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“Atualmente, constatamos que nossa vida, cheia de encruzilhadas diante das quais
devemos fazer escolhas sobre o bom, o belo, o justo e outros tantos valores, ndo se
deixa resumir a critérios absolutos. Avida ndo é consumo, porque Nao SOmMos coisas.
Também nédo é desejo, porque nossos desejos mudam a todo instante. Somos
inconstantes, assim como 0s instantes da vida também o sdo. Tudo muda e tudo o que
nos afeta é sempre inédito. Engana-se quem pensa que a alegria de ontem
necessariamente sera a alegria de hoje. Ainda que o objeto alegrador seja 0 mesmo,
nés N&o somos mais 0s mesmos. Somos outros, afetados por vinte e quatro horas de
alegrias e tristezas, aporrinhacgdes e surpresas. Na transformacao constante de nossos
afetos e pensamentos, torna-se impossivel uma lei das escolhas que garanta que sempre
escolhermos as coisas segundo seus verdadeiros valores.”

Trecho retirado do livro “Somos todos canalhas: filosofia para uma sociedade
em busca de valores” de Clovis de Barros Filho e Julio Pompeu.
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RESUMO

LINDEMANN, Douglas da Silva, D. Sc., Universidade Federal de Vicosa, fevereiro de
2016. Alteracdes atmosféricas e oceanicas durante o super-interglacial Marine
Isotope Stage 31Orientador: Flavio Barbosa Justino.

Climas passados séo ferramentas indispensaveis para o entendimento das projecdes de
clima futuro devido suas condi¢des forcantes serem diferentes das condi¢cdes atuais e
futuras, devido a emissdo antropogénica de gases de efeito estuda. Por meio da
comparacao entre simulacbes e reconstrucdes climaticas em periodos passados a
sensibilidade climética pode ser aferida para diferentes componentes. Portanto, o objetivo
deste estudo € avaliar as respostas dos componentes oceanicos e atmosféricos a alteracao
na topografia da Antartica e variagcdes nos parametros orbitais da Terra. Para tanto, foi
utilizado o modelo climético global acoplado SPEEDY-NEMO. Foram realizadas uma
simulacdo controle (CONTROL) e trés simula¢gdes de sensibilidades (MIS31, ORBIT e
TOPO). Para avaliar o desempenho do SPEEDY-NEMO em representar o clima atual, a
simulacdo CONTROL foi comparada com reandlises, onde percebeu-se que, os principais
aspectos do clima foram bem representados pelo modelo com desvios padrées muito
semelhantes aos encontrados nas reanalises. Todavia, 0 gelo marinho ainda precisa de
melhorias na sua representacdo. Nos experimentos com sensibilidades, elevados valores
de anomalias positivas de temperatura do ar e oceanos foram identificados sobre o
Hemisfério Norte (HN), por influéncia das condicGes orbitais impostas. Ainda nas
simula¢cBes com alteracdes orbitais, € observado significativas variagbes nos campos de
vento proximo a superficie e precipitacdo, como por exemplo a auséncia das moncdes
sul-americana e africana durante o periodo de verdo austral. Mudancas astronémicas
também influenciaram o ENSO. As condi¢cBes encontradas demonstram uma condi¢ao
muito semelhante ao de um El Nifio permanente, ou seja, com valores de TSM mais
elevados se comparados com o CONTROL. Na componente oceanica também foi
identificado uma significativa alteragdo no transporte de calor oceanico no sentido das
altas latitudes do HN. Também foi observado que a alteracdo da topografia da Antartica
exerce uma influéncia muito significativa no sistema ocearaimosfera das altas

latitudes do Hemisfério Sul.
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ABSTRACT

LINDEMANN, Douglas da Silva. D. Sc., Universidade Federal de Vigosa, february,
2016. Atmospheric and oceanic changes during the Super Interglacial Marine
Isotope Stage 31Adviser: Flavio Barbosa Justino.

