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RESUMO

MACHADO, Jéferson Prietsch, D.Sc., Universidade Federal de Vigosa, junho
de 2013. Resposta das circulagdoes ocednica e atmosférica associada ao
aumento na tensao de cisalhamento do vento. Orientador: Flavio Barbosa
Justino. Coorientadores: Luciano Ponzi Pezzi e Paulo José Hamakawa.

A tensdo de cisalhamento do vento (TCV) € uma medida de transmissao de
momentum em raz&o do movimento relativo entre a atmosfera e o oceano.
Estudos tém sugerido uma intensificagdo e um deslocamento da TCV mais
para sul devido a intensificacdo dos ventos em latitudes extratropicais no
Hemisfério Sul, em resposta as mudancas climaticas. Diante do exposto, o
objetivo do trabalho é investigar o comportamento anébmalo das circulagdes
ocednica e atmosférica devido ao aumento da TCV em 50% em duas
diferentes regides no oceano: na regidao equatorial e em médias latitudes no
Hemisfério Sul. Para tal fim, utilizou-se um modelo climatico acoplado de
complexidade intermediaria (SPEEDO). A intensificacdo da TCV na regido
equatorial ocasiona uma diminuigdo da temperatura da superficie do mar na
regido tropical, devido ao aumento da divergéncia equatorial.
Consequentemente, a temperatura do ar também reduz, favorecendo a
diminuicdo da precipitagdo na regido equatorial. Por outro lado, a intensificagdo
da TCV em médias latitudes do Hemisfério Sul induz a um aumento da
temperatura da superficie do mar e do ar na regidao do Oceano Austral, além de
uma redugéo na espessura do gelo marinho Antartico. Isto ocorre em fungao de
mudangas nas massas d’agua e circulagao termohalina global, favorecendo um
reforgo na Agua de Fundo Antartica e um enfraquecimento da Agua Profunda
do Atlantico Norte. Devido ao menor gradiente térmico meridional, o transporte
de calor total torna-se mais intenso no Hemisfério Sul, reduzindo a atividade
baroclinica e os sistemas transientes. Além disso, a fase positiva da Oscilacéo

Antartica fica menos intensa.
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ABSTRACT

MACHADO, Jéferson Prietsch, D.Sc., Universidade Federal de Vigosa, June,
2013. Response of the oceanic and atmospheric circulations associated
with the increase of wind stress. Adviser: Flavio Barbosa Justino. Co-
advisers: Luciano Ponzi Pezzi and Paulo José Hamakawa.

The wind stress is a measure of momentum transfer due to the relative motion
between the atmosphere and the ocean. Studies have suggested an
intensification and an offset of wind stress further south in the Southern Ocean
due to the intensification of the wind in extratropical latitudes in the Southern
Hemisphere, in response to climate change. Thus, the objective of this work is
to investigate the anomalous behavior of the atmospheric and oceanic
circulations due to increased wind stress by 50% in the equatorial region and in
the Southern Ocean. For this purpose, we used a coupled climate model of
intermediate complexity (SPEEDO). The intensification of wind stress in
equatorial region causes a decrease in sea surface temperature in the tropical
region, due to increased upwelling. Consequently, the air temperature also
reduces, favoring the reduction of precipitation in equatorial region. Moreover,
the intensification of wind stress in Southern Ocean, induces an increase in sea
surface temperature and air temperature to high latitudes of the Southern
Hemisphere, in addition to a reduction in Antarctic sea ice thickness. This
occurs due to changes in water bodies and global thermohaline circulation,
favouring the intensification of Antarctic bottom Water and a weakening of the
North Atlantic Deep Water. Due to the least thermal gradient, the total heat
transport becomes more intense in the Southern Hemisphere, reducing the
baroclinic activity and storm tracks; In addition, the positive phase of the

Antarctic Oscillation is less intense.
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1. INTRODUCAO

1.1. A importancia da tensdo de cisalhamento do vento para o sistema
climatico

Os oceanos desempenham a fungao de moderadores climaticos. Por
cobrirem 70% da superficie da Terra e, em razdo da elevada capacidade
térmica da agua, os oceanos armazenam uma grande quantidade de calor.
Além disso, eles funcionam como reservatérios, em que o calor armazenado
durante o verdo é liberado para a atmosfera durante o inverno. No contexto
climatico, o papel dos oceanos é efetivo na diminuigdo dos valores extremos da
amplitude sazonal da temperatura e na amenizagao dos efeitos das mudancas
atmosféricas (Sato, 2005; Stewart, 2007; Jones e Toba, 2009).

Conforme Stech (2005), estudos tedricos de Ekman (1905), Stommel
(1948) e Csanady (1976) demonstraram que a circulacdo oceanica de
superficie é determinada principalmente pelo campo de vento de superficie.
Isto pode ser considerado tanto nas escalas espaciais e temporais longas,
englobando fendmenos da ordem de 1000 a 10000 km e de semanas a meses,
das bacias oceéanicas, como eventos de escala local e periodos de horas a
alguns dias, associados a circulagéo sobre as plataformas continentais.

Segundo Harrison (1984), quando o vento interage com o oceano
(Figura 1.1), este determina direta ou indiretamente muitas de suas correntes
de superficie, sendo também responsavel pela transferéncia de energia entre o
oceano e a atmosfera e pelo estado das ondas de superficie. De acordo com
Schmid et al. (2000), o limite de profundidade da influéncia do vento na
circulagao é de 1200m. Abaixo deste a configuracdo é amplamente dominada
pela circulagéo termohalina. No caso do Oceano Atlantico, pelo ramo central da

célula de circulacdo meridional.
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Fonte: Sato (2005).

Figura 1.1 — Configuracdo média anual do vento sobre a superficie dos
oceanos, obtidas com base em dados de escaterbmetro
Quikscat, entre 1999 e 2004.

Considera-se que existem dois modos de interacdo da circulagao
forcada pelos ventos e a circulagdo gerada por diferengas de temperatura e
salinidade. Primeiro, a circulagao forgada pelo vento pode gerar anomalias de
salinidade em torno dos giros oceénicos subtropicais, que podem atingir a
regido de formacao de aguas profundas (a partir de 2000m de profundidade),
intensificando ou enfraquecendo a circulagédo termohalina global (CTG) (Winton
e Sarachik, 1993; Yin e Sarachik, 1995; Delworth e Greatbatch, 2000;
MacMynowski e Tziperman, 2006). O segundo modo seria quando a
variabilidade da CTG causa mudangas na Temperatura da Superficie do Mar
(TSM). Isto altera a circulacdo atmosférica e, consequentemente, modifica a
tensdo de cisalhamento do vento (TCV), afetando a circulagdo oceanica
forcada pelo vento (Delworth e Mann, 2000; Dong e Sutton, 2001; Eden e Jung,
2001; Hall e Stouffer, 2001; Marshall et al., 2001; Justino, 2004; Machado et al.,
2011).

Timmermann e Goosse (2004) mostraram que 0s giros oceanicos
forcados pelo vento sdo essenciais para a existéncia da CTG no Oceano
Atlantico. Utilizando um modelo de complexidade intermediaria, os autores

realizaram uma simulagdo climatica reduzindo a zero a TCV sobre todo o



oceano. Os resultados indicam uma completa interrupcdo na CTG. Deste
modo, a magnitude dos ventos € essencial para a manutengao da circulagcédo
termohalina global. Timmermann et al. (2004) também afirmaram que a
forcante do vento na CTG apresenta importantes contribuicbes, como por
exemplo no transporte horizontal de salinidade devido a circulagdo dirigida
pelos ventos, transporte vertical de salinidade e convecgdo no oceano devido
ao bombeamento de Ekman.

E importante destacar que Hall e Stouffer (2001) indicaram que eventos
de mudangas climaticas abruptas ocorridas durante o ultimo periodo glacial
(eventos de Dansgaard-Oeschger e de Heinrich), podem ter sido causados em

funcao da existéncia de ventos anémalos no Atlantico Norte.

1.2. Possiveis impactos das alteragdes da tensao de cisalhamento do
vento no sistema climatico

Nos ultimos anos, varios estudos foram realizados com o intuito de
analisar a importancia da variagdo de TCV sobre o oceano global e os
impactos ocasionados nas circulagbes oceanica e atmosférica (Justino, 2004;
Timmermann e Goosse, 2004; Yang et al., 2007; Menviel et al., 2008; Saenko,
2009; Ma et al.,, 2010). Alguns autores focam as mudangas no vento em
regides extratropicais, enquanto outros na regiao tropical.

McCreary e Lu (1994) e Liu e Philander (1995) relataram que a
intensidade das células subtropicais, bem como a magnitude da ressurgéncia
equatorial, nos oceanos Atlantico e Pacifico, sdo fortemente dependentes da
componente zonal da TCV entre 10°N e 20°N. Por exemplo, uma intensificagdo
de 30 a 50% nos ventos alisios, induz um aumento do transporte meridional em
2 Sv (1 Sverdrup = 10° m®™") e um resfriamento equatorial de
aproximadamente 2°C.

Dados de TSM e vento obtidos através de satélites tém sido utilizados
para analisar a influéncia dos campos de vento proximos a superficie nos
gradientes de TSM no Pacifico Tropical Leste (Liu et al., 2000; Chelton et al.,
2001; Hashizume et al., 2001; Polito et al., 2001; Pezzi et al., 2004). De acordo
com Chelton et al. (2001), as perturba¢des induzidas pela TCV na TSM estéo

relacionadas com as ondas de instabilidade tropical (OIT) no Pacifico.



De acordo com Carton et al. (1996), mudangas nos ventos proximos a
superficie no Atlantico Tropical, geram impactos na evaporagdo e,
consequentemente, podem alterar o gradiente inter-hemisférico de anomalias
de TSM. Uma pequena mudancga inicial nas anomalias de TSM de sinais
opostos no Atlantico Tropical Norte e Atlantico Tropical Sul perturbam as
anomalias de pressao ao nivel do mar, induzindo mudangas nos ventos alisios
sobre o Atlantico Tropical Norte e Atlantico Tropical Sul. Como consequéncia, o
gradiente de anomalias de TSM original acentua-se reforcando as condi¢des
iniciais (Moura e Shukla, 1981; Nobre e Shukla, 1996; Pezzi e Cavalcanti,
2001).

Wallace et al. (1989) analisaram através de médias climatolégicas de
vento e TSM, que o enfraquecimento dos ventos préximos a superficie ocorrem
diretamente na area de aguas frias equatorial do Oceano Pacifico. Esta
combinagcdo de agua fria e ventos fracos é um indicativo de um acoplamento
entre o oceano e a atmosfera, de modo que o oceano modifica a estabilidade
da camada limite atmosférica. De acordo com a hipotese de Wallace et al.
(1989), a estabilidade da coluna de ar € perturbada quando a superficie do
oceano esta mais quente que a atmosfera adjacente. Isto resulta em ar menos
denso nas camadas inferiores. Logo, surge um fluxo turbulento nas
proximidades da interface oceénica, diminuindo a taxa de transferéncia de
momentum entre a atmosfera e o oceano. Deste modo, a velocidade dos
ventos superficiais diminui sobre aguas frias e aumentam sobre aguas mais
quentes. Chelton et al. (2001) destacam que a TCV ao longo da regiao
equatorial, diminui a sua intensidade cerca de 4 vezes sobre a lingua fria do
Oceano Pacifico, enquanto que aumenta na mesma proporgao ao norte dessa
regiao.

Conforme Lindzen e Nigam (1987), as modulagdes no vento a
superficie ocorrem devido a variagbes no campo de pressao ao nivel do mar,
associado com sinal das OIT. Desta forma, as baixas pressodes (altas pressoes)
sdo encontradas sobre aguas quentes (frias) e, como consequéncia, tem-se
ventos fortes para maiores gradientes de pressédo ou TSM.

Pezzi et al. (2004) destacam que as OIT apresentam uma resposta
negativa em relacdo a temperatura do oceano, ou seja, as OIT favorecem a

diminuicdo da TSM e da temperatura do agua do mar em subsuperficie. Isto



modifica os transportes de calor e momentum, deixando a lingua fria do
Pacifico com temperaturas mais baixas e correntes equatoriais mais fortes.

Justino (2004) utilizou o modelo acoplado LOVECLIM para determinar
o comportamento da TCV na regiao equatorial. De acordo com o autor, a
intensificagdo do vento em baixas latitudes gera anomalias negativas de TSM
na regido do Pacifico e do Atlantico tropical, devido as alteragdes do transporte
de Ekman. Um aumento na tensdo de cisalhamento do vento zonal em 150%
na latitude de 25°N gera um resfriamento oceénico em aproximadamente 8°C
nessa mesma latitude. Entretanto, a mesma forgcante aplicada para a latitude
de 10°N gera anomalias negativas de TSM de até 15°C para essa regido.

Por outro lado, Justino (2004) simulou uma condi¢do de vento mais
fraco na regido equatorial. Para o Atlantico Sul, demonstrou-se que o
enfraquecimento da TCV na regido equatorial também favorece ao
enfraquecimento da Corrente do Brasil, reduzindo a intensidade do giro
subtropical do Atlantico Sul.

E importante destacar a influéncia da Confluéncia Brasil-Malvinas
(CBM) no Atlantico Sudoeste no cisalhamento do vento. De acordo com Pezzi
et al. (2009), na auséncia de sistemas atmosféricos de grande escala atuantes
na regido da CBM, a camada limite atmosférica € modulada localmente pelo
forte gradiente de TSM. Por exemplo, no lado norte da CBM, as aguas mais
quentes induzem mudangas na estabilidade estatica da camada limite,
afetando a variabilidade na magnitude e intensificagdo dos ventos. Nesta
condigdo, a camada limite torna-se instavel e turbulenta sobre aguas mais
quentes, aumentando a transferéncia veretical de momentum e ventos mais
intensos ocorrem na superficie do mar. Situagao oposta ocorre no lado sul da
CBM.

Com relagédo ao Hemisfério Sul, Yang et al. (2007) analisaram as
mudangas na TCV para periodos decenais no Oceano Austral e associaram
com a deplecédo do ozbnio na regido da Antartica. Os autores utilizaram dados
de reanalise do ERA 40 e dados observados para encontrar uma tendéncia de
aumento da TCV entre as latitudes de 45°S e 60°S. Isto ocorre em fungao das
anomalias de vento devido a Oscilacdo Antartica (OAA) que interage com o

fluxo médio e a circulacdo meridional.



Menviel et al. (2008), através de simulac¢des realizadas com o modelo
acoplado LOVECLIM, afirmam que uma intensificacédo de 15% do vento a 10
metros (entre 40°S e 60°S) induz a um aumento na producédo da Agua de
Fundo Antartica (AFA) de 16 Sv para 32 Sv, que pode ser explicado em parte,
pelo aumento da densidade na superficie. Menviel et al. (2008) também
realizaram simulagbes sugerindo um enfraquecimento dos ventos de oeste.
Deste modo, o processo de ressurgéncia diminui € a TSM aumenta em até
2,5°C entre 40°S e 60°S. A desintensificacdo dos ventos também leva a um
decréscimo de 33% na TCV sobre o Oceano Austral. Consequentemente, o
transporte da AFA reduz de 16 Sv para 10 Sv e o transporte de calor
atmosférico em diregdo ao polo reduz cerca de 40%.

Saenko (2009) analisou o impacto que auséncia da TCV sobre o
oceano causa na atmosfera. Os resultados indicaram uma reducdo da
temperatura média do ar proximo a superficie em altas latitudes, enquanto que
0 gelo marinho avangou para latitudes préximas dos 40°. De acordo com o
autor, essas anomalias estao associadas a mudancas na circulagao oceanica.
Além disso, o transporte de energia em dire¢do ao polo na atmosfera aumenta
para ambos os hemisférios, enquanto que o transporte de calor oceanico
diminui de maneira mais significativa no Hemisfério Norte.

De acordo com Delworth e Zeng (2008), uma possivel mudanga nos
ventos de oeste no Hemisfério Sul pode gerar alteragbes na MOC. Os autores
mostram, que um deslocamento de 2° dos ventos em diregdo ao Polo Sul
acompanhado de uma intensificagdo de 0,04 N/m? na TCV, intensificam o
transporte de massas d’agua pela MOC em 2 Sv. Este reforgo na MOC ocorre
devido a mudancas do transporte de Ekman em camadas superiores do
Oceano Austral, induzindo a um fluxo de sul em camadas mais profundas, além
de um aumento na ressurgéncia. Ja a circulagdo atmosférica responde com
uma reducao de 1 a 2 hPa na presséo ao nivel do mar.

Recentemente, Ma et al. (2010) afirmaram que ao considerar a TCV
como nula em 40°S, ocorre uma reducdo da MOC de aproximadamente 50%, o
que sugere que os ventos em altas latitudes exercem um forte controle na
CTG. Além disso, a auséncia da TCV em 40°S leva a uma reducao da mistura
vertical e o processo de ressurgéncia, induzindo a um resfriamento na

superficie e uma expansao do gelo marinho, confirmando os resultados obtidos



por Saenko (2009). Entretanto, um aquecimento é observado nas aguas
subsuperficiais devido ao enfraquecimento da mistura vertical.

Estudos recentes indicam um deslocamento do maximo da TCV mais
para sul, e uma intensificacdo dos ventos em latitudes extratropicais em
resposta ao aquecimento global, o que pode induzir uma aceleragdo da
Corrente Circumpolar Antartica (CCA) e, consequentemente, interfe na MOC
(Gillet e Thompson, 2003; Fyfe e Saenko, 2006, Fyfe et al., 2007). E importante
destacar que Swart e Fyfe (2012) também mostram, através de observacgoes, a
intensificagdo e um deslocamento mais para sul da TCV nas ultimas décadas
para altas latitudes do Hemisfério Sul. Além disso, modelos numéricos também
indicam essa projecao para cenarios futuros idealizados com o aumento de

CO.. Essas observagodes e tendéncias sdo mostradas na Figura 1.2.
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Figura 1.2 — Anomalia observadas (linha preta) e projecbes futuras (linhas
coloridas): (a) posicdo e (b) magnitude da tensdo de
cisalhamento do vento para o Oceano Austral.



Beal et al. (2011), destacam que a variabilidade do Vazamento da
Agulhas, para longos periodos, esta associada ao posicionamento dos ventos
de oeste no Hemisfério Sul, os quais estdo relacionados com a latitude da
frente subtropical, que separa o giro subtropical da CCA. Para um cenario de
aquecimento global, os ventos de oeste tendem a se deslocar mais para sul,
intensificando a entrada de agua quente e salina do Oceano indico para o
Oceano Atlantico. Destaca-se que o oposto é observado em simulagdes com
os ventos de oeste deslocados mais para norte. Conforme Rouault et al.
(2009), dados de satélite mostram uma expansdo mais para sul do giro
subtropical do Oceano indico, e uma tendéncia de aquecimento no sistema das
Agulhas desde os anos de 1960, devido a mudanga para sul da frente
subtropical.

Deste modo, simulagdes numeéricas sugerem que uma mudanga no
Vazamento das Agulhas, em fungdo de alteragbes dos ventos em regides
extratropicais do Hemisfério Sul, pode causar impactos nas propriedades
termohalinas do Oceano Atlantico e, consequentemente, na estratificacéo e
formagdo de convecgao profunda, que estdo diretamente ligadas a MOC
(Peeters et al., 2004; Biastoch et al., 2008, Biastoch et al., 2009 e Haarsma et
al., 2011).

Diante do exposto, torna-se evidente a importancia da TCV para as
circulagbes oceédnica e atmosférica. Os estudos também mostram que
anomalias na circulacdo induzida pelos ventos alteram a MOC e,
consequentemente, a circulagdo termohalina global. Ressalta-se que os
trabalhos citados nao apresentam resultados com relacdo as mudancas no
transporte e composigdo termohalina das principais massas d’agua dos
oceanos Pacifico e Atlantico, nos modos de variabilidade climatica, além de
mudangas na estrutura baroclinica da atmosfera. Portanto, estes sdo assuntos

que devem ser investigados.



1.3. Objetivo e estrutura da tese

1.3.1. Objetivo

O objetivo deste trabalho é analisar os impactos que o aumento da
tensdo de cisalhamento do vento em diferentes latitudes ocasiona nas
circulagdes oceanica e atmosférica, com énfase no Hemisfério Sul, através de
simulagdées numéricas realizadas com o modelo acoplado SPEEDO.

Para atingir o objetivo geral sdo propostos os seguintes objetivos
especificos:

e |dentificar as alteragdes no transporte e composicdo termohalina das
principais massas d’agua que formam a circulagao termohalina global.

e Mostrar as possiveis mudangas que as anomalias na tensdo de
cisalhamento do vento podem ocasionar nos sistemas transientes em
latitudes extratropicais.

e Analisar os impactos que a intensificagdo tensdo de cisalhamento do
vento gera nos principais modos de variabilidade climatica, como o
Gradiente Inter-hemisférico de anomalias de TSM do Atlantico Tropical e

a Oscilagao Antartica.

1.3.2. Estrutura da tese

O capitulo 2 traz uma descricao do modelo utilizado neste estudo e
detalha a metodologia empregada, além das simula¢gdes numéricas realizadas.
O capitulo 3 mostrado um estudo comparativo entre a simulagéo controle do
SPEEDO com os dados de reanalise. Logo apos, os capitulos 4 e 5 mostram,
respectivamente, as alteragbes nas circulagdes oceanica e atmosférica, em
funcdo das mudangas da TCV sobre a regidao equatorial e em latitudes médias
do Hemisfério Sul, destacando as mudancas nas massas dagua e na
circulacdo termohalina global, nos sistemas transientes e nos transportes de
calor oceanico e atmosférico. O capitulo 6 descreve as alteracbes nos modos
de variabilidade climatica em funcdo de modificagcdes na TCV. Finalmente, os
capitulos 7 e 8 apresenta as consideragdes finais e sugestdes para trabalhos

futuros.



