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RESUMO 
 

 

O ciclo do carbono é imprescindível para a vida humana. Em equilíbrio, ele é 
responsável pela manutenção da vida no planeta, uma vez que o carbono é um 
elemento presente em todas as moléculas orgânicas e em diversas inorgânicas. 
Com o aumento da influência antrópica no ciclo, desde o início da Revolução 
Industrial, esse ciclo passou a sofrer alterações em suas concentrações nos 
principais reservatórios: atmosfera, hidrosfera e litosfera. O dióxido de carbono 
(CO₂) é um dos gases responsáveis pelo efeito estufa, ou seja, o aumento de 
sua concentração acaba afetando o clima. Com isso, os oceanos passaram a 
desempenhar um papel significativo no equilíbrio do carbono disponível na 
atmosfera na forma de CO₂. 
A porção oeste do Oceano Atlântico Sul apresenta águas oligotróficas, com forte 
estratificação mantida por temperaturas superiores a 20°C, baixa concentração 
de nutrientes e produção primária reduzida. Nesse contexto, a Ilha de Fernando 
de Noronha atua de maneira significativa na região ao alterar os parâmetros 
físicos, oceânicos e atmosféricos. A influência da ilha nas porções oceânica e 
atmosférica foi analisada por meio da saída de um modelo acoplado oceano-
atmosfera (COAWST). Os parâmetros de estudo foram delimitados a uma 
profundidade de 300 metros na porção oceânica e até 100 metros de altura na 
porção atmosférica, considerando o período de três cruzeiros oceanográficos 
realizados nos anos de 2010, 2012 e 2014. Os dados modelados foram validados 
com dados in situ, e o modelo apresentou boas correlações, com significância 
estatística de 95%. 
Devido à presença da ilha, observa-se a formação de um warm wake na porção 
abrigada da ilha, bem como o enfraquecimento das correntes e dos ventos. Esse 
fenômeno gera uma massa d’água mais quente, com padrões distintos em 
relação às regiões próximas. Os fluxos de CO₂ foram estimados na interface 
oceano-atmosfera com base nos parâmetros físicos do modelo. Os resultados 
mostram que as alterações de temperatura e vento induzidas pela ilha causam 
padrões distintos nas trocas de fluxos de CO₂ na interface oceano-atmosfera. A 
região mantém-se sempre como fonte de CO₂, porém, nas proximidades da ilha, 
essa fonte é reduzida. 
 
 
Palavras-chave: Fluxo de CO2; Interação Oceano-Atmosfera; Fernando de 
Noronha 

 
 



ABSTRACT 
 
 
The carbon cycle is essential for human life. When in balance, it is responsible 
for maintaining life on the planet, as carbon is an element present in all organic 
molecules and in many inorganic ones. With the increase in anthropogenic 
influence on the cycle since the beginning of the Industrial Revolution, this cycle 
has undergone changes in the concentrations within its main reservoirs: the 
atmosphere, hydrosphere, and lithosphere. Carbon dioxide (CO₂) is one of the 
greenhouse gases, meaning that an increase in its concentration ultimately 
affects the climate. As a result, the oceans have come to play a significant role in 
balancing the carbon available in the atmosphere in the form of CO₂. 
The western portion of the South Atlantic Ocean features oligotrophic waters, with 
strong stratification maintained by temperatures above 20°C, low nutrient 
concentrations, and reduced primary production. In this context, Fernando de 
Noronha Island plays a significant role in the region by altering physical, oceanic, 
and atmospheric parameters. The influence of the island on the oceanic and 
atmospheric portions was analyzed using the output of a coupled ocean-
atmosphere model (COAWST). The study parameters were limited to a depth of 
300 meters in the oceanic portion and up to 100 meters in height in the 
atmospheric portion, considering the period of three oceanographic cruises 
conducted in 2010, 2012, and 2014. The modeled data were validated with in situ 
data, and the model showed good correlations, with a statistical significance of 
95%. 
Due to the presence of the island, the formation of a warm wake is observed in 
the sheltered portion of the island, as well as a weakening of currents and winds. 
This phenomenon generates a warmer water mass, with distinct patterns 
compared to nearby regions. CO₂ fluxes were estimated at the ocean-
atmosphere interface based on the physical parameters of the model. The results 
show that the temperature and wind changes induced by the island cause distinct 
patterns in CO₂ flux exchanges at the ocean-atmosphere interface. The region 
remains a source of CO₂, but near the island, this source is reduced. 
 
 
Keywords: CO2 flux; air-sea interaction; Fernando de Noronha 
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1. INTRODUÇÃO 

 

EFEITO ESTUFA 

 

O efeito estufa é um processo no qual os gases presentes na atmosfera 

terrestre aprisionam o calor fornecido pelos raios solares, elevando a 

temperatura natural da superfície da Terra (FARMER & COOK, 2013). Esse 

fenômeno é essencial para a manutenção da vida no planeta (OLIVEIRA et al., 

2009). O dióxido de carbono (CO₂) é um dos gases de efeito estufa (GEE) mais 

abundantes e desempenha um papel crucial nesse processo. Seu equilíbrio é 

mantido principalmente por meio das trocas entre a atmosfera e o oceano 

(SARMIENTO & GRUBER, 2006; FEELY et al., 2016), sendo considerado o gás 

mais importante para o efeito estufa (HEINZE et al., 2015). O aumento da 

concentração desses gases tende a elevar a temperatura média do planeta, uma 

vez que dificulta a dissipação do calor recebido do Sol (FARMER & COOK, 

2013). 

Quando o ciclo do carbono está em equilíbrio, o nível de CO₂ na 

atmosfera é controlado principalmente pela fotossíntese. Nesse processo, o gás 

é absorvido pelos seres fotossintetizantes e armazenado na forma de carbonatos 

e matéria orgânica (LIBES, 2009). O ciclo rápido do carbono remove o CO₂ da 

atmosfera por meio da fotossíntese, mas devolve parte dele ao ambiente através 

da respiração dos organismos. Já no ciclo lento, o carbono retirado da atmosfera 

pode ficar armazenado em rochas e sedimentos por milhares de anos. 

Medidas realizadas nos últimos 60 anos mostram que os níveis de CO₂ 

na atmosfera aumentaram de aproximadamente 320 ppm para cerca de 418 ppm 

(http://www.esrl.noaa.gov/gmd/ccgg/trends/global.html). Esse aumento na 

concentração dos gases de efeito estufa leva a um incremento da temperatura 

global, o que pode resultar em mudanças nos padrões climáticos (DAI et al., 

2018). Cerca de um terço do carbono emitido pela ação antrópica é absorvido 

pelos oceanos (SABINE et al., 2004; FEELY et al., 2016). Da parte que não é 

absorvida pelos oceanos, metade permanece na atmosfera, onde o CO₂ 

contribui para o efeito estufa, causando alterações climáticas (SABINE et al., 

2004; SABINE & FEELY, 2007). Entre as consequências do aumento da 

http://www.esrl.noaa.gov/gmd/ccgg/trends/global.html
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temperatura média da Terra estão a desertificação, a redução da precipitação 

nas zonas subtropicais e o aumento da evaporação (DAI et al., 2018). 

CHEN et al. (2016), ao analisar testemunhos de gelo retirados da 

Antártica, identificaram uma relação linear entre eventos de curta e longa 

duração nos padrões de circulação atmosférica, bem como possíveis mudanças 

na circulação termohalina (CLARK et al., 2002). Essas alterações estão 

diretamente associadas ao aumento do fluxo de CO₂ para a atmosfera (CLARK 

et al., 2002; CHEN et al., 2016). 

 

CICLO DO CARBONO 

 

O carbono (C) é um dos elementos mais abundantes na Terra, 

constituindo aproximadamente 0,032% do peso da crosta terrestre e 0,03% em 

volume da atmosfera (na forma de dióxido de carbono) (BOTKIN & KELLER, 

2011). Esse elemento pode ser encontrado cristalizado em rochas como 

minerais, dissolvido na atmosfera e em corpos hídricos, ou na forma orgânica 

em organismos vivos e em decomposição (GARRISON, 2010). O carbono está 

presente em diversos reservatórios bióticos e abióticos, transitando entre eles 

em escalas temporais que variam de horas a milhões de anos. Esse processo é 

conhecido como Ciclo Biogeoquímico do Carbono (BERNER, 2003). 

O ciclo biogeoquímico do carbono (Figura 1) é um processo natural que ocorre 

no planeta por meio de interações físicas, químicas e antrópicas, permitindo a 

transição do carbono entre diversos reservatórios, como a atmosfera, biosfera, 

hidrosfera e litosfera. O CO₂, um dos responsáveis pelo controle térmico do clima, é 

também um dos principais gases resultantes das ações antrópicas. O aumento das 

atividades humanas tende a desequilibrar o balanço do ciclo geoquímico, modificando 

as características ambientais do planeta (ARCHER, 2010; FARQUHAR et al., 2018). 
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O ciclo biogeoquímico do carbono é dividido em dois processos 

principais: o ciclo lento, que ocorre em escalas de 100 a 200 milhões de anos 

e está relacionado a processos geológicos, como a liberação e o aprisionamento 

do carbono por meio de erosão e litificação; e o ciclo rápido, que ocorre em 

escalas de tempo associadas ao ciclo de vida dos organismos e envolve 

processos físicos, químicos e biológicos (EMERSON & HEDGES, 2008). 

No ciclo lento, o CO₂ presente na atmosfera, ao se dissolver na água, 

forma ácido carbônico, que reage com elementos como o cálcio presentes na 

água do mar, formando carbonatos. Esses carbonatos se acumulam ao longo de 

milhares de anos, dando origem a rochas sedimentares (GARRISON, 2010). As 

rochas carbonáticas podem aflorar à superfície, seja em ambientes aquáticos ou 

terrestres, dependendo da oscilação do nível do mar, e sofrer intemperismo, 

liberando carbono de volta para a atmosfera (ARCHER, 2010). Além disso, por 

meio do intemperismo, os carbonatos retornam aos processos biogeoquímicos 

no meio oceânico (LIBES, 2009). Quando as rochas carbonáticas não sofrem 

intemperismo, podem ser submetidas à subducção, sendo absorvidas pelo 

manto terrestre e, posteriormente, liberadas na atmosfera ou no oceano por meio 

de atividades vulcânicas (WALTER et al., 2011; CORREIA, 2013; LI, 2022). 

Figura 1 O ciclo do carbono. Crédito: imagem modificada de Carbon cycle-cute diagram (2022).  
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No ciclo rápido, os processos incluem fotossíntese, respiração, trocas 

entre a atmosfera e o oceano, e a acumulação de nutrientes no solo (BERNER, 

2003). A fotossíntese e a respiração são processos fundamentais nesse ciclo. 

Durante a fotossíntese, plantas, algas e microalgas absorvem energia solar e 

CO₂ da atmosfera, liberando oxigênio (ou dissolvendo-o na água) e 

armazenando energia, que é redistribuída pela teia trófica. Algumas espécies de 

fitoplâncton também utilizam o carbono do CO₂ para a calcificação de suas 

carapaças, mantendo-o aprisionado por longos períodos (KVALE et al., 2019). 

Já na respiração, ocorre o processo inverso: o oxigênio disponível na atmosfera 

(ou dissolvido na água) é absorvido pelos organismos, e o CO₂ é liberado de 

volta ao ambiente. Outra forma de liberar CO₂ para a atmosfera é por meio da 

decomposição orgânica, seja de plantas ou animais (CORREIA, 2013; LIBES, 

2009). 

As emissões antropogênicas atuais de CO₂ são principalmente 

resultantes do consumo de energia proveniente de combustíveis fósseis, bem 

como do acúmulo de carbono. As principais fontes de energia utilizadas 

atualmente são baseadas em matrizes de carbono derivadas de combustíveis 

fósseis, cuja exploração e queima liberam rapidamente grandes quantidades de 

carbono na atmosfera (FARQUHAR et al., 2018). Essa ação humana acelera a 

transferência de carbono entre os reservatórios, gerando um desequilíbrio nas 

quantidades disponíveis. Esse desequilíbrio provoca mudanças climáticas e 

afeta os seres vivos, especialmente os organismos aquáticos, devido ao papel 

crucial dos oceanos no ciclo biogeoquímico do carbono (HENEHAN et al., 2017; 

MASS et al., 2018; ONO et al., 2019; KAWAHATA et al., 2019). 

IMPORTÂNCIA DOS OCEANOS 

 

Cerca de 93% de todo o CO₂ existente no planeta encontra-se nos 

oceanos (SABINE & FEELY, 2007). Os oceanos desempenham um papel único 

no controle das concentrações atmosféricas de CO₂, devido aos processos que 

ocorrem na interface oceano-atmosfera. 

No oceano, a maior concentração de carbono está na forma inorgânica 

(98%), com predominância de bicarbonato (87%) e localizada em águas 

profundas. Os 2% restantes, na forma orgânica, encontram-se dissolvidos 

(LIBES, 2009). O carbono, ao ser dissolvido, pode ser encontrado em diferentes 
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formas, conforme descrito nas equações 1, 2 e 3. A concentração dominante na 

água determina o pH do meio (ZEEBE & WOLF-GLADROW, 2001): 

𝐶𝑂2(𝑔)
+  𝐻2𝑂(𝑙)  ⇄ 𝐻2𝐶𝑂3(𝑙) (1) 

𝐻2𝐶𝑂3(𝑙) ⇄   𝐻𝐶𝑂3−
(𝑙) +  𝐻+

(𝑙) (2) 

𝐻𝐶𝑂3−
(𝑙) ⇄ 𝐶𝑂3

2−
(𝑙)

+ 𝐻+
(𝑙) (3) 

 

De acordo com Libes (2009), a função do oceano mudou após a 

Revolução Industrial. No passado geológico, o oceano era uma fonte de CO₂ 

para a atmosfera, devido ao equilíbrio dos ciclos biogeoquímicos, com uma 

quantidade maior de CO₂ disponível no oceano do que na atmosfera. 

Atualmente, com o aumento das emissões antrópicas e o excesso de CO₂ na 

atmosfera, o oceano passou a atuar como um sumidouro. 