Past climates are indispensable tools for the understanding of future climate projections
because their conditions are different from current and future conditions, related to the
anthropogenic emission of greenhouse gases. Moreover, through the comparison between
climate simulations and reconstructions in past periods the climatic sensitivity to specific
agents can be checked. Therefore, this study goals to evaluate the responses of oceanic
and atmospheric components to change in the Antarctic topography of changes in the
Earth's orbital parameters. To this end, we used the global coupled climate model
SPEEDY-NEMO. Four experiments are performed: a control simulation (CONTROL)
and three sensitivity simulations (MIS31, ORBIT and TOP). To assess the performance
of the SPEEDY-NEMO in represent the current climate the CONTROL was compared
with reanalysis, where it was noticed that the main aspects of the climate were well
represented by the model with standard deviations very similar to those found in the
reanalysis. However, the sea ice still needs improvements in its representation. In the
sensitivity experiments, positive anomalies of air and ocean temperatures over the
northern hemisphere (NH) influenced by orbital conditions were identified. In the
simulations with orbital changes, significant variations observed in surface winds and
precipitation are noticed, such as the absence of South American and African monsoon
during the austral summer. Astronomical changes also influenced the ENSO. Indeed,
anomalous condition resemble a permanent El Nifio, i.e. higher SST compared with the
CONTROL. Oceanic transport changes have also been identified toward to the high
latitudes of the NH. It was also observed that the change in the topography of Antarctica
exerts a significant influence on the ocean-atmosphere system of the high latitudes of the

southern hemisphere.
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Capitulo 1— INTRODUCAO

1.1.INTRODUCAO

A distribuigéo latitudinal das continentes e do mar é de fundamental importancia
tanto para o clima regional, quanto para o clima global. Em particular, a presenca de neve
e camadas de gelo em regides de altas latitudes afetam fortemente os gradientes de
temperatura equador-polo, além de aumentar o albedo e a quantidade de radiacéo
refletida. No Hemisfério Sul (HS), a presenca do platd Antartico em uma alta latitude ao
sul de 75°S faz com que haja um gradiente de temperatura latitudinal mais forte do que a
relagdo equador-polo no Hemisfério Norte (HN), além da influéncia na circulagédo
meridional e no aumento na radiacdo solar refletida. Como resultado, um intenso padrao
de circulacdo de oeste se desenvolve acima das camadas superficiais (PEIXOTO &
OORT, 1992; OGURA & OUCHI, 2001; POLLARD & DECONTO, 2005).

E devido a esta diferenca existente na distribuicdo de continentes entre os
hemisférios e como os diversos componentes do sistema climatico respondem as
variacfes de fatores externos em diferentes proporcdes, logo, se faz necessario ter um
registro longo para se ter conhecimento de quanto tempo leva para que estes componentes
sofram alteracdes significativas, e também para que se possa entender o papel que os
mesmos desempenham na evolucdo climatica. Por exemplo, o crescimento ou declinio
das camadas de gelo continental podem levar dezenas de milhares de anos, e para entender
os fatores que levaram a tal mudanca é necessario termos um registro muito longo sobre
a criosfera, um periodo maior do que os atuais dados observados (estacdo automatica,
satélite, radar, entre outros). Além disso, € necessario compreender os grandes periodos
de acumulo e perda de gelo global e analisar como estes fatores externos desempenharam
um papel no clima passado e se podem voltar a influenciar no clima atual e futuro
(BRADLEY, 2014).