2. MATERIAIS E METODOS

2.1. Modelo acoplado SPEEDO

O modelo acoplado oceanico e atmosférico Speedy-Ocean (SPEEDO)
(Molteni, 2003) é classificado como sendo um modelo de complexidade
intermediaria do Sistema Terrestre. Essa classe de modelos foi proposta com o
objetivo de preencher uma lacuna entre os modelos globais, que possuem uma
representacido fisica bastante complexa e os modelos conceituais, que séo
bastante simplificados (Severijns e Hazeleger, 2010).

Nos ultimos anos, os modelos de complexidade intermediaria tém sido
usados para simular condigbes climaticas passadas (Justino, 2004; Justino e
Peltier, 2006), além de projegdes futuras do clima (Justino e Machado, 2010;
Machado et al., 2011). A utilizagdo desses modelos deve-se ao fato da
realizacédo de experimentos de sensibilidade climatica, com um baixo custo
computacional e com menor tempo, quando comparados com modelos de
circulagao geral de maior complexidade.

O SPEEDO é composto por um modelo global atmosférico, por um
modelo global oceéanico e de gelo marinho, sendo o componente atmosférico e
oceanico baseado em equagdes primitivas € por um modelo de superficie
terrestre. Destaca-se que esse modelo tem sido utilizado em muitos estudos
(Molteni, 2003; Bracco et al., 2004; Hazeleger and Haarsma, 2005; Hazeleger
et al., 2005;; Kucharski et al., 2006; Breugem et al., 2007; Severijns e
Hazeleger, 2010; Machado e Justino, 2012a). A seguir € feita uma descricao

dos componentes que formam o modelo climatico SPEEDO.

2.1.1. Modelo atmosférico: SPEEDY

O componente atmosférico do modelo acoplado SPEEDO, denominado
de SPEEDY (Simplified Parametrization, primitivE-Equation DYnamics), € um
modelo espectral hidrostatico de 8 camadas (925, 850, 700, 500, 300, 200, 100
e 30 hPa) com truncamento horizontal T30, o que corresponde a uma
resolucao horizontal de 3,75° de latitude e longitude. Este emprega um nucleo

dinamico e usa a equacao da divergéncia-vorticidade como descrita por Bourke
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(1974). As parametrizagdes incluem ainda as radiagdes de ondas curta e longa,
condensacao em grande escala, convecgado, fluxos de momentum, calor e
umidade, assim como incluem os processos de difusdo vertical. A convecgéo €
representada por um esquema de fluxo de massa que é ativado quando ocorre
instabilidade condicional. Este conjunto € atrelado a parametrizagbes fisicas
para o ciclo hidrolégico (Held e Suarez, 1978). Detalhes adicionais sobre a
formulagcdo do modelo podem ser obtidos em Molteni (2003).

Do ponto de vista computacional, o SPEEDY é duas vezes mais rapido
que o estado da arte dos modelos climaticos na mesma resolu¢ao horizontal.
Ele permite, portanto, estudos da variabilidade climatica nas escalas inter-
decenais e inter-seculares.

Embora o modelo atmosférico proposto no estudo seja de resolugéo
intermediaria, estudos anteriores mostram sua capacidade em reproduzir as
principais caracteristicas do sistema climatico tanto nas latitudes tropicais como
nas regides extratropicais (Kucharski et al., 2006; Bracco et al., 2004; Molteni,
2003). Uma comparagdo detalhada entre a climatologia apresentada pelo
SPEEDY, e pelos modelos CCM3 e ERA40 pode ser vista no endereco
http://esp.ictp.it e em Hazeleger et al. (2003).

2.1.2. Modelo oceanico e de gelo marinho: CLIO

O componente oceanico do SPEEDO é o modelo Coupled Large-Scale
Ice-Ocean model (CLIO) (Goosse e Fichefet, 1999). Este ultimo é baseado nas
equacgdes primitivas e emprega uma superficie livre com parametrizagdes
termodindmicas/dindmicas para o componente do gelo marinho. Também sao
empregadas parametrizagdes para difusividade vertical, o que constitui em uma
simplificagdo do Esquema de Turbuléncia de Mellor e Yamada (Mellor e
Yamada, 1982). O modelo oceanico inclui, ainda, parametriza¢gdes de mistura
vertical e horizontal dos processos de difusdo turbulenta ao longo das
superficies isopicnais (superficies com densidade constante) para representar
o efeito dos voértices turbulentos de mesoescala (eddies) no transporte
oceanico (Gent e McWilliams, 1990).

A resolucao horizontal do modelo CLIO é de aproximadamente 3° de

latitude e longitude, com 20 niveis verticais desigualmente espagados (Tabela
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2.1). O modelo tem o maior numero de niveis concentrados nos primeiro
metros a fim de melhor representar os processos oceanicos que ocorrem na
camada de mistura oceanica. Para evitar problemas numéricos no Polo Norte,
o CLIO utiliza dois tipos de grades esféricas. A primeira delas é grade habitual
de latitude e longitude, cobrindo os oceanos Austral, Pacifico, indico e Atlantico
Sul. A segunda grade sofre uma rotagdo de 90° ao longo do Artico e Atlantico
Norte, de tal forma que ela tenha os polos situados no equador, onde a grade

classica é utilizada (Campin, 1997) (Figura 2.1).

Tabela 2.1 — Profundidade e espessura de cada nivel da resolugao vertical do
modelo CLIO.

Nivel Profundidade do centro (m) Espessura do nivel (m)

20 5,00 10,00
19 15,98 11,96
18 29,17 14,42
17 45,20 17,64
16 64,96 21,88
15 89,75 27,70
14 121,52 35,84
13 163,28 47,68
12 219,86 65,48
11 299,26 93,38
10 415,07 138,18
9 588,88 209,44
8 850,19 313,18
7 1225,11 436,66
6 1717,90 548,92
5 2307,36 630,00
4 2913,25 581,78
3 3561,11 713,94
2 4285,22 734,28
1 5026,18 747,64
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Fonte: Adaptada de Campin (1997).

Figura 2.1 — Grade horizontal do modelo CLIO, com a visualizagao centrada no
Atlantico.

Os processos fisicos que governam a evolugdo do gelo marinho, no
modelo CLIO, podem ser divididos em duas partes. A primeira refere-se a
termodindmica do crescimento ou decaimento do gelo, que pode ser
considerada como dependente apenas da resposta vertical da camada de gelo
as trocas com a atmosfera e os oceanos. Os processos termodindmicos
horizontais como, por exemplo, a condugao de calor horizontal através do gelo,
podem ser desconsiderados devido a baixa resolugdo horizontal do modelo
CLIO. Por outro lado, a dindmica e o transporte do gelo marinho podem ser
considerados como processos horizontais de grande escala. Esta distingédo
entre os processos termodindmicos e dindmicos € puramente formal, visto que
esses processos atuam de forma acoplada. Desta forma, o crescimento do gelo
marinho é fungao da espessura e da concentragdo (quanto menor a espessura
do gelo e a concentragdo, mais rapido é o crescimento ou decaimento do gelo
marinho (Maykut, 1982)), que por sua vez depende fortemente do padrdo de

adveccao.
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Mais detalhes sobre o modelo CLIO podem ser obtidos em Goosse e
Fichefet (1999).

2.1.3. Modelo de superficie terrestre

O modelo de superficie terrestre que pode ser acoplado a componente
atmosférica do SPEEDO tem como base o modelo de superficie do ECBILT
(Opsteegh et al., 1998). A estrutura deste modelo consiste em uma célula de
grade com temperatura, umidade do solo, cobertura de gelo e neve e
escoamento superficial, sendo estas as variaveis de estado. O transporte
vertical e horizontal ndo é considerado e, além disso, os balancos de calor e
umidade sao fechados, ou seja, a energia € conservada neste modelo. O
modelo de superficie terrestre recebe os fluxos de superficie e precipitagdo do
SPEEDY, sendo que a temperatura do solo é determinada iterativamente.

Desta forma tem-se que os trés componentes do SPEEDO estéo
interligados por meio de um acoplador, o qual € implementado como uma
biblioteca que esta ligada a cada componente. Vale ressaltar que os modelos
atmosférico e de superficie terrestre utilizam o mesmo tipo de grade Gaussiana
de latitude e longitude. Uma descricdo completa do modelo de superficie
terrestre do SPEEDO, pode ser obtida em Hazeleger et al. (2003).

2.2. Analise dos resultados

Para a analise dos resultados, foi feita uma comparagao entre os dados
de saida do modelo obtidos através da simulagdo controle e os campos
‘observados” de acordo com as reandlises do National Centers for
Environmental Prediction/National Center for Atmospheric Research
(NCEP/NCAR) (Kalnay et al., 1996), do International Comprehensive
Atmospheric-Ocean Data Set (ICOADS) (daSilva et al., 1994) e do CPC
Merged Analysis of Precipitation (CMAP) (Xie e Arkin, 1996), ambos para o
periodo que compreende o més de janeiro de 1980 a dezembro de 2000.
Utiliza-se ainda a climatologia de temperatura e salinidade para varios niveis
abaixo da superficie do mar, a partir do World Ocean Atlas (Levitus e Boyer,
1994).
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Os campos de anomalias foram obtidos pela diferenga entre a
simulagcdo controle e a simulagdo forcada com o aumento da tensdo de
cisalhamento do vento. Em estudos climaticos, o conceito de anomalia é
frequentemente empregado em virtude do interesse das pesquisas em
investigar o quanto o clima de determinada regido difere de sua média
climatoloégica obtida para um determinado periodo de tempo (Pezzi e Souza,
2005). Deste modo, a anomalia de uma determinada variavel pode ser definida
como a diferenga (ou desvio) entre a variavel observada para um determinado
local, durante certo intervalo de tempo e um valor médio do mesmo local,
previamente calculado.

Para as analises das distribuicbes espaciais dos campos simulados,
sdo utilizadas as técnicas de Fung¢des Ortogonais Empiricas (EOF - Empirical
Orthogonal Functions). A partir dos valores de amplitudes obtidos com a
primeira EOF para cada modo de variabilidade climatica, foi realizada uma

regressao linear com as demais variaveis oceanicas e atmosféricas.

2.2.1. Funcgdes ortogonais empiricas (EOF)

O método das EOFs, também conhecido de Analise de Componentes
Principais, é utilizado para se obter os principais padrées espaciais de
variabilidade, sua variagdo no tempo, e a quantificacdo da importancia relativa
desses padrbes. A analise das EOFs é eficiente no sentido de que campos de
dados podem ser adequadamente representados pelo menor numero de
fungbes ortogonais e seus coeficientes temporais correspondentes
(Componentes Principais). Quanto maior a correlagao entre os dados, menor o
numero de fungdes. Abaixo segue a descricdo da técnica nos termos de
Preisendorfer (1988), adaptada por Pereira (2003).

Suponham-se medidas de certa variavel em determinado local X, Xy,
... Xp, NOs tempos ty, to, ..., to. A partir das n observacdes das p localidades,
calcula-se a média temporal e o desvio padrdo de cada localidade. Logo apos,
calcula-se os desvios padronizados de cada observagéo, tal que obtém-se uma
matriz F, de maneira que cada coluna tem média zero. Para cada tempo t; (j=1,

...,N) associa-se as medidas de X; como um campo.
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X X X,
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F= Xy =X, Xy - X, XZP XP (2.2)
S Sy SXp
Yo =Xy X=Xy Xy =Xy
S Sy SXp

Logo apds, calcula-se a matriz de covariancia de R,

R=F'F (2.3)

e, em seguida, resolve-se o problema dos autovalores,

RC=CA (2.4)

onde A é a matriz diagonal contendo os autovalores Ai de R. O vetor coluna ci
de C sao os autovetores de R correspondentes aos autovalores Ai.

Para cada autovalor Ai escolhido, encontra-se o correspondente
autovetor ci, denominado EOF. A primeira EOF € o autovetor associado com o
maior autovalor, a segunda EOF é associada com o segundo maior autovalor,
subsequentemente, de forma que os menores autovalores sdo considerados
como ruido. Cada autovalor Ai determina uma medida da fracdo da variancia
total em R explicada pelo modo. Essa fracido € obtida dividindo-se o Ai pela
soma de todos os autovalores, sendo que a primeira EOF explica a maior
fracao da variancia total.

A matriz de autovetores C tem a propriedade de identidade |, isto é,
C'C=CC'=I, mostrando que as EOFs ndo s&o correlacionadas no espaco, ou
seja, os autovetores sao ortogonais entre si, originando o nome do método

Fungdes Ortogonais Empiricas.

16



O padrao espacial obtido a partir da EOF representa uma estrutura
estacionaria. Para se ver como um dado padrao espacial evolui no tempo, o
autovetor é projetado no campo original para se obter a série temporal, os
chamados coeficientes de expansdo. Assim como as EOFs sédo ortogonais no
espaco (matriz simétrica e diagonalizavel possui uma base ortogonal associada
aos autovalores), as séries temporais associadas s&o ortogonais no tempo. A
fragdo da variabilidade do campo total explicada por uma dada EOF é
proporcional ao seu autovalor associado. Juntos, um autovalor com seu
correspondente EOF e coeficiente de expansado, definem um modo de
variabilidade.

Este método de analise estatistica ja foi aplicado anteriormente a
variaveis atmosféricas e oceanicas por diversos autores (Weare, 1977; Servain
e Legler, 1986; Pereira, 2003). Justino e Peltier (2008) utilizaram a EOF como
ferramenta para avaliar as anomalias climaticas induzidas por oscilagdes do
Artico (OA) e da Antartica (OAA), além da Oscilagdo Decadal do Pacifico
(ODP). Machado (2009) também utilizou a EOF para determinar os impactos

das circulagdes oceanica e atmosférica, considerando a CTG enfraquecida.

2.2.2. Regressao linear simples

De acordo com Wilks (2006), a regresséao linear simples constitui uma
tentativa de estabelecer uma equacdo matematica linear (linha reta) que
descreva o relacionamento entre duas variaveis: uma chamada variavel
resposta, ou dependente, e a outra, chamada variavel explicativa, ou
independente.

Ha diversas formas de utilizagado de equagdes de regresséo:

— Estimar valores de uma variavel, com base em valores conhecidos da outra.
Em situagcdes em que as duas variaveis medem aproximadamente a mesma
coisa, mas uma delas é relativamente dispendiosa, ou dificil de lidar,
enquanto que a outra n&o.

— Explicar valores de uma variavel em termos da outra, ou seja, confirmar uma
relagdo de causa e efeito entre duas variaveis.

— Predizer valores futuros de uma variavel.
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Neste estudo, a regressao linear é utilizada para determinar as
respostas das alteragbes nas circulagbes oceanica e atmosférica, devido ao
aumento da TCV sobre o oceano, nos modos de variabilidade climatica (como
o Gradiente Inter-hemisférico de anomalias de TSM do Atlantico Tropical e a

Oscilagao Antartica).

2.3. Simulagdes numéricas realizadas

Para o desenvolvimento deste estudo, foram realizados quinze
experimentos de sensibilidade climatica. O primeiro consistiu na realizagado da
simulagcado controle, denominada de CTR, que foi rodada por 200 anos (de
janeiro de 1800 a dezembro de 1999), considerando as condi¢bes atuais de
albedo, vegetacéao e topografia. A concentragdo de CO; evoluiu ao longo desse
periodo, sendo baseada em observacgdes histéricas. As demais simulacdes
também foram rodadas por 200 anos para 0 mesmo periodo e com as mesmas
condicbes de contorno da simulacdo CTR, porém, intensificando e
enfraquecendo a TCV em 50% a cada 15° de latitude, conforme a Tabela 2.2.
As simulagdes escolhidas para analise dos resultados foram com a TCV
intensificada em 50% na regido equatorial e em 46°S, em fungao de analisar as
diferentes respostas nas circulagdes oceanica e atmosférica para estas duas
situagbes. Destaca-se ainda, que essas regides foram as que foram mais
influenciadas em fung&o da intensificagdo da TCV. Além disso, como citado
anteriormente, cenarios climaticos futuros indicam um intensificacdo da TCV

em médias e altas latitudes do Hemisfério Sul.
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Tabela 2.2 — Simulagbes numeéricas realizadas com o modelo acoplado

SPEEDO
Tempo
Simulagoes Forgcante
(anos)
CTR Controle 200
EQU_0.5 TCV intensificada em 50% na latitude de 1°S 200
TCV intensificada em 50% na latitude de 200
16S_0.5
16°S
TCV intensificada em 50% na latitude de 200
31S 0.5
31°S
TCV intensificada em 50% na latitude de 200
46S_0.5
46°S
TCV intensificada em 50% na latitude de 200
16N_0.5
16°N
TCV intensificada em 50% na latitude de 200
31N_0.5
31°N
TCV intensificada em 50% na latitude de 200
46N_0.5
46°N
EQU_(-0.5) TCV enfraquecida em 50% na latitude de 1°S 200
TCV enfraquecida em 50% na latitude de 200
16S_(-0.5)
16°S
TCV enfraquecida em 50% na latitude de 200
31S_(-0.5)
31°S
TCV enfraquecida em 50% na latitude de 200
46S_(-0.5)
46°S
TCV enfraquecida em 50% na latitude de 200
16N_(-0.5)
16°N
TCV enfraquecida em 50% na latitude de 200
31N_(-0.5)
31°N
TCV enfraquecida em 50% na latitude de 200
46N_(-0.5)
46°N
Total =15 3000 anos
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A justificativa para a simulacdo longa (200 anos para cada
experimento) deve-se a necessidade de se avaliar o clima em equilibrio para as
variaveis em estudo. A partir do inicio da simulagédo o sistema todo precisa de
um tempo de ajuste devido ao fato de que as condi¢des iniciais e de fronteira
nao estdo em equilibrio perfeito com o sistema ao qual estdo forgando.
Conforme Pezzi e Souza (2005), o tempo exato de Spin-Up para uma
integracdo nao é facilmente encontrado, pois depende principalmente do tipo
de fendbmeno que se esta estudando, e continua sendo um assunto recorrente
de debate entre a comunidade cientifica. E importante destacar que os ultimos
20 anos de cada simulagao foram considerados para as analises.

A tensao de cisalhamento do vento (t), simulada pelo SPEEDO, é uma
medida de transmissdo de momentum em razdo do movimento relativo entre a
atmosfera e o oceano, e esta diretamente relacionada ao vento. Este
momentum é transferido da atmosfera para o oceano pelo cisalhamento do
vento (Stewart, 2007). Seu valor é determinado pelo modelo, através da
seguinte equacéo:

1= parCpU1o° (2.5)

onde Cp é o coeficiente de arrasto, p,r € a densidade do ar no valor de 1,235
kgm'3 e, Uqo é a velocidade do vento a 10 metros de altura. O modelo acoplado
SPEEDO considera o valor de Cp como 2,5 x 10°. Stech (2005) destaca que
existem varias formulagbes para determinagdo do Cp. Entretanto, torna-se
desnecessario determinar qual a melhor metodologia de estimativa do Cp,
devido ao alto grau de incerteza na determinacao de Uoem todos os pontos de
grade dos modelos numeéricos.

Para a realizagdo das simulagdes forgadas, utiliza-se a metodologia
aplicada por Justino (2004), onde multiplica-se a componente zonal da tenséo

de cisalhamento (tx) por um fator 3, definido pela seguinte fungéo:

B = {1 +a* {Mﬂ (2.6)

“n

em que “a” é o fator de amplitude, “y r’ é a latitude de maxima anomalia e “a”

€ o termo que refere-se a faixa de anomalia da TCV aplicada.
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Deste modo, a simulacdo EQU_0.5, teve como base um aumento em
50% da TCV na regiao equatorial, ou seja, o fator “a@” foi considerado como 0.5

e “yr’ o valor da latitude de 1°S no modelo CLIO. Ja a simulagdo denominada

de 46S_0.5, também considerou o fator de amplitude de 0.5, mas com a
anomalia aplicada para a latitude de 46°S.

A Figura 2.2 mostra a série temporal da temperatura média anual do ar
a 2m (T2m) para as trés simulagbes. Nota-se que a T2m mostra uma leve
tendéncia de aumento na simulagdo CTR (Figura 2.2a), devido ao CO; n&o ser
fixo no tempo. De acordo com a Figura 2.2b, que mostra a série temporal da
temperatura do ar para a simulagao forcada com o aumento da TCV na regido
equatorial, observa-se um padrao semelhante a simulagédo CTR, o que indica
que praticamente ndo ha mudancgas nesta variavel em nivel global, neste

cenario climatico. Por outro lado, quando ocorre um aumento de T« na regiao

extratropical do Hemisfério Sul (Figura 2.2c), observa-se uma temperatura
equilibrada cerca de 1°C maior que a simulacdo CTR, indicando um aumento
da T2m global neste novo cenario climatico. Além disso, € possivel observar
através da simulacdo 46S_0.5, que o tempo de Spin-Up do modelo acoplado
SPEEDO é cerca de 100 anos. Estas condi¢des de equilibrio e Spin-Up podem
ser melhor visualizadas através das as anomalias da série temporal de T2m

entre as simulagdes forcadas e a CTR (Figura 2.3a,b).
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Figura 2.2 — Temperatura média anual do ar a 2m (°C). a) simulagdo CTR, b)
simulacao EQU_0.5 e, ¢) simulacédo 46S_0.5.
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A Figura 2.4 mostra uma média zonal da tensdo de cisalhamanto (1)

para as trés simulacbes, considerando os ultimos vinte anos de cada

experimento (1980-1999). E possivel observar uma intensificacdo de 1, na

regido equatorial para a simulagdo EQU_0.5 e nas proximidades de 46°S para

o experimento 46S_0.5, quando comparadas com a simulacdo CTR. Nota-se

que ao multiplicar tx pela funcdo B, ocorre um aumento da tensido de

cisalhamento, com maxima anomalia em 1°S (linha verde) e 46°S (linha

vermelha), decrescendo em uma faixa de aproximadamente 15° para as duas

simulagoes.