A solubilidade do CO₂ é influenciada pela temperatura e pela salinidade. 

Águas mais frias e menos salinas têm maior capacidade de dissolver CO₂ do 

que águas mais quentes e salinas (ZEEBE & WOLF-GLADROW, 2001). Por isso, 

o CO₂ é absorvido em maiores quantidades nas regiões de altas latitudes (Figura 

2), fenômeno conhecido como bomba física ou bomba termodinâmica (ROY-

BARMAN & JEANDEL, 2016). Esse processo transfere o CO₂ da atmosfera para 

as águas profundas, onde é armazenado por longos períodos. 

 

Figura 2 Concentração de CO2 antrópico no oceano (mol m2) variando com a latitude. FONTE: 
SABINE et al., 2004. 
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Outra forma pela qual o oceano remove CO₂ da atmosfera é por meio da 

bomba biológica, principalmente pela ação das microalgas (LIBES, 2009). Parte 

do carbono assimilado é remineralizada e retorna à atmosfera, enquanto outra 

parte precipita e é depositada no leito oceânico. Segundo Garrison (2010), o CO₂ 

precipitado pode permanecer fora do ciclo do carbono por milhares de anos. 

O processo de fotossíntese é o mais ativo na remoção de CO₂, 

ocorrendo principalmente nas zonas costeiras das bacias hidrográficas. Essas 

regiões representam cerca de 15% da produção primária global e são 

responsáveis por remover pouco mais de 40% do CO₂ atmosférico (MULLER-

KARGER et al., 2005). O cisalhamento do vento na superfície oceânica gera 

turbulência na interface oceano-atmosfera, facilitando a troca de CO₂ (SKIELKA 

et al., 2010). 

A solubilidade de um gás depende de sua pressão parcial nos fluidos 

envolvidos. No caso do CO₂, a variação depende da pressão parcial do CO₂ na 

água do mar (pCO₂sw) e da pressão parcial do CO₂ no ar (pCO₂atm). A diferença 

entre essas pressões indica a direção do fluxo de CO₂, conforme descrito na 

equação 4 (FARIAS, 2014): 

∆𝑝𝐶𝑂2 = 𝑝𝐶𝑂2𝑠𝑤
− 𝑝𝐶𝑂2𝑎𝑡𝑚

 (4) 

Se a variação for positiva, o fluxo de CO₂ ocorre do oceano para a 

atmosfera; se for negativa, o fluxo ocorre no sentido contrário (ITO et al., 2016). 

Para calcular a variação da pressão parcial, é necessário corrigir a pCO₂ e 

transformá-la em fugacidade do CO₂ (fCO₂) (TAKAHASHI et al., 2009; 

LENCINA-ÁVILA et al., 2016). Aplicando essas equações aos oceanos, observa-

se um padrão global de fluxos de CO₂, com as regiões equatoriais atuando como 

fontes de CO₂ para a atmosfera e as regiões temperadas como sumidouros 

(Figura 3) (TAKAHASHI et al., 2002). 
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Figura 3 Média anual do fluxo de CO2 do ano de 1995. FONTE: TAKAHASHI et al., (2002) 

 
 

 

O aumento da concentração de CO₂ nos oceanos está diretamente 

relacionado à variação do pH da água do mar (Figura 4). Dependendo do pH, as 

concentrações dos íons disponíveis no oceano mudam. Com o aumento da 

solubilidade do CO₂, observa-se o fenômeno de acidificação dos oceanos 

(TURLEY & FINDLAY, 2016). Nas Ilhas Canárias, por exemplo, o aumento do 

vento está diretamente relacionado ao aumento da ressurgência e à acidificação 

da região, devido à ascensão de águas ricas em CO₂ para as camadas 

superficiais (LACKARZ, 2014). Esse efeito já é perceptível no branqueamento 

de corais (KAWAHATA et al., 2019), causado por estresses físicos decorrentes 

de mudanças de temperatura, às quais os corais são altamente sensíveis. 
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Figura 4 Relação entre o pH da água e a proporção do íon de carbono encontrado na solução. 
Equações 1, 2 e 3. 

 
 

Ono et al. (2019) observaram que a acidificação tem se intensificado nos 

últimos anos, afetando principalmente a biota marinha e sua capacidade de 

adaptação. Estudos têm sido realizados para entender como os organismos 

marinhos se adaptam a essas mudanças, que já são observadas globalmente 

(KRUMHARDT et al., 2019; ONO et al., 2019; SHI et al., 2020). 

Jakubowska & Normant-Saremba (2016) estudaram as respostas 

metabólicas do anfípode Gammarus no Mar Báltico, concluindo que esses 

organismos são pré-adaptados à acidificação, sem custos fisiológicos adicionais. 

Henehan et al. (2017) realizaram modelagens com foraminíferos, 

observando que o impacto da acidificação está relacionado ao tamanho do 

organismo, com espécies maiores sendo as primeiras a serem afetadas pela 

diminuição do pH. 

Courtney et al. (2017) investigaram o impacto da acidificação e do 

aumento da temperatura na calcificação de corais, utilizando modelos 

acoplados. Eles observaram que, sob condições previstas de aquecimento e 

acidificação, espécies como P. astreoides e D. labyrinthiformis aumentaram sua 

abundância, alterando a competitividade entre as espécies. 
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Feng et al. (2017) estudaram cocolitoforídeos da espécie Emiliania 

huxleyi, observando quedas significativas nas taxas de crescimento, fotossíntese 

e calcificação em condições de acidificação. 

Maas et al. (2018) investigaram o impacto do aumento de CO₂ nas 

carapaças de Thecosomatous pteropods, organismos cujas carapaças de 

aragonita são sensíveis a variações de pH, tornando-os excelentes 

bioindicadores da acidificação oceânica. 

Krumhardt et al. (2019) modelaram os impactos da acidificação no 

crescimento de cocolitoforídeos, concluindo que, embora essas espécies se 

tornem mais abundantes em pH mais baixo, sua calcificação é reduzida. 

Shi et al. (2020) estudaram o pepino-do-mar no Mar do Japão, 

observando que a acidificação pode reduzir sua capacidade de 

biomineralização, afetar seu metabolismo anaeróbico e comprometer sua 

imunidade. 

Dong et al. (2017) observaram na Ilha de Hainan, na China, que a 

interação entre a pluma do rio e a ressurgência costeira contribui para a 

acidificação da região. 

 

EFEITO ILHA 

 
A presença de uma ilha oceânica gera efeitos nos padrões de transporte 

de energia, nutrientes e na produção primária, fenômeno conhecido como “efeito 

ilha” (DOTY & OGURI, 1956). Esses efeitos incluem a formação de pequenos 

vórtices com aprisionamento de massas d’água com características distintas, o 

enfraquecimento dos ventos e a maior abundância de espécies. Doty & Oguri 

(1956) foram os primeiros a analisar os efeitos da ilha no aumento da produção 

primária na ilha de Oahu, no Havaí. 

Aristegui et al. (1997) e, posteriormente, Sangra et al. (2007) estudaram 

a formação de redemoinhos devido à presença da Ilha de Gran Canaria, na 

Espanha. A presença da ilha, além de enriquecer a região com nutrientes 

provenientes de águas mais frias, gera uma anomalia na Temperatura 

Superficial do Mar (TSM) associada a redemoinhos. Esses redemoinhos foram 

identificados como regiões de alta produtividade, com grande concentração de 

clorofila e nutrientes. 
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Travassos et al. (1999) investigaram as mudanças nos padrões 

termohalinos próximos a montes submarinos na costa do Nordeste brasileiro. No 

Arquipélago de São Pedro e São Paulo, não foram observadas variações 

significativas devido à presença orográfica da ilha, ao contrário do que ocorreu 

em Fernando de Noronha, onde o efeito foi claramente identificado 

(TRAVASSOS et al., 1999). 

Caldeira et al. (2002) estudaram a relação entre a TSM e a presença da 

Ilha da Madeira. Utilizando sensoriamento remoto, eles identificaram que a 

presença da ilha propiciava um aumento da TSM na porção protegida, efeito que 

definiram como “warm wake” (CALDEIRA et al., 2002). 

Posteriormente, Caldeira et al. (2005) observaram o mesmo efeito na 

Ilha de Santa Catalina. Eles investigaram a influência do enfraquecimento dos 

ventos na formação do “warm wake” e seu impacto na geração de redemoinhos 

com até 30 km de diâmetro, fenômeno também estudado por Sangra et al. 

(2007). 

Bakker et al. (2007) investigaram o efeito ilha no sequestro de CO₂ 

atmosférico. Como o efeito ilha promove um aumento na produção primária, eles 

estudaram no Arquipélago de Crozet se haveria um maior sequestro de CO₂ 

devido ao aumento da fotossíntese na região. Os autores observaram que, entre 

os meses de novembro e janeiro, ocorriam “blooms” de fitoplâncton, resultando 

em um aumento significativo no sequestro de CO₂ atmosférico. 

Cherubin & Garavelli (2016) estudaram os processos de circulação nas 

ilhas do Mar do Caribe. Eles identificaram mudanças nos padrões de circulação 

nas Ilhas Virgens e em St. Croix, com variações sazonais que criam padrões 

distintos no transporte de massas d’água e na distribuição de espécies em 

estágios iniciais de formação. 

Azevedo et al. (2020) analisaram a formação dos “warm wake” na Ilha 

da Madeira. Devido à orografia da ilha, a porção protegida apresenta 

enfraquecimento dos ventos, menor formação de nuvens e maior incidência de 

radiação solar. Esses fatores contribuem para o aquecimento da água 

superficial, promovendo sua expansão e uma maior estratificação da coluna 

d’água. Os autores observaram variações sazonais e diárias, com a radiação 

solar sendo o principal fator influenciador. Durante o período noturno, a TSM 
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diminuía, mas mantinha-se mais elevada do que nas áreas circunvizinhas, 

conforme observado anteriormente por Pullen et al. (2017). 

FLUXOS DE CO2 EM ILHAS OCEÂNICAS 

 

De acordo com Ceppi et al. (2018), o aumento do fluxo de CO₂ na 

atmosfera resulta em um incremento da temperatura, com dois padrões 

temporais distintos de circulação oceânica. Dependendo da escala temporal 

observada, o aumento das emissões de CO₂ impactará a circulação atmosférica 

(GRISE & POLVANI, 2014; CHEMKE & POLVANI, 2018) e a precipitação, 

principalmente em sua magnitude. Essas variações atmosféricas intensificam a 

ação dos ventos, ocasionando mudanças na região oceânica e contribuindo para 

o aumento da acidificação dos oceanos (LACKARZ, 2014). 

Ianson & Allen (2002) utilizaram um modelo de fluxo de carbono e 

nitrogênio na costa da Ilha de Vancouver, no Canadá. Eles observaram o 

balanço do fluxo de CO₂ ao longo das estações do ano e identificaram que os 

processos dinâmicos físicos no inverno disponibilizam o carbono inorgânico 

dissolvido, que se acumula nas camadas mais profundas durante o verão. Além 

disso, a circulação advectiva transporta grandes quantidades de águas 

oceânicas intermediárias, ricas em carbono inorgânico dissolvido, para a 

superfície. 

Gonzalez-Davila et al. (2003) estudaram a variabilidade sazonal e 

interanual do fluxo de CO₂ nas Ilhas Canárias. Eles observaram variações nos 

fluxos ao longo das estações do ano e, ao analisar os dados sem a sazonalidade, 

constataram um aumento do fluxo de CO₂ do oceano para a atmosfera durante 

o período estudado. 

Ucha et al. (2010) analisaram a fração molar atmosférica e oceânica, a 

pressão da coluna de água, a alcalinidade total, os nutrientes e o oxigênio nas 

Ilhas Canárias. Os autores observaram que a formação de redemoinhos 

propiciava a região a atuar como um sumidouro de CO₂, devido às células de 

ressurgência decorrentes dos redemoinhos. 

Jones et al. (2015) investigaram os fluxos de CO₂ no Mar da Escócia. 

Por possuir águas mais frias e ricas em CO₂, a região apresenta um 

comportamento sazonal: durante a primavera e o verão, o aumento da biomassa 



27 

planctônica resulta em um fluxo de CO₂ da atmosfera para o oceano. Já no 

outono e inverno, com a diminuição da produção primária, o gradiente se inverte, 

e a região passa a atuar como fonte de CO₂ para a atmosfera. 

Song et al. (2016) compararam dados obtidos in situ com resultados de 

um modelo numérico de redemoinhos, mostrando que o modelo conseguiu 

reproduzir resultados semelhantes aos observados. Os autores identificaram 

uma relação sazonal entre as anomalias da temperatura da superfície do mar e 

a pressão parcial de CO₂, com correlação negativa no verão e positiva no 

inverno. 

Ncipha & Sivakumar (2018) utilizaram dados de satélite para analisar a 

distribuição de CO₂ no sudeste do Oceano Índico. Eles observaram um aumento 

nas concentrações de CO₂ do verão para a primavera na região sudeste de 

Madagascar. 

Yu et al. (2019) utilizaram dados de modelo para estudar a distribuição 

espacial do fluxo de CO₂ ao longo do ano no Mar de Bohai, na China. Eles 

identificaram que, em média anual, o Mar de Bohai atua como uma fonte de CO₂ 

para a atmosfera. 

Wirasatriya et al. (2020) empregaram dados de satélite para estimar o 

fluxo de CO₂ no Mar de Java, no sul do Oceano Pacífico. Os autores concluíram 

que a velocidade do vento e a salinidade da superfície do mar são determinantes 

para a variabilidade do fluxo de CO₂. Além disso, condições de El Niño tendem 

a amplificar a liberação de CO₂ para a atmosfera, devido a mudanças na 

velocidade de transferência, pressão parcial e solubilidade do CO₂. 
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2. OBJETIVOS 

 

 

OBJETIVO PRINCIPAL 

Quantificar e analisar a resposta do fluxo de CO2 aos processos de 

interação oceano-atmosfera no Arquipélago de Fernando de Noronha. 