Existem diversos fatores que controlam o clima terrestre e regulam as suas
variacdes a curto, médio e longo prazo e para o estudo desses fatores a modelagem
numerica € uma ferramenta importante. Para estudar e estimar mudancas climaticas no
clima passado da Terra, os modelos climaticos agem como um dos principais

instrumentos para se avaliar possiveis impactos das alteracdes dos fatores que compdem
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o sistema climatico da Terra, diminuindo o grau de incertezas relacionadas ao tema
(BROWN et al., 2006; KAGEYAMA et al., 2010). Assim, para uma reconstrucao
climética global da Terra, os modelos tém se apresentado como ferramentas fundamentais
neste processo, pois 0os modelos sdo simplificacbes da realidade, gerados para
proporcionar uma visdo sobre como um sistema responde a alteracdes. Grande parte do
desenvolvimento de modelos do sistema climético veio de preocupa¢des com 0 aumento
dos gases de efeito estufa (GEE) na atmosfera, devido a atividade humana, e as

consequéncias que tais aumentos podem ter para sociedade (BRADLEY, 1999; 2014).

Mas como avaliar estes modelos? Eles podem simular satisfatoriamente as
condi¢cbes atuais do clima, mas como saberemos que eles podem, com certo grau de
confiabilidade, representar um estado climatico futuro diferente de hoje? (TRENBERTH,
1997). Assim, uma alternativa que vem sendo utilizada € colocar estes modelos para
simular climas no passado (BRACONNOT et al., 2012). Se estes modelos conseguem
reproduzir satisfatoriamente as condi¢cfes climéaticas do passado que sdo conhecidas
através de paleodados, entdo podemos aumentar 0 nosso grau de certeza para as condicdes
futuras. Esta linha de raciocinio tem direcionado a modelagem nas ultimas décadas
(SCHMIDT, 2010). Eles também tém contribuido para elucidar as interacfes entre
diferentes subsistemas do sistema climéatico (atmosfera, biosfera, superficie, fundo
oceanico e gelo continental), através de feedbacks positivos ou negativos em diferentes
periodos (BRACONNOT et al., 2007; LEGRANDE & SCHMIDT, 2008).

Assim, os modelos sdo uma parte importante do campo da paleoclimatologia.

Eles sdo ferramentas para a compreensdo de como o sistema climético pode ter operado
no passado, e sdo utilizados de forma interativa com dados paleocliméticos convencionais
para melhorar esse entendimento. Assim como os dados paleoclimaticos sao
constantemente atualizados, reinterpretado e prolongados no tempo e no espaco, 0S
modelos estdo se tornando mais sofisticados, a metodologia para compara¢des de dados
de modelo esta robusta e as oportunidades para simulacdes complexas "do sistema
climatico total" estdo aumentando a medida que os computadores se tornam mais rapidos.
Todos esses esfor¢gos tém o duplo beneficio de melhorar a capacidade dos modelos para
simular o clima futuro e ampliar nossa compreenséo e complexidade das condigbes
climaticas no passado (BRACONNOT et al., 2012; EVANS, et al., 2013).

Desta forma, procura-se utilizar os modelos climaticos para simular periodos do

Cenozoico que apresentam condigfes climéaticas semelhantes entre periodos interglaciais
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do Cenozoico (por exemplo: médio Plioceno e inicio do Pleistoceno) com o clima atual
(Tabela 1.1). Pesquisadores procuram entender o comportamento do clima no passado
por meio de andlises e compara¢fes de dados observados ou modelagem. Avaliar quais
os elementos climéaticos que mais influenciaram nestes periodos passados e seus
comportamentos ao longo do tempo. No momento em que se tem o entendimento do
processo climético ou parte do processo do passado, poderé servir de base e ferramenta
para realizar simulacdes e proje¢cdes de clima futuro, levando as consideragbes de
sensibilidade climatica e a influéncia das emissdes antropogénicas. Entre os periodos
interglaciais, o Plioceno e o Pleistoceno séo intervalos mais recentes de aquecimento
global no passado geoldgico da Terra. Estes periodos sao foco de esfor¢os de reconstrucao
climatica e que podem fornecer uma analogia climéatica para o proximo século. Por
exemplo, reconstrucfes das condi¢cdes oceanicas proximas ao continente Antartico podem
ser essenciais para entender a sensibilidade da criosfera para este intervalo importante na
evolucéo do clima da Terra (RIESSELMAN & DUNBAR, 2013).