Figura 2.4 — Média zonal da tens&o de cisalhamento do vento T, (Nm™) para as
simulagées CTR (linha preta) e forgcada com o aumento em 50%
na regido equatorial (linha verde) e em 46°S (linha vermelha).

23



2.3.1. Teste de sensibilidade climatica

Conforme Holton (2004), estudos realizados por Lorenz na década de
1960, indicaram que a solugado de sistemas de equagdes semelhantes as que
governam os movimentos atmosféricos apresentam dependéncia sensivel em
relacdo as condi¢des iniciais fornecidas no inicio da integragdo. Lorenz
observou que, partindo de condi¢des ligeiramente perturbadas, as solugdes
podem ser completamente diferentes das condi¢des iniciais apds algum tempo
de integragao.

De acordo com Pezzi e Richards (2003), um problema detectado em
modelos de circulagdo geral € que, pelo fato deles representarem muitos
processos fisicos nao lineares, estudos e testes de sensibilidades tornam-se
mais complexos de serem entendidos usando-se esta ferramenta, tendo em
vista que uma causa (ou perturbacédo) pode afetar diversas variaveis do
sistema.

Com o objetivo de verificar as simulagbes forcadas com o aumento da
TCV sobre o oceano, dois experimentos adicionais foram realizados como
teste. Esta verificacdo torna-se importante para analisar se as simulagdes
numéricas geram energia no sistema de forma inesperada.

A primeira simulacao teste foi realizada apenas para estender a
simulagdo CTR em mais 100 anos (de janeiro 1800 a dezembro de 2099) e foi
denominada de CTR_2. Ja a segunda simulagdo teste, denominada de
RESTART foi rodada por 430 anos (entre 1800 e 2229), sendo que nos 15

anos iniciais a componente zonal da tensdo de cisalhamento (1) foi

intensificada em 50%, com o maximo de anomalia na latitude de 46°S, gerando
assim condigdes iniciais para um novo experimento. Deste modo, torna-se
possivel analisar a nova condi¢cao de equilibrio do modelo apds receber uma
perturbagao inicial na TCV. Para ambas as simulagdes, entre os anos de 1800
a 1999, a concentracao de CO, € baseada em observagdes historicas. A partir
do ano 2000 até 2099, os niveis de CO, variam de acordo o cenario A1B do
Painel Intergovernamental de  Mudangas  Climaticas (IPCC -

Intergovernamental Panel on Climate Change). As concentragdes de CO,foram
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obtidas do modelo climatico UVic (Nakicenovic et al., 2000). A partir do ano
2100, a concentragao de CO,, torna-se fixa no tempo.

A Figura 2.5 mostra a série temporal da temperatura média anual
global do ar a 2m para as simulagdes CTR_2 e RESTART. A série temporal da
T2m para a simulagdo CTR_2 (Figura 2.5a) indica a tendéncia de aumento da
temperatura, assim como observado para o experimento CTR, devido a
condigdo de aumento de CO; ao longo dos anos. Pela simulagdo RESTART
(Figura 2.5b), é possivel observar um rapido aumento da T2m no inicio da
simulagdo, respondendo ao aumento da TCV em 46°S imposto nos primeiros
15 anos, mostrando um comportamento semelhante ao observado no
experimento 46S_0.5 (Figura 2.2c). Apds o término da forgante com tensao de
cisalhamento anébmala, a temperatura do ar ainda segue com a tendéncia de
aumento até aproximadamente o ano de 1870, devido ao Spin-Up do modelo.
A partir desse periodo, o modelo busca um equilibrio para retornar a condi¢ao
da simulagao controle, onde nota-se um declinio no valor de T2m até o ano de
1950 e volta a aumentar com o tempo, atingindo o equilibrio a partir do ano
2050. E importante destacar o longo tempo de Spin-Up para a simulacéo
RESTART, sendo de aproximadamente 235 anos. Além disso, nota-se
também, a inércia climatica devido as variagdes de CO; ao longo de 2050-2100
0 que causa um pequeno aumento de T2m nos anos finais do experimento, e

que nao é em funcéo das variagcdes do cisalhamento do vento.
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Figura 2.5 — Temperatura média anual do ar a 2m (°C). a) simulagédo CTR_2 e,
b) simulagcdo RESTART.

Apesar de o modelo SPEEDO mostrar o equilibrio da T2m pela série
temporal entre os anos de 2080 e 2099 nas simulagdes CTR_2 e RESTART,
diferencgas na circulagao atmosférica sdo observadas quando é feita a diferenca
entre elas, para o mesmo periodo, ou seja, RESTART — CTR_2 (Figura 2.6).

A partir da Figura 2.6a, observa-se a ocorréncia de anomalias positivas
de T2m de até 3,5°C nas regides abaixo de 45°S, indicando que a simulagéo
RESTART apresenta uma temperatura de equilibrio superior a CTR_2. Nas
demais regides notam-se, também, a presengca de anomalias positivas, mas
com valores menores, ficando entre 0,5 e 1°C acima da média da simulacao
CTR_2. Quando considera-se uma média global, a T2m da simulagéo
RESTART fica 0,7°C acima da CTR_2. Estas diferencas de T2m podem estar
associadas as mudangas na circulagdo oceénica e gelo marinho Antartico para
o experimento RESTART.
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Com relacdo ao perfil vertical da magnitude do vento (Figura 2.6b),
nota-se pelas diferengcas entre as simulacbes, a presenca de anomalias
negativas para as regides extratropicais de ambos os hemisférios. Como a
simulacdo RESTART atinge o equilibrio com uma temperatura mais elevada
que a CTR_2, o gradiente térmico meridional entre o equador e os polos torna-
se mais fraco, o que induz a um enfraquecimento dos ventos de oeste na
simulacdo RESTART. Por outro lado, anomalias positivas sdo observadas em
altos niveis da troposfera para a regiao tropical do planeta.

A Figura 2.6¢c mostra as anomalias de altura geopotencial em 500 hPa
entre as duas simulagdes. Em fungdo da temperatura média do ar ser mais
elevada para o experimento RESTART, nota-se a presenga de anomalias
positivas na altura geopotencial para o Hemisfério Sul. Além disso, as maiores
diferencas s&o observadas sobre a regidao da Antartica, com valores superiores
a 30m em 500 hPa.
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a)Tar[Restart - CTR_2 (C)]

b) Magnitude do vento[Restart — CTR_2 (m/s)]

v

c) Altura geopotencial em 500 hPa
) Restart — CTR_2 (m)

B 8 12 15 18 21 24 27 30 33

Figura 2.6 — Diferengcas entre as simulagbes CTR_2 e RESTART. a)
Temperatura do ar a 2m (°C), b) Perfil vertical da magnitude
do vento (m/s) e c) altura geopotencial em 500 hPa (m).

Assim como observado para atmosfera, torna-se importante analisar as
diferengcas entre as simulagbes CTR 2 e RESTART para as variaveis
oceanicas, que sdo mostradas na Figura 2.7.

De acordo com a Figura 2.7a, que mostra a diferenga de TSM para a
duas simulagdes, € possivel observar anomalias positivas em praticamente
todas as areas, com destaque para o Oceano Austral, onde notam-se valores
de até 2,4°C. Da mesma forma que ocorre para a temperatura do ar, a
simulacdo RESTART atinge o equilibrio com a TSM mais aquecida quando
comparada com a CTR_2, sendo as maiores diferengas na regido extratropical

do Hemisfério Sul.
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Por outro lado, as anomalias de salinidade da superficie do mar (SSM)
e da TCV (Figuras 2.7b,c) sao bastante reduzidas, indicando que as duas
simulacdes apresentam valores semelhantes para essas variaveis. Destaca-se
ainda que as anomalias negativas mostradas na espessura do gelo marinho
Antartico (Figura 2.7d) ocorrem devido a simulagdo RESTART apresentar

maiores valores de T2m e TSM em relagdo a CTR_2.

@) TSM Restart — CTR 2 (€) b)SSM Restart — CTR_2 (PSU)

=1 | | | { | [ =] | | | | | | | |
0.9 -06 -03 03 06 09 12 15 1.8 21 24 -07 -0& -05 -04 -03 -02 -04 04 02 a3 04

d) Gelo Marinha Antartico {m)
Restart — CTR_2

€) Tensao de Cisalhamente do Vento (N/m2) I
estart — CTR_2 WL

180 200 600 ) 60E 120€ 180

| | |
~0.03 —0.02 —0.01 001 002 0.03

| | | =
-0.35 -0.3 -0.25 -02 -045 -0 -00s

Figura 2.7 — Diferengas entre as simulagcbes CTR_2 e RESTART. a)
Temperatura da superficie do mar (°C), b) salinidade da
superficie do mar (PSU) c) magnitude da tensédo de
cisalhamento do vento (N/m?) e d) espessura do gelo marinho
Antartico (m).

Quando realiza-se o calculo da média global para as variaveis
atmosféricas e oceanicas (Tabela 2.3), as diferengas entre as simulagdes
CTR_2 e RESTART sdo minimizadas. Ou seja, a simulacdo RESTART

equilibra com valores de T2m e TSM inferiores a 1°C e a SSM difere em
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apenas 0,1 PSU em relagdo a simulacdo CTR_2. Além disso, a simulacao
RESTART mostra valores muito proximos de precipitacdo e evaporacgao, sendo
as diferencas de aproximadamente 20 mm/ano entre as duas simulagdes.
Ressalta-se ainda que o SPEEDO fecha o balango hidrico nos dois

experimentos, sendo a média global da precipitagédo igual a evaporagéo.

Tabela 2.3 — Média anual global das simulagbes CTR_2 e RESTART para as
variaveis atmosféricas e oceanicas.

Variaveis CTR_ 2 RESTART
T2m (°C) 12,5 13,2
Precipitagdo (mm/ano) 957,2 977,8
Evaporagao (mm/ano) 957,1 977,7
TSM (°C) 16,5 17,1
SSM (PSU) 34,3 34,4

Como demonstrado, ao forcar o SPEEDO com um aumento da TCV
sobre o oceano por um determinado intervalo de tempo, fica caracterizado um
novo equilibrio no sistema, visto que ao retirar a forcante, o modelo tende a
voltar para uma condicdo de equilibrio proximo das condi¢gdes esperadas para
a simulacao controle.

Vale salientar que Machado (2009) utilizou um modelo de
complexidade intermediaria (LOVECLIM) e realizou teste semelhante, porém
com o intuito de enfraquecer a circulacdo termohalina, em que a forgante era
aplicada por um determinado periodo e depois retornava as condi¢gbes de
controle. Como consequéncia, o equilibrio também foi atingido com uma

tendéncia de aquecimento em relagcédo a simulagao controle original.
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3. COMPARAGAO DO MODELO SPEEDO COM OS DADOS DE REANALISE
3.1. Circulagao atmosférica

A avaliagdo da simulacdo controle (CTR) realizada através do modelo
SPEEDO ¢é feita a partir da comparacdo com dados de reanalise, tendo como
base a média anual para o periodo entre janeiro de 1980 e dezembro de 1999.

Apesar das limitagcbes da resolugdo espacial da componente
atmosférica do SPEEDO, observa-se uma boa concordancia para a T2m,
quando comparada com a reanalise do NCEP (Figuras 3.1a,b). Nota-se,
também, que o modelo SPEEDO reproduz satisfatoriamente a estrutura
equatorial do Atlantico e a estrutura da lingua fria no Pacifico. Porém, o
SPEEDO subestima os valores de temperatura na regido do Pacifico
equatorial. A partir da média zonal de T2m (Figura 3.1c) é possivel observar
que a simulagdo CTR do SPEEDO reproduz o padrao do NCEP, porém com
tendéncia de subestimar os valores de temperatura do ar, principalmente em

latitudes médias e altas do Hemisfério Sul.
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a) Tar SPEEDO

b) Tar NCEP

Figura 3.1 - Temperatura média anual do ar a 2m (°C). a) simulada pelo
SPEEDQO, b) reanélise do NCEP e ¢) média zonal simulada pelo
SPEEDO (linha preta) e pelo NCEP (linha vermelha).

Devido as diferengcas de temperatura do ar entre o SPEEDO e a
reanalise, torna-se importante analisar os fluxos de radiagao na superficie e no
topo da atmosfera com dados de Kiehl e Trenberth (1997) e Trenberth et al.
(2009), mostrados na Tabela 3.1. Nota-se que os fluxos de onda curta e longa
no topo da atmosfera sdo menores quando comparados com as observagdes.
Deste modo, o SPEEDO tende a superestimar o albedo médio planetario e,
como consequéncia, subestimar a temperatura do ar em relagéo a reanalise,
como mostrado na Figura 3.1. Além disso, o fluxo de radiacédo de onda curta na
superficie simulado pelo SPEEDO superestima as observacgoées, indicando uma
baixa absor¢do de onda curta pela atmosfera. Severijns e Hazeleger (2010)
realizaram uma simulagado controle para o SPEEDO, com base nas condi¢des
atuais do clima e encontraram resultados semelhantes em relagdo ao balango

de radiagao.
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Tabela 3.1 — Comparacgéo do fluxo de radiagdo médio anual do SPEEDO com
dados de Kiehl e Trenberth (1997) e Trenberth et al. (2009)

Kiehl e
Fluxos de radiacao Trenberth et al.
) SPEEDO Trenberth
(W/m?) (2009)
(1997)
Onda curta no topo
225,7 235 239,4
da atmosfera
Onda longa no topo
-222,8 -235 -238,5
da atmosfera
Onda curta na
o 173,3 168 161,2
superficie
Onda longa na
-71,2 -66 -63

superficie

Com relacdo a precipitacdo, nota-se que os valores simulados pelo
SPEEDO e observados pelo CMAP na regido equatorial, associados a Zona de
Convergéncia Intertropical (ZCIT), sdo superiores a 3000 mm/ano (Figuras
3.2a,b). Nota-se ainda, que o modelo simula a ZCIT dupla nos oceanos
Pacifico e Atlantico. E importante destacar que o modelo SPEEDO superestima
a precipitacao na regido equatorial e, também, nas regides central e sudeste do
Brasil e do continente Africano. Entretanto, modelos de maior complexidade
também apresentam problemas em simular a precipitagdo na zona equatorial
(Justino, 2004). Outras diferencas significativas entre os dois conjuntos de
dados ocorrem na regido oeste do Pacifico subtropical, onde a precipitagéo
associada com a convecgao na piscina de agua quente (PAQ) é subestimada
pelo SPEEDO. Essas diferencas também sao observadas ao analisar a média
zonal (Figura 3.2c). Nota-se também, que o modelo subestima os valores de
precipitacdo para regides extratropicais nos dois hemisférios. Essa tendéncia
de subestimativa de precipitacdo pode estar associada aos menores valores de
temperatura do ar (Figura 3.1c) em relagdo a reanadlise, principalmente na
regido extratropical do Hemisfério Sul, o que contribui para uma menor taxa de
evaporagao. Além disso, pela média zonal, é possivel observar a tendéncia da
simulacdo CTR do SPEEDO de superestimar a precipitagdo na regido
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equatorial. Isto pode estar relacionado com a ZCIT dupla e, também, a baixa
resolucdo do modelo, que acaba nao representando processos importantes no
Pacifico e Atlantico (Pezzi e Richards, 2003).

a) Precip. SPEEDO (mm /ano) . b) Precip. CMAP (mm/ano)

|
100 500 1000 1500 2000 2500 3000 3500 4000

3000 T

- < — SPEEDO
2500 - -

2000 — -

1500 — -

PREC [mm/ano]

1000 — -

500 — =

0 | | | | |
90 -60 -30 0 30 60 90
Latitude

Figura 3.2 - Precipitagdo média anual (mm/ano). a) simulada pelo SPEEDO,
b) observada pelo CMAP e c) Média zonal simulada pelo
SPEEDO (linha preta) e observadapelo CMAP (linha vermelha).

Através das Figuras 3.3a,b € possivel comparar a distribuicdo média
anual da pressédo ao nivel do mar simulada pelo SPEEDO e observada pela
reanalise do NCEP. Nota-se que a distribuicdo dos cinturbes de baixas
pressdes proximas a latitude de 60° sdo bem representadas pelo modelo em
ambos os hemisférios. Além disso, o SPEEDO também simula de forma
satisfatéria os sistemas de altas pressdes nos oceanos Pacifico e Atlantico nos
dois hemisférios. Entretanto, o SPEEDO superestima em aproximadamente 3
hPa os valores das altas subtropicais do Atlantico e Pacifico, quando

comparado com a reanalise do NCEP. Com as altas subtropicais mais intensas
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simuladas pelo SPEEDO, tem-se uma maior inibigdo da precipitacdo nas

regides subtropicais, como foi mostrado na Figura 3.2.

@) Pressac ago nivel do mar SPEECO (hPa) b) Pressas ao nivel do mar NCEP (hPa)

Figura 3.3 — Pressdao média anual ao nivel do mar (hPa). a) simulada pelo
SPEEDO e b) reanalise do NCEP.

Para ilustrar a circulagdo geral simulada pelo SPEEDO, as Figuras
3.4a,b mostram uma comparagao entre a média anual do perfil vertical da
magnitude do vento simulado pelo modelo e a reanélise do NCEP. E possivel
observar que o SPEEDO simula de forma ligeiramente mais fraca os ventos de
oeste em baixos e médios niveis da troposfera para o Hemisfério Sul, enquanto
que e o vento maximo (corrente de jato) apresenta valores semelhantes ao da
reanalise, porém, um pouco mais deslocado para norte e entre 150 e 100 hPa.
Ja para o Hemisfério Norte, o modelo indica o perfil vertical do vento mais
intenso do que a reanalise. Isto pode ser explicado, em parte, pela fraca
simulacao dos vortices transientes e estacionarios. Por outro lado, observa-se
que os ventos de leste (regido equatorial) sdo levemente superiores aos dados
de reanalise em niveis superiores da atmosfera. Apesar das diferencas
existentes, a distribuicdo vertical do vento zonal €& satisfatoriamente

representada pelo SPEEDO quando comparada com os dados de reanalise.
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b} Magnitude do vento NCEP (m/s)

Figura 3.4 — Perfil vertical da magnitude do vento (m/s). a) simulado pelo
SPEEDO e b) reanalise do NCEP.

Uma das variaveis mais importantes para a determinacédo dos padroes
dominantes, como a Oscilagdo Antartica, é a altura geopotencial. Diante disto,
torna-se importante avaliar esta variavel simulada pelo SPEEDO com os dados
de reanalise do NCEP, sendo mostrada nas Figuras 3.5a,b. Ao analisar a altura
geoptencial em 500 hPa para o Hemisfério Sul, nota-se que o SPEEDO mostra
um padrdo semelhante com a reanalise do NCEP, com menores valores sobre
a Antartica e crescendo em direcdo ao equador. Como esperado, o SPEEDO
subestima os valores de altura geopotencial em aproximadamente 100m. Isto
ocorre em fungdo do modelo subestimar a temperatura do ar em relacédo a
reanalise do NCEP, como foi mostrado na Figura 3.1, gerando uma menor

espessura da camada atmosférica.
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Figura 3.5 — Altura geopotencial em 500 hPa (m) para o Hemisférico Sul. a)
simulada pelo SPEEDO e b) reanalise do NCEP.

3.2. Circulagao oceanica

Com relagao as variaveis oceanicas simulada pelo SPEEDO, a TSM
mostra uma razoavel concordéancia quando comparada com a climatologia do
ICOADS (Figuras 3.6a,b). E possivel observar que o SPEEDO simula um
resfriamento para o Atlantico Norte e para os Mares Noérdicos em fungédo da
forte adveccao de ar frio do leste da Sibéria e Canada durante o inverno boreal.
Pode-se notar também, que o SPEEDO subestima os valores de TSM para o
Pacifico equatorial e para o Atlantico tropical. Isto é explicado devido a
superestimativa para o vento zonal a superficie dessas regides, o qual aumenta
0 processo de ressurgéncia. Nota-se, também, que o modelo SPEEDO
reproduz satisfatoriamente a estrutura equatorial do Atlantico e a estrutura da
lingua fria no Pacifico, porém de forma mais fraca do que a reandlise. Através
da média zonal de TSM (Figura 3.6c), fica evidente a subestimativa para toda a
faixa de latitudes da TSM simulada pelo SPEEDO, quando comparada com a
reanalise do ICOADS.
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a) TSM SPEEDO

b) TSM COADS

W————————— 17—

Figura 3.6 — TSM média anual (°C). a) simulada pelo SPEEDO, b) reanalise
do ICOADS e c¢) Média zonal simulada pelo SPEEDO (linha
preta) e pelo ICOADS (linha vermelha).

Através das Figuras 3.7a,b é possivel comparar a magnitude da TCV
sobre o oceano, simulada pelo SPEEDO, com os dados de reanalise do
ICOADS. Percebe-se, que o SPEEDO superestima os valores de tensao de
cisalhamento do ICOADS, o que ratifica a subestimativa da TSM pelo
SPEEDO, devido ao aumento da ressurgéncia. Entretanto, o padrao espacial
da tensdo de cisalhamento € bem representado pelo modelo. Além disso, a
tensdo de cisalhamento simulada pelo SPEEDO acompanha o sentido dos

giros subtropicais dos oceanos Atlantico e Pacifico em ambos os hemisférios.
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Figura 3.7 - Tensdo de Cisalhamento média anual (Nm™). a) simulada pelo
SPEEDO e b) reanalise do ICOADS.