OBJETIVOS 

 

• Simular, validar e analisar as saídas do modelo acoplado COAWST 

para obter as variáveis físicas oceânicas e atmosféricas; 

• Analisar a influência da presença da ilha na região oceânica e 

atmosférica; 

• Estimar e analisar a variabilidade do fluxo de CO2; 

• Relacionar os fluxos de CO2 com os parâmetros meteo-oceanográficos 

na área de abrangência do arquipélago.  
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4. Metodologia 

 

ÁREA DE ESTUDO 

 

O Arquipélago de Fernando de Noronha (FN) (03°45'-03°57'S, 32°19'-

32°41'W) (Figura 5a) está localizado a 345 km da costa brasileira e é composto 

por 21 ilhas, ilhotas e rochas, cobrindo uma área de 18,4 km². A ilha principal, 

Fernando de Noronha, representa cerca de 91% da área total do arquipélago. A 

dinâmica dos ventos na região está relacionada à migração sazonal da Zona de 

Convergência Intertropical (ZCIT). A ZCIT, localizada na zona de máxima 

temperatura superficial do mar (TSM) na região equatorial, migra para o sul 

durante o inverno boreal, quando a ilha é influenciada diretamente pelos ventos 

de nordeste. No verão e outono boreais, a ZCIT se desloca para o norte, e os 

ventos de sudeste predominam. A região de FN é caracterizada por uma estação 

chuvosa, entre março e julho, e uma estação seca, entre agosto e janeiro (MOHR 

et al., 2009). O regime de marés é semidiurno, com amplitudes entre 2 e 3,2 m 

(MOHR et al., 2009). O arquipélago é diretamente influenciado pelo ramo central 

da Corrente Sul Equatorial (cCSE), com salinidade média de 36 e temperaturas 

entre 24 e 26 °C (COSTA DA SILVA et al., 2021). 
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Figura 5 (a) Ilha de Fernando de Noronha. (b) Posição geográfica da Ilha de Fernado de 
Noronha e contornos das amostras de CTD dos CF I, II e IV. 

 
(a)

 
 

(b) 

 

 

A região do arquipélago de Fernando de Noronha está sob a influência 

da cCSE (LEFEVRE et al., 2010). O arquipélago é formado por uma cadeia de 

montanhas submarinas de origem vulcânica (BUIKIN et. al., 2022). A região 

possui importância econômica, com o turismo como principal atividade, e 

ambiental, por abrigar uma grande diversidade marinha, sendo a maior parte da 

ilha protegida por leis federais (SOARES, 2018). É o maior arquipélago do Brasil 

e inclui um Parque Nacional Marinho e uma Área Estadual de Proteção 

Ambiental, sob a jurisdição do ICMBio – Instituto Chico Mendes de Conservação 

da Biodiversidade. A ilha possui uma rica biodiversidade, destacando-se por 

estar localizada na borda oeste do Atlântico, uma região de baixa produtividade. 

A presença do arquipélago promove um aumento significativo na produção 

primária (CHAVES, 2006). 

A Corrente Sul Equatorial (CSE) transporta águas provenientes do giro 

do Atlântico Sul para a porção oeste do Atlântico (VELEDA, 2008). Ao se 

aproximar do continente, a CSE bifurca-se, formando duas correntes de contorno 
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oeste: a Corrente do Brasil, que flui para o sul, e a Sub-corrente do Norte do 

Brasil, que flui para o norte (Figura 6). 

As propriedades físicas da água do Atlântico tropical variam tanto 

horizontalmente quanto verticalmente, influenciando a química do carbono 

(KITIDIS et al., 2017). A solubilidade do gás é afetada pela temperatura e 

salinidade, e essa variação é mais acentuada na borda oeste do Atlântico 

equatorial. Na borda oeste, as correntes superficiais de leste acumulam água 

quente, resultando em uma termoclina mais profunda em comparação com a 

borda leste. Essa região é mais pobre em nutrientes e, portanto, apresenta baixa 

produção primária. 

 

Figura 6 Mapa das principais correntes superficiais e seus ramos que formam o Giro subtropical do 
Atlântico Sul (FONTE: THEVENIN, M. 2022) 

 
 

As características da massa d’água superficial incluem águas quentes, 

com menor capacidade de armazenar gases dissolvidos, incluindo o CO₂ 

(CHIDICHIMO et al., 2023), o que é consistente com o esperado para a região. 

No entanto, a presença de ilhas oceânicas altera as características locais, 

promovendo alta produtividade induzida pela batimetria (TCHAMABI et al., 

2017). Correntes frias e profundas, ao encontrarem essas ilhas, geram 

turbulência, favorecendo a ascensão de águas frias ricas em nutrientes e gases 
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dissolvidos para as camadas superficiais. Por isso, as ilhas são frequentemente 

chamadas de “oásis em um oceano deserto” (HAZIN, 1993). 

Assunção et al. (2016) estudaram a variabilidade espaço-temporal das 

propriedades termohalinas na região costeira do arquipélago de Fernando de 

Noronha entre 2013 e 2014, em profundidades de até aproximadamente 20 

metros. Eles identificaram a influência da precipitação na redução da salinidade, 

mas não observaram uma correlação clara entre nutrientes, temperatura e 

propriedades termohalinas. Tchamabi et al. (2017) investigaram a presença de 

uma ressurgência subsuperficial e o aumento da produtividade primária induzida 

pela orografia da ilha de Fernando de Noronha. Essa ressurgência foi observada 

entre 30 e 40 metros de profundidade. Costa da Silva et al. (2021), ao analisar 

os padrões de circulação superficial e vertical no entorno do arquipélago na 

primavera de 2015 e outono de 2017, identificaram o efeito de “warm wake” ao 

redor da ilha. Eles argumentaram que esse efeito varia sazonalmente, 

influenciado pelos ramos da CSE, e observaram enriquecimento subsuperficial 

e aumento da produção primária na região. 

Ferreira et al. (2013) estudaram anomalias na TSM em 2010, utilizando 

dados de satélite e da boia do projeto PIRATA, e correlacionaram essas 

anomalias com o branqueamento de corais em Fernando de Noronha. Eles 

observaram uma correlação positiva entre o aumento da TSM e a porcentagem 

de branqueamento de corais. 

Tosetto et al. (2022) investigaram a relação entre as correntes no 

arquipélago de Fernando de Noronha e os cnidários planctônicos. Eles 

identificaram padrões temporais contrastantes na comunidade de cnidários, 

associados a processos físicos e ecológicos resultantes das mudanças nos 

padrões de circulação horizontal e vertical. Durante a estação seca, as espécies 

de cnidários observadas na ilha também dominavam no continente brasileiro. 

Mello et al. (2023) monitoraram recifes de corais e animais bentônicos 

no Parque Nacional Marinho de Fernando de Noronha por dois anos, 

correlacionando os impactos do soterramento por areia, anomalias de 

temperatura e o impacto do turismo. Eles identificaram variações espaciais e 

temporais ao redor da ilha, tanto nos fatores responsáveis pelos impactos quanto 

nas respostas das espécies. 
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Salvetat et al. (2022) utilizaram uma combinação de dados acústicos e 

observação por vídeo para estudar a distribuição de peixes ao redor do 

arquipélago de Fernando de Noronha. Eles identificaram que a topografia é o 

fator mais importante para a distribuição dos peixes, além de confirmarem o 

efeito ilha, com aumento da produtividade primária e sua relação com o 

comportamento dos peixes. 

Em relação ao carbono, Silva et al. (2019) estudaram a variabilidade 

vertical da concentração de carbono ao redor do arquipélago de Fernando de 

Noronha, utilizando dados coletados por transectos. Eles observaram que a 

concentração de carbono varia com a temperatura, salinidade e oxigênio 

dissolvido, mas não encontraram diferenças significativas ao redor da ilha como 

resultado do efeito ilha. 

Estudos de interação oceano-atmosfera exigem o uso de navios e 

equipamentos oceanográficos para coleta de dados (FARIAS, 2014). Embora 

seja ideal realizar estudos com dados 100% coletados, isso é impraticável em 

escalas oceânicas (WOOLF et al., 2019). Portanto, combina-se dados remotos, 

modelagem e dados in situ para validação, com ferramentas específicas para 

análises globais (HOLDING et al., 2019). 

Para estimar e analisar os fluxos de CO₂ na interface oceano-atmosfera, 

é essencial utilizar múltiplas fontes de dados, especialmente em grandes 

regiões. A modelagem do fluxo de CO₂ é crucial para monitorar o ciclo global do 

carbono e avaliar as mudanças climáticas (YU et al., 2019). 

O fluxo de CO₂ (FCO₂) na interface oceano-atmosfera, em muitos 

sistemas costeiros, é frequentemente baseado em medições instantâneas, o que 

dificulta o monitoramento das variações espaciais e temporais. Para prever 

mudanças futuras, é necessário compreender melhor a variabilidade espaço-

temporal do FCO₂ (ZHAI et al., 2013). 

Estudos em outras regiões mostraram que o FCO₂ varia ao longo do ano 

(BURGERS et al., 2017; BATES et al., 2011; DRUPP et al., 2011; 

DUMOUSSEAUD et al., 2010) e que recifes de coral podem atuar como fontes 

de CO₂ para a atmosfera (YAN et al., 2011; WARE et al., 1992). 

A quantificação de FCO₂ de longo prazo tem sido desafiadora devido à 

falta de medições contínuas (SCHUSTER et al., 2009; FRANSSON et al., 2008; 

PADIN et al., 2010; DUMOUSSEAUD et al., 2010; DAI et al., 2009). Portanto, 
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são necessários esforços contínuos de monitoramento espacial para avaliar a 

variabilidade do FCO₂ com confiabilidade. Em áreas de oceano aberto, as 

observações espaço-temporais são limitadas, e os modelos surgem como uma 

alternativa para fornecer estimativas espaciais da variabilidade dos fluxos ao 

redor de ilhas e regiões oceânicas, o que pode ser alcançado com modelos 

acoplados oceano-atmosfera (ARÍSTEGUI et al., 1997). 

Este estudo tem como objetivo quantificar os fluxos de CO₂ no entorno 

da Ilha de Fernando de Noronha, utilizando um modelo acoplado oceano-

atmosfera de alta resolução, variáveis físicas in situ e a fugacidade de CO₂ da 

água do mar. 

Com base na literatura, espera-se que a ilha de Fernando de Noronha 

influencie os parâmetros físicos de temperatura, salinidade e vento, impactando 

a variabilidade espaço-temporal dos fluxos de CO₂ ao redor da ilha. 

 

MODELO COAWST 

 

Simulações numéricas foram realizadas utilizando o modelo acoplado 

oceano-atmosfera-onda-transporte de sedimentos (COAWST), descrito em 

detalhes por Warner et al. (2010). O COAWST integra o Sistema de Modelo 

Oceânico Regional (ROMS), um sistema de simulação numérica tridimensional, 

o modelo de Previsão e Pesquisa Climática (WRF) para a atmosfera, o modelo 

de ondas (SWAN) e o sistema de modelagem de transporte de sedimentos 

(CSTMS). 

O ROMS é um modelo numérico tridimensional de superfície livre que 

resolve as equações de Navier-Stokes sob a aproximação hidrostática 

(SHCHEPETKIN & MCWILLIAMS, 2005). Ele foi especialmente projetado para 

simulações regionais de sistemas oceânicos, com aplicações em diversas áreas 

(WARNER et al., 2005; WILKIN et al., 2005). 

O componente atmosférico do COAWST é o modelo WRF, que é 

compressível e não hidrostático (SKAMAROCK et al., 2008). O WRF possui 

diferentes configurações para representar a física da camada limite atmosférica 

e processos de parametrização em escalas subclasse. 

As ferramentas de acoplamento de modelos (MCT) são utilizadas para 

integrar os diferentes componentes do sistema COAWST (LARSON, JACOB & 
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ONG, 2005). O MCT emprega uma abordagem de acoplamento paralelo para 

facilitar a transferência e transformação de parâmetros entre os componentes do 

modelo. Ele permite a troca de informações entre os modelos, como a 

temperatura superficial do mar (TSM) fornecida pelo ROMS ao WRF, enquanto 

o WRF envia ao ROMS os componentes zonais e meridionais do vento a 10 

metros de altura, pressão atmosférica, umidade relativa, cobertura de nuvens, 

precipitação e radiação de ondas curtas e longas. Mais detalhes podem ser 

encontrados em Warner et al. (2010). 

Tabela 1 Parâmetros do padrão de dados de entrada do ROMS 

Tipo de grade Arakawa C-grid 

Timestep de integração 10 

    Número de timestep barotrópico 40 

Coeficiente da expansão termal     1.7 x 10−4 

Coeficiente linear do arrasto da base      3 x 10−4 m/s 

Densidade media da aproximação 
Boussinesq 

   1025 kg/m3 

Camada de contorno lateral Superfície livre: Chapman_implicit (free-surface) 

Correntes baroclinicas: Flather (2D momentum) 

Correntes barotropicas:  Radiation + Nudging 

   Traços: Radiation + Nudging 

Parametro de controle de superfície 
da S-coordenada 

   0.1 

Parametro de controle de fundo da 
S-coordenada 

7 

Parametro vertical da S-coordenada 70 

Profundidade minima em Metros 5 

Quantidade de níveis verticais 30 

Equação de transformação vertical    𝑆(𝑥, 𝑦, 𝜎)

=  {
0, 𝑠𝑒 𝜎 = 0, 𝐶(𝜎) = 0, 𝑛𝑎 𝑠𝑢𝑝𝑒𝑟𝑓í𝑐𝑖𝑒 𝑙𝑖𝑣𝑟𝑒

−1, 𝑠𝑒 𝜎 = −1, 𝐶(𝜎) =  −1, 𝑛𝑜 𝑓𝑢𝑛𝑑𝑜 𝑑𝑜 𝑜𝑐𝑒𝑎𝑛𝑜
 

Função dos níveis verticais 𝐶 (𝜎) =  𝜇𝐶𝑠𝑢𝑟(𝜎) + (1 − 𝜇)𝐶𝑏𝑜𝑡(𝜎), 

 𝐶𝑠𝑢𝑟(𝜎) =  
1 − cosh(𝜃𝑠𝜎)

cosh(𝜃𝑠) − 1
, 𝑝𝑎𝑟𝑎 𝜃𝑠 > 0,  

𝐶𝑏𝑜𝑡(𝜎) =  
sinh[𝜃𝐵(𝜎 + 1)]

sinh(𝜃𝐵)
− 1, 𝑝𝑎𝑟𝑎 𝜃𝐵 > 0, 

 𝜇 = (𝜎 + 1)𝛼 [1 +
𝛼

𝛽
(1 − (𝜎 + 1)𝛽)] 
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CTD, SATELITE E MEDIDAS DE VENTO 

 

A temperatura e a salinidade dos perfis de Condutividade-Temperatura-

Profundidade (CTD) obtidos durante os cruzeiros oceanográficos Camadas 

Finas (CF) I em agosto de 2010 (CF2010), CF II em setembro de 2012 (CF2012) 

e CF IV em julho de 2014 (CF2014) foram comparados com os resultados do 

modelo oceânico. Os perfis modelados foram validados da superfície até 300 

metros de profundidade, utilizando os dados medidos pelo CTD nas campanhas 

dos Camadas Finas I, II e IV. 