Tabela 1.1- Esquematizagdo do periodo Cenozoico. A linha vermelhandica o periodo
avaliado no presente trabalho. A seta vermelha representa o periodo atual do Antropoceno. Ma é
a abreviacdo para Milhdes de anos.

ERA |PERIODO EPOCA Ma
Holoceno

«fm Antropoceno

Quaternario Superior
Inferior
Superior
Inferior
Superior

Médio

Pleistoceno

Plioceno

‘Mioceno

Neogeno

Cenozdico
|
P
(=]
I

E dentro do periodo do Pleistoceno, esta o Marine Isotope Stage 31 (MIS-31),
que foi um periodo com fortes interglaciais durante os periodos de 1,08 Ma (linha
vermelha na Tabela 1.1) e € um dos interglaciais mais recente e conhecido da historia
geologica da Terra, por apresentar evidéncias de retiradas de plataforma de gelo e reducéo

de gelo marinho na regido do Mar de Ross. O MIS-31 também coincide com uma das
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combinacgdes orbitais mais extremas do Pleistoceno, com altos valores de obliquidade e
excentricidade, produzindo fortes anomalias de radiagdo durante os verbes de altas
latitudes, alternando entre os hemisférios. Assim reproduzindo um pico duplo de verdes
guentes austrais em ~ 1,08 e 1,06 Ma e que pode ter influenciado significativamente no
aumento nos niveis médios dos mares globais, devido a uma reducédo do volume dos
componentes da criosfera em ambos hemisférios (LISIECKI & RAYMO, 2005;
SCHERER et al., 2008; DECONTO et al., 2012).

Existem pesquisas desenvolvidas com o objetivo de entender a variacdo da
topografia da Antartica, bem como a influéncia exercida pelos parametros orbitais na
variacao do clima da Terra, por exemplo DeConto & Pollard (2003), ao simular o inicio
glacial e crescimento inicial da camada de gelo do leste da Antartica usando um modelo
de circulacdo geral com componentes acoplados para atmosfera, oceano, placa de gelo e
de sedimentos, e que incorpora palaeogeografia, GEE, alterando parametros orbitais e
variagao de transporte de calor do oceano, DeConto & Pollard (2003) encontraram no
modelo utilizado um declinio de G@o Cenozdico o que leva a formacédo das primeiras
e pequenas calotas altamente dinamicas nos planaltos da Antartica. Num momento
posterior, um limiar de C£# reduzido, iniciando um feedback de altura/balanco de massa
do manto de gelo que faz com que as calotas de gelo se expanda rapidamente, com
grandes variagdes orbitais, eventualmente, aglomerando-se em camadas de gelo numa

escala continental a leste da Antartica.

Posteriormente, Pollard & DeConto (2005) utilizaram um modelo acoplado entre
o clima global com a cobertura de gelo da Antéartica e executado por 10 milhdes de anos
para o periodo EoceroOligoceno (~34 milhdes de anos atras (Ma)). O modelo simulou
uma rapida transicdo de pouco gelo existente para uma grande camada de gelo
continental, forcado por um declinio gradual do.@®nosférico e por uma frequéncia
orbital. Efeitos estaticos sdo explorados através da execu¢do do modelo em sentido
inverso, come¢ando com uma camada de gelo completo e aumentando gradualmente o
COs. Os efeitos de maior frequéncia orbital forgcada nas transicdes ndo-lineares séo
examinados em simulacbes com e sem variagdo orbital. Efeitos similares sao
demonstrados com um modelo unidimensional muito mais simples com linhas de fluxo
do manto de gelo, topografia idealizada e balanco de massa parametrizado. Sugere-se que

as transicdes do manto de gelo da Antartica n&o lineares e estaticas tém desempenhado
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papéis importantes em muitas das flutuagdes observadas nos registros de 20 marinhos

desde 34 Ma.