A partir dos dados de TSM, €& possivel obter modos de variabilidade
climatica como, por exemplo, o gradiente inter-hemisférico de anomalias de
TSM do Atlantico Tropical e o fendmeno El Nifo-Oscilagdo Sul (ENOS), os
quais sado obtidos pelo método de EOF. Os valores das amplitudes geradas
para cada EOF s&o normalizados, ou seja, obtidos pela divisdo das anomalias
de TSM pelo desvio padrao correspondente.

As Figuras 3.8a,b mostram os padrbes espaciais da primeira EOF da
TSM no Atlantico Tropical para a simulagdo CTR do SPEEDO e para a
reanalise do ICOADS, representando respectivamente 84% e 87% da variancia
total. Nota-se que esta primeira EOF indica a presenga do gradiente inter-
hemisférico de anomalias de TSM do Atlantico para o modelo e a reanalise,
sendo representado pelos valores positivos e negativos no Atlantico Tropical
norte e sul, respectivamente. Entretanto, o valor das anomalias de TSM é

subestimado pelo SPEEDO, quando comparado com as observacdes. Isto
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indica que o modelo simula razoavelmente os processos do Oceano Atlantico
Tropical, porém de uma forma mais fraca.

Por outro lado, o calculo da primeira EOF para a TSM do Pacifico
equatorial, representa 45% e 73% da variancia total para o SPEEDO e a
reanalise, respectivamente. Nota-se que, para o trimestre dezembro-janeiro-
fevereiro (DJF), o SPEEDO mostra areas com anomalias positivas na regiao do
Pacifico Equatorial (Figura 3.9a), porém de uma forma muito fraca quando
comparada com a anomalia de TSM do ICOADS (Figura 3.9b). O padrao
espacial obtido pela reanalise do ICOADS no trimestre DJF representa de
forma bastante evidente a condicdo de El Nifio. E importante destacar que
Severijns e Hazeleger (2010) também mostram a deficiéncia do modelo
SPEEDO em simular o fenbmeno ENOS.

b) EOF 1: ICOADS (87%)

a) EOF 1: SPEEDO (84%)
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Figura 3.8 - Primeira componente principal de TSM na regiao do Atlantico
Tropical (°C). a) simulada pelo SPEEDO e b) reandlise do
ICOADS.
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Figura 3.9 - Primeira componente principal de TSM na regidao do Pacifico
equatorial (°C) no trimestre DJF. a) simulada pelo SPEEDO e b)
reanalise do ICOADS.
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O modelo acoplado SPEEDO também sera utilizado para analisar as
mudangas das massas d’agua em fungdo de alteragbes na TCV sobre o
oceano. Desta forma, torna-se importante comparar a temperatura e salinidade
do mar abaixo da superficie com os dados do World Ocean Atlas (LEVITUS).
As Figuras 3.10 e 3.11 mostram, respectivamente, o perfil vertical de
temperatura e salinidade dos oceanos Pacifico e Atlantico, juntamente com a
climatologia LEVITUS.

Como mostrado na Figura 3.6, a TSM simulada pelo SPEEDO é
subestimada em relacdo a reanalise do ICOADS. Essa tendéncia também pode
ser observada entre o perfil vertical de temperatura do Oceano Atlantico
simulado pelo SPEEDO e a climatologia LEVITUS, em especial, nas camadas
proximas a superficie (Figuras 3.10a,b). Além disso, entre a superficie e até
500m de profundidade, nota-se uma maior estratificacdo na climatologia, ou
seja, a termoclina que é mostrada pelas observagdes € mais acentuada que a
do modelo. Isto pode ser explicado devido a menor resolugdo da componente
oceadnica do SPEEDO em relagdo as observacoes. J& em camadas mais
profundas, o SPEEDO ¢é de 1 a 2°C mais quente que as observagdes. Por
outro lado, o perfil vertical de temperatura no Oceano Pacifico € simulado de
forma satisfatéria pelo SPEEDO, apenas com a tendéncia de subestimativa
préximo a superficie do mar (Figuras 3.10c¢,d). De um modo geral, o SPEEDO é
capaz de simular o padrdo espacial de temperatura do mar no Atlantico e
Pacifico, quando comparado com a climatologia.
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Figura 3.10 — Perfil vertical de temperatura para os oceanos Atlantico e
Pacifico (°C). a) e c¢) simulado pelo SPEEDO,

respectivamente e, b) e d) climatologia LEVITUS,
respectivamente.

Assim como ocorre para a temperatura do mar abaixo da superficie, as
maiores diferencas entre a simulacdo CTR do SPEEDO com as observacdes
de LEVITUS, para o perfil de salinidade do mar, sdo observadas no Oceano
Atlantico (Figuras 3.11a,b). Nas camadas mais proximas a superficie no
Atlantico, O SPEEDO subestima os valores de salinidade entre 30°S e a regidao
equatorial. Essa condicdo também é observada para altas latitudes do Atlantico
Norte, sendo esta regido importante na formagdo da Agua Profunda do
Atlantico Norte (APAN). Para camadas mais profundas do Atlantico, o SPEEDO
superestima os valores de salinidade de 2 a 3 PSU. E importante ressaltar que,
para o Oceano Pacifico, o perfil vertical de salinidade € bem representado pelo

modelo, quando comparado com a reanalise (Figuras 3.11c,d).
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Figura 3.11 — Perfil vertical de salinidade para os oceanos Atlantico e Pacifico
(PSU). a) e c) simulado pelo SPEEDO, respectivamente e, b) e
d) climatologia LEVITUS, respectivamente.

Machado et al. (2010) destacam que o SPEEDO apresentou um bom
desempenho para simular o clima atual, de uma forma rapida e com um baixo
custo computacional. Apesar das diferencas existentes entre o modelo e as
reanalises, em funcdo da resolucdo espacial mais robusta do SPEEDO,
Severijns e Hazeleger (2010) também afirmam que o SPEEDO é capaz de
simular as caracteristicas basicas do sistema climatico, sendo que este modelo
pode ser utilizado para estudar o comportamento climatico em épocas

passadas, além de fornecer proje¢des para o clima futuro.
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4. MUDANGAS NA CIRCULAGAO OCEANICA

As mudancas na circulagado oceanica, em fungao das variagdes da TCV
sobre 0 oceano sao analisadas através do calculo das anomalias no perfil
vertical da temperatura e salinidade da agua do mar. Anomalias de gelo
marinho Antartico e mudangas na estrutura termohalina das massas d’agua do
Atlantico e do Pacifico, além da circulagdo termohalina global também séao
investigadas. Deve-se destacar que todas as analises séo realizadas com base

em uma média nos ultimos 20 anos de cada simulacdo (entre 1980 e 1999).
4.1. Tensao de cisalhamento do vento (TCV)

A Figura 4.1 mostra o comportamento médio da TCV para as
simulagdes EQU_0.5 e 46S_0.5 e das anomalias com relagdo ao experimento
CTR. A partir da magnitude e dire¢ao da TCV para uma situagao forcada com
um aumento de 50% na regido equatorial (Figura 4.1a) e em 46°S (Figura
4.1b), é possivel observar um padrdo semelhante entre elas. Além disso, nota-
se a influéncia da circulagao atmosférica na TCV, que acompanha a direcao
dos ventos de oeste nas regides extratropicais e, também, na regiao das altas
subtropicais nos oceanos Pacifico e Atlantico em ambos os hemisférios.
Quando é feita a comparacao das simulagbes EQU_0.5 e 46S_0.5 com a CTR
(Figura 3.7a), poucas diferencas sédo notadas entre elas, sendo que os maiores
valores da magnitude da TCV sao observados entre 30°S e 45°S e entre 15°N
e 30°N, com maximos de aproximadamente 0,2 N/m?.

Por outro lado, as Figuras 4.1c,d mostram as anomalias entre as
simulagdes com a TCV intensificada e a CTR. O aumento em 50% da TCV na
regido equatorial fica evidente na Figura 4.1c, com anomalias positivas
distribuidas zonalmente de até 0,07 N/m?, com maximos no Pacifico Equatorial.
Além disso, é possivel observar a intensificacdo da TCV na regido do Atlantico
Tropical, onde ocorre a bifurcacdo da Corrente do Brasil e no Atlantico
Sudoeste, onde encontra-se a borda oeste do giro subtropical. As diferengas
entre 46S 0.5 e CTR sdo mostradas na Figura 4.1d, onde nota-se a
intensificagdo da TCV em médias latitudes do Hemisfério Sul, também com

anomalias maximas de 0,07 N/m? Entretanto, anomalias negativas na
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magnitude da TCV sado encontradas zonalmente entre 45°S e 60°S, ou seja, na
regiao da CCA, com valores proximos de 0,03 N/m2. A desintensificagdo da
TCV nessa regiao pode estar associada a possiveis mudangas na circulagéo

atmosférica, que serao mostradas mais adiante.
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Figura 4.1 - Tensdo de cisalhamento média anual (N/m?). a) simulacéo
EQU_0.5, b) simulagado 46S_0.5, c) simulacdo EQU_0.5- CTR
e d) simulagdo 46S_0.5 — CTR.

4.2. Temperatura da superficie do mar (TSM)

Como discutido anteriormente, a TSM exerce um papel fundamental no
complexo mecanismo das interacdes entre o oceano e a atmosfera, em funcao
de regular a energia em forma de fluxo de calor que é trocada nessas
interacdes. Além disso, a TSM também pode ser responsavel por ocasionar

mudancgas significativas no escoamento atmosférico e nos sistemas
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meteorologicos globais (Pezzi e Souza, 2005). Diante de sua importéancia no
contexto climatico, tanto a climatologia da TSM dos oceanos quanto as
anomalias de TSM sao parametros de extrema importancia para os estudos
climaticos do planeta em geral (Justino e Peltier, 2008; Souza et al., 2005).

Tendo em vista a importancia de destacar as mudangas nos padrdes
de TSM em fung&o das mudancgas na TCV na regido equatorial e no limite norte
do Oceano Austral, as Figuras 4.2a,b mostram a distribuicdo espacial da TSM
para as duas simulagdes. Ao comparar a TSM obtida nessas simulagdes com a
do experimento CTR (Figura 3.6a), nota-se que o padrao climatolégico de TSM,
no sentido zonal, € mantido nas simulagdes forgadas, destacando a estrutura
equatorial do Atlantico, a lingua fria e a PAQ do Pacifico. Entretanto, para mais
detalhes entre as simulagbes EQU_0.5 e 46S_0.5 em relacdéo a CTR é
necessario determinar as diferengas entre as simulagcdes, com sera mostrado a
seqguir nas Figuras 4.2c,d.

Destaca-se que o aumento da TCV em 50 % na regido equatorial e na
latitude de 46°S geram respostas diferentes. Essa intensificacdo forgada na
TCV, faz variar a TSM, com o surgimento de anomalias negativas na regido
equatorial para a simulagdo EQU_0.5 (Figura 4.2c). Logo, esse aumento na
TCV na regido equatorial induz a um resfriamento das aguas do Pacifico
equatorial de até 2°C, em funcdo do aumento da divergéncia equatorial nessa
regido, ocasionada pelo fortalecimento das células oceéanicas verticais.
Resultados semelhantes foram obtidos por Justino (2004), em que o aumento
da TCV na regiao equatorial também gera uma redugao da TSM, em fungao de
mudangas associadas ao Transporte de Ekman. Destaca-se, também a
reducdo da TSM no Atlantico Tropical e no Oceano indico, com decréscimos de
aproximadamente 1°C.

Por outro lado, anomalias positivas de TSM s&o encontradas na regido
extratropical do Hemisfério Sul para a simulagdo 46S_0.5 (Figura 4.2d), com
valores de até 3°C na regiao da Frente Polar. De acordo com Ma et al. (2010),
ao enfraquecer a TCV em altas latitudes do Hemisfério Sul, anomalias
negativas de TSM de até 2°C sdo observadas no Pacifico, entre 40°S e 60°S,
enquanto que um aquecimento de até 0,5°C é observado no Atlantico para as
mesmas latitudes. Entretanto, de acordo com os resultados aqui apresentados,

nota-se uma situagado oposta para o Atlantico Norte, com uma diminuigdo da

46



TSM de até 2°C. Estas anomalias podem estar associadas a possiveis
mudangas na CTG. Como discutido por Machado (2009), uma reducédo do
transporte da Agua Profunda do Atlantico Norte (APAN) leva a um
enfraguecimento da circulagdo termohalina, gerando um aquecimento em altas
latitudes do Hemisfério Sul e um resfriamento do Atlantico Norte. De acordo
com Delworth e Zeng (2008), essas anomalias de TSM em fun¢cdo de uma
intensificacdo da TCV em médias e altas latitudes do Hemisfério Sul, ndo
ocorrem de maneira uniforme, ocasionando anomalias positivas de
aproximadamente 2°C entre o Atlantico e o indico, devido ao deslocamento de
agua quente de origem subtropical. Entretanto, os autores encontraram
anomalias negativas no Pacifico Oeste, por influéncia do aumento da

ressurgéncia.
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Figura 4.2 — TSM média anual (°C). a) simulacdo EQU_0.5, b) simulagao
46S_0.5, c) simulagdo EQU_0.5 — CTR e d) simulagédo 46S_0.5
- CTR.
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4.3. Gelo marinho antartico

O gelo marinho desempenha um importante papel no clima das regides
polares, em fungdo de modificar os processos radiativos, momentum e troca de
massa (e.g. Justino e Peltier, 2006). Deve-se destacar, também, que o gelo
marinho Antartico modula a interacdo e o acoplamento entre 0 oceano e a
atmosfera. Comiso e Gordon (1998) e Markus et al. (1998) afirmam que a
variabilidade da cobertura do gelo marinho Antartico em diversas escalas de
tempo tem um impacto significativo nos processos que envolvem a formacéo e
modificagdo das massas d’agua, particularmente no Mar de Weddell, sendo
esta regiao extremamente importante para a CTG. Para fins de localizagao, a
Figura 4.3 mostra o continente Antartico em perspectiva esferografica polar

com os respectivos mares que o circundam.
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Figura 4.3 — Distribuicdo espacial da Antartica em perspectiva esferografica
polar (latitude de 90°S — 50°S e 360° de longitude). Mar de
Weddell (60°W — 0°), Oceano indico (0° — 90°E), Oceano Pacifico
Oeste (90°E — 150°E), Mar de Ross (150°E — 120°W) e Mares de
Bellingshausen e Amundsen (120°W — 60°W).
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O padréo de espessura do gelo marinho Antartico para as simulagbes
CTR e forgadas com a intensificagdo da TCV & mostrado nas Figuras 4.4a,b,c.
De acordo com a simulagdo CTR, é possivel observar que a espessura média
anual do gelo marinho Antartico atinge um maximo de 1,6 m na regiao onde se
localiza o mares de Weddell, Amundsen e Ross (Figura 4.4a), com uma
gradual redugcdo a medida que afasta-se da regido polar. Esse padréo de
espessura de gelo marinho é semelhante as observagbes de Worby et al.
(2008). A espessura do gelo marinho para as simulagbes forgadas (Figuras
4.4b,c) demonstra que no experimento EQU_0.5 o padrdo € semelhante a
CTR, enquanto que em 46_0.5 observa-se uma acentuada reducédo de
espessura.

Através das Figuras 4.4d,e é possivel observar as anomalias na
espessura do gelo marinho Antartico para as diferentes simulagdes em relagéo
a CTR. O aumento da tensdo cisalhamento na regido equatorial pouco
influencia no gelo marinho (Figura 4.4d). Entretanto, € observado uma reducéao
na espessura de 50 a 60 cm para regiao do Mar de Ross. Por outro lado,
quando o vento é intensificado na regido de 46°S (Figura 4.4e), nota-se uma
reducdo na espessura do gelo marinho para toda a regiao da Antartica, sendo
que as maiores anomalias ocorrem nos setores adjacente ao Mar de Ross e de
Bellingshausen e Amundsen, com valores de 60 a 70 cm. Consequentemente,
o derretimento do gelo marinho ocorre em fungdo do aumento da TSM
mostrado anteriormente. Deste modo, tem-se o0 mecanismo dinamico
conhecido como retroalimentagcédo climatica, em fungcdo do albedo do gelo
marinho, favorecendo uma maior absor¢ao de radiagao solar e reforgando o
aquecimento inicial (Justino et al., 2007). Ma et al. (2010) destacam a
expansdo do gelo marinho Antartico, em fungdo de anomalias negativas de
TSM, devido a um possivel enfraquecimento da TCV no Oceano Austral.
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Figura 4.4 — Espessura média anual do gelo marinho Antartico (m). a)
simulagcdo CTR, b) simulagdo EQU_0.5, c¢) simulagao
46S_0.5, d) simulagdo EQU 0.5 — CTR e e) simulagéo
46S 0.5-CTR.
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4.4. Salinidade da superficie do mar (SSM)

Em fungdo da SSM exercer um papel importante no controle da
densidade da agua do mar e, portanto, influenciando na formagdo de massas
d’agua, torna-se necessario analisar as anomalias ocasionadas nesta variavel,
devido as mudangas na TCV sobre a regido equatorial e em altas latitudes do
Hemisfério Sul.

As Figuras 4.5a,b,c mostram, respectivamente, a distribuicdo espacial
da SSM para as simulagbées CTR, EQU_0.5 e 46S_0.5, onde observa-se um
padrao em que os maximos valores encontram-se proximos de 30° de latitude
em ambos os hemisférios, devido a localizagado das altas subtropicais. Nessas
regides, a evaporagao excede a precipitagdo, ocasionando os maiores valores
de SSM de até 39 PSU. Por outro lado, os valores de salinidade diminuem em
direcdo aos polos, ficando na faixa de 33 PSU. E importante destacar que a
climatologia LEVITUS apresenta um padrao de SSM similar ao da simulagéo
CTR do SPEEDO (nao mostrado).

As diferencas de SSM entre a simulacdo CTR com os experimentos
forcados com o aumento da TCV sdo mostradas nas Figuras 4.5d,e. Ao
analisar as anomalias de SSM para a simulagdo EQU_0.5 (Figura 4.5d), nota-
se um aumento de aproximadamente 2 PSU para a regido oeste do Pacifico
equatorial, a leste da Indonésia. De acordo com estudos iniciais de Machado e
Justino (2012a), estas anomalias positivas podem ser explicadas devido ao
maior transporte de sal na regido equatorial, em fungcdo da intensificacdo da
TCV em 50% no equador. Para as demais regides, a simulagdo EQU_0.5 ndo
mostra diferengcas quando comparada com o experimento CTR. Através da
Figura 4.5e é possivel notar as anomalias de SSM devido a intensificacdo do
da TCV em média e atas latitudes do Hemisfério Sul, com destaque para a
regido proxima a 60°S, com anomalias positivas distribuidas zonalmente de
aproximadamente 0,5 PSU. Por outro lado, uma diminuicdo da SSM é
observada no Atlantico Norte, possivelmente, associadas a alteragdes na
APAN, visto que anomalias de TSM também s&o observadas na mesma regiéo.
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Figura 4.5 — SSM média anual (PSU). a) simulacdo CTR, b) simulagéo
EQU_0.5, c) simulagdo 46S_0.5, d) simulagcdgo EQU 0.5 -
CTR e e) simulagédo 46S_0.5 - CTR.

4.5. Massas d’agua

De acordo com Tomczak (1999), massas d’agua s&o entidades fisicas
que possuem um volume mensuravel, ocupando uma parcela finita no oceano.
Na sua regiao de formacdo, elas ocupam uma parcela exclusiva de uma
determinada parte do oceano. Em outras regies, elas dividem o oceano com
outras massas d’agua, com as quais se misturam. As massas d’agua se

misturam muito lentamente com as aguas que as rodeiam e tendem a reter sua
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temperatura e salinidade original, sendo possivel identifica-las. A identificacao
€ importante, pois € possivel obter a origem da massa d’agua bem como sobre
o seu movimento em profundidade. Logo, o conhecimento da distribuicdo da
temperatura e da salinidade é fundamental para a descrigdo das massas
d’agua e para entender seus movimentos relativos (de uma em relagdo a
outra), especialmente no sentido vertical, 0 que depende especialmente de sua
densidade.

As massas d’agua identificadas neste estudo, foram definidas com
base nos artigos de Curry et al. (2003) para o Oceano Atlantico e Wong et al.
(2001) para o Oceano Pacifico. Para o Oceano Atlantico, serdo analisadas as
mudangas com relagdo a Agua Intermediaria Antartica (AlA), a Agua de Fundo
Antartica (AFA) e a Agua Profunda do Atlantico Norte (APAN). No Oceano
Pacifico serdo caracterizadas as seguintes massas d’agua: a AlIA, a Agua
Intermediaria Subartica (AISA) e a Agua Circumpolar (ACP). A Figura 4.6, a
seguir, mostra a distribuicdo da temperatura e salinidade com a profundidade
da simulacédo CTR do SPEEDO e as localizagées das massas d’agua para os
oceanos Atlantico e Pacifico. Ja a Tabela 4.1 indica os indices termohalinos
caracteristicos de cada massa d’agua, conforme Emery (2001).

De acordo com Tomczak e Stuart (2003) a AFA ¢é formada
principalmente no Mar de Ross e de Weddell, na regido da Antartica, por
convecgdo profunda e preenche as bacias oceanicas proximas dos
4000 metros de profundidade com fluxo em dire¢cdo norte. A APAN é o
resultado de um processo que envolve conveccéo profunda no Oceano Artico,
no Mar da Groenlandia e no Mar do Labrador, envolvendo profundidades que
variam de 500 a 3000 m com movimento em diregdo ao sul. A maior parte da
AlA é formada por convecgao profunda ao sul do Chile e na Argentina e se
espalha por todos os oceanos através da Corrente Circumpolar Antartica
(CCA). E importante destacar que a AIA tem um fluxo em direcéo ao norte e
atinge profundidades entre 500 e 1000 metros.