Os perfis das variáveis modeladas foram organizados de forma 

simultânea, com cada ponto correspondendo à respectiva profundidade dos 

dados do CTD. A correlação e o desvio padrão entre a temperatura e a salinidade 

simuladas e observadas foram analisados para cada perfil utilizando o diagrama 

de Taylor (TAYLOR, 2001). 

Os dados de Temperatura Superficial do Mar (TSM) e salinidade foram 

comparados com os resultados do modelo MODIS Aqua, que fornece médias 

noturnas de TSM em intervalos de 8 dias, com resolução de 4 km e comprimento 

de onda de 11 µm. A salinidade foi comparada com os dados do MIRAS SMOS, 

com resolução espacial de 0,25 graus, disponíveis em 

https://earth.esa.int/eogateway/instruments/miras. 

Os dados de vento foram comparados com os resultados do modelo 

utilizando medições da estação meteorológica número 32564, disponibilizadas 

pelo Centro de Previsão de Tempo e Estudos Climáticos (CPTEC/INPE), em 

https://www.cptec.inpe.br/. 

As medidas de fugacidade de CO₂ da água do mar (fCO₂sw) obtidas 

durante o CF2012 foram utilizadas para validar a fCO₂sw estimada a partir das 

variáveis modeladas. 

 

FLUXOS DE CO2 

 

Para calcular o fluxo de CO₂ na interface oceano-atmosfera (FCO₂), 

utilizamos variáveis do modelo acoplado COAWST, como a Temperatura 

Superficial do Mar (TSM) em Kelvin (K), a Salinidade Superficial do Mar (SSS), 

a velocidade dos ventos superficiais (m s⁻¹) e a pressão ao nível do mar (atm). 

https://earth.esa.int/eogateway/instruments/miras
https://www.cptec.inpe.br/
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A fugacidade do CO₂ atmosférico (fCO₂atm) foi calculada a partir da fração molar 

do CO₂, disponível no World Data Centre for Greenhouse Gases (WDCGG), 

operado pela Agência Meteorológica do Japão. 

Os fluxos na interface oceano-atmosfera são controlados principalmente 

pela diferença na pressão parcial do CO₂ entre a água e o ar. O FCO₂ (Equação 

1) é calculado utilizando a relação entre a solubilidade do CO₂, o coeficiente de 

troca gasosa (k) (Equação 3) e a variação da fugacidade do CO₂ (∆fCO₂) 

(Equação 2) (SWEENEY et al., 2007; WEISS, 1974; CURRIE et al., 2011). 

 

𝐹𝐶𝑂2 = 𝑘 × 𝑆𝑜𝑙𝑢𝑏𝑖𝑙𝑖𝑑𝑎𝑑𝑒 (𝑇, 𝑆) × Δ𝑓𝐶𝑂2    (1) 

 

Onde, ∆fCO2 é dado por: 

 

Δ𝑓𝐶𝑂2 = 𝑓𝐶𝑂2𝑠𝑤 − 𝑓𝐶𝑂2𝑎𝑡𝑚     (2) 

 

E o coeficiente de troca do gás é dado por: 

 

𝑘 = 0,27 × 𝑈2 × (
600

𝑆𝑐
)0,5       (3) 

 

Onde U é a velocidade do vento e Sc é o número de Schmidt. O número 

de Schmidt é uma função da temperatura da água do mar e da salinidade 

(Equação 4) (ESTERS et al., 2017). 

𝑆𝑐 = 2073,1 − 125,62 × 𝑇𝑆𝑀 + 3,26276 × 𝑇𝑆𝑀2  − 0,043219 ×  𝑇𝑆𝑀3 (4) 

 

O sinal do gradiente de fCO₂ define a direção do fluxo: negativo indica 

fluxo de CO₂ da atmosfera para o oceano, e positivo indica fluxo do oceano para 

a atmosfera. A fCO₂ do oceano estimada a partir dos dados modelados foi 

comparada com os dados medidos durante o CFII em 2012, ao redor da ilha. 

Lefèvre et al. (2010) propuseram uma relação entre a salinidade e os 

parâmetros de carbono para o Atlântico tropical ocidental. Neste trabalho, 

aplicamos uma regressão linear (Equação 5) para estimar a fCO₂sw em função 

da salinidade e da temperatura (R² = 0,956): 
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𝑓𝐶𝑂2𝑠𝑤 = 92,5325 × 𝑆𝑆𝑆 − 13,7247 × 𝑇𝑆𝑀 − 2575     (5) 

 

 

5. RESULTADOS E DISCUSSÃO 

 

VALIDAÇÃO DO MODELO 

Nesta seção, são apresentados os resultados da modelagem acoplada 

oceano-atmosfera e as validações com dados in situ obtidos durante três 

cruzeiros oceanográficos do Projeto Camadas Finas I, II e IV, realizados nos 

anos de 2010, 2012 e 2014, respectivamente. 

A capacidade do modelo de simular com precisão as condições 

hidrotermodinâmicas na área de influência de Fernando de Noronha (FN) é 

crucial para a qualidade dos resultados do fluxo de CO₂ (FCO₂). Para avaliar o 

desempenho da simulação do COAWST, comparamos os resultados com 

medições de CTD, ventos superficiais e dados de satélite. O diagrama de Taylor 

foi aplicado para cada perfil de temperatura e salinidade in situ, comparando-os 

com os dados modelados no mesmo tempo, local e profundidade. 

Utilizando as amostras in situ como referência, os perfis de temperatura 

apresentaram correlações entre 0,84 e 0,99 (Figura 7a, c, e), enquanto os perfis 

de salinidade mostraram correlações entre 0,71 e 0,99 (Figura 7b, d, f). O 

diagrama de Taylor demonstra que a temperatura e a salinidade modeladas 

estão consistentes com as condições termodinâmicas observadas ao redor da 

ilha. 

 

Figura 7 O diagrama de Taylor entre as amostras de CTD e o resultado modelado para: (a) 
agosto de 2010, temperatura simulada e observada, (b) agosto de 2010, salinidade simulada 
e observada, (c) setembro de 2012, temperatura simulada e observada, (d) setembro de 2012, 
salinidade simulada e observada, (e) julho de 2014, temperatura simulada e observada, (f) 
julho de 2014, salinidade simulada e observada. Ambos, resultado do modelo e dados in situ 
foram comparados com o mesmo comprimento usando como critérios: profundidade, 
coordenada geográfica e tempo. Pontos do CF2010: A (-3.924, -32.483), B (-3.946, -32.499), 
C (-3.946, -32.499), D (-3.787, -32.365), E (-3.753, -32.332), F (-3.771, -32.379). Pontos do 
CF2012: A (-3.934, -32.488), B (-3.910, -32.456), C (-3.911, -32.464), (d) D (-3.761, -32.330), 
E (-3.764, -32.341), F (-3.772, -32.356). Pontos do CF2014: A (3.8908°S, 32.4952°W), B 
(3.8961°S, 32.5020°W), C (3.9016°S, 32.5098°W), D (3.8998°S, 32.5098°W), E (3.9066°S, 
32.5270°W), F (3.8218°S, 32.3383°W). 
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A análise espacial da superfície foi realizada comparando a Temperatura 

Superficial do Mar (TSM) e a Salinidade Superficial do Mar (SSS) entre os dados 

modelados e os dados de satélite. Os dados de TSM modelados durante o dia e 

a noite apresentaram uma leve variação, sendo cerca de 0,5 a 0,6 °C mais 

quentes em relação aos dados do MODIS Aqua. Essa diferença pode estar 

associada à baixa resolução espacial dos dados de temperatura do satélite (~4 

km), enquanto o ROMS fornece dados com resolução de 1 km, o que permite 

capturar melhor os processos físicos próximos à superfície. A SSS modelada 

apresentou uma variação de 0,1 na área central do modelo. Nesse caso, a 
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salinidade do MIRAS SMOS tem uma resolução de 0,25°, muito mais baixa do 

que a resolução do modelo. 

Os perfis de temperatura e salinidade gerados pelo ROMS foram 

comparados com as estações e tempos correspondentes às medições do CTD 

do CF2010 (Figura 8). Os resultados do modelo para os perfis de temperatura 

mostraram um bom ajuste em relação aos dados in situ, principalmente nos 

primeiros 100 metros de profundidade. No entanto, a termoclina modelada 

apresentou-se menos estratificada do que as observações. A simulação 

subestimou os perfis de salinidade, com diferenças entre 0,3 e 0,4, 

principalmente na superfície. 

As Figuras 9 e 10 apresentam os perfis verticais de temperatura e 

salinidade para os anos de 2012 e 2014, respectivamente. Os resultados 

mostram uma boa concordância com os dados in situ para ambas as variáveis. 

Para verificar a precisão do modelo, as análises foram estendidas até 300 

metros de profundidade. Os resultados não apenas foram consistentes com as 

observações, mas também reproduziram efeitos descritos na literatura com alta 

precisão para os dias estudados nos três anos. Um exemplo é a ressurgência 

subsuperficial observada por TCHAMABI et al. (2017). 

Figura 8 Perfis verticais de temperatura e salinidade, correspondente ao modelo ROMS e medidas de 
CTD do CF2010. Os pontos são: (a) 02 de agosto de 2010 21h (-3.924, -32.483), (b) 03 de agosto de 
2010 04:30h (-3.946, -32.499), (c) 03 de agosto de 2010 09:30h (-3.946, -32.499), (d) 01 de agosto de 
2010 02:30h (-3.787, -32.365), (e) 01 de agosto de 2010 10:00h (-3.753, -32.332). 
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Figura 9 Perfis verticais de temperatura e salinidade, correspondente ao modelo ROMS e medidas de 
CTD do CF2012. Os pontos são: (a) 24 de setembro de 2012 20h (-3.934, -32.488), (b) 25 de setembro 
de 2012 14:19h (-3.910, -32.456), (c) 25 de setembro de 2012 03:55h (-3.911, -32.464), (d) 27 de 
setembro de 2012 03h (-3.761, -32.330), (e) 27 de setembro de 2012 00:44h (-3.764, -32.341). 
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Figura 10 Perfis verticais de temperatura e salinidade, correspondente ao modelo ROMS e medidas de 
CTD do CF2014. Os pontos são: (a) 6 de julho de 2014 21h (3.8908°S, 32.4952°W), (b) 6 de julho e 
2014 19:45h (3.8961°S, 32.5020°W), (c) 6 de julho de 2014 18:21h (3.9016°S, 32.5098°W), (d) 6 de 
julho de 2014 07:16h (3.8998°S, 32.5098°W), (e) 6 de julho de 2014 04:31h (3.9066°S, 32.5270°W). 
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A velocidade e a direção dos ventos observados foram comparados com 

os resultados do modelo para os períodos do CF2010 e CF2014, exceto para 

2012, onde as medições de vento não estavam disponíveis. 

Para o período de 1 a 3 de agosto de 2010, os ventos observados foram 

predominantemente de sudeste, com velocidades variando entre 9 e 12 m s⁻¹. 

Já para o período de 7 a 8 de julho de 2014, os ventos apresentaram alta 
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variabilidade, com velocidades oscilando entre 2 e 14 m s⁻¹ e direção 

principalmente de sudeste, mas com uma distribuição mais ampla, incluindo uma 

componente de leste. 

Os resultados modelados para 2010 concordaram com as medições, 

apresentando ventos entre 9 e 12 m s⁻¹ e predominância de sudeste. Para 2014, 

os ventos modelados também mostraram alta variabilidade, com velocidades 

entre 4 e 13 m s⁻¹ e direção variando de sudeste para leste, em concordância 

com os dados in situ para o período. 

 

 

 ANÁLISE DOS PARÂMETROS FÍSICOS 

 

A ilha principal de Fernando de Noronha possui uma área pequena, mas 

sua presença causa um aumento da temperatura na porção oeste, assim como 

a desaceleração das correntes superficiais. Esse aumento de temperatura varia 

ao longo dos anos e em função da direção das correntes. 

As Figuras 11, 12 e 13 apresentam a TSM modelada e as correntes 

superficiais para os mesmos dias dos cruzeiros do CF2010, CF2012 e CF2014, 

às 6h e 18h. Conforme descrito por Costa da Silva et al. (2021), as mudanças 

nos padrões de circulação geram impactos distintos na ilha de Fernando de 

Noronha. O modelo consegue capturar variações nos padrões de temperatura e 

direção das correntes. 

Durante o CF2010 (Figura 11), a circulação superficial foi 

predominantemente de sudeste, com enfraquecimento das correntes na porção 

oeste da ilha. Às 6h, a TSM foi mais quente no lado oeste em ambos os dias, 

com uma diferença máxima de 1 °C entre os lados leste e oeste. Essa diferença 

contribui para o aumento do fluxo de calor para a atmosfera na região. Às 18h, 

a TSM variou de 27,1 a 27,3 °C no leste e aumentou para valores entre 27,6 e 

28,1 °C no oeste. A área de warm wake na porção oeste coincide com o 

enfraquecimento das correntes. 