Testando uma hipétese de glaciacao bipolar durante o Oligoceno que DeConto
et al. (2008), usaram um modelo de manto de gelo com capacidade global de clima que
acomoda tanto o declinio a longo prazo dos niveis dea@asférico no Cenozoico e 0s
efeitos da forcante orbital. Pollard & DeConto (2009) usaram um modelo combinado
entre manto de gelo/blocos de gelo de alta resolucdo para simular variagées das camadas
de gelo da Antartica sobre os ultimos cinco milhdes anos. Na modelagem, foram
observadas variacfes na plataforma de gelo no setor oeste da Antartica que vao desde
plenas extensdes glaciares, estados intermediarios semelhantes ao atual e um breve, mas
grande, retiro do gelo deixando apenas pequenas calotas de gelo da Antértica Ocidental
isoladas nas ilhas. TransicOes entre estados glaciais, intermediarios e colapsos sao
relativamente rapidos, variando de um a varios milhares de anos. A simulacéo realizada
estaria em bom acordo com um novo recorde de sedimentos recuperado da regiao
ocidental do Ross Mar, indicando uma tendéncia de longo prazo de maior frequéncia de
colapsos entre os estados glaciais, uma ciclicidade de 40 mil anos (ka) no Plioceno e

grandes recuos.

Com base num modelo global acoplado oceano-atmosfera, Justino et al. (2014),
estudaram a influéncia da camada de gelo da Antartica em uma configuracao que remete
ao inicio do Mioceno no aspecto das circulacdes atmosféricas e oceanicas. Com base em
diferentes simula¢@es climaticas do dia de hoje e também realizando com a topografia da
camada de gelo distinta da Antartica, verificou-se que a reducéo da topografimda cam
de gelo da Antértica induz o aquecimento do HS e reduz o gradiente térmico meridional.
Consequentemente, o fluxo de calor atmosférico e o fluxo de momento sdo reduzidos
fazendo com que o transporte de calor reduza a partir das latitudes médias para o polo.
As anomalias dos fluxos geram mudancas na temperatura da superficie do mar que
modifica a taxa de formacéo de aguas profundas. Substanciais mudancas estao previstas
para ocorrer no transporte de calor atmosférico e oceanico e uma comparagao entre o
transporte de calor total do sistema oceano-atmosfera, como simulado para diferentes

topografias e a simulagéo controle.

Além das teorias de reorganizacao dos continentes, alteracdes nas circulacoes
oceanicas e atmosféricas, variacdes na topograhiferencas na concentracdo de-CO

durante o Cenozoico, outro fator pode ter contribuido significativamente para as
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alteracOes do clima da Terra durante este peria@lteoria orbital- com ciclos orbitais
associados com a excentricidade da érbita da Terra, com baixos (1,2 Ma) e altos (41 ka)
ciclos de frequéncia relacionados com a obliquidade da Terra, além de ciclos de precesséo
de 19- 26 ka (CRONIN, 2009). O conhecimento da influéncia dos parametros orbitais
no clima da Terra se dao principalmente devido a Teoria de Milankovitch. A teoria afirma
gue a excentricidade, a precessao e a obliquidade da Terra influenciam o nosso clima.
VariacBes nesses parametros orbitais podem causar alteragdes climaticas, por exemplo:
modulando a quantidade de radiacdo recebida durante o verdo nas altas latitudes do HN,
atraves de varios mecanismos de resposta climatica. Apesar do sucesso consideravel desta
teoria para explicar as mudancas climaticas durante o Pleistoceno, ela é inconclusiva em
relagdo a qual combinacdo de parametros orbitais influenciaram para a ocorréncia dos
ciclos interglaciais durante o final do Pleistoceno (HUYBERS & CURRY, 2006).