No Oceano Pacifico e no Oceano indico, a AFA se mistura com a
APAN, e a mistura origina a ACP. De acordo com Saenko e Weaver (2001), a
AFA e a AIA tém um papel importante no sistema climatico, através da

ventilagcdo no oceano profundo, captacao de CO; e redistribuicdo de calor.
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Figura 4.6 — Perfil vertical de temperatura (°C) e salinidade (PSU) e a
localizagdo das massas d’agua para os oceanos Atlantico e
Pacifico a partir da simulagdo CTR do SPEEDO. a) e ¢)
temperatura, respectivamente, para o Atlantico e o Pacifico e,

b) e d) salinidade, respectivamente, para o Atlantico e o
Pacifico.
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Tabela 4.1 — Caracteristicas de temperatura e salinidade das massas d’agua
dos oceanos Atlantico e Pacifico, de acordo com Emery (2001)

Profundidade (m) Atlantico Pacifico

AlA (2a10°C, 33,8 a

Agua Intermediaria AlA (2 a6°C, 33,8 a 34,8 34,5 PSU)
(500-1500m) PSU) AISA (5a12°C, 33,8 a

34,3 PSU)

Agua Profunda (a partir ~ APAN (1,5a4°C,34,8a ACP (0,1a2°C, 34,62 a 34,73
de 1500m) 35 PSU) PSU)
Agua Profunda (em AFA (-0,9 a 1,7°C, 34,64
contato com o fundo) a 34,72 PSU)

Apos a definicdo e localizagdo das massas d’agua abordadas neste
estudo, a Figura 4.7 mostra o perfil médio vertical de temperatura e salinidade
para o Oceano Atlantico, considerando as simulagées EQU_0.5 e 46S_0.5. Ao
comparar a distribuicdo da temperatura e salinidade com a profundidade para a
TCV intensificada em 50% na regido equatorial (Figuras 4.7a,b) com a
simulacdo CTR, percebe-se um padrdo bastante semelhante. Destaca-se que
este padrdo também €& mantido, quando analisa-se o perfil de temperatura e
salinidade para a simulagao forgada com o aumento da TCV em 46°S (Figuras
4.7c,d). Ou seja, o padrao da distribuicao vertical de temperatura e salinidade
para as simulagbes forgadas, ndo indica mudangas significativas nos padrdes
de massas d’agua do Oceano Atlantico.

Entretanto, ao calcular as anomalias para as duas simulagdes em
relacdo a CTR, torna-se possivel identificar as principais mudangas nas
massas d’agua do Oceano Atlantico (Figura 4.8), principalmente para 46S_0.5.

A simulagdo com a TCV intensificada na regido equatorial (Figura 4.8a)
mostra a presenca de anomalias negativas de temperatura de até 1°C, entre a
camada superficial até aproximadamente 1000m de profundidade no Atlantico.
Além disso, essas anomalias ficam concentradas entre o equador e 30° de
latitude para ambos os hemisférios e estdo associadas ao aumento da
divergéncia equatorial devido a intensificagdo da TCV. Por outro lado,
anomalias positivas de temperatura sdo observadas proximas a superficie,

entre 45°N e 60°N, com valores de aproximadamente 1°C. Ao analisar as
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anomalias de salinidade entre o experimento EQU_0.5 e CTR (Figura 4.8b),
nota-se que nado existem anomalias significativas. Logo, as anomalias de
temperatura e salinidade, devido a intensificagcdo da TCV na regido equatorial,
ficam mais restritas a camada superficial do Oceano Atlantico, sem influenciar
as massas d’agua AlA, AFA e APAN.

Alteragbes nas massas d’agua do Oceano Atlantico sdo observadas
pelas anomalias de temperatura e salinidade entre as simulagdes 46S 0.5 e
CTR (Figuras 4.8c,d). O aumento em 50% da TCV na regido de 46°S favorece
a ocorréncia de anomalias positivas de aproximadamente 2°C, entre 500 e
1000m de profundidade, na regido de formagado da AIA. Além disso, essas
anomalias se estendem até o Atlantico Norte, nas mesmas profundidades.
Salienta-se que Gent e Danabasoglu (2011) também observaram anomalias
positivas de temperatura na regido da AlA em resposta a intensificagdo da TCV
no na regiao de 46°S. Ao analisar aguas mais profundas (abaixo de 1500m),
observa-se uma diminuicdo da temperatura de até 1°C, principalmente na
regidao da AFA (Figura 4.8c). Com relagao a salinidade, anomalias positivas de
até 0,4 PSU sao observadas entre a superficie e 1000m de profundidade
(Figura 4.8d), entre a regido equatorial e 60°S, préximas a AlA. Saenko e
England (2003) destacam que, variagdes na componente meridional do vento
em latitudes médias do Hemisfério Sul, podem gerar anomalias de temperatura
e salinidade na regido da AIA. E importante destacar que Duffy et al. (2001)
indicam que a reducdo do gelo marinho Antartico favorece a menor

estratificacdo do oceano.
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Figura 4.7 — Perfil vertical de temperatura (°C) e salinidade (PSU) para o
Oceano Atlantico a partir das simulagées EQU_0.5 e 46S_0.5.
a) e c) temperatura, respectivamente, para EQU_0.5 e 46S_0.5
e, b) e d) salinidade, respectivamente, para EQU 0.5 e

46S_0.5.
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Figura 4.8 — Anomalia do perfil vertical de temperatura (°C) e salinidade
(PSU) para o Oceano Atlantico a partir das simulagdes
EQU_0.5 e 46S_0.5. a) e c) temperatura, respectivamente,
para EQU_0.5 - CTR e 46S_0.5 - CTR e, b) e d) salinidade,
respectivamente, para EQU_0.5-CTR e 46S_0.5- CTR.

ApOs a analise das mudangas nas massas d’agua do Oceano Atlantico,
em funcgéo de alteragbes na TCV, o mesmo procedimento foi feito com relagéo
ao Oceano Pacifico.

A partir da Figura 4.9, é possivel comparar a distribuicdo da
temperatura e salinidade com a profundidade para os experimentos EQU 0.5 e
46S_0.5 com a simulagdo CTR (Figuras 4.6c,d). Assim como ocorre para o
Oceano Atlantico, o padrao de temperatura e salinidade é semelhante entre as
simulacbes forcadas e a CTR, ndo mostrando alteragdes significativas nos
padrées de massas d’agua do Oceano Pacifico.
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Quando analisam-se as anomalias de temperatura e salinidade entre a
simulagcdo forgada com o aumento em 50% da TCV na regido equatorial
(Figuras 4.10a,b), é possivel observar a presenga de anomalias positivas e
negativas proximas a camada superficial do Pacifico e com valores bastante
reduzidos. Como mostrado para Oceano Atléntico, a alteracdo da TCV no
equador, pouco interfere nas caracteristicas das massas d’agua intermediaria e
profunda do Oceano Pacifico, sendo as anomalias mais restritas a camada
superficial dos oceanos.

Por outro lado, alteragdes de temperatura e salinidade sdo observadas
no Oceano Pacifico, quando consideram-se as anomalias entre a TCV mais
intensificada em latitudes médias do Hemisfério Sul e a simulagdo CTR
(Figuras 4.10c,d). Nota-se a existéncia de anomalias positivas de temperatura
(Figura 4.10c) entre a superficie e 1000m de profundidade, com valores de até
1°C. Além disso, na regido de formagédo da AlA esses valores sdo maiores,
com anomalias de aproximadamente 1,5°C. A partir de 1000 m, o Oceano
Pacifico tende a ser mais frio para o experimento 46S_0.5, com anomalias de
1°C na regido da ACP. Destaca-se que esse padrdo de anomalias é
semelhante ao observado para o Oceano Atlantico, neste cenario climatico.
Com relagao as anomalias de salinidade entre a simulagédo 46S_0.5 e a CTR
(Figura 4.10d), nota-se um aumento de aproximadamente 0,5 PSU. Para as
demais regides do Pacifico, ndo sdo observadas anomalias no perfil de
salinidade.
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Figura 4.9 — Perfil vertical de temperatura (°C) e salinidade (PSU) para o
Oceano Pacifico a partir das simulagées EQU_0.5 e 46S_0.5.
a) e c) temperatura, respectivamente, para EQU_0.5 e 46S_0.5
e, b) e d) salinidade, respectivamente, para EQU 0.5 e

46S_0.5.
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Figura 4.10 — Anomalia do perfil vertical de temperatura (°C) e salinidade
(PSU) para o Oceano Pacifico a partir das simulagdes
EQU_0.5 e 46S_0.5. a) e c) temperatura, respectivamente,
para EQU_0.5 - CTR e 46S_0.5 - CTR e, b) e d) salinidade,
respectivamente, para EQU_0.5-CTR e 46S_0.5- CTR.

Apos a analise do perfil vertical de temperatura e salinidade para os
oceanos Atlantico e Pacifico, torna-se importante analisar as mudangas das
massas d’agua através do diagrama T-S. E importante destacar o diagrama T-
S possibilita uma melhor compreensdao dos processos de formacao,
propagacéo e mistura das diferentes massas d’agua, mostrando a variagao da
combinacgao na coluna d’agua. Neste estudo, o diagrama T-S é elaborado para
comparar a climatologia LEVITUS, a simulacdo CTR e a simulagdo 46S_0.5,

visto que esta Ultima apresentou as maiores anomalias de temperatura e
salinidade.
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Ao analisar o diagrama T-S nos oceanos Atlantico e Pacifico, entre a
simulacdo CTR e a climatologia LEVITUS (Figura 4.11), nota-se que o
SPEEDO reproduz razoavelmente as caracteristicas de temperatura e
salinidade com a profundidade para as regides selecionadas, sendo possivel
identificar as massas d’agua abordadas neste estudo. Salienta-se que Ferrero
e Wainer (2008) realizaram um estudo comparativo de massas d’agua através
das observagcbes de LEVITUS, reandlises e modelagem e, também,
encontraram as maiores diferengas na curva T-S para os primeiros 1000m de
profundidade. Além disso, € importante destacar que a climatologia LEVITUS
utiliza, muitas vezes, interpolagdes polinomiais de modo a completar uma
grade regular (Ferrero e Wainer, 2008), devido a auséncia de dados, o que
pode contribuir para aumentar as diferengas em relagdo a simulagdo CTR do
SPEEDO.

A Figura 4.11a mostra a curva T-S para o Oceano Atlantico na latitude
de 45°S e longitude 30°W. Nota-se que ao intensificar a TCV em 50% na regiao
de 46°S, a AlA é identificada com um perfil diferente quando comparada com a
simulagcdo CTR, devido as anomalias positivas de temperatura mostradas
anteriormente, indicando uma diminuicdo da densidade desta massa de agua.
Além disso, também é possivel identificar no Atlantico Sul, aguas com origem
da APAN e ligeiramente mais quentes e menos densas em relagao a simulagao
CTR. Por outro lado, quando analisa-se o diagrama T-S para o Atlantico Norte
(Figura 4.11b), €& possivel observar que a APAN apresenta um perfil
semelhante entre as simulagbes CTR e 46S_0.5 na latitude e longitude
selecionada (45°N e 30°W).

Quando é feita a comparagao da curva T-S entre as simulagbes e CTR
e 46S_0.5 para o Pacifico Sul (Figura 4.11c), também nota-se mudancas na
regidao da AlA que passa a ser identificada em camadas menos profundas para
a condicao de TCV intensificada no Oceano Austral, assim como foi observado
no Atlantico Sul, para este cenario climatico. Entretanto, o diagrama T-S para o
Pacifico Norte (Figura 4.11d) indica que a AISA é observada em camadas
ligeiramente mais profundas quando comparada com a simulagdo CTR, devido

a um possivel aumento da densidade.
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Figura 4.11 — Diagrama T-S dos oceanos Atlantico e Pacifico para as
simulagées CTR e 46S_0.5 e a climatologia LEVITUS. a)
Oceano Atlantico em 45°S e 30°W, b) Oceano Atlantico em
45°N e 30°W, c) Oceano Pacifico em 45°S e 180°W e d)
Oceano Pacifico em 45°N e 180°W.

Diante do exposto, as principais alteragcbes nas massas d’agua dos
oceanos Atlantico e Pacifico, para a TCV intensificada em 50% no Oceano
Austral, ocorrem em fungdo de anomalias positivas de temperatura na regiao
da AlA nos oceanos Pacifico e Atlantico, sendo esta massa d’agua identificada
em menores profundidades em relagdo a simulacdo CTR. Por outro lado, o
perfil de temperatura e salinidade e o diagrama T-S ndo mostram alteragcbes na
APAN. Logo esta massa d’agua sera melhor discutida a partir de alteragdes na
CTG. Ja as anomalias de temperatura e salinidade nos oceanos Atlantico e
Pacifico, para o experimento EQU_0.5, s&o localizadas na regiao equatorial e
proximas a camada superficial, ndo interferindo nas caracteristicas das massas

d’agua analisadas neste estudo.
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4.6. Circulacao termohalina global

Propriedades fisicas como temperatura e salinidade sao os principais
responsaveis pelo controle da densidade da agua do mar. Os processos de
derretimento e congelamento da agua do mar sao, também, responsaveis por
diminuir ou aumentar a salinidade dos oceanos e, consequentemente, alteram
a densidade. A consequéncia deste processo é o surgimento da CTG, também
denominada de Esteira Transportadora (do inglés Conveyor Belt), que consiste
no transporte de massas oceanicas associado a diferencas na densidade da
agua do mar em fungéo de variagdes de temperatura e salinidade (Manabe e
Stouffer, 1999).

Diante da importancia da CTG, serdo analisadas as possiveis
mudangas dessa circulagdo, devido as alteragbes nas massas d’agua
mostradas anteriormente. As analises baseiam-se nas mudangas de
temperatura e salinidade no Oceano Atlantico para as simulagées EQU_0.5 e
46S_0.5. Destaca-se que somente resultados para o Oceano Atlantico serao
mostrados, em fungcédo desse oceano ser considerado como a regido de origem
da CTG.

A Figura 4.12 mostra o fluxo médio da CTG em termos da fungao de
corrente do Oceano Atlantico para os ultimos 20 anos da simulagdo CTR e
forgcada com o aumento da tenséo de cisalhamento do vento em 50% na regido
equatorial e na regi&o extratropical do Hemisfério Sul. E possivel observar para
a simulacao CTR (Figura 4.12a) que existe um transporte de agua de norte
para sul com valores entre 10 Sv de 12 Sv, em que esse maximo valor &
encontrado na regidao de formacdo da APAN. Isto é observado entre as
latitudes de 35°N e 50°N e uma profundidade variando de 750 a 1750 metros.
Ja os valores negativos estdo relacionados com a formagcdo da AFA e com
deslocamento em direcao norte.

E importante destacar que os valores maximos do transporte
associado com a funcdo de corrente do Oceano Atlantico sdo subestimados
pelo SPEEDO, quando comparados com resultados encontrados por Talley et
al. (2003) baseados em observagdes, e de Gent (2001), com dados do modelo
NCAR, com maximos de 20 Sv. Cunningham et al. (2007) encontraram, a partir
de observagbes, valores de 18,7 SV para a APAN. O SPEEDO também
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subestima os valores da APAN quando comparado com os resultados obtidos
por Stouffer et al. (2006) que foi de 16 Sv. Valores semelhantes aos de Stouffer
et al. (2006) também foram encontrados por Arzel e England (2012), através do
modelo de complexidade intermediaria UVic.

As Figuras 4.12b,c mostram, respectivamente, a distribuigdo da CTG
no Oceano Atlantico para as simulacbées EQU_0.5 e 46S_0.5. Nota-se que o
padrao da circulagao € mantido para a simulagao EQU_0.5, quando comparado
com a simulagdo CTR, onde os valores maximos do transporte também ficam
entre 10 Sv e 12 Sv préximos a APAN. Entretanto, quando analisa-se a CTG
para a simulacdo 46S_0.5, é possivel observar o fluxo da CTG mais fraco entre
500 e 2000m de profundidade, associado ao enfraquecimento da APAN. Além
disso, a circulagao profunda, na regido da AFA, tende a ficar com transporte de
volume mais intenso.

Através das anomalias na CTG entre os experimentos EQU_0.5 e CTR
(Figura 4.12d), nota-se que a intensificagdo dos ventos na regido equatorial
gera uma leve intensificagdo, de no maximo 1 Sv, na APAN (entre 40 e 60°N) e
na AIA em aproximadamente 20°S. Entretanto, ndo observam-se mudangas
com relagdo a AFA. Deste modo, existe uma leve tendéncia de intensificagéo
no ramo superior da célula meridional do Atlantico, reforgcando a CTG. Destaca-
se que a intensificagdo dos ventos alisios também intensifica os giros
subtropicais do Atlantico e, consequentemente, aumenta o transporte de aguas
mais quentes e salinas para latitudes extratropicais (Timmermann e Goosse,
2004).

Quando o vento é intensificado na regido de 46°S, observa-se um
enfraquecimento da APAN de aproximadamente 3 a 3,5 Sv (Figura 4.12e),
enquanto que ocorre um reforco na AFA. Essa desintensificacdo da APAN
pode explicar o aumento da TSM e redug¢ao do gelo marinho para o Hemisfério
Sul nesse cenario climatico, mostrado anteriormente. Como discutido
anteriormente, Menviel et al. (2008) mostram um reforgo no transporte da AFA,
devido a uma intensificagdo de 15% do vento proximo a superficie, entre 40°S
e 60°S, aléem de um aumento da TSM na mesma regido. Além disso, fica
evidente que a desintensificagdo da APAN leva a um enfraquecimento da CTG,
0 que contribui para anomalias positivas de TSM e de T2m em altas latitudes

do Hemisfério Sul e um resfriamento do Atlantico Norte (Machado, 2009;
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Machado et al., 2011). Entretanto, resultados diferentes foram encontrados por
Delworth e Zeng (2008) que relatam uma intensificacao da CTG para camadas
mais profundas, quando considera-se a TCV mais forte e deslocada mais para
sul no Oceano Austral. Hirabara et al. (2006) também destacam que uma
intensificagdo da TCV no Oceano Austral favorece a intensificagdo da APAN,

em fungao da propagagao de ondas baroclinicas para o Atlantico Norte.

a) C. Termohalma Atlantice CTR (Sv)

b) C. Termohalina Atlantlco Equ_0.5 (Sv

500
1000
1580
—
€ o
=
[
2500

1000

1500

00

2500

nnnnnnnn

Profundidade (m)

3500

—6 -5 -4 -3 -2 =1 0 1 2 3 4 8§ 6 7 B 9 10 11 12

d) C. Termohalina Atlantico Equ_0.5 — CTR (Sv)

s
1550 1350
T T e
£ £
2 w50 & 200
k=4 k=4
=2 2
2 20 2 =0
3 3
o =3
& = & w00
o0 00
4500 4500,
000 BOB0;
] E T R T TR T TR T
| -
-6 -5 —4 -3 -2 -1 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 -2 -7 -14 —-11 -08 -05 -0.2 02 0.5 0.8 1

e) C. Termohaling Atlantico 465_0.5 — CTR (Sv)

1000

1500

2000

2500

3000

Profundidade (m)

3500

4000

4500

5000

| | | | [B—
-4 -35 -3 -25 -2 -15 -1 -05 G5 1

Figura 4.12 - Circulagdo termohalina global média anual em fungédo de
corrente do Oceano Atlantico (Sv). a) simulagdo CTR, b)
simulagdo EQU_0.5, c) simulagdo 46S_0.5, d) simulagao
EQU_0.5-CTR e e) simulagédo 46S_0.5 - CTR.
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4.7. Fluxos térmico e halino

Anomalias de densidade de fluxo termohalino na superficie serao
analisadas, com o objetivo de identificar as contribuicbes da temperatura e
salinidade nas mudangas da CTG mostradas anteriormente.

Como proposto por Schmitt et al. (1989) e Speer e Tziperman (1992),
as anomalias de densidade de fluxo termohalino na superficie (combinagao de
anomalias de densidades térmica e halina) podem estar relacionadas a
mudancgas na circulagcédo termohalina.

A densidade de fluxo termohalino é definida de acordo com Schmitt et

al. (1989), como sendo a seguinte:

F,0=05F1+ﬂFS :—a2+ﬂpw

p S (4.1)

onde o coeficiente de expansao térmica é definida como:

a=-LP s 4.2)
p oT

e o coeficiente de contragao halino por:
2

Nestas expressbes, C, p(S,T) , p, T e S séo calor especifico,
densidade, pressdo, temperatura e salinidade da superficie do mar,
respectivamente. Q, E, P, representam o saldo de fluxo de calor, evaporagéao e
precipitacdo, respectivamente. Apos a definicdo da densidade de fluxo na
superficie, pode-se analisar separadamente a contribuicdo de cada termo.

Através da Figura 4.13 é possivel analisar as contribuicées do termo da
temperatura, em relacdo aos valores de densidade de fluxo da superficie do
mar e as anomalias observadas entre a simulacdo CTR e as forcadas com o
aumento da TCV para o Atlantico Norte.
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De acordo com a Figura 4.13a, nota-se para a costa oeste do Atlantico
Norte que a temperatura contribui para o aumento da densidade (valores
positivos), onde ha o encontro das massas de ar continental frio e seco sobre
aguas relativamente mais quentes da corrente do Golfo. Nas proximidades dos
mares noérdicos, o ganho de densidade ocorre devido ao forte resfriamento das
aguas superficiais. Por outro lado, as aguas menos densas sao encontradas na
regidao equatorial, em fungdo do maior ganho de calor no equador e 0 excesso
de precipitagao associada a ZCIT (Justino, 2004).