Em 2012 (Figura 12), observou-se uma circulação superficial de leste, 

representando a cSEC (Corrente Sul Equatorial Central), que enfraquece no lado 

oeste da ilha. Às 6h, a temperatura foi de aproximadamente 26 °C no lado leste 

e 27 °C no lado oeste. Às 18h, as águas apresentaram maior temperatura em 
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todo o domínio, como esperado devido à capacidade térmica da água e à 

incidência solar durante o dia, com um aquecimento de cerca de 1 °C no lado 

oeste em comparação ao lado leste. 

Os resultados de 2014 (Figura 13) também evidenciaram o warm wake na 

porção oeste da ilha. Nesse caso, a corrente foi predominantemente de leste. O 

warm wake foi identificado de forma semelhante a outras ilhas, com a diferença 

de temperatura entre os lados leste e oeste destacando claramente sua 

presença. Caldeira e Marchesiello (2002) também observaram um warm wake 

persistente de 6 a 16 de junho de 1999 no sudeste da Ilha de Santa Catalina. 

Eles identificaram uma forte correlação entre a TSM, o cisalhamento do vento e 

a estratificação superficial, sugerindo que o aquecimento observado era 

provavelmente causado pela baixa taxa de mistura associada ao efeito de 

proteção dos ventos. 

A TSM em 2010 foi mais alta do que em 2012 e 2014 (Figuras 11, 12 e 13), 

corroborando as observações de Ferreira et al. (2013). Silva et al. (2008) também 

identificaram eventos anômalos de aquecimento no Atlântico Tropical Sul, com 

anomalias de TSM acima de 1 °C por três meses consecutivos. Ibanez et al. 

(2017) analisaram eventos de aquecimento no Atlântico Tropical, que 

promoveram um aumento significativo na fugacidade do CO₂ das águas 

superficiais. Esses eventos climáticos podem inverter o papel do oceano, 

transformando-o de sumidouro para fonte de CO₂ para a atmosfera. 
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Figura 11 Temperatura superficial da água do mar e corrente superficial para o CF2010: (a) 6AM 01 
agosto 2010, (b) 6 PM 01 agosto 2010, (c) 6 AM 02 agosto 2010, (d) 6 PM 02 agosto 2010. 
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Figura 12 Temperatura superficial da água do mar e corrente superficial para o CF2012: (a) 6AM 24 
setembro 2012, (b) 6 PM 24 setembro 2012, (c) 6 AM 25 setembro 2012, (d) 6 PM 25 setembro 2012. 
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Figura 13 Temperatura superficial da água do mar e corrente superficial para o CF2014: (a) 6AM 07 
julho 2014, (b) 6 PM 07 julho 2014, (c) 6 AM 08 julho 2014, (d) 6 PM 08 julho 2014. 

 

 

A seção longitudinal do acoplamento oceano-atmosfera (Figura 14) 

apresenta a estrutura vertical da temperatura e das correntes oceânicas, bem 

como as respostas atmosféricas, como ventos e temperatura do ar. A seção 

oceânica mostra águas mais quentes a oeste da ilha. 

Em 2010 (Figura 14a, b), observa-se uma intensificação da componente da 

corrente oceânica em direção ao fundo, seguida por um movimento ascendente 

na porção leste da ilha. Esse movimento favorece a mistura e reduz a 

estratificação na região. Após a perda de calor durante a noite, a atmosfera está 

mais aquecida às 6h, principalmente na porção leste, desenvolvendo um 



49 

gradiente de temperatura leste-oeste. Como esperado, no lado oeste, devido à 

presença do warm wake, ocorre uma expansão térmica na coluna de ar, com 

temperaturas aproximadamente 1 °C mais altas do que no lado leste. Os ventos 

seguem a topografia da ilha, ascendendo no barlavento e descendo no 

sotavento. Devido ao bloqueio orográfico, os ventos são enfraquecidos na 

porção oeste da ilha. Às 18h, a temperatura longitudinal é mais homogênea. 

Próximo à superfície, a atmosfera está cerca de 2 °C mais quente do que nos 

níveis superiores, e os ventos apresentam a mesma intensidade. 

Em 2012 (Figura 14c, d), foi observado um aumento na temperatura (~27 

°C) no lado oeste da ilha, restrito à superfície. A temperatura da coluna d’água 

apresenta valores médios de ~26 °C, com um padrão ligeiramente diferente do 

observado em 2010, quando a média foi de ~28 °C. Próximo à superfície, os 

valores de temperatura da atmosfera são mais baixos (<1 °C) do que as águas 

superficiais do oceano. O ciclo diário mostra o desenvolvimento de uma 

atmosfera mais quente às 18h. Tanto o oceano quanto a atmosfera apresentam 

temperaturas médias mais baixas em comparação com os anos de 2010 e 2014. 

Em 2014 (Figura 14e, f), observam-se águas mais frias entre 20 e 40 metros 

de profundidade, associadas a um movimento ascendente. No entanto, essas 

águas frias não têm intensidade suficiente para atingir a superfície. Uma 

elevação de águas subsuperficiais (uplift) na estrutura termohalina também foi 

identificada por Silva et al. (2019) com dados in situ. Tchamabi et al. (2017) 

também observaram esse fenômeno em resultados de modelos climatológicos e 

dados in situ. Tanto Silva et al. (2021) quanto Tchamabi et al. (2017) estudaram 

a região no mesmo ano, descrevendo as características físicas das águas ao 

redor de Fernando de Noronha. No entanto, Silva et al. (2021) não observaram 

a elevação de massas d’água subsuperficiais, ao contrário do que foi observado 

por Tchamabi et al. (2017). Essa diferença ocorreu porque as profundidades 

estudadas não foram as mesmas: Silva et al. (2021) analisaram até cerca de 20 

metros, enquanto a elevação observada por Tchamabi et al. (2017) e no modelo 

COAWST ocorreu aproximadamente a 40 metros de profundidade. 

Embora o uplift não seja capaz de trazer águas profundas e ricas em 

nutrientes para a superfície, ele pode aumentar a produtividade primária na 

região onde ocorre (FERREIRA et al., 2013; SALVETAT et al., 2022). 
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Figura 14 Secção das temperaturas do oceano e da atmosfera e a corrente no oceano e vento 
na atmosfera do WRF-ROMS para: (a) 01 agosto 2010 6 AM e (b) 6 PM, (c) 24 setembro 2012 
6 AM, (d) 24 setembro 2012 6 PM, (e) 07 julho 2014 6 AM e (f) 6 PM. 

 

  

  

  
 

Em relação ao warm wake, a alta resolução espacial do modelo permitiu 

uma representação precisa dos processos físicos na camada superior do 
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oceano. Conforme descrito na literatura, o efeito ilha apresenta propriedades 

distintas em relação ao ambiente circundante. O modelo representou 

adequadamente esse efeito, caracterizado pelo aquecimento das águas 

superficiais a oeste da ilha (TCHAMABI et al., 2017; COSTA DA SILVA et al., 

2021; SALVETAT et al., 2022). 

A topografia da ilha induz diversos processos verticais, gerando efeitos 

turbulentos. As correntes interagem com a batimetria da ilha, alterando sua 

intensidade e direção. No perfil longitudinal, é possível observar que, na porção 

oeste, próximo à superfície, ocorre o enfraquecimento das correntes e um 

aumento significativo da temperatura, caracterizando o warm wake, em 

concordância com o observado na literatura (COSTA DA SILVA et al., 2021). 

Além disso, observa-se uma variação temporal no efeito ilha, dependendo da 

intensidade e direção das correntes, o que corrobora os estudos anteriores 

(COSTA DA SILVA et al., 2021). 

 

FLUXO DE CO2 NA INTERFACE OCEANO ATMOSFERA 

 

Nesta seção, são apresentados os resultados da fugacidade do CO₂ 

(fCO₂sw), calculada conforme descrito na Equação 5, e os fluxos de CO₂ (FCO₂) 

estimados pela Equação 2. Entre os três cruzeiros, apenas o CF2012 contou 

com medições de fCO₂sw ao redor de Fernando de Noronha. 

As Figuras 15a e 15b mostram a fCO₂sw (µatm) e a temperatura (°C) 

medidas durante o CF2012. As Figuras 15e e 15f apresentam o viés entre os 

dados modelados e os dados in situ. O mapa de viés indica que o modelo 

subestima a temperatura observada em aproximadamente -0,3 °C, exceto a 

oeste da ilha, onde a temperatura modelada é cerca de +0,3 °C maior do que a 

medida. O viés da fCO₂sw mostrou que o modelo subestima os valores medidos 

em aproximadamente -20 µatm. 

Além das baixas temperaturas observadas nesse período, essa 

subestimação pode contribuir para o enfraquecimento dos fluxos de CO₂ ao 

redor da ilha. 
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Figura 15 Dados medidos no CFII e modelados. (a) fCO2sw medido, (b) TSM medida (c) 
fCO2sw modelada (d) TSM modelada, (e) diferença entre a fCO2sw modelada e a observada 
e (f) diferença entre a TSM modelada e observada.. 

 
 

As Figuras 16, 17 e 18 apresentam os resultados do modelo para o fluxo 

de CO₂ oceano-atmosfera (FCO₂), utilizando a fCO₂sw calculada com base na 

Equação 5. Os resultados mostraram apenas valores positivos para o FCO₂, 

indicando que o oceano atua como fonte de CO₂ para a atmosfera. Valores mais 

baixos de FCO₂ foram observados no lado oeste da ilha (Figuras 16, 17 e 18), o 

que está em concordância com os estudos de Takahashi et al. (2002; 2009). 
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Por ser uma região tropical do Oceano Atlântico, a superfície oceânica 

apresenta supersaturação de CO₂ em relação à atmosfera, resultando em um 

fluxo médio anual de CO₂ do oceano para a atmosfera. 

 

Figura 16 FCO2 ar-oceano: (a) 01 de agosto de 2010 às 06AM, (b) às 6 PM (c) 02 de agosto 
de 2010 às 06AM e (d) 06 PM. 

 

 
 

Os resultados mostraram valores positivos de FCO₂ em toda a região de 

estudo. No entanto, é possível observar um enfraquecimento do FCO₂ a 

noroeste da ilha. De acordo com a Figura 14c, durante o CF2012, a atmosfera 

estava mais fria do que o oceano, e a Figura 12 mostra o enfraquecimento das 

correntes superficiais a noroeste da ilha. Esse enfraquecimento na circulação 
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superficial reduz a camada de mistura na coluna d’água, resultando em um 

aumento da TSM. O aumento da TSM, associado a uma atmosfera mais fria, 

pode contribuir para um FCO₂ positivo em todo o domínio. 

 

 

Figura 17 FCO2 ar-oceano: (a) 06 de julho de 2012 às 06AM, (b) às 6 PM (c) 07 de julho de 
2012 às 06AM e (d) 06 PM. 
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Figura 18 FCO2 ar-oceano: (a) 06 de julho de 2014 às 06AM, (b) às 6 PM (c) 07 de julho de 
2014 às 06AM e (d) 06 PM 

 
 

O FCO₂ apresentou variabilidade espacial diferente nos anos de 2010, 

2012 e 2014 (Figuras 16, 17 e 18). Em 2010, observou-se uma maior amplitude 

nos valores de FCO₂, variando de 0 a 6,6 mmol m⁻² d⁻¹ (Figura 16). A nordeste 

da ilha, houve uma redução no FCO₂ de aproximadamente 2 mmol m⁻² d⁻¹ em 

comparação com outras áreas do domínio. Essa redução coincide com o warm 

wake na região noroeste da ilha. A diminuição do FCO₂ pode estar mais 

associada ao aquecimento da temperatura atmosférica do que ao aumento da 

temperatura do oceano (Figuras 15a, b). 

Em 2010 (Figura 16), águas mais quentes foram observadas na porção 

abrigada da ilha, um efeito causado pela presença da ilha. Devido à direção dos 
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ventos e das correntes, essa região retém a água, reduzindo a turbulência e, 

consequentemente, as trocas com a atmosfera por meio dos fluxos de CO₂ e 

calor, devido ao cisalhamento do vento (SKIELKA, 2010). Mesmo com a água 

mais saturada de CO₂ devido ao aumento da TSM, os níveis de emissão de CO₂ 

para a atmosfera são menores do que nas regiões vizinhas, devido à dificuldade 

de superar a tensão superficial da água do mar. 

Em 2012 (Figura 17), o fluxo de CO₂ variou de 2,4 a 5,4 mmol m⁻² d⁻¹. A 

região noroeste, com menor FCO₂, apresentou um efeito mais fraco do que em 

2010. Neste ano, tanto a temperatura média do oceano quanto da atmosfera 

foram mais baixas, evidenciando uma redução no efeito warm wake em 

comparação com 2014. O enfraquecimento dos ventos (Figuras 14c, d) e das 

correntes (Figura 12) resultou em menor cisalhamento e turbulência, reduzindo 

as trocas oceano-atmosfera nas áreas abrigadas. 

Em 2014 (Figura 18), os fluxos apresentaram diferenças significativas na 

distribuição espacial entre 6 e 7 de julho. No dia 6, a distribuição do FCO₂ foi 

quase homogênea. Na manhã do dia 7, houve uma forte fonte de FCO₂ a 

nordeste da ilha (Figura 18c). À tarde (Figura 18d), observou-se uma redução do 

fluxo de CO₂ em toda a porção oeste da ilha. O gradiente de temperatura 

oceano-atmosfera foi mais fraco em 7 de julho, com uma menor diferença entre 

as temperaturas do oceano e da atmosfera (Figura 14). Em 2014, houve um 

aumento de temperatura no lado oeste da ilha, mas a posição das correntes foi 

ligeiramente diferente da observada em 2010. 

Os resultados do FCO₂ estão em concordância com a literatura 

(TAKAHASHI et al., 2002; TAKAHASHI et al., 2009; JONES et al., 2015; SONG 

et al., 2016). Durante os três anos analisados, a região atuou como fonte de CO₂ 

para a atmosfera. O ano de 2010 foi mais quente, enquanto 2012 apresentou 

temperaturas mais baixas e correntes mais intensas, com maior ascensão de 

águas frias próximas à superfície. 

