo a 89,4% da biomassa total. Por outro lado, a concentração do CO2 na atmosfera foi fixada em 280 ppm, a do C no oceano em 2,31 moles/m3, enquanto que na biosfera a quantidade de C existente foi fixada em 1900 Gigatoneladas. Além disso, a taxa de transferência do CO2 da atmosfera para o oceano fixou-se em 19 moles/m2a e o coeficiente de difusão vertical no oceano em 1,26 cm2/sec. Da aplicação deste modelo resultaram duas curvas que correlacionam a actividade do 14C na atmosfera com a actividade do mesmo radioisótopo na camada oceânica superficial, uma, e no oceano profundo, a outra, e que se irão traduzir em duas curvas de calibração para datas convencionais de radiocarbono obtidas a partir de organismos que viveram nesses sub-reservatórios (ver Fig. 9).


Fig. 9 – Curvas de calibração para a biosfera terrestre, para o oceano superficial e para o oceano profundo (segundo Stuiver et al., 1986, Fig. 5).

No entanto, dado que há variabilidade das condições oceânicas de região para região do globo, variabilidade essa que não é tomada em conta pelo modelo, haverá que calcular um parâmetro que traduza essa variabilidade. Se se admitir, em primeira aproximação, que a resposta a uma modificação do sinal atmosférico na região oceânica considerada é paralela à resposta do oceano como um todo, então esse parâmetro,  ao contrário do efeito  de  reservatório,  poderá ser considerado como uma constante. Stuiver et al. (1986, p. 982) propõem o cálculo desse parâmetro, a que chamam ΔR, do seguinte modo: a  partir da data convencional de  radiocarbono  P  obtida a partir de um organismo marinho cuja colheita se realizou no ano x d. C., a que corresponde a data Q obtida pela utilização do modelo mencionado (op. cit., Fig. 10a, reproduzida na Fig 10), obtem-se ΔR fazendo:

ΔR = P – Q
[image: image7.emf]


Fig. 10 – Curvas utilizadas no cálculo de ΔR, a partir de organismos marinhos cujo ano de colheita, anterior a 1950, se conhece com precisão (Stuiver et al., 1986, Fig. 10A).
Como pelo modelo não é possível calcular a incerteza associada a Q, quando se calibram datas fazendo uso destas curvas, os intervalos obtidos terão de ser sempre considerados como intervalos mínimos. De qualquer modo, é evidente que esta aproximação ao problema é mais exacta do que aquela utilizada anteriormente, dado ter em conta as flutuações do teor de 14C atmosférico ao longo do tempo.

Posteriormente, Stuiver e Braziunas (1993b) recalcularam as curvas de calibração para organismos marinhos tendo em conta algumas pequenas modificações (designadamente uma maior exactidão) da curva de calibração para a biosfera terrestre e alargando-as para o intervalo 1950 d.C. – 10 000 a.C. (note-se que, embora a curva de calibração para a biosfera terrestre vá para muito mais além de 10 000 a.C., como o modelo não tem em conta a eventual variabilidade da taxa de transferência do 14C entre a atmosfera e o oceano, não é lícito aplicá-lo para um período anterior ao Holocénico).  Por outro lado, acrescentaram uma outra via para a determinação de ΔR ao fazer uso das curvas  obtidas  pela  aplicação  do  modelo (op. cit., Fig. 15, reproduzida parcialmente na 

Fig. 11 – Curvas utilizadas no cálculo de ΔR, quando se dispõe de pares de amostras contemporâneas  da  biosfera  terrestre  e  da  biosfera  marinha (oceano  superficial),
 segundo Stuiver e Braziunas, 1993b, Fig. 15B.
Fig. 11) desde que se disponha, pelo menos, de um par de amostras contemporâneas – da biosfera terrestre e da biosfera marinha – independentemente da sua cronologia holocénica. A data convencional de radiocarbono da amostra da biosfera terrestre é convertida, fazendo uso da curva da figura atrás referida, numa data da biosfera marinha (por aplicação do modelo) a qual, subtraida da data convencional de radiocarbono determinada com a outra amostra (da biosfera marinha), dará o valor de ΔR. Note-se que a utilização da curva atrás referida pode originar uma multiplicidade de datas “marinhas” a partir de uma data convencional de radiocarbono, o que origina um aumento da incerteza, associada a ΔR, difícil de quantificar.
A curva de calibração para a biosfera terrestre tem sido, entretanto, sujeita a ligeiros aperfeiçoamentos, donde resultou a curva denominada INTCAL98 (Stuiver et al., 1998). O seu uso é recomendado (van der Plicht e Mook, 1998), tendo sido utilizada (a parte construida a partir da datação, com elevada precisão, de anéis de árvores dendrocronologicamente datados, isto é, até ca. de 10 000 a.C.) como “input” do modelo que temos vindo a referir e dando origem a novas curvas de calibração para organismos marinhos (Stuiver, Reimer e Braziunas, 1998). No entanto, a determinação de ΔR continua a fazer-se utilizando as vias anteriormente citadas, uma vez que esta nova curva não alterou de um modo minimamente apreciável os resultados que se obtêm com as curvas anteriores.
O valor de ΔR será, portanto, para uma determinada região oceânica, uma medida do efeito de reservatório ou, por outras palavras, um índice da deficiência em 14C da fracção do reservatório oceânico considerado.

Sublinhe-se que o modelo usado para o sistema de transferência de carbono entre reservatórios e que conduziu ao conceito e cálculo de ΔR utiliza apenas parâmetros de transferência independentes do tempo, pelo que isso implica que se assuma que as condições oceanográficas, nomeadamente na região em causa, não variaram ao longo do tempo. Este postulado pode e tem sido testado comparando datas de radiocarbono obtidas a partir de amostras associadas (contemporâneas) da biosfera marinha e da biosfera terrestre, colhidas em depósitos geológicos ou, mais vulgarmente, em depósitos arqueológicos. O trabalho preliminar que realizámos sobre o efeito de reservatório oceânico na orla costeira de Portugal Continental (Soares, 1989) põe, pela primeira vez, em causa que, durante o Holocénico, a constância de ΔR seja aplicável para qualquer região, nomeadamente naquelas susceptíveis de existência de um “upwelling” intenso (Stuiver e Braziunas, 1993b, p. 155; Southon et al., 1995). 

Existem, na verdade, alguns factores pertinentes a ter em conta para a aquisição de um valor rigoroso e fiável para ΔR. Assim, deverão ser devidamente investigados e caracterizados i) os processos regionais oceânicos, ii) as condições ambientais locais, iii) a relação entre o ciclo de carbono e as espécies marinhas utilizadas em datação e iv) as eventuais variações temporais dos factores anteriores (Phelan, 1999).  
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a) Diagrama com os cinco maiores reservatórios geoquímicos do carbono (adaptado de Broecker et al., 1980). Os números dentro dos rectângulos indicam as quantidades em unidades de 1015 moles de carbono inorgânico (números superiores) e de carbono orgânico (números inferiores) em cada reservatório. Os fluxos são dados em unidades de 1014 moles/ano.
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b) O ciclo de carbono (adaptado de Siegentlhaler et al., 1980) para aplicação do modelo de Oeschger et al. (1975). 
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