Quando analisam-se as anomalias entre a simulagdo forcada com o
aumento da TCV na regido equatorial e a simulagdo CTR (Figura 4.13b), é
possivel observar no Atlantico Norte, anomalias positivas e negativas préximas
aos mares nordicos. Entretanto, essas alteragcdes de densidade em funcao da
temperatura ndo influenciam de forma significativa a APAN, como mostrado
anteriormente para a simulagdo EQU_0.5.

A Figura 4.13c mostra as diferencas do fluxo térmico entre as
simulagbes 46S 0.5 e CTR. Percebe-se um padrdo semelhante ao
experimento EQU_0.5, com anomalias positivas e negativas no Atlantico Norte,
na mesma regido onde foram encontradas na Figura 4.13b. Isto pode ser

explicado pelas anomalias de TSM no Atlantico Norte (Figura 4.2d).
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a) Fluxo Termico CTR b) Fluxo Termico Equ_0.5 — CTR
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Figura 4.13 — Fluxo térmico (10°kg®s™). a) simulagdo CTR, b) simulagdo
EQU _0.5-CTR e c¢) simulagéo 46S_0.5 - CTR.

De acordo com a Figura 4.14a, que mostra o fluxo halino para a
simulacdo CTR, nota-se que este termo atua da mesma forma que o fluxo
térmico, porém, com valores menores. Os valores negativos na regido
equatorial agem de forma a reduzir a densidade da agua do mar. Como
discutido anteriormente, o equador apresenta um excesso de precipitacdo, o
que contribui para uma quantidade maior de agua doce nessa regiao e, como
consequéncia, a agua superficial fica menos salina e com menor densidade.

Através da Figura 4.14b, é possivel determinar as diferengas para o
termo dependente da salinidade entre a simulagcdo EQU 0.5 e a CTR, onde

destaca-se que a contribuicdo individual do fluxo halino ndo mostra anomalias
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no Atlantico Norte. Salienta-se que também nao sio observadas anomalias no
fluxo halino para a condi¢cdo de TCV intensificada em 46°S (Figura 4.14c).

a) Fluxo Halino CTR b} Fluxo Halino Equ_0.5 - CIR
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¢) Fluxo Halino 46S_0.5 - CTR
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Figura 4.14 — Fluxo halino (10°kg?s™). a) simulacdo CTR, b) simulagdo
EQU_0.5-CTR e c¢) simulagédo 46S_0.5 — CTR.

Através da Figura 4.15, tem-se o somatdrio das contribuicbes dos
fluxos térmico e halino para as simulagdes CTR e forcadas com o aumento da
TCV. Nota-se, para a simulagdo CTR (Figura 4.15a), o refor¢co nos valores
negativos e positivos, devido ao incremento do termo halino.

As anomalias nos fluxos termohalinos entre as simulacbées EQU 0.5 e
CTR (Figura 4.15b) s&o bastante reduzidas no Atlantico Norte, em funcéo da
APAN praticamente n&o sofrer alteragées neste cenario climatico. Entretanto,

nota-se que para a simulagdo com a TCV intensificada em 50% em 46°S, os
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fluxos termohalinos somados atuam de forma a reduzir a densidade no
Atlantico Norte (Figura 4.15c), na regido dos mares nérdicos (valores negativos
de anomalias), o que pode estar relacionado com o enfraquecimento da APAN

mostrado anteriormente neste cenario climatico (Figura 4.12e).
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Figura 4.15 — Somatorio dos fluxos térmico e halino (10°kg?s™). a) simulacéo
CTR, b) simulagdo EQU_0.5 — CTR e c) simulagdo 46S_0.5 —
CTR.
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Devido as mudancgas na densidade da agua do mar mostradas pelos
fluxos térmico e halino, a Figura 4.16 mostra o perfil da circulagado oceénica de
superficie para a simulacdo CTR e as anomalias com as simulagbes forgadas
na regidao da Corrente do Golfo, no Atlantico Norte. De acordo com a Figura
4.16a, onde mostra a circulagdo oceanica de superficie para a simulacéo CTR,
as aguas quentes e salinas da Corrente do Golfo, fluem em diregdo norte
fornecendo calor para a atmosfera. Essas aguas, ao alcangarem a regiao dos
mares do Labrador e da Groenlandia, Islandia e Noruega (GIN), perdem calor
e, assim, submergem para regides oceanicas de subsuperficie, onde formam a
APAN. De acordo com Jia (2003), a Corrente do Golfo (ramo superior da CTG)
transporta uma quantidade de calor muito maior em relagdo ao ramo inferior.
Além disso, o transporte de calor liquido do Oceano Atlantico Norte atinge um
maximo de 1PW (1 PW = 10" Watts) em torno de 30°N (Jia, 2003).

O aumento da TCV na regido equatorial, praticamente ndo indica
mudangas na circulagdo oceanica de superficie no Atlantico Norte (Figura
4.16b). Nota-se apenas uma pequena intensificagdo da magnitude da Corrente
do Golfo, com anomalias de aproximadamente 1 cm/s. Entretanto, essa leve
intensificagdo pode contribuir para o aumento da densidade no Atlantico Norte
e reforgcar a APAN, como mostrado anteriormente.

Através das anomalias da magnitude da corrente oceanica entre os
experimentos 46S_0.5 e CTR (Figura 4.16c), nota-se a ocorréncia de
anomalias negativas no Atlantico Norte, o que mostra o enfraquecimento da
Corrente do Golfo nesta situagdo. Esta condigcdo contribui para o menor
transporte de sal e calor e, como consequéncia, enfraquece a APAN. Isto

explica as anomalias negativas de TSM e SSM mostradas no Atlantico Norte.
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Figura 4.16 — Magnitude e dire¢cado da corrente de superficie para o Atlantico
Norte (cm/s). a) simulagdo CTR, b) simulagdo EQU_0.5 - CTR
e ¢) simulacédo 46S_0.5 - CTR.

4.8. Transporte de sal

ApoOs a analise das mudangas na CTG e nos fluxos térmico e halino,

torna-se importante determinar as anomalias ocasionadas no transporte de sal

dos oceanos Atlantico e Pacifico, devido as alteragdes na TCV. As Figuras

4.17a,b mostram a média zonal do transporte de sal para os oceanos Atlantico
e Pacifico para as simulagdes CTR, EQU_0.5 e 46S_0.5.

O transporte de sal no Oceano Atlantico mostra que as simulacbes

forcadas com o aumento da TCV para a simulacdo EQU 0.5 nao diferem
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substancialmente em relagdo a CTR. Os valores maximos ocorrem na regido
de 40°N, devido a atuacao da Corrente do Golfo que contribui para o transporte
de aguas mais salinas em dire¢cdo ao Atlantico Norte. Isto é coerente com os
baixos valores de anomalias observados para o perfil vertical de salinidade
(Figura 4.8b) e no fluxo halino (Figura 4.14c), mostrados anteriormente.

Por outro lado, o transporte de sal é intensificado no Oceano Atlantico,
quando considera-se a TCV mais forte em latitudes médias do Hemisfério Sul.
A Figura 4.17a mostra essa intensificacdo de 4 psuSv em 40°S. O oposto
ocorre no Atlantico Norte, onde o transporte de sal sofre uma redugdo entre
40°N e 60°N. Logo, essa condigao contribui para o aumento da salinidade no
Atlantico Sul e uma redugédo no transporte de aguas mais salinas para o
Atlantico Norte, enfraquecendo a APAN.

A Figura 4.17b mostra a média zonal do transporte de sal no Oceano
Pacifico para os trés experimentos realizados. Assim como observado para o
Oceano Atlantico, o transporte de sal no Oceano Pacifico também apresenta
um perfil semelhante entre a simulagédo CTR e as forgadas com o aumento da
TCV com maximos valores na regido equatorial. Ao analisar o transporte
de sal no Oceano Pacifico para a simulagdo EQU_0.5, observa-se que o
aumento da TCV na regido equatorial gera uma intensificagcdo de 10 psuSv em
relacdo a simulagdo CTR, em fungao da intensificacdo dos giros subtropicais.

A intensificacdo da TCV no Oceano Austral indica que as mudancas no
transporte de sal no Oceano Pacifico sdo mais intensas no Hemisfério Sul,
onde nota-se um reforgo neste transporte de aproximadamente 5 psuSv entre
30°S e 40°S. Deste modo, a intensificagdo do transporte de sal esta de acordo
com o0 aumento da salinidade mostrado na Figura 4.5e para altas latitudes do

Hemisfério Sul.
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Figura 4.17 — Média zonal do transporte de sal (psuSv). a) transporte de sal no
Oceano Atlantico e b) transporte de sal no Oceano Pacifico.
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75



5. MUDANGAS NA CIRCULAGAO ATMOSFERICA

Apods a andlise das anomalias na circulagédo oceanica em funcao das
mudangas da TCV na regido equatorial e em 46°S, torna-se necessario
verificar quais os impactos dessas mudangas na circulacdo atmosférica. Para
isso, as anomalias nos padrdes atmosféricos sao analisadas através dos
campos de temperatura do ar a 2m, precipitacdo, evaporagao, vento, altura
geopotencial e pressdao a superficie. Além disso, serdo determinadas as
anomalias no perfil da instabilidade baroclinica e dos ciclones extratropicais
(storms).

5.1. Temperatura do ar

As mudancas na circulagdo atmosférica, devido a perturbagcdes na
TCV, comegam a ser discutidas a partir dos campos de temperatura do ar a
2m. As Figuras 5.1a,b mostram a distribuicdo espacial da T2m para as
simulagdes EQU 0.5 e 46S_0.5. Ao comparar a T2m destes dois experimentos
com a simulagcédo CTR (Figura 3.1a) nota-se poucas diferengas, com relagéo ao
padrdo espacial. Entretanto, €& possivel observar menores valores de
temperatura para a simulagdo EQU_0.5 nas regides do Pacifico e Atlantico
equatorial. Destaca-e que a T2m meédia global calculada para os ultimos 20
anos da simulagcdo CTR é de 12°C, enquanto que nos experimentos EQU 0.5
e 46S_0.5 é de, respectivamente 11,8°C e 12,9°C. Estes valores estdo abaixo
do observado e do valor obtido por reanalises do NCEP, que sdo da ordem de
15°C.

As Figuras 5.1c,d mostram, respectivamente, as diferengas de T2m
entre as simulagdes EQU 0.5 e 46S_0.5 em relacdo a CTR. Assim como
ocorre com as anomalias de TSM, observa-se um resfriamento na regido
equatorial de até 1,5°C (Figura 5.1c), quando a tensdo de cisalhamento do
vento é reforgada nessa regido. Como comentado anteriormente, isto ocorre
devido ao aumento da divergéncia equatorial. Quando a tensédo de
cisalhamento aumenta na regido extratropical do Hemisfério Sul, nota-se um
aumento da T2m (Figura 5.1d), com valores de até 7°C proximo a Antartica. O

derretimento do gelo marinho Antartico intensifica as trocas de calor entre o
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oceano e a atmosfera e, soma-se a isso, o0 aumento na adveccédo de aguas
relativamente mais quentes devido ao transporte meridional de Ekman.

A mudancga da TCV no Oceano Austral também conduz a uma reducgao
do gradiente térmico meridional entre o equador e o Polo Sul. Por outro lado, é
possivel observar uma diminuigdo da temperatura do ar na regido do Atlantico
Norte. Estas anomalias negativas estdo associadas ao enfraquecimento da
APAN. Estas condigdes sao semelhantes ao que ocorre no sistema de
gangorra inter-hemisferica (Machado, 2009). Nestas situagdes mais (menos)
calor é transportado pelas correntes oceéanicas para o Hemisfério Sul
(Hemisfério Norte) aumentando (diminuindo) a TSM na regido polar (Kageyama
e Valdes, 2000; Knutti et al., 2004; Machado et al., 2011).
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A partir da Figura 5.2, é possivel analisar as mudancgas de temperatura
do ar na troposfera. Pela Figura 5.2a, observa-se o perfil vertical de
temperatura para a simulagdo CTR, em que o0s maiores valores sao
observados na regido tropical e diminuem com a altitude até o nivel de 100
hPa. Além disso, nota-se a maior espessura da camada atmosférica na regido
equatorial decrescendo em direg&do aos polos.

As diferencas entre a simulagao forcada com o aumento da TCV no
equador e a CTR sao mostradas na Figura 5.2b. Nota-se um resfriamento na
regido tropical de aproximadamente 0,6°C, que se estende a alta troposfera.
Como a convecgao tropical é dirigida pela evaporacao da superficie quente dos
oceanos, a reducdo da TSM que lembra situacdo de La Niha permanente,
favorece um enfraquecimento da Célula de Hadley. Bhaskaran e Mullan (2003)
indicam a desintensificagdo da Célula de Hadley em anos de La Niha. As
demais regides nédo apresentam mudangas com relagdo ao perfil vertical de
temperatura.

Ao analisar as diferengas entre os experimentos 46S 0.5 e CTR
(Figura 5.2c), nota-se que o aumento da temperatura do ar ocorre até médios
niveis da atmosfera, com valores de 1°C a 1,5°C em médias e altas latitudes do
Hemisfério Sul. Como discutido anteriormente, isto ocorre em funcdo do
aumento do fluxo de calor do oceano para a atmosfera, a partir da reducéo do
gelo marinho Antartico. Além disso, esse aquecimento também é observado na
regido equatorial, como valores proximos de 1°C entre 200 e 500 hPa. Esse
padrao de aumento de temperatura pode indicar mudangas no transporte de
calor atmosférico, que serdo mostradas mais adiante. Bjerknes (1964) sugeriu
que mudancas no transporte de calor em direcdo aos poélos através de
mecanismos compensatérios entre os polos e tropicos. Por outro lado, o
resfriamento observado na regido do Atlantico Norte, fica restrito aos niveis

baixos da troposfera, com valores de aproximadamente 1°C.
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5.2. Vento

O campo de vento esta relacionado com a distribuicdo meridional de
calor. Logo, as mudangas na temperatura do ar mostradas anteriormente,
podem influenciar na magnitude do vento em diferentes niveis atmosféricos.
Deste modo, torna-se importante analisar o perfil vertical da magnitude do
vento para as simulagdes forcadas com o aumento da TCV e as anomalias em
relacdo ao experimento CTR (Figura 5.3).

Ao comparar o perfil vertical do vento entre as simulagdes EQU_0.5 e
46S_0.5 (Figuras 5.3a,b) com a CTR (Figura 3.4a), nota-se que as trés
simulagdes mostram a condi¢cao de vento mais forte entre 30° e 60° de latitude
nos dois hemisférios, relacionados ao fluxo de oeste nessas regides, com
maximos préximos ao nivel de 200 hPa. Além disso, é possivel observar em
todos os experimentos, ventos com menor magnitude na regido tropical, que
representam o fluxo de leste nessa regiao.

As anomalias na magnitude do perfil vertical do vento, entre as
simulagées EQU_0.5 e CTR s&o mostradas na Figura 5.3c. O aumento da TCV
em 50% na regido equatorial ndo indica anomalias significativas da magnitude
do vento em baixos niveis da troposfera. Mudangas sdo observadas em médios
e altos niveis, com um aumento na magnitude do vento de até 1,5 m/s nos
ventos de leste na regido equatorial, seguido por uma desintensificagao
préximo de 30°S. Além disso, nota-se um leve enfraquecimento na corrente de
jato no Hemisfério Norte. Ressalta-se que essas mudancgas pouco significativas
no perfil vertical do vento em EQU_0.5, podem ser explicadas devido ao
gradiente térmico meridional ser pouco afetado neste cenario climatico.

Mudangas mais significativas do perfil vertical do vento sdo observadas
quando analisam-se as anomalias entre as simulagdes 46S_0.5 e CTR (Figura
5.3d). As principais mudangas ocorrem entre 45° e 60° de latitude em ambos
os hemisférios, onde ocorre uma desintensificacdo dos ventos de oeste no
Hemisfério Sul e o oposto para o Hemisfério Norte. O enfraquecimento da
corrente de jato no Hemisfério Sul esta associado a diminuigdo do gradiente
térmico entre o equador e o Polo Sul, e de acordo com o vento térmico. Por
outro lado, a diminuigdo da temperatura no Atlantico Norte, indica um maior

contraste térmico em relacdo ao equador, tendo como consequéncia, a
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intensificacdo dos ventos de oeste no Hemisfério Norte. E importante destacar
que Ma et al. (2010) mostram uma intensificagdo dos ventos de oeste para o
Hemisfério Sul, considerando uma condicdo de TCV mais fraca em médias

latitudes. Resultado dinamicamente consistente com os demonstrados nesta

pesquisa.
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Figura 5.3 — Perfil vertical da magnitude do vento (m/s). a) simulagéo
EQU_0.5, b) simulagdo 46S 0.5, c) simulagdo EQU_0.5 —
CTR e d) simulacédo 46S_0.5 — CTR.

5.3. Precipitacao e evaporagao

A partir da Figura 5.4 é possivel observar as anomalias ocasionadas na
precipitacdo e evaporagao, em funcao da intensificagao da TCV para o equador
e em 46°S.
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O aumento da TCV no experimento EQU_0.5 favorece a condicédo de
resfriamento em toda a regido equatorial. Em fung¢ado disto, percebe-se uma
diminuicdo da precipitacdo em praticamente toda a regido equatorial (Figura
5.4a). Entretanto, anomalias positivas de precipitacdo sao observadas
proximas dos 15° de latitude em ambos os hemisférios. Com relagcdo a
evaporagao (Figura 5.4c), observa-se uma redugdo na mesma regido onde
foram encontradas anomalias negativas de precipitagao.

Quando a componente zonal da TCV é intensificada em latitudes
médias do Hemisfério Sul, ndo observam-se mudancas significativas no regime
de precipitagdo (Figura 5.4b). Entretanto, existe uma tendéncia de aumento da
precipitacdo na regidao equatorial e em aproximadamente 30°S, que podem
estar associadas com a maior disponibilidade de energia, em fungdo das
anomalias positivas de T2m e TSM para este experimento. Destaca-se um
aumento na evaporacao em latitudes médias e altas do Hemisfério Sul, com
valores proximos a 300 mm/ano (Figura 5.4d).

a) Precip. Equ 0.5 — CTR (mm/ano) b)Precip. 46S_0.5 — CTR (mm/ano)

[ [ [ I I I I
—2300-2000—1700—1400—1100 —800 —500 —200 Z0C 500 800 1100 1400

C)Evap. Equ_0.5 — CTR(mm/ano) d) Evap. 46S_ 0.5 — CTR(mm/ano)

_r—

. ~ ' . N
B ©
605 - 605 -
b R o
- = e
= ]
0 120w stw [ 60E 170E T80

R oW atn ] B3 120E 120 T

[ [ [ [ [ I
-300 -250 —200 —150 —100 =50 50 100 150 200 250 300

Figura 5.4 — Anomalia de precipitagdo e evaporagao (mm). a) precipitagao para
a simulacdo EQU_0.5 — CTR, b) precipitacdo para a simulagdo
46S_0.5 - CTR, c) evaporagao para a simulagdo EQU_0.5 - CTR
e d) evaporagao para a simulagao 46S_0.5 — CTR.

83



5.4. Altura geopotencial

Mudancgas no perfil de temperatura e na TCV, também conduzem a
anomalias de geopotencial. E importante determinar as anomalias relacionadas
a esta variavel, visto que ela é de extrema importancia na determinacao dos
modos de variabilidade climatica, como a Oscilacdo Antartica. A Figura 5.5
mostra o padrao de geopotencial a partir das simulagées EQU_0.5 e 46S_0.5
em 500 hPa para o Hemisfério Sul e as anomalias quando comparadas com o
experimento CTR.

O padrado espacial de altura geopotencial em 500 hPa, para as
simulagbes forgadas com o aumento da TCV (Figuras 5.5a,b), € mantido
quando comparado com a simulagdo CTR (Figura 3.5a), com os maiores
valores proximos a regido equatorial e decrescendo em diregdo a Antartica,
devido a diminuigdo da temperatura. Entretanto, fica evidente um aumento da
altura geopotencial para o experimento 46S_0.5 em relagao a simulagao CTR.

Ao analisar as diferengas entre as simulagdes EQU_0.5 e CTR (Figura
5.5c), notam-se baixos valores de anomalia de geopotencial, com uma redugéo
de até 10m na regido equatorial. A intensificacdo da TCV em EQU_0.5
ocasiona uma diminuigdo da temperatura do ar de aproximadamente 1,5°C na
regiao equatorial, o que reduz o movimento convectivo tendo, como
consequéncia, uma diminuicdo da espessura da camada atmosférica nesta
regido. Mas, de um modo geral, observam-se mudangas pouco significativas no
padrao de geopotencial em 500 hPa para a simulagdo EQU_0.5.

As anomalias mais significativas sdo observadas a partir das diferengas
entre as simulagdes 46S_0.5 e CTR (Figura 5.5d). As mudang¢as no padréao
atmosférico, neste cenario climatico, favorecem ao aumento da temperatura do
ar em todo o Hemisfério Sul, mas principalmente na regido da Antartica. Desta
forma, sdo observadas anomalias positivas de altura geopotencial em 500 hPa,
com valores de até 70 m para altas latitudes do Hemisfério Sul. Logo, o
aumento em 50% da TCV em 46°S, indica maiores mudangas no padrdo de
circulagdo atmosférica, o que pode indicar alteragbes nos modos de

variabilidade climatica, como a Oscilacdo Antartica.
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Figura 5.5 — Altura geopotencial em 500hPa (m) para o Hemisférico Sul. a)
simulagdo EQU_0.5, b) simulagdo 46S_0.5, c) simulagao
EQU_0.5 - CTR e d) simulagédo 46S_0.5 - CTR.