Este trabalho alerta para os impactos que o arquipélago de Fernando de 

Noronha pode sofrer devido à acidificação dos oceanos. A região abriga recifes 

de corais e uma grande biodiversidade, sensíveis às mudanças de pH (SOARES, 

2018). O aumento do CO₂ e a diminuição do pH da água do mar podem alterar 

os padrões físicos oceânicos e a diversidade de espécies na ilha. Como 
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concluído por Silva et al. (2019), há uma correlação positiva entre a concentração 

de carbono, a temperatura e a salinidade na região de Fernando de Noronha. 

Embora esses autores não tenham identificado o warm wake, outros, como 

Tchamabi et al. (2017), observaram esse fenômeno ao redor da ilha, com um 

aumento na temperatura da massa d’água, impactando os fluxos de CO₂. 

Assim como Jones et al. (2015) observaram que a variação sazonal da 

temperatura influencia a magnitude dos fluxos de CO₂, e Silva et al. (2019) 

notaram que, durante a estação chuvosa, a região tende a apresentar uma 

redução na salinidade, os fluxos ao redor de Fernando de Noronha são 

dinâmicos e sazonais. No entanto, espera-se que a região continue atuando 

como fonte de CO₂ para a atmosfera (TAKAHASHI et al., 2009). 

Este trabalho contribui para futuras aplicações do modelo acoplado 

COAWST, devido à sua boa representação dos processos físicos, permitindo o 

estudo e monitoramento da região em termos de fluxos de CO₂, análises meteo-

oceanográficas e interação oceano-atmosfera. Essa ferramenta pode ser 

aplicada em estudos futuros em Fernando de Noronha e outras regiões. Este 

estudo inicial fornece suporte para pesquisas subsequentes com a ativação do 

módulo biogeoquímico do COAWST. 
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6. CONCLUSÃO 

 

Este trabalho investigou as condições termodinâmicas dos fluxos de CO₂ 

na interface oceano-atmosfera, com base em dados in situ e modelagem 

acoplada na região da ilha de Fernando de Noronha. O principal desafio foi 

simular condições termodinâmicas realistas ao redor da ilha utilizando um 

modelo acoplado. Por meio de análises estatísticas, como o diagrama de Taylor, 

e validações com dados de CTD, observou-se que os resultados do modelo 

acoplado apresentaram significância estatística em relação aos dados coletados 

nas três campanhas oceanográficas ao redor da ilha. Os perfis de temperatura 

e salinidade do modelo foram notavelmente próximos dos perfis obtidos nos três 

cruzeiros oceanográficos, assim como os ventos modelados, que também 

apresentaram boa correlação com os valores de velocidade e direção do vento 

in situ a 10 metros de altura. 

A ilha atua como uma barreira física à circulação oceânica, induzindo 

instabilidade e outros processos relacionados a montante e a jusante. 

Consequentemente, a ilha modifica a temperatura e as correntes superficiais do 

mar. No lado oeste da ilha, as correntes oceânicas são enfraquecidas devido à 

barreira física imposta pela ilha, e a TSM aumenta em relação às águas 

adjacentes. Em 2010, houve enfraquecimento dos ventos e aumento da TSM no 

lado noroeste, enquanto em 2014 o mesmo fenômeno ocorreu na porção oeste 

da ilha. O efeito ilha também é evidente na análise da seção vertical. Em 2010, 

a temperatura do ar foi superior à de 2014. Na atmosfera, o vento contorna o 

terreno elevado da ilha, enquanto no oceano ocorre um gradiente de temperatura 

e turbulência no lado oeste da ilha. 

Os fluxos de CO₂ foram estimados utilizando variáveis físicas simuladas 

pelo modelo acoplado oceano-atmosfera. Em 2010 e 2012, os fluxos 

apresentaram valores mais elevados de CO₂ liberados para a atmosfera em 

comparação com 2014. Nossos resultados mostram que, em 2010, a coluna 

d’água foi mais quente, com temperaturas em torno de 27 °C. Além disso, 

estudos anteriores constataram que as anomalias de TSM em 2010 foram 

superiores a 1 °C na região e persistiram por pelo menos três meses (SILVA et 

al., 2018). O ano de 2012 apresentou águas mais frias do que 2010, com 
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temperaturas em torno de 26 °C, mas também mostrou um gradiente reduzido 

entre as temperaturas do oceano e da atmosfera, o que pode ter contribuído para 

uma queda na pressão parcial do CO₂ na interface oceano-atmosfera, reduzindo 

os fluxos. 

O FCO₂ obtido pelos dados modelados foi subestimado em relação aos 

dados medidos, mas, no geral, o oceano atuou como fonte de CO₂ para a 

atmosfera durante os três períodos de cruzeiro oceanográfico. Este estudo 

representa uma investigação inicial utilizando um modelo acoplado oceano-

atmosfera para estimar os fluxos de CO₂ na região da ilha de Fernando de 

Noronha. As próximas etapas envolvem a ativação do módulo biogeoquímico no 

modelo acoplado, o que permitirá uma estimativa mais precisa dos processos 

biogeoquímicos e do FCO₂ na interface oceano-atmosfera ao redor da ilha. 
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Resumo 
Este estudo investiga as condições termodinâmicas e os fluxos ar-mar de CO2 na região da Ilha de Fernando 
de Noronha. As análises foram baseadas nos resultados de modelagem acoplada oceano-atmosfera para três 
períodos de cruzeiros oceanográficos, Camadas Finas I, Camadas Finas II e Camadas Finas IV, em 2010, 
2012 e 2014. Os resultados da modelagem oceano-atmosfera correspondem bem aos dados dos três 
cruzeiros oceanográficos ao redor da ilha. O vento modelado teve boa correlação com os valores de 
velocidade e direção do vento em 10m, com significância estatística de 95%. A temperatura da superfície do 
mar e as correntes superficiais são modificados com a presença da ilha. No lado oeste da ilha, as correntes 
oceânicas são enfraquecidas devido à barreira física e a temperatura da superfície do mar aumenta, 
indicando um efeito ilha. O efeito ilha também é observado ao analisar as seções verticais. As condições 
meteorológicas em 2010 mostram que a temperatura do ar foi mais elevada do que em 2012 e 2014. A 
atmosfera também apresenta um efeito de ilha, com o vento contornando o terreno superior da ilha e 
enfraquecendo a sotavento. A parte oceânica mostra um aquecimento das águas superiores e convergência 
de correntes no lado oeste da ilha. As temperaturas oceânicas modeladas subestimam (~ -0,3 °C) as 
observações, exceto a oeste da ilha (~ +0,3 °C), onde a temperatura do modelo é superior às medidas. O 
cálculo do viés de FCO2 (fCO2 é a fugacidade de CO2 com unidade µatm, FCO2 é o fluxo de CO2) mostra que o 
modelo subestima as medições em cerca de 20 mmol m-2 d-1. O oceano foi fonte de CO2 durante os três 
períodos de cruzeiro oceanográfico.  
 
Palavras-Chave: Fernando de Noronha, efeito ilha, fluxos de CO2 oceano-atmosfera. 

Abstract  
This study investigates thermodynamic conditions and air-sea CO2 fluxes in the Fernando de Noronha Island 
region. The analyses were based on coupled ocean-atmosphere modeling results for three periods of 
oceanographic cruises, Camadas Finas I, Camadas Finas II, and Camadas Finas IV, in 2010, 2012, and 2014. 
The ocean-atmosphere modeling results correspond well with data from three oceanographic cruises around 
the island. The modeled wind correlated well with the wind speed and direction values at 10m, with a 
statistical significance of 95%. The presence of the island modifies the sea surface temperature and surface 
currents. On the island's west side, ocean currents are weakened due to the physical barrier, and the sea 
surface temperature increases, indicating an island effect. The island effect is also observed when analyzing 
vertical sections. Weather conditions in 2010 show that the air temperature was higher than in 2012 and 
2014. The atmosphere also exhibits an island effect, with the wind skirting the island's upper terrain and 
weakening on the leeward side. The oceanic part shows the warming of the upper waters and the 
convergence of currents on the island's west side. Modeled ocean temperatures underestimate (~ -0.3 °C) 
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observations, except to the west of the island (~ +0.3 °C), where model temperatures are higher than 
measurements. Calculation of the FCO2 bias (fCO2 is the CO2 fugacity with unit atm, and FCO2 is the CO2 
flux) shows that the model underestimates the measurements by about 20 mmol m-2 d-1. The ocean was a 
source of CO2 during the three oceanographic cruise periods. 

Keywords: Fernando de Noronha, island effect, ocean-atmosphere CO2 fluxes 

 

Introduction 

The western tropical Atlantic (WTA) is characterized by strong thermal stratification and 

permanent thermocline, with oligotrophic waters, low concentration of nutrients, and planktonic 

biomass. However, islands and seamounts can trigger mechanisms that change the local 

hydrodynamics, affecting the surrounding circulation, causing vertical mixing, and favoring 

productivity. This phenomenon is called the “island effect” (Gove et al., 2016). Araujo and Cintra 

(2009) also point out that the interaction of currents with the topography of islands and seamounts can 

lead to the production of eddies, currents weakening, and disturbances in the thermohaline structure. 

The Fernando de Noronha (FN) Archipelago is in WTA and is under the influence of the central branch 

of the South Equatorial Current (cSEC) in the upper layer. This zonal current flows westward to join 

the North Brazil Undercurrent (NBUC) along the Brazilian coast. Measurements of the cSEC at 3-7°S 

and 30°W show an average intensity of 0.34m s-1, with a seasonal variability expressed by a bimodal 

decrease until early April and November and strengthening in mid-July (Lumpkin and Garzoli, 2005). 

Below the cSEC, between 2.5 - 4° S, the southern branch of the Equatorial Undercurrent (SEUC) in the 

200-500 m depth flows eastward.  

FN has been subject to numerous biological studies (Brandão et al., 2017; Garla et al., 2006; 

Leite et al., 2009; Vargas et al., 2018). However, the island's interaction with the current systems and 

its consequences on the local marine ecosystem is still poorly known. The presence of the FN generates 

changes in ocean circulation, temperature, and salinity (Tchamabi et al., 2017). Recently, Costa da 

Silva et al. (2021) identified that flow-topography induced changes in the thermohaline structure and 

biogeochemistry in the southeast of the island, presenting negative temperature and salinity anomalies 

between 200 and 400 m and fluorescence peak. The development of eddies and turbulence usually 

occur in areas of islands, increasing primary production and sinking the amount of atmospheric CO2 to 

the ocean. Otherwise, other features generated by islands, such as warm wakes at the surface, increase 

the sea surface temperature (SST), which is frequently found in the lee of islands (Pullen et al., 2017; 

Sangrà et al., 2007; Caldeira et al., 2002). 
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Using a regional ocean model, Tchamabi et al. (2017) simulated the thermodynamics and 

surface circulation in the oceanic region of FN and Atol das Rocas (AR). These authors identified a 

weakening of the surface current (cSEC) downstream of the islands. A small-scale cooling was 

detected at 60m depth west of the island. This subsurface cooling, primarily driven by the disruption of 

the cSEC by the bathymetry of the island, results from the action of eddies downstream FN through 

turbulent mixing. However, these authors focus mainly on the subsurface effects and neglect the upper 

ocean temperature wakes. 

Warm SSTs are commonly found on the leeward of islands (Caldeira et al., 2002). Caldeira and 

Tomé (2013) hypothesized that atmospheric wakes' cloud-free conditions promote enhanced short-

wave radiation and lee-side ocean warming. Caldeira and Marchesiello (2002) found 4–5°C above the 

surrounding upper oceanic waters, downwind of islands in the first 20m depth. Caldeira et al. (2002) 

also detected 2–3°C warmer surface waters at leeward of Madeira in the first 20m. Han et al. (2019) 

found the mean SST west of Madagascar Island up to about 3.0 °C warmer than in the east. The 

presence of Madagascar Island resulted in weaker winds on the leeward side and, in turn, weakened the 

mixing in the upper waters; thus, a shallower surface mixed layer depth. 

Consequently, small SST changes in these warm waters may strongly impact air-sea fluxes and 

lead to changes in carbon budget estimates. It is necessary to understand better the role of the ocean 

islands in biogeochemical cycles and feedback. Thus, observations and models improve our 

understanding of the coastal zone concerning the carbon budget. 

Chaves et al. (2006) showed that primary production rises in adjacent Fernando de Noronha 

Island areas. Several studies suggested that high productivity is linked to upwelling due to the island's 

topography (Ekau & Knoppers, 1999; Silva et al., 2019; Araujo et al., 2019). Caldeira et al. (2005) 

investigated the island mass effect in Southern California Bight under the wind and current dynamics. 

Moreover, they noted that this effect affects the island's primary productivity. Bakker et al. (2007) 

quantified the island mass effect for inorganic carbon changes and CO2 air-sea fluxes in the Crozet 

Plateau waters. These authors identified phytoplankton blooms downstream of the plateau, creating an 

oceanic CO2 sink. 

Air-sea CO2 fluxes (FCO2) in many coastal systems are often based on snapshot measurements. 

Thus, spatial and temporal changes in FCO2 remain to be resolved, as significant uncertainties are often 

reported in individual systems, which would, in turn, impact the estimation of global fluxes. From the 
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perspective of predictability of future changes, air-sea FCO2 space-time variability and the inherent 

controlling processes need to be better understood (Zhai et al., 2013). 

Studies in other regions showed that FCO2 changes over the year (Burgers et al., 2017; Bates et 

al., 2011; Drupp et al., 2011; Dumousseaud et al., 2010) and that coral reefs could be a CO2 source to 

the atmosphere (Yan et al., 2011; Ware et al., 1992). Torres et al. (2020) evaluated the sensitivity of 

CO2 air-sea gas exchange in a coastal station in the western English Channel. They performed four 

different model system configurations of the 1D coupled hydrodynamic–ecosystem model GOTM–

ERSEM towards identifying critical dynamics of relevance in quantifying air-sea CO2. These authors 

found that numerical experiments resolving near-surface temperature gradients induced by the daily 

heating cycle have the most efficient impact at short, seasonal, and annual time scales. 