E que outros estudos que procuram identificar, analisar registros geologicos e
representar atraves de modelos climéaticos os eventos quentes (interglaciais) do clima
passado da Terra se tornam cada vez mais importantes, por apresentarem semelhancas
com alteracbes climaticas atuais e com possiveis modificagdes no clima futuro.
Alteracdes climaticas significativas nas regides polares sdo de particular importancia
devido aos seus potenciais impactos sobre as camadas de gelo continentais e nas
configuracgdes do gelo marinho. Estima-se que a duragao do ritmo da obliquidade do veréao
(HUYBERS, 2006) ou a intensidade da radiacdo recebida nas altas latitudes devido a
precessdao (RAYMO et al., 2006) podem ter exercido um papel fundamental no
derretimento das regides polares, especialmente durante os intervalos interglaciais do
Pleistoceno.

Zachos et al. (1997, 2001), examinaram forcantes orbitais sobre o limite de
Oligoceno— Mioceno e encontraram que ocorreu duas insolacdes minimas em ambos,
excentricidade e obliqguidade mantidas sobre um periodo de 200 ka proximos de
~23 Ma. Estas condigbes, possivelmente combinaram com os feedbacks do ciclo do
carbono, conduzindo a um longo periodo de baixa sazonalidade, verdes polares frios e
rapido acumulo de gelo continental em 2328 Ma. Limiares climéaticos foram alterados
em 18,2, 23 e 27 Ma, quando houve uma coincidéncia de baixa excentricidade e

obliquidade.

Cramer et al. (2003), concluiram que entre 56 e 50 Ma a amplitude dos ciclos da

excentricidade se igualaram aos que foram visto no Quaternario, no entanto, os autores
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sugerem que a variabilidade orbital ndo foi diretamente responsavel pelo aquecimento do
Méaximo Termal do Paleoceno-Eoceno (MTPE). Lourens et al. (2005), identificaram um
padrdo orbital durante o inicio do Eoceno em que o MTPE coincide com ciclos de 405 e
100 ka de excentricidade maxima. Neste cenario a forcante orbital foi considerada
importante na influéncia do G@o Eoceno. Estes exemplos de variagdo orbital da Terra

€ um fator externo muito importante ao longo da historia climatica. Houlbourn et al
(2007), encontraram que o maior resfriamento durante o final e médio Mioceno coincidiu
com uma mudanca da caracteristica dominante de insolacdo na latitude de 80°S. A
transicdo de um clima quente para um clima frio foi por etapas, com resfriamento
comegando em 14,05 Ma e culminando durante dois ciclos, e estes, por sua vez,
coincidiram com a diminuicdo de concentracdes de &@osférico. He et al. (2013),
também argumentaram que mudancas no ritmo da obliquidade da Terra podem ser

responsaveis por alteracées da deglaciacdo na Antartica.

Boer et al. (2012), apresentaram que a transi¢éo climatica Plio&deigtoceno
desde 4 Ma e concluiram que o clima tropical e os climas de altas latitudes exibem padrbes
nao sincronizados durante o resfriamento progressivo, com principais etapas no Plioceno
em 4,5 e 4,2 Ma e o estabelecimento de uma forte Circulacdo de Walker e um gradiente
leste— oeste da temperatura da superficie do mar no Oceano Pacifico, importante para a
variabilidade do ENOS, em torno de 2,0,5 Ma.

Ao comparar-se as pesquisas que envolvem modelagem citadas anteriormente,
seja no desenvolvimento da topografia da Antartica ou na variacdo dos parametros
orbitais, observa-se que em sua grande maioria sao utilizados modelos de grande
complexidade e que demandam de uma capacidade computacional. Outro fato importante
para se destacar sdo os fatores climéaticos que sao considerados nos estudos. Podemos
citar os casos de trabalhos que envolvem modelagem climética e posteriormente sdo
comparados e analisados com os sedimentos marinhos, busca-se entender as causas que
levaram a formacdo de gelo continental no Polo Sul, mas dificilmente s&o notados
trabalhos que levam em consideracdo apenas a variacdo do gelo continental Antartico,
por exemplo, quais as consequéncias que podem ocorrer no clima se a parte oeste da
Antartica for desintegrada, apenas considerando a variagdo da topografia? Assim como
se estima que ocorreu proximo de 1,080 Ma e especula-se que possa ocorrer no clima