5.5. Instabilidade baroclinica (IB)

Raupp et al. (2004) destacam que a Instabilidade Baroclinica (IB)
ocorre devido ao crescimento na amplitude de disturbios atmosféricos em
funcdo do cisalhamento vertical do vento em niveis médios da troposfera e
consiste na conversdo de energia potencial disponivel do estado basico para
as perturbacdes. Este tipo de instabilidade ocorre em latitudes médias, nas
chamadas zonas baroclinicas, onde localizam-se os maximos gradientes

horizontais de temperatura em larga escala e, consequentemente, onde
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observam-se os jatos na alta troposfera. Para Holton (2004), a IB constitui-se
na principal fonte de energia para os disturbios de escala sinética em latitudes
médias, sendo o mecanismo responsavel no desenvolvimento de sistemas de
escala sindtica nessas regides. Por outro lado, a IB torna-se menos importante
na regiao tropical, visto que o principal mecanismo para a geracgao de disturbios
de mesoescala sdo os movimentos convectivos.

Vale ressaltar que, no oceano, tanto a IB como a instabilidade
barotrépica sdo mecanismos responsaveis pela formacdo e manutencéo de
ondas e vortices que atuam regulando o balango de calor e momentum em
algumas regides oceanicas, tendo como exemplo as OIT que ocorrem no
Pacifico Equatorial (Pezzi e Richards, 2003).

Neste estudo, o grau de baroclinicidade da atmosfera (05;) foi

estimado por meio da equacdo 5.1, descrita em Lindzen e Farrel (1980),

também conhecida como Eady Growth Rate

o, = 0.311(8—Vj (5.1)
Nz

onde fé o parametro de Coriolis, N a frequéncia de Brunt-Vaisala ou de
oV a ~
empuxo e, i refere-se a variacdo do vento zonal com a altura. Esta equacéao

pode ser utilizada para determinar o potencial da atmosfera, com relagao a
instabilidade e crescimento dos ciclones (Hoskins e Valdes, 1990; Paciorek et
al., 2002).

Diante do exposto, as anomalias na instabilidade baroclinica, devido as
mudancas na TCV, sido analisadas no nivel de 500 hPa para os trimestres DJF
(dezembro-janeiro-fevereiro) e JJA (junho-julho-agosto) ( Figura 5.6)

As Figuras 5.6a,b mostram, respectivamente, o resultado da 1B, como

base no calculo de ¢,, para a simulagdo CTR, nos periodos de DJF e JJA. Os

valores negativos para o Hemisfério Sul e positivos para o Hemisfério Norte,
encontrados para a IB, estdo relacionados com o parametro de Coriolis. Ao
analisar o resultado obtido para a simulagdo CTR, nota-se que a IB torna-se

mais intensa no periodo de inverno de cada Hemisfério, devido ao maior
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contraste térmico entre o equador e os polos, como demonstrado pelo termo do
perfil vertical do vento. Os valores maximos sdo observados entre a Asia e o
Pacifico Norte e ao redor da Antartica, em funcdo do forte cisalhamento do
vento nessas regides, principalmente no periodo de inverno de cada hemisfério
(Figura 5.6b). Outra caracteristica importante € que a |IB mostra uma estrutura
dupla em JJA no Hemisfério Sul, sendo que uma parte fica na faixa de 30°S e a
outra ao longo do gelo marinho Antartico. De acordo com Trenberth (1991) isto
ocorre em fungao do perfil dos ventos de oeste durante o inverno no Hemisfério
Sul.

As Figuras 5.6c,d mostram as anomalias na atividade baroclinica
ocasionadas pela intensificagcdo da TCV na regido equatorial em DJF e JJA.
Nota-se que em DJF (Figura 5.6c), ndao ocorrem anomalias significativas no
Hemisfério Sul o que corrobora com os resultados anteriores em que
praticamente n&do existem mudancas na circulagdo atmosférica, para estas
regides. Por outro lado, observa-se uma mudanga no padrao de IB para o
Hemisfério Norte, mostrando uma intensificacdo da atividade baroclinica na
faixa de 30°N e em altas latitudes. Essas anomalias da IB no Hemisfério Norte,
acompanham as mudangas no perfil vertical do vento mostradas na Figura
5.3c. Condicao que esta de acordo com a aproximagao do vento térmico. Ja no
periodo que compreende os meses de inverno no Hemisfério Sul (Figura 5.6d),
a |IB segue sendo pouco influenciada, mostrando anomalias pouco
significativas. Para o mesmo periodo no Hemisfério Norte, nota-se que as
anomalias de IB tornam-se bastante reduzidas, quando comparadas com o
periodo de DJF.

Mudancas na atividade baroclinica no Hemisfério Sul sao observadas
nas Figuras 5.6e,f. Para o periodo de verdo no Hemisfério Sul (Figura 5.6e), as
anomalias positivas de IB indicam uma reduc¢ao da atividade baroclinica neste
hemisfério, principalmente entre 45°S e 60°S. Ao analisar as diferencas de 1B
durante JJA (Figura 5.6e), nota-se uma forte reducédo da atividade baroclinica
no Hemisfério Sul em torno de 60°S. Logo, a redugdo do gradiente térmico
meridional entre o equador e a regido polar austral e o consequente
enfraquecimento dos ventos de oeste, favorecem a reducdo da atividade

baroclinica neste cenario climatico.
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Figura 5.6 — Instabilidade Baroclinica (dia™). a) simulagdo CTR para DJF, b)
simulacdo CTR para JJA, c) simulagcdo EQU_0.5 — CTR para
DJF, d) simulagdo EQU 0.5 — CTR para JJA, e) simulagédo
46S_0.5 — CTR para DJF e f) simulagdo 46S_0.5 — CTR para
JJA.
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5.6. Sistemas transientes

As mudancas na estrutura baroclinica da atmosfera estao relacionadas
com anomalias no vento médio e ocasionam alteragdes nos sistemas
transientes (storms tracks). Essas trilhas de tempestades sédo definidas como a
regido de maxima variancia de altura geopotencial na média e alta troposfera,
sendo decorrentes de disturbios com periodos de aproximadamente uma
semana, sendo a regido preferencial para a formacdo dos ciclones
extratropicais (Hoskins and Valdes, 1990; Justino et al., 2005). Conforme
Mendes et al. (2010), existem duas regides preferenciais para a ocorréncia
desses ciclones no Hemisfério Sul: uma cobrindo o norte da Argentina, Uruguai
e Sul do Brasil, e a outra no norte da Peninsula Antartica.

De acordo com Wu et al. (2010), os sistemas transientes atuam como
reguladores da precipitagdo. Além disso, eles também s&o responsaveis por
parte do fluxo de calor que se propaga em direcdo ao polo, e atuam para
reduzir o gradiente de temperatura entre o equador e a regido polar (Trenberth,
1986). Do ponto de vista climatico, mudangas na localizagdo e amplitude dos
sistemas transientes podem influenciar no transporte de calor, momentum e
umidade, visto que as ondas baroclinicas tém um papel importante no
transporte dessas variaveis (Yin, 2005).

Neste estudo, os sistemas transientes sado estimados a partir do calculo
do fluxo meridional de calor (F) em 700 hPa, e do transporte horizontal de

momentum (x'v' ) em 200 hPa, ambos para os periodos de DJF e JJA. E

importante destacar que v'T' representa as trocas entre a energia potencial do

estado basico e a energia potencial disponivel para os disturbios. Ja «'v' indica
as trocas entre a energia cinética dos disturbios e a energia cinética do estado
basico (Carmo, 2004).

A atividade do fluxo meridional de calor (F) em 700 hPa é mostrada
na Figura 5.7, bem como as anomalias entre as simulagdes CTR e forgadas

com o aumento da TCV para o periodo de DJF e JJA. Nota-se, para o

experimento CTR (Figuras 5.7a,b), que o fluxo VT’ atua de forma mais intensa

em latitudes médias e altas no periodo de inverno em cada hemisfério, com
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valores maximos de 25 a 35 kms‘1, sendo esse maximo observado no Pacifico
Norte. De acordo com Trenberth (1991), o jato mais intensificado durante o

inverno favorece a adveccado das ondas transientes mais para leste. Ao

comparar o fluxo VT da simulagao CTR com resultados obtidos por Machado
et al. (2011), observa-se um padrao zonal semelhante, porém, o SPEEDO
mostra os sistemas transientes mais intensos, em funcdo da maior resolucao
vertical e horizontal do modelo. Deve-se destacar que quando comparado a
modelos de resolugdo mais fina, o SPEEDO subestima a magnitude dos
sistemas transientes. E possivel observar que os sistemas transientes mostram
um padrdao mais continuo no Oceano Austral quando comparado com o
Hemisfério Norte. Isto deve-se ao menor contraste entre o oceano e o

continente.

As Figuras 5.7c,d mostram as anomalias de VT em DJF e JJA para a
situagdo em que a TCV é intensificada na regido equatorial em 50%. Destaca-
se que o experimento EQU 0.5 ndo favorece a ocorréncia de anomalias
significativas na circulagdo atmosférica, sendo que as mudangas ficam mais
localizadas na regido equatorial, como discutido. A intensificacdo da TCV no
equador pouco influencia nas atividades dos sistemas transientes no

Hemisfério Sul, tanto para o periodo de DJF como em JJA. As maiores

anomalias de v T sdo observadas para o periodo de inverno no Hemisfério
Norte (Figura 5.7c), em que nota-se um enfraquecimento ou migragdo deste
fluxo nas regides norte do Pacifico e Atlantico. Esta “migragao” dos sistemas
transientes na regido do Pacifico pode estar relacionada com anomalias
negativas de TSM na mesma regido, mostradas na Figura 4.2c. Isto contrasta

com um aumento no fluxo v'7' no norte da Europa e no Artico. Salienta-se que
estas anomalias estdo de acordo com as mudancgas da atividade baroclinica

anteriormente mostrada.

As anomalias de v'T entre a simulacdo CTR e a forcada com o
aumento da TCV no Oceano Austral durante o verdo e o inverno em ambos os
hemisférios sdo observadas nas Figuras 5.7e,f. Durante o periodo de DJF
(Figura 5.7e), observa-se para o Hemisfério Sul que os sistemas transientes
mantém o mesmo padrao da simulagdo CTR, com baixos valores de anomalia.

Entretanto, uma desintensificacdo do fluxo meridional de calor € observada nos
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oceanos Pacifico e Atlantico Norte, exceto sobre a regido dos mares nérdicos,
onde nota-se uma intensificacdo dos sistemas transientes. Como mostrado, o

enfraguecimento da APAN ocasiona uma diminuicdo da TSM e da temperatura

do ar nessas regides, intensificando o fluxo v'7" .
A mudancga no padréao dos sistemas transientes é observada durante o

inverno no Hemisfério Sul (Figura 5.7f), onde os valores positivos mostram uma

desintensificagao do fluxo VT ao longo da Frente Polar. Logo, o aquecimento
observado no Hemisfério Sul contribui para a desintensificagdo dos ventos de

oeste, o0 que reduz a IB e o fluxo meridional de calor.
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Figura 5.7 — Fluxo meridional de calor (Kms™). a) simulagdo CTR para DJF, b)
simulagao CTR para JJA, c) simulagédo EQU_0.5 — CTR para DJF,
d) simulagdo EQU_0.5 — CTR para JJA, e) simulagédo 46S_0.5 —
CTR para DJF e f) simulagéo 46S_0.5 — CTR para JJA.

Nesta etapa é analisado o transporte horizontal de momentum (u'v ) na
alta troposfera em 200 hPa (Figura 5.8). Nota-se que o transporte horizontal de
momentum esta diretamente associado com os ventos de oeste em ambos os

hemisférios, sendo mais intensos em DJF no Hemisfério Norte (Figura 5.8a) e

em JJA no Hemisfério Sul (Figura 5.8b). Observa-se que u'v atua entre 30°S e
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45°S durante o verao e o inverno do Hemisfério Sul. Torna-se ainda evidente o

maior enfraquecimento de u'v e o deslocamento mais para norte durante o

periodo de verao no Hemisfério Norte. A intensidade e posigdo dos storms a

partir de v simulados pelo SPEEDO, sdo semelhantes aos resultados obtidos
com a reanalise do NCEP/NCAR, mostrados por Carmo (2004).

Através das Figuras 5.8c,d é possivel determinar as anomalias de u'v

entre as simulagdes CTR e EQU_0.5 para DJF e JJA. Assim como mostrado

no calculo de vT', a intensificagdo da TCV na regido equatorial ndo contribui
de forma significativa para a mudangas no padrao dos storm tracks, sendo que

as anomalias ocorrem de forma mais localizadas. Entretanto, pode-se destacar

um enfraquecimento de uv no Pacifico e no Atlantico Norte durante DJF
(Figura 5.8c), o que também foi observado no calculo do fluxo meridional de
calor. Durante o periodo de inverno no Hemisfério Sul (Figura 5.8d) observam-
se valores positivos de anomalias no Oceano Pacifico na regidao de 30°S. Isto
indica uma desintensificagdo dos sforms para essa regiao na simulagao
EQU_0.5.

Para as simulagcées CTR e 46S_0.5 (Figuras 5.8e,f), nota-se que

as maiores diferencas sao observadas em latitudes médias do Hemisfério Sul

em JJA (Figura 5.8f), quando o transporte horizontal de momentum (uv ) é
enfraquecido em até 12m%s? entre 30°S e 45°S (valores positivos de
anomalias). E importante destacar que a intensificagdo da TCV em latitudes

meédias também mostrou uma desintensificagdo da IB e do fluxo meridional de

calor (F) em 700 hPa.
Recentemente, Justino et al. (2013) realizaram simulagbes numéricas
com o modelo acoplado SPEEDO, considerando uma condi¢cado de topografia

reduzida da Antartica. Os resultados indicam que esta condicdo induz a uma

redugdo no gradiente térmico meridional, enfraquecendo os fluxos uv e vT .
Consequentemente ocorrem mudangas na TSM do Oceano Austral e um

aumento no transporte de volume na AFA.
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Figura 5.8 — Transporte horizontal de momentum (m?s?). a) simulacdo CTR
para DJF, b) simulagdo CTR para JJA, c) simulagdo EQU_0.5 —
CTR para DJF, d) simulagdo EQU_0.5 — CTR para JJA, e)
simulacdo 46S_0.5 — CTR para DJF e f) simulagdo 46S 0.5 —
CTR para JJA.
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5.7. Transporte de calor total

Como discutido anteriormente, a intensificagdo da TCV na regiao
equatorial e em 46°S favorecem a ocorréncia de anomalias nas circulagdes
oceanica e atmosférica. Além disso, também foram observadas anomalias na
atividade baroclinica no Hemisfério Sul. Estas mudancas podem estar
associadas a anomalias nos transportes de calor oceanico e atmosférico em
diregao aos polos. O somatério destes transportes de calor é obtido para cada
faixa latitudinal, pela diferenga entre o saldo de radiagdo de ondas curtas e de
ondas longas, ambos no topo da atmosfera (Miller e Russell, 1989; Peixoto e
Oort, 1992; Trenberth e Caron, 2001). O transporte de calor total € determinado

pela equagao 5.2 a seguir:

H(?’)mm/ =H ,p Y Hoep = 2327[.[ (STOA (50) =Ly, ((/’) )Cosgo'.d(p' (5.2)

H

em que o H,, e H,, representam, respectivamente, o transporte de

calor total, atmosférico e oceénico, a é o raio da Terra, ¢ ¢ a latitude, S,,, € 0
saldo de radiacdo de onda curta, e L,,, € o saldo de radiagdo de onda longa,

sendo os dois fluxos integrados zonalmente no topo da atmosfera.

Com o intuito de analisar as anomalias nos transportes de calor em
diregdo aos polos, a Figura 5.9 mostra a média zonal do transporte de calor
total e, também, do transporte oceanico no Atlantico e no Pacifico para as
simulagdées CTR, EQU_0.5 e 46S_0.5.

O somatdrio dos transportes de calor do oceano e da atmosfera (Figura
5.9a) mostra um padrdo semelhante entre as simulagées CTR e forgadas com
a intensificacdo da TCV. Os valores maximos do transporte de calor total
ocorrem entre as latitudes de 30° e 40° para ambos os hemisférios, sendo que
os valores negativos indicam o transporte em diregdo ao Polo Sul e os valores
positivos estdo associados a transferéncia de calor em diregcado norte. Destaca-
se que o SPEEDO simula o transporte de calor total, com valores proximos aos
de Trenberth e Caron (2001) e Wu et al. (2010), porém, o modelo superestima

esse transporte em até 1 PW em 30° de latitude em ambos os hemisférios. Isto
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€ razoavel ja que os valores propostos na literatura também sdo baseados em
reanalises.

Quando analisa-se o transporte de calor total entre as simulagées CTR
e EQU_0.5, percebe-se que os experimentos apresentam poucas diferencas,
sendo que os valores n&o sofrem alteragdes no Hemisfério Sul, com valor de -
7,2 PW em 30°S (Tabela 5.1). Em relacdo ao Hemisfério Norte, o transporte de
calor total é enfraquecido na simulacédo EQU_0.5 em 0,1 PW em 30°N (Tabela
5.2). Estas pequenas alteragdes no transporte de calor total, estdo de acordo
com as alteragées mais significativas nas circulagbes oceanica e atmosférica
que ocorrem na regido tropical, visto que praticamente ndo ha anomalias na
transferéncia de energia em dire¢ao os polos neste cenario climatico.

Por outro lado, o transporte de calor total € modificado quando a TCV é
intensificada em 50% em 46°S. Esta situagao fica evidente na Figura 5.9a,
onde observa-se uma intensificagdo deste transporte no Hemisfério Sul e um
enfraguecimento no Hemisfério Norte. Ao analisar as Tabelas 5.1 e 5.2, nota-se
que o transporte total aumenta em 0,31 PW na latitude de 30°S, enquanto que
no Hemisfério Norte ocorre uma desintensificacdo de 0,25 PW em relacédo a
simulagéo CTR. Logo, a maior transferéncia de calor em direcdo ao Hemisfério
Sul, no experimento 46S_0.5, pode favorecer um aumento da TSM e da
temperatura do ar nas regides extratropicais.

Ao analisar apenas a contribuicdo do transporte de calor dos oceanos
Atlantico e Pacifico para a simulagdo CTR do SPEEDO (Figuras 5.9b,c),
observa-se que os valores maximos associados ocorrem proximos a regiao
equatorial. Embora, os valores encontrados sejam menores que o transporte de
calor total. A partir das Tabelas 5.1 e 5.2 nota-se que o transporte de calor
oceanico contribui com cerca de 10% do transporte total. Destaca-se que a
parte atmosférica do transporte mostrada nas tabelas € obtida pela diferenca
entre o transporte de calor total e o oceanico.

A intensificacdo da TCV na regido equatorial em 50% mostra que em
aproximadamente 15°S o transporte oceanico enfraquece. Isto favorece a
presenga de anomalias de temperatura da agua do mar para essa regiao,
mostradas anteriormente. Ja as mudangas no transporte de calor do Oceano
Pacifico (Figuras 5.9c) séo observadas para o Hemisfério Sul, onde nota-se

uma intensificagdo de aproximadamente 0,1 PW em 30°S. Nas demais regi6es
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os valores sdo muito proximos aos da simulagcdo CTR. O transporte de calor
mais intenso para meédia latitudes do Hemisfério Sul favorece a ocorréncia de
anomalias positivas de TSM observadas em aproximadamente 60°S (Figura
4.2c).

Com relagdo ao experimento 46S_ 0.5, nota-se que as mudancas no
transporte de calor ocorrem de forma significativa no Oceano Atlantico (Figura
5.9b). O transporte de calor oceénico é intensificado no Atlantico Sul e o oposto
ocorre no Atlantico Norte. Pela Tabela 5.1 é possivel observar essa
intensificagdo em 30°S. Deste modo, o transporte de calor oceanico muda de
sentido, ou seja, ele passa a ser em dire¢cdo ao sul favorecendo o processo de
formacdo da gangorra interhemisférica. De acordo com Broecker (1998) para
que um fenbmeno desse tipo ocorra, basta uma redugdo nas taxas de
formacgao de agua profunda do Atlantico Sul ou do Atlantico Norte. Machado et
al. (2011) também mostram esse processo em fungdo de um enfraquecimento
na CTG. Como mostrado anteriormente, a intensificagdo da TCV em 50% em
46°S induz a uma intensificagdo no transporte de volume da AFA, enquanto
que o transporte da APAN enfraquece. Apesar do transporte de calor oceanico
contribuir em apenas 10% do total, os resultados mostram que uma pequena
intensificagdo associada a uma mudangca de sentido, contribui
significativamente para as alteragdes nas circulagdes oceéanica e atmosférica,
neste cenario climatico.

Destaca-se que os resultados aqui apresentados diferem dos estudos
que avaliam a relagdo entre a formacao de massas d’agua profundas e os
fluxos meridionais de calor oceanico e atmosférico. Pois o enfraquecimento da
APAN, quando for¢gado pelo aumento da entrada de agua doce, deveria estar
associado a uma redug¢ao no transporte de calor atmosférico no Hemisfério Sul
(Machado et al, 2011; Justino et al, 2013). Isto mostra que um mecanismo
diferenciado surge quando a atmosfera e forgcada por uma diferente TCV nos
extratropicos. Isto muito provavelmente conduz a um clima diferenciado do

estado atual.
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Tabela 5.1 — Transporte de calor em 30°S para as simulagdes CTR e for¢gadas

com o aumento da TCV (PW).