Long-term air-sea CO2 fluxes have been difficult to quantify due to the lack of field data 

measurements (Schuster et al., 2009; Fransson et al., 2008; Padin et al., 2010; Dumousseaud et al., 

2010; Dai et al., 2009). Hence, continuous spatial monitoring efforts are required to assess the air-sea 

CO2 variability with a level of reliability. Space-time observations are limited in open ocean areas. 

Models are an alternative to supply spatial estimative about the variability of these fluxes around 

islands, which can be achieved using an ocean-atmosphere coupled model (Arístegui et al., 1997). 

Hence, this paper aims to quantify the air-sea CO2 fluxes around Fernando de Noronha Island using a 

coupled ocean-atmosphere high-resolution model, in situ physical variables, and seawater CO2 

fugacity. 

 

Methods 

Study area 

The Fernando de Noronha Archipelago (FN) (03 ° 45'-03 ° 57 'S, 32 ° 19'-32 ° 41' W) 

(Figure 1) is located 345 km from the Brazilian coast and consists of 21 islands, islets, and rocks, 

covering an area of 18.4 km². The main island, Fernando de Noronha Island, constitutes 91% of 

the archipelago's total area. It is the largest archipelago in Brazil and includes a National Marine 

Park and a State Environmental Protection Area under the jurisdiction of the ICMBio - Chico 

Mendes Institute for Biodiversity Conservation. The dynamic of the winds is linked to the seasonal 

migration of the Intertropical Convergence Zone (ITCZ). The ITCZ is centered in the zone of 

maximum SSTs in the equatorial region, migrating in boreal winter to its southernmost position 



	
 
Alves et al., Response of CO2 Fluxes to the Ocean-Atmosphere Interaction Processes in the Fernando de Noronha Island 
	
	

Tropical Oceanography, Recife, v. 50, n. 2, p. 1-33, 2023.	

	 	 	
	

when the island is under the influence of the northeast trade winds. In boreal summer and 

autumn, the ITCZ is at its northernmost part, and the southeasterly winds prevail.  

The FN region is characterized by a rainy season between March and July and a dry season 

between August and January (Mohr et al., 2009). The tidal regime is semi-diurnal, with an 

amplitude of 2-3.2 m (Mohr et al., 2009). The archipelago is directly influenced by the central 

branch of the South Equatorial Current (cCSE), with an average salinity of 36 and temperatures 

between 26 and 28°C (Costa da Silva et al., 2021). 

 

 
Figure 1. (a) Fernando de Noronha Island. (b) Fernando de Noronha Island geographic position and contour 

with CF I, CF II and IV CTD’s samples. 

Air-sea coupled modeling 

Here, we used a coupled model composed of the Regional Ocean Modeling System (ROMS) 

(Shchepetkin and McWilliams, 2005) and Weather Research and Forecasting (WRF) model 

(Skamarock et al., 2008) as the oceanic and atmospheric components, respectively. The models 

were coupled using the Model Coupling Toolkit (MCT) (Jacob et al., 2005; Larson et al., 2005). 

The implementation occurred through the COAWST (Warner et al., 2010). The ROMS model is a 

three-dimensional, free-surface, terrain-flowing numerical model that solves the Reynolds-

averaged Navier-Stokes equations using the hydrostatic and Boussinesq assumptions 



	
 
Alves et al., Response of CO2 Fluxes to the Ocean-Atmosphere Interaction Processes in the Fernando de Noronha Island 
	
	

Tropical Oceanography, Recife, v. 50, n. 2, p. 1-33, 2023.	

	 	 	
	

(Shchepetkin & McWilliams, 2005)�. ROMS has been specially designed for accurate regional 

marine systems simulations for various applications (Warner et al., 2005; Wilkin et al., 2005)�.  

The atmospheric model component in COAWST is the compressible and non-hydrostatic 

model WRF (Skamarock et al., 2008)�. The WRF has different schemes for representing the 

physics of the atmospheric boundary layer and physical parameterization of processes on a 

subclass scale. 

The Model Coupling Toolkit (MCT) is a coupler in the COAWST modeling system for 

different model components (Jacob et al., 2005; Larson et al., 2005)�. The coupler uses a 

parallel coupling approach to facilitate the transference and transformation of various component 

models' parameters—the MCT coupler exchanges prognostic variables from one model component 

to another. The WRF model receives SST from the ROMS and supplies the zonal and meridional 

wind components at 10 m, atmospheric pressure, relative humidity, cloud fraction, rainfall, and 

short and longwave radiation to the ROMS model (Warner et al., 2010)�. 

The coupled model was configured for a domain covering the Fernando de Noronha area 

from July 10 to August 06, 2010, and July 1 to August 31, 2014. The COAWST configuration used 

in this study included the coupled atmosphere-ocean model (ROMS + WRF) but did not include 

the wave and sediment transport models. The WRF is a non-hydrostatic atmospheric model, fully 

compressible with a vertical terrain coordinate system. The WRF model was configured with two 

nested domains, the first one with 9 km horizontal degree resolution covering the area 25° - 38 ° 

W, 10° S - 2° N, the second one with 3 km restricted to 30° to 34 ° W, 5° - 2° S and 42 vertical 

sigma coordinates. The WRF initial and lateral boundary conditions are from the Final Analysis 

(FNL) of the National Environmental Prediction Centers (NCEP) (NCEP FNL, 2000), with an interval 

of 6 hours. WRF was configured following Table (1). 

Table 1 - WRF Model Namelist Settings 

Grid Structure Arakawa C-grid 
Time step for integration 60 seconds 
Microphysics scheme WRF Single–moment 6–class Scheme 
Longwave and Shortwave radiation scheme RRTMG Shortwave and Longwave Schemes 
Surface Layer NCEP Global Forecast System Scheme 
Boundary layer scheme Mellor–Yamada Nakanishi Niino (MYNN) 

Level 2.5 and Level 3 Schemes 
Cumulus parameterization scheme Kain–Fritsch Scheme 

The terrain-following ocean model ROMS has one domain with a horizontal grid resolution 

of 1 km (Figure 1) in the 31°13’ W – 33°36’ W and 2°37’ S – 5° S. This high resolution in ROMS 

allows us to solve mesoscale eddies in the ocean. Initial and lateral open boundary conditions 

were derived from HYCOM (Wallcraft et al., 2009), with a horizontal resolution of 0.08◦x0.08◦. The 
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bathymetry data for the simulations were taken from the GEBCO, a global continuous terrain 

model for ocean and land with a spatial resolution of 15 arc seconds (GEBCO, 2021). The grid 

uses Version 2.2 of the SRTM15 plus data set (Tozer B. et al., 2019). The main parameterizations 

used in ROMS are available in Table (2). 

     Table 2 - ROMS Standard Input Parameters 

Grid Structure Arakawa C-grid 
Time step for integration 10 

    Number of barotropic time steps 40 
Thermal expansion coefficient     1.7 x 10−4 
Linear bottom drag coefficient      3 x 10−4 m/s 
Mean density for Boussinesq approximation    1025 kg/m3 
Lateral boundary layer Free surface: Chapman implicit (free 

surface) 
Baroclinic currents: Flather (2D momentum) 
Barotropic currents:  Radiation + Nudging 
Tracers: Radiation + Nudging 

S-coordinate bottom control parameter 0.1 
Vertical transform equation 2 
Vertical stretching function 2 

CTD, satellite and wind measurements 

Temperature and salinity from Conductivity-Temperature-Depth measures (CTDs) profiles 

of the oceanographic cruises, Camadas Finas I in August 2010 (CF2010), Camadas Finas II in 

September 2012 (CF2012), and Camadas Finas IV in July 2014 (CF2014), were used to compare 

with the ocean model results. The validation of all profiles was carried out from the surface to 300 

meters depth for the following 14 depths: 16.505, 22.465, 29.841, 38.870, 49.796, 62.867, 

78.340, 96.480, 117.556, 141.843, 169.622, 201.172, 236.767 and 276.664 meters.  

The profiles of the modeled variables were organized simultaneously, with every point 

corresponding to a respective depth of the CTD data. The correlation and standard deviation 

between the simulated and observed temperature and salinity were calculated for each profile 

using the Taylor diagram (Taylor, 2001). 

The SST and SSS satellite data were compared with the model results. Satellite SST is 

from MODIS Aqua, 8-day night average, 11µm, with 4km resolution. The SSS is from MIRAS 

SMOS, with 0.25 degrees of spatial resolution, 

https://earth.esa.int/eogateway/instruments/miras. 

Wind data compared with model wind results are from a local meteorological station, 

number 32564, available by the Center for Weather Forecasting and Climate Studies of the 

National Institute for Space Research (CPTEC/INPE), https://www.cptec.inpe.br/.  
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The seawater CO2 fugacity (fCO2sw) measurements from CF2012 were used to validate the 

fCO2sw estimative from modeled variables. 

Air-sea CO2 flux estimative 

To calculate the air-sea FCO2, we used the oceanic and atmospheric variables from the 

atmospheric-ocean coupled model COAWST, as the SST (K), SSS, surface winds (m s−1) and the 

sea level pressure (atm). The atmospheric CO2 fugacity (fCO2atm) is calculated from the CO2 

molar fraction, from the World Data Centre for Greenhouse Gases (WDCGG), operating in the 

Japan Meteorological Agency. 

The difference in partial pressure of CO2 between the water and air mainly controls the 

fluxes across the air-sea interface. The FCO2 (Equation 1) is calculated using a relation between 

CO2 solubility, gas exchange coefficient (k) (Equation 3), and the difference of CO2 fugacity 

between the ocean and the atmosphere (∆fCO2) (Equation 2) (Sweeney et al., 2007; Weiss, 1974; 

Currie et al., 2011). 

  FCO2 = k × Solubility (T, S) × ∆fCO2                                                     (1) 

where the ∆f CO2 is given by: 

∆fCO2 = fCO2sw − fCO2atm                                                              (2) 

and the gas exchange coefficient is given by: 

k = 0.27 × U2 ×(600/Sc)0.5                                                             (3) 

where U is the wind velocity and Sc is the Schmidt number. The Schmidt number is a 

relation between constants with the temperature of seawater and salinity (Equation 4) (Esters et 

al., 2017). 

Sc = 2073.1 − 125.62 × SST + 3.6276 × SST²− 0.043219 × SST³     (4) 

The sign of the fCO2 gradient defines the direction of the FCO2 into the ocean (negative) or 

to the atmosphere (positive). The estimated fCO2sw through modeled data is compared with those 

measured by the CFII 2012 around FN Island.   

Lefèvre et al. (2010) propose a relationship between salinity and carbon parameters for the 

western Tropical Atlantic. In this work, we applied linear regression for fCO2sw, using salinity and 

temperature (R2 0.956, N=403). As a result of the local conditions, a regression equation could 

be determined: 
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fCO2sw = 92.5325 * SSS - 13.7247 * SST - 2575                (5) 

 

 

Results and discussion 

Model validation 

The ability of the model to accurately simulate the hydro-thermodynamical conditions in 

the influence area of FN is crucial to the quality of the air-sea FCO2 results. To assess the 

performance of the COAWST simulation results, we compare them with the CTD measurements, 

surface winds, and satellite data. The Taylor diagram was applied to each in situ temperature and 

salinity profile and modeled data. The temperature and salinity profiles from the model were 

selected in the same geographic coordinates and time of the ship track. Then, both data were 

compared, applying the sample data as a reference. The correlation for the temperature profile is 

between 0.84 to 0.99 (Figure 2a,c,e). The salinity correlation is between 0.71 to 0.99 (Figure 

2b,d,f). The Taylor diagram shows that the modeled temperature and salinity agree with the 

thermodynamics around the island. 
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Figure 2. The Taylor diagram between CTD’s samples and the model results for: (a) August 2010 simulated 

and observed temperature, (b) August 2010 simulated and observed salinity, (c) September 2012 simulated 

and observed temperature, (d) September 2012 simulated and observed salinity, (e) July 2014 simulated 

and observed temperature and, (f) July 2014 simulated and observed salinity.  
Both model results and in situ data are paired in the same length using as criteria: depth, 

geographic location, and time. Points of CF2010: A (-3.924, -32.483), B (-3.946, -32.499), C (-

3.946, -32.499), D (-3.787, -32.365), E (-3.753, -32.332), F (-3.771, -32.379). Points of 

CF2012: A (-3.934, -32.488), B (-3.910, -32.456), C (-3.911, -32.464), (d) D (-3.761, -32.330), 

E (-3.764, -32.341), F (-3.772, -32.356). Points of CF2014: A (3.8908°S, 32.4952°W), B 

(3.8961°S, 32.5020°W), C (3.9016°S, 32.5098°W), D (3.8998°S, 32.5098°W), E (3.9066°S, 

32.5270°W), F (3.8218°S, 32.3383°W).  

The spatial bias at the surface was performed for SST and SSS between modeled and 

satellite data. The modeled SST during the day and night (supplemental material) presents a 

warm bias of 0.5 to 0.6°C compared to the MODIS Aqua SSTs. This result can be associated with 

the lower resolution of SST satellite data (~4km), while the ROMS modeling is with 1km, which 
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improves the physical processes near the surface.  The modeled SSS presents a bias of 0.1 in the 

central area of the domain (supplemental material). In this case, the MIRAS SMOS SSS has a 

resolution of 0.25km, much lower than the model resolution. The ROMS output profiles of 

temperature and salinity were compared at the same stations and times as the CTD 

measurements of CF2010 (Figure 3). The model results of temperature profiles show a good 

adjustment with the in-situ data, mainly in the first 100m depth. The modeled thermocline is less 

stratified than the observations. The simulations underestimate the salinity profiles, with a 

difference of about 0.3-0.4psu, mainly at the surface. Figure 4 shows the vertical profiles of 

temperature and salinity for 2012, and Figure 5 shows for 2014. The model results of temperature 

and salinity profiles show good agreement with the in-situ data.    
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Figure 3. Vertical profiles of temperature and salinity, corresponding to ROMS model and CTD 

measurements of the CF2010 cruise. The points are: (a) 02 August 2010 21h (-3.924, -32.483), (b) 03 

August 2010 04:30h (-3.946, -32.499), (c) 03 August 2010 09:30h (-3.946, -32.499), (d) 01 August 2010 

02:30h (-3.787, -32.365), (e) 01 August 2010 10:00h (-3.753, -32.332). 
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Figure 4. Vertical profiles of temperature and salinity comparisons, corresponding to ROMS model and CTD 

measurements of the CF2012 cruise. The points are: (a) 24 September 2012 20h (-3.934, -32.488), (b) 25 

September 2012 14:19h (-3.910, -32.456), (c) 25 September 2012 03:55h (-3.911, -32.464), (d) 27 

September 2012 03h (-3.761, -32.330), (e) 27 September 2012 00:44h (-3.764, -32.341).  
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Figure 5. Vertical profiles of temperature and salinity comparisons, corresponding to ROMS model and CTD 

measurements of the CF2014 cruise. The points are: (a) (3.8908°S, 32.4952°W), (b) (3.8961°S, 

32.5020°W), (c) (3.9016°S, 32.5098°W), (d) (3.8998°S, 32.5098°W), (e) (3.9066°S, 32.5270°W. 