futuro da Terra.
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Somado a estes pontos destacados anteriormente, estd o fato de utilizar-se
modelos numéricos que exigem uma capacidade computacional menor e estes modelos
possuem uma complexidade intermediéria, mas sdo capazes de reproduzir as condi¢cdes
basicas da atmosfera e do oceano. Espera-se que este fato seja a principal contribuicdo do
presente trabalho, que exista a possibilidade de reconstrucdo do clima através destes
modelos, que tdo quanto importante é sabermos o clima futuro, é termos o conhecimento

das condic¢des climaticas do passado.

1.2.OBJETIVOS

O presente trabalho consiste em avaliar as alteracfes atmosféricas e oceanicas
associadas as variacfes da topografia do setor oeste da Antartica e alteracdes nos
parametros orbitais da Terra, que sdo condi¢des climaticas semelhantes ao periodo do
Pleistoceno ha aproximadamente 1,080 Ma, também conhecido como periodo interglacial
Marine Isotope Stage (MIS-31), baseando-se nas simulac6es do modelo climatico global
acoplado SPEEDY-NEMO.

1.2.1. Objetivos Especificos

e Comparar a capacidade do modelo com as reanalises em representar 0s principais

processos atmosféricos e oceanicos do sistema climatico global.

e Auvaliar as alteracBes na parte atmosférica, com as simula¢des de sensibilidade impostas.
Além de averiguar possiveis modificacdes que possam ocorrer no ENOS sobre diferentes

forcantes climaticas.

o Estudar os transportes de calor e salinidade nos oceanos globais, e o papel da componente

oceanica no sistema climatico.
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2.1. METODOLOGIA
2.1.1. Descricdo do modelo

Os modelos conceituais estudam possiveis processos climaticos, variabilidade
climatica em diferentes escalas de tempo ou a resposta do clima para uma forcante
particular. Entretanto, os resultados obtidos sao bastante limitados, isto ocorre devido ao
baixo nivel de complexidade em relacdo aos detalhes e aos processos fisicos
considerados. Por outro lado, os modelos de circulacédo geral (MCG) sdo mais completos
e complexos, sendo baseados em equacfes primitivas. Além disso, os MCG descrevem,
em detalhes, os padrdes geograficos de muitos processos climaticos. A principal limitacdo
dos MCG é o alto custo computacional, o que gera longas simula¢des e um grande nimero
de execucbes (CLAUSSEN et al., 2002; MACHADO, 2009). De acordo com Pezzi &
Richards (2003), outro problema detectado em MCG € o fato de eles representarem
muitos processos fisicos ndo lineares, estudos e testes de sensibilidades podem n&o ser
triviais de serem entendidos usando-se esta ferramenta, tendo em vista que uma
perturbacdo pode afetar diversas variaveis do sistema.

O modelo que seré utilizado no presente estudo é classificado como modelo de
complexidade intermediaria do Sistema Terrestre, esses tipos de modelos foram
propostos com o objetivo de preencher uma lacuna entre os modelos globais, que possuem
uma representacao fisica bastante complexa e os modelos conceituais, que sao bastante
simplificados (SEVERIINS e HAZELEGER, 2010). Nos ultimos anos, os modelos de
complexidade intermediaria tém ido usados para simular condices climaticas passadas
(JUSTINO, 2004; JUSTINO & PELTIER, 2006; JUSTINO et al., 2014), além de
projecdes futuras do clima (JUSTINO & MACHADO, 2010; MACHADO et al., 2011;
GOELZER et al., 2012). Além disso, a utilizacdo desses modelos deve-se ao fato da
realizacdo 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 modelo utilizado é o ICTPAGCM (versao 41), que € uma abreviacdo em inglés

para: Modelo de