Transporte  Oceano
Simulacodes Atlantico Indi./Pac.  Atmosfera
Total Global
CTR -7,21 -0,86 0,01 -1,04/0,17 -6,35
EQU_0.5 -7,21 -0,92 0,01 -1,19/0,26 -6,29
46S 0.5 -7,52 -1,12 -0,10 -1,14/0,12 -6,40

Tabela 5.2 — Transporte de calor em 30°N para as simula¢gdes CTR e forgcadas

com o aumento da TCV (PW).

_ Transporte ~ Oceano .
Simulagdes Atlantico Pac. Atmosfera
Total Global
CTR 8,63 0,96 0,57 0,39 7,67
EQU_0.5 8,53 0,97 0,57 0,40 7,56
46S_0.5 8,38 0,82 0,46 0,36 7,56
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Figura 5.9 — Média zonal do transporte de calor (PW). a) transporte de calor
total, b) transporte de calor no Oceano Atlantico e c) transporte
de calor no Oceano Pacifico. Linha preta: simulagdo CTR, linha
vermelha: simulagcdo EQU_0.5 e linha verde: simulagao 46S_0.5.
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6. MUDANGAS NOS MODOS DE VARIABILIDADE CLIMATICA

Apos as andlises das mudangas nas circulagbes oceanica e
atmosférica, em fungao das alteragdes da TCV na regido equatorial e em 46°S,
torna-se importante determinar as alteragdes nos modos de variabilidade
climatica. Neste estudo, foram analisados o Gradiente Inter-hemisférico de
anomalias de TSM do Atlantico Tropical, também denominado de Dipolo do
Atlantico, e a Oscilagdo Antartica (OAA), que pode ser referida como Modo
Anular Sul (MAS).

6.1. Gradiente inter-hemisférico de anomalias de TSM

O gradiente interhemisférico de anomalias de TSM, que caracteriza o
dipolo do Atlantico apresenta um padrao anémalo de TSM antissimétrico em
relacdo ao equador com centros na regido dos ventos alisios de nordeste e
sudeste (Nobre e Shukla, 1996). Este gradiente de anomalias de TSM foi
estudado primeiramente por Hastenrath e Heller (1977), onde foi observada
uma relagao entre as configuragdes da circulagdo atmosférica sobre o Atlantico
Tropical e os eventos climaticos regionais extremos (secas e inundagodes), e
sobre as regides da América Central, Caribe e Nordeste Brasileiro (NEB).

Rao et al. (1999) destacam que durante a fase negativa do gradiente
inter-hemisférico sobre a regido do Atlantico equatorial, os padrées de TSM no
Atlantico tropical sul, apresenta aguas mais quentes e pressdes mais baixas do
que o normal, em consonancia a ocorréncia de alisios intensos de nordeste e
confluéncia-convergéncia do vento ao sul do equador. Condigdes estas
favoraveis ao posicionamento e manutengdo da ZCIT ao sul do Atlantico
equatorial. Como consequéncia, sobre o setor norte do Atlantico equatorial
nota-se a presenga de anomalias negativas de nebulosidade e de precipitagao.
Na fase positiva, tem-se o padrao oposto.

O padrao dominante do dipolo no Atlantico Tropical para as simulacdes
CTR e forgadas com o aumento da TCV é determinado com base no modo
dominante da EOF a partir das anomalias de TSM (Figura 6.1). Neste trabalho,
adotou-se como critério examinar somente a primeira EOF, uma vez que esta

funcdo explica a maior parte da variancia dos dados.
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A primeira EOF calculada através das anomalias de TSM do Atlantico
Tropical (entre 20°S e 20°N, Figura 6.1a) para a simulacdo CTR, é capaz de
representar a fase positiva do dipolo do Atlantico, com 83% da variancia total.
Como discutido anteriormente, o padrao dipolo simulado pelo SPEEDO é mais
fraco quando comparado com as reanalise do NCEP (Figura 3.8). Além disso,
nota-se que as simulagbes EQU_0.5 e 46S_0.5 (Figuras 6.1b,c) também
indicam um padrao semelhante a simulagdo controle, sendo que a primeira
EOF dessas simulagbes explica, respectivamente 82% e 83% da variancia
total.

Ao analisar as diferencas entre a simulacdo CTR e as forcadas
(Figuras 6.1d,e), fica evidente que as maiores alteragcbes no gradiente de
anomalias de TSM ocorrem para a condicdo de TCV mais forte na regido
equatorial. Nesta situacdo, observa-se uma diminuicdo dos valores de
amplitude da primeira EOF (Figura 6.1d), com valores positivos de anomalia
para o Atlantico Tropical Sul e negativos para o Atlantico Tropical Norte, o que
caracteriza um enfraquecimento da fase positiva do dipolo do Atlantico. Por
outro lado, percebe-se que a intensificacdo da TCV em 46°S pouco influencia
no padrao dipolo do Atlantico Tropical (Figura 6.1e).
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Figura 6.1 — Padrao espacial da primeira componente principal de TSM na

regiao do Atlantico Tropical

(°C).

a) simulacédo CTR, b)

simulagdo EQU_05, c) simulagéao 46_05, d) simulagao EQU_0.5

— CTR e e) simulagao 46S_0.5 - CTR.
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A partir dos valores da amplitude da primeira componente da EOF
obtidos para as trés simulagdes, € possivel analisar a resposta do gradiente de
anomalias de TSM do Atlantico Tropical nas variaveis atmosféricas (Figura
6.2). Destaca-se que sera mostrada a influéncia deste modo de variabilidade
climatica na precipitagdo para América do Sul, especialmente em relagdo ao
experimento EQU_0.5 o qual mostra as maiores anomalias na regido
equatorial.

Por meio da regressao linear entre a primeira componente principal de
TSM do Atlantico Tropical e as anomalias de precipitagdo para a simulagao
CTR (Figura 6.2a), nota-se a influéncia da fase positiva do dipolo do Atlantico
para a América do Sul. Observa-se na fase positiva do dipolo do Atlantico
anomalias negativas de precipitagdo, principalmente para o NEB devido ao
deslocamento da ZCIT mais para norte. Quando analisa-se a resposta do
dipolo do Atlantico nas anomalias de precipitagdo para a simulacdo EQU 0.5
(Figura 6.2b), é possivel observar que a fase positiva do dipolo indica a mesma
resposta em relagdo a precipitagdo, com anomalias negativas no NEB e
positivas no Atlantico Tropical norte. Entretanto, ao analisar as diferengas entre
as regressodes (Figura 6.2c), observa-se uma intensificagado da precipitagédo no
interior do NEB, enquanto que o oposto ocorre para a bacia do Atlantico

Tropical norte.
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6.2. Oscilagao antartica (OAA)

De acordo com Carvalho et al. (2005), a OAA pode ser identificada
através da aplicagao da técnica de EOF em uma série de anomalias de altura
geopotencial em 700 hPa para as latitudes médias e altas do Hemisfério Sul.
Esta oscilagdo tem uma contraparte no Hemisfério Norte, chamada de
Oscilacdo do Artico (OA) (Carvalho et al., 2005; Vasconcellos e Cavalcanti,
2010).

Durante a fase positiva da OAA, predominam anomalias negativas de
geopotencial na regidao da Antartica e positiva ao redor da regido de latitudes
médias (Gong e Wang, 1999). Carvalho et al. (2005) destacam que a atividade
dos sistemas transientes, como os ciclones extratropicais e frentes frias, que é
observada em latitudes médias fica deslocada para as regides proximas da
Antartica. Entretanto, nas latitudes médias, o predominio do cinturdo de altas
pressdes modifica a trajetoria e intensidade de sistemas transientes.

Por outro lado, Reboita et al. (2009) afirmam que durante a fase
negativa da OAA, a trajetoria dos ciclones em todo o Hemisfério Sul desloca-se
para norte, sendo que no setor do Atlantico Sul ha intensa atividade
frontogenética e anomalias positivas de precipitagdo na costa sudeste da
América do Sul. Vasconcellos e Cavalcanti (2010) destacam que os extremos
de precipitacdo durante o periodo de verdo no sudeste do Brasil, estdo
associados com um padrao de circulacdo anémala, a qual é forcada pelo
padrdao América do Sul-Pacifico (PSA) intensificado pela OAA.

Destaca-se que, de acordo com Thompson e Wallace (2000), existe
uma tendéncia da OAA em décadas recentes para a fase positiva, devido ao
aumento dos ventos de oeste em latitudes médias e as condigdes frias sobre a
maior parte da Antartica.

A OAA pode ser identificada através da aplicagdo da técnica de EOF
em uma série de anomalias de altura geopotencial em 700 hPa para médias e
altas latitudes do Hemisfério Sul.

A OAA foi calculada para as trés simulagdes a partir das anomalias de
geopotencial em 700 hPa, entre 40°S e 90°S (Figura 6.3). Primeiramente,
observa-se na Figura 6.3a, a fase positiva da OAA para a simulagdo CTR,

calculada através de EOF entre os anos de 1980 e 1999. Além disso, a
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primeira EOF representa 80% da variancia total nesta simulagdo, indicando que
a segunda EOF simulada pelo SPEEDO é muito fraca. E importante destacar
que o padrao espacial da fase positiva da OAA é simulado de forma satisfatéria
pelo SPEEDO, quando comparado com a reanalise do NCEP (Figura 6.3b),
com valores negativos sobre a Antartica e positivos em latitudes meédias.
Entretanto, o modelo simula este padrao climatico de forma mais intensa que a
reanalise do NCEP, principalmente na regido da Antartica, onde os valores de
amplitude da primeira EOF sdo mais negativos. Isto mostra a maior
variabilidade do SPEEDO que a reanalise em altas latitudes.

Ao comparar as simulagdes forcadas com o aumento da tensdo de
cisalhamento do vento na regido equatorial e em 46°S com a CTR (Figuras
6.3c,d), nota-se que as maiores mudangas na OAA ocorrem para a simulagéao
46S_0.5. E possivel observar uma tendéncia de enfraquecimento da fase
positiva deste padrdo dominante. Como descrito por Carvalho et al. (2005) e
Reboita et al. (2009), a OAA interfere nas atividades dos sistemas transientes.
Logo, o enfraquecimento da fase positiva esta relacionado com o

enfraquecimento dos storm tracks no Hemisfério Sul para a simulagédo 46S_0.5.
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ay OAA: EOF 1 CTR (80%) b) OAA: EOF 1 NCEP (60%)

Figura 6.3 — Padrao espacial da primeira EOF de geopotencial em 700 hPa
(m). a) simulagdo CTR, b) reanadlise do NCEP, c) simulagao
EQU_05 e d) simulagado 46 _05.

Com base nos valores da amplitude da primeira componente da EOF
obtidos para as simulagdes CTR e forgadas, calcula-se a regressao linear para
determinar a influéncia da OAA nas variaveis oceéanicas e atmosféricas (Figura
6.4). Neste estudo, foi analisada a resposta da OAA na TSM, no gelo marinho

Antartico e na temperatura do ar para o Hemisfério Sul.
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Figura 6.4 — Regressao linear entre a primeira componente principal de
geopotencial em 700 hPa no Oceano Austral com as anomalias
de TSM (°C). a) simulagdo CTR, b) simulacdo EQU_05, c)
simulagcédo 46S_0.5,d) EQU_0.5-CTR e e) 46S_0.5- CTR.
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Ao analisar a resposta unicamente da OAA nas anomalias de TSM
para as simulagbes CTR e forgadas com a intensificagdo da TCV (Figuras
6.4a,b,c), observa-se um padrao semelhante nas trés situagdes. A fase positiva
da OAA esta relacionada com anomalias negativas de TSM no Hemisfério Sul,
com valores de até -2,4°C no Oceano Austral préximo a Antartica.

Quando realiza-se as diferengas para as regressdes entre a simulagao
CTR e forgadas, nota-se que OAA nao ocasiona mudangcas TSM para a
condigdo de TCV mais forte na regidao equatorial (Figura 6.4d). Entretanto, ao
analisar as anomalias entre as simulagbes CTR e 46S_0.5 (Figura 6.4e),
observa-se uma diminuigdo da contribuicdo da fase positiva da OAA para as
anomalias negativas de TSM entre 40°S e 50°S (valores positivos). Logo, o
enfraquecimento da fase positiva da OAA favorece ao aumento de TSM no
Hemisfério Sul para a condi¢cdo da TCV intensificada em 46°S.

A regressdo entre os valores de amplitude da primeira EOF das
anomalias de geopotencial em 700 hPa em relagdo as anomalias de espessura
do gelo marinho Antartico € mostrada na Figura 6.5. Ao analisar os resultados,
nota-se que a OAA também exerce influéncia na espessura do gelo marinho
Antartico sendo que a fase positiva contribui para o aumento de espessura em
até 0,3m para as trés simulagbes (Figuras 6.5a,b,c). Além disso, esse valor
indica que a OAA contribui com cerca de 30% para o aumento na espessura do
gelo marinho Antartico, quando comparado com a simulagdo CTR (Figura
4.4a).

Destaca-se que a OAA nao indica mudangas na espessura do gelo
marinho quando compara-se os experimentos CTR e EQU_0.5. Por outro lado,
as anomalias mais intensas ficam evidentes para a condicdo de TCV
intensificada em 46°S (Figura 6.5c). Ao realizar a diferenga entre as simulac¢des
CTR e 46S_0.5 (Figura 6.5e) percebe-se que o enfraquecimento da fase
positiva da OAA induz a uma redugéo da espessura do gelo marinho Antartico
de até 0,25m, principalmente nos setores do Mar de Bellingshausen e
Amundsen. Desta forma, a OAA contribui em aproximadamente 50% para
ocorréncia de anomalias negativas na espessura do gelo marinho Antartico,
quando comparada com a Figura (4.4e), na condi¢gao da TCV intensificada em

50% no Oceano Austral.
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Figura 6.5 — Regressdo linear entre a primeira componente principal de
geopotencial em 700 hPa no Oceano Austral com as anomalias
de espessura do gelo marinho Antartico (m). a) simulagéo CTR,
b) simulacdo EQU_05, c) simulacédo 46S_0.5, d) EQU_0.5 —
CTR e e)46S_0.5- CTR.
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A resposta da OAA na atmosfera é determinada a partir da regressao
linear entre os valores de amplitude da primeira EOF das anomalias de
geopotencial em 700 hPa e as anomalias de T2m para a simulagao CTR e as
forcadas com o aumento da TCV (Figura 6.6). Os resultados da regressao
indicam que a fase positiva da OAA esta relaciona com anomalias de T2m em
latitudes médias e altas do Hemisfério Sul (Figura 6.6a), com valores entre -4°C
e -6°C proximos a Antartica e mais negativos na regido continental da
Antartica. Vale ressaltar que Justino e Peltier (2008) mostram uma resposta
semelhante da fase positiva da OAA na temperatura do ar, entretanto com
magnitude diferente, pelo fato da OAA ter sido determinada para o nivel de 500
hPa.

Ao analisar a influéncia da OAA nas simulagbes EQU_0.5 e 46S_0.5,
um padrao semelhante é observado em relagcdo ao experimento CTR (Figuras
6.6b,c). Como demonstrado para as variaveis TSM e espessura do gelo
marinho Antartico, a intensificagdo da TCV na regido equatorial ndo altera o
padrao de T2m, em fungao da fase positiva da OAA néo sofrer alteragdes neste
cenario climatico (Figuras 6.6b,d). Por outro lado, a TCV intensificada em 46°S
(Figuras 6.6c,e) induz mudangas na fase positiva da OAA, de modo que
observam-se anomalias positivas de T2m de até 4°C ao redor da Antartica.
Logo, o enfraquecimento da OAA para o experimento 46S_0.5, mostra uma
forte relacdo com as anomalias positivas de T2m neste cenario climatico,
principalmente nos setores do Mar de Bellingshausen e Amundsen, sendo que
nessas regides sao observadas as maiores anomalias na espessura do gelo
marinho Antartico. Isto esta de acordo com o aumento no fluxo de calor do
oceano para a atmosfera, o que também acarreta um aumento na densidade

de superficie oceénica e favorece a formagao da AFA.
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7. CONCLUSOES

Baseado em simulagbes realizadas com um modelo climatico de
complexidade intermediaria (SPEEDO), foi possivel avaliar a importancia da
tensdo de cisalhamento do vento para o sistema climatico, e que sua
intensificagdo sobre a regido equatorial e em 46°S ocasiona diferentes
respostas nas circulagdes oceanica e atmosférica.

Apesar de se observarem na literatura trabalhos que sugerem a
intensificagdo da tensao de cisalhamento do vento sobre o oceano, como por
exemplo, Delworth e Zeng, 2008 e Swart e Fyfe, 2012, este estudo torna-se
importante pelos resultados inéditos que o modelo SPEEDO apresentou, como

0S seguintes:

Oceano

¢ A intensificacdo da tensdo de cisalhamento do vento em 50% em 46°S
resultam num enfraquecimento na formagao da Agua Profunda do Atlantico
Norte e num reforco no transporte da Agua de Fundo Antartica, alterando a
circulagao termohalina global.

e Além disso, verificou-se neste cenario climatico, um aumento da temperatura

e da salinidade na regi&o da Agua Intermediaria Antartica.

Atmosfera

e Ha um enfraquecimento do gradiente térmico meridional para a condigdo da
tensdo de cisalhamento intensificada em 46°S, tendo como consequéncia,
uma desintensificagdo da instabilidade baroclinica e dos sistemas
transientes, principalmente no periodo de inverno no Hemisfério Sul. E
importante destacar que a desintensificacdo do vento zonal com a altura foi
um fator determinante para a redugao da instabilidade baroclinica em altas
latitudes do Hemisfério Sul.

e Com relagdo ao transporte de calor total (somatério entre o transporte de
calor atmosférico e o oceanico), notou-se que as maiores anomalias também
ocorreram para a simulagdo forcada com o aumento da tensdo de

cisalhamento do vento em 46°S, com um aumento na regido de 40°S.
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e Além disso, a maior contribuigdo desse aumento no transporte total foi em
funcao da intensificacdo do transporte de calor no Oceano Atlantico, o qual
passou a ser dirigido de norte para sul, favorecendo ainda mais ao

aquecimento no Hemisfério Sul, neste cenario climatico.

Modos de variabilidade climatica

¢ A intensificagdo da TCV na regido equatorial influenciou no padrao dipolo do
Atlantico Tropical, sendo que observou-se um enfraquecimento da fase
positiva deste modo de variabilidade. Além disso, essas mudangas no
padrao dipolo foram relacionadas com anomalias positivas de precipitagcao
na regiao nordeste do Brasil.

e Também foi mostrado que ocorreram mudangas na Oscilacdo Antartica,
devido a intensificacdo da tensdo de cisalhamento em 46°S. Logo, a fase
positiva da Oscilagdo Antartica apresentou um enfraquecimento e passou a

contribuir para o0 maior aquecimento no clima do Hemisfério Sul.

De modo geral, as anomalias da circulagdo oceéanica foram observadas
através de mudancas na temperatura e salinidade da superficie do mar,
espessura do gelo marinho, temperatura e salinidade abaixo da camada
superficial. Ao intensificar a tensdo de cisalhamento do vento sobre o oceano
em 50% ao longo da regido equatorial, observa-se a ocorréncia de anomalias
negativas de temperatura da superficie do mar e em subsuperficie para toda a
faixa equatorial de até 2°C. Isto esta associado a intensificagdo do transporte
de Ekman, e consequente aceleragao das células subtropicais oceanicas e o
aumento na divergéncia equatorial. Ao intensificar a tens&o de cisalhamento do
vento em 46°S, foi observada uma dinamica diferente em relacido aquela da
regido equatorial. Nesta situacéo, tem-se um aumento da TSM de até 3°C no
Oceano Austral e uma redugdo na espessura do gelo marinho Antartico. E
importante destacar que Ma et al. (2010) encontraram uma diminui¢do da TSM
e uma expansao do gelo marinho Antartico para uma condigdo de vento nulo
em 40°S.

Para a condi¢cdo da tensido de cisalhamento do vento intensificada na
regido equatorial, as mudangas mais significativas na atmosfera foram

observadas para a temperatura do ar que tornou-se mais baixa na regido
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tropical em aproximadamente 1°C, favorecendo a ocorréncia de anomalias
negativas de precipitagdo na faixa equatorial. Ja a intensificagdo da tensao de
cisalhamento do vento em 46°S resultam em mudangas mais significativas,
com anomalias positivas na temperatura do ar de aproximadamente 7°C na
regidao da Antartica em fungdo do derretimento do gelo marinho Antartico,

propiciando uma possivel intensificacdo nas trocas de calor entre o oceano e a
atmosfera.
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8. SUGESTOES PARA TRABALHOS FUTUROS

Apesar de o modelo acoplado SPEEDO apresentar um desempenho
satisfatorio em relagdo aos dados de reandlise, torna-se importante realizar
simulagdes forcadas com o aumento da tensdo de cisalhamento do vento a
partir de modelos climaticos com maior grau de complexidade, com o intuito de
melhor explicar processos que os modelos de menor complexidade néao séo
capazes de simular ou apresentam limitagées, principalmente em relagdo a
resolucio espacial.

Diante disto, sugere-se como trabalhos futuros a realizagdo de
simulagdes mostrando a intensificacdo da tensdo de cisalhamento do vento a
partir de modelos de maior complexidade e comparar com os resultados
obtidos do SPEEDO. Além disso, deverdo ser utilizados os resultados das
simulagdées do SPEEDO, que demonstram uma desintensificacdo da tensao de
cisalhamento do vento. Nao é claro se a resposta da atmosfera e do oceano

devido as variagdes TCV apresenta um comportamento linear.
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