The main speed and direction of observed winds were compared with the model results for 

the CF2010 and CF2014 periods (supplemental material), except in 2012, when wind 

measurements were unavailable. The observed winds for 1-3 August 2010 were predominantly 
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from the southeast, ranging from 9 to 12m/s. On 7-8 July 2014, the winds presented higher 

variability, changing from 2 to 14m/s, and directions also mainly from the southeast, but with a 

larger distribution, also showing an east component. The modeled results for 2010 agree with the 

measurements, with values between 9 and 12m/s, mainly from the southeast. The modeled winds 

present higher variability for 2014, ranging from 4 to 13m/s, and directions from southeast and 

east, in agreement with the in-situ data for this period. The wind speed time series 2010 

correlates 0,9 (p-value < 0,5) with in situ data from Fernando de Noronha Meteorological Station. 

The time series from 2014 correlates 0,5 (p-value < 0,5). 

Physical parameter analyses  

Figures 6, 7, and 8 show the modeled SSTs and surface currents for the same days of the 

CF2010, CF2012, and CF2014 cruises at 06 AM and 6 PM. During CF2010 (Figure 6), the surface 

circulation was predominantly from the southeast and weakened downstream of the island. At 6 

AM, the SST is warmer on the west side for both days. The maximum SST difference downstream 

of the island is 1°C, contributing to the increased heat fluxes to the atmosphere in this region. At 

6 PM, the SST range is 27.1 to 27.3°C in the east, increasing to values between 27.6 to 28.1°C in 

the west. The warm wake area identified downstream coincides with the weakening of the surface 

currents. 

In 2012 (Figure 7), an upper circulation from the east is observed, representing the cSEC, 

which weakens on the island's west side. At 6 AM, the temperatures are around 26ºC on the 

island's east side and 27 ºC on the west. At 6 PM, the waters present higher temperatures in the 

whole domain, as expected, due to the heat storage during the day, also showing 1°C warming on 

the west side compared to the east.   

The results for 2014 (Figure 8) also evidence the warm wake downstream of the island. In 

this case, the predominant currents are from the east. The warm wake identified in our results is 

also identified in other islands. The temperature differences between the east and west sides of 

the island make evident the presence of a warm wake. Caldeira and Marchesiello (2002) also 

found a warm surface oceanic wake persisting from 6 to 16 June 1999 in the southeastern part of 

Santa Catalina Island in the Southern California Bight. They found a strong correlation between 

SST, wind stress, and surface stratification. The authors argue that the warm island wake was 

probably due to lower turbulent mixing rates associated with the wind sheltering effect. 

The SSTs in 2010 were higher than in 2012 and 2014 (Figures 6, 7 and 8). Vale Silva et al. 

(2018) identified anomalous warming events, with SST anomalies higher than 1 ºC for three 

consecutive months in the Southern tropical Atlantic. Ibánhez et al. (2017) analyzed this warm 
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event in the tropical Atlantic, which promoted a significant increase in the CO2 fugacity of surface 

waters. This climatological event inverted the CO2 sink to a source of CO2 to the atmosphere.  

 

Figure 6. Sea surface temperature and surface currents for the CF2010: (a) 6 AM 01 August 2010, (b) 6 PM 

01 August 2010, (c) 6 AM 02 August 2010, (d) 6 PM 02 August 2010. 
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Figure 7. Sea surface temperature and surface currents for the CF2012: (a) 6 AM 24 September 2012, (b) 6 

PM 24 September 2012, (c) 6 AM 25 September 2012, (d) 6 PM 25 September 2012. 
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Figure 8. Sea surface temperature and surface currents for the CF2014: (a) 6 AM 07 July 2014, (b) 6 PM 07 

July 2014, (c) 6 AM 08 July 2014, (d) 6 PM 08 July 2014. 
The longitudinal cross-section of the ocean-atmosphere coupling (Figure 9) highlights the 

vertical structure of ocean temperature and currents and the atmospheric response through the 

winds and air temperature. Our results present an averaged mixed layer depth of 40 m depth. 

Also, this depth allows us to identify the island's warm wake and its effects on the lower 

atmosphere. The ocean sections show warmer waters downstream of the island. 
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In 2010 (Figure 9a,b), there was an intensified downward ocean current component, 

followed by forced upward motions upstream of the island. This motion favors a mixing and no 

stratification. After nocturnal ocean heat loss, the atmosphere is warmer at 6 AM, mainly 

downstream, developing an east-west temperature gradient. As expected, on the west side, due 

to the presence of the warm wake, a warmer air column expands, about 1 ºC higher than on the 

east side. The winds follow the island topography, rising upstream and going down downstream. 

Due to the orographic blocking, the winds are weakened downstream of the island. At 6 PM, 

however, the longitudinal temperature is more homogeneous. Near the surface, the atmosphere is 

about 2 °C warmer than the upper ocean, and the winds present the same intensities. 

In 2012 (Figure 9c,d), there was an ocean temperature increase (~27 °C) downstream of 

the island, restricted to the surface. The temperature of the water column has average values of 

~26 °C, a pattern quite different from that observed in 2010 when average values were ~28 °C. 

The atmosphere temperature values near the surface are lower (< 1 °C) than the ocean surface 

waters. The daily cycle shows the development of a warmer atmosphere at 6 PM. Both ocean and 

atmospheric averaged temperatures are colder compared to 2012 and 2014. 

In 2014 (Figure 9e,f), the ocean currents revealed an anomalous upward component 

downstream near the island. Colder waters at 20-40m depth are associated with this upward 

motion. However, these cold waters are not forced enough to emerge at the surface. A subsurface 

uplift of the thermohaline structure was also identified by Silva et al. (2019) with in situ data. 

Tchamabi et al. (2017) also identified an uplift through climatological modeling results and in situ 

data. At 6 AM, downstream of the island, the ocean's warm wake is present in the first 20 m, and 

the atmosphere air column is warmed over this area. At 6 PM, the warm wake prevails 

downstream, and the atmosphere is warmed. 
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Figure 9. WRF-ROMS sections of ocean temperature and currents and atmosphere temperature and winds, 

for: (a) 01 August 2010 6 AM and (b) 6 PM, (c) 24 September 2012 6 AM, (d) 24 September 2012 6 PM, (e) 

07 July 2014 6 AM and (f) 6 PM.   

 

Air-sea CO2 Fluxes 

This section presents the modeled results of seawater CO2 fugacity, calculated with 

equation 5, and the air-sea CO2 fluxes (FCO2) estimated by equation 2. Among the three cruises, 

only the CF2012 had measurements of fCO2sw around the FN. Figures 10a,b show the fCO2sw 

(µatm) and temperature (°C) measurements from CF2012. Figures 10c,d show the modeled 

fCO2sw and temperature at the same points of the CF2012 cruise. Figures 10e,f show the bias 

between the modeled and in situ data. The bias maps show that the modeling underestimated (~ 

-0,3 °C) the observed temperature, except at the west of the island (~ +0,3 °C), where the 

model temperature is higher than the measurements. The fCO2 bias shows that the model 
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underestimates the measurements in about -20 mmol m-2 d-1. Despite the low-temperature 

differences, it could contribute to the weaker CO2 fluxes around the island.  

 

Figure 10. Seawater fCO2 in µatm (a) September 24, 2012, at 6AM, (b) at 6 PM (c) September 25, 2012 at 

6AM and (d) 6 PM, (e) fCO2 modeled – observed, (f) temperature modeled - observed.  
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Figures 11, 12, and 13 show the modeled results of air-sea FCO2 using the fCO2sw based 

on equation 5. The results show only positive FCO2 and lower values west of the island (Figure 11, 

Figure 12, and Figure 13). 

 

Figure 11. Air-sea FCO2: (a) August 01, 2010, at 6AM, (b) at 6 PM (c) August 02, 2010 at 6AM and (d) 6 

PM. 
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The results show only positive FCO2, which is expected for the tropical Atlantic. However, a 

weakening of the FCO2 in the Northwest of the island is evident, mainly in 2010 and 2012. 

According to Figure 9c, during the CF2012, the atmosphere was colder than the ocean, and Figure 

7 shows the weakening of surface currents at the Northwest of the island. This weakening in the 

surface circulation reduces the mixing of the water column and increases the SST. The increased 

SST associated with a colder atmosphere can contribute to the positive FCO2 in the whole domain. 

Takahashi et al. (1993) reported a thermodynamic effect with an increase of 4% in seawater fCO2 

for a 1oC increase if warming is the only process. This fCO2 increase might be observed on the CO2 

flux if no other changes occur. However, for 2010, at 6 AM (Figure 9a), the surface ocean is about 

0.5°C warmer than the lower atmosphere, but both present the same temperature at 6 PM (Figure 

9b). The same occurred in 2014, with no significant vertical temperature gradients between the 

ocean and atmosphere. The vertical gradient absence occurs mainly downstream of the island due 

to the temperature of the warm wake reaching similar temperatures as in the atmosphere.  The 

ocean heat loss to the atmosphere could equilibrate the temperatures and induce the reduced 

FCO2 at the Northwest of the island. 
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Figure 12. Air-sea FCO2: (a) September 24, 2012 at 6AM, (b) at 6 PM (c) September 25, 2012 at 6AM and 

(d) 6 PM. 
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Figure 13. Air-sea FCO2: (a) July 06, 2014, at 6AM, (b) at 6 PM (c) July 07, 2014 at 6AM and (d) 6 PM. 

The FCO2 shows different spatial variability for 2010, 2012, and 2014 (Figure 11, Figure 

12, and Figure 13). There was a high amplitude in the FCO2 values in 2010, ranging from 0 to 6.6 

mmol m-2 d-1 (Figure 11). At the Northwest of the island, there is a reduced FCO2 area of about 

2mmol m-2 s-1 compared to the whole domain. This Northwest low FCO2 area coincides with the 

island's warm wake. The reduced FCO2 could be associated with warmer atmosphere 
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temperatures than in the ocean (Figure 10a, b). In fact, 2010 was an anomalous warmer year, as 

evidenced by Vale Silva et al. (2018). 

In 2012 (Figure 12), the CO2 fluxes ranged from 2.4 to 5.4 mmol m�² d�¹. The low FCO2 

Northwestern area is weaker compared with 2010. This year, the average temperatures in both 

ocean and atmosphere were colder, evidencing a weaker warm wake effect compared to 2012 and 

2014. 

2014, the fluxes presented substantial spatial differences between July 6 and 7. For day 6, 

there is a quasi-homogeneous spatial FCO2 distribution. On the morning of day 7, there is a strong 

source of FCO2 Northeast of the island (Figure 13a). In the afternoon (Figure 13b), there is a 

reduction in the FCO2 flux around the whole west ocean region. The ocean-atmosphere 

temperature gradient on July 7 was weak. According to the results of air-sea temperature (Figure 

9) for July 7, the difference between the atmosphere and ocean decreased.   

 

Conclusion 

This work investigated thermodynamic conditions and air-sea CO2 fluxes based on in-situ 

and ocean-atmosphere coupled modeling data in the Fernando de Noronha Island region. The 

main challenge was to simulate the realistic thermodynamic conditions around the island using a 

coupled model. The validation analyses performed with the Taylor diagram showed that the 

ocean-atmospheric modeling results agree well with three oceanographic cruises around the 

island. The temperature and salinity profiles of the model were remarkably close to the profiles 

obtained in the three oceanographic cruises, as well as the modeled winds that also agree with 

the in situ 10m wind speed and direction values. 

The physical barrier of the island constrains the flow circulating it, which induces 

instabilities and other related processes upstream and downstream. Hence, the island modifies the 

sea surface temperature and currents. On the island's west side, the ocean currents are weakened 

due to the physical barrier, and the SST increases, diverging from adjacent waters. In 2010, there 

was damming on the island's northwest side, and in 2014 the same occurred in the island's 

western region. The island effect is also observed when analyzing the vertical section. In 2010, 

the air temperature was higher than in 2014. In the atmosphere, the wind contours the upper 

terrain of the island. In the ocean, a temperature gradient and some turbulence occur on the west 

side of the island. 

The CO2 fluxes were estimated using physical variables from the ocean-atmospheric 

modeling results. The FCO2 in 2010 and 2012 showed higher values of CO2 released into the 
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atmosphere than in 2014. Our results show that in 2010, the water column temperature was 

warmer with ~27°C. Also, previous works found that SST anomalies in 2010 were higher than 1°C 

in this region and persisted for at least three months (Vale Silva et al., 2018). 2012 presented 

colder waters than in 2010, ~26°C, and a reduced gradient between ocean and atmosphere 

temperatures, which can decrease the air-sea partial pressure CO2 and reduce the fluxes. The 

modeled fCO2 underestimated the measurements, but overall, the ocean was a source of CO2 for 

the atmosphere during the three cruise periods. This study presented an initial investigation using 

a coupled ocean-atmosphere model for Fernando de Noronha Island. The following steps involve 

activating the biogeochemical module to the coupled ocean-atmosphere model. This information 

will allow a more accurate estimate of FCO2 at the ocean-atmosphere interface around the island 

of Fernando de Noronha.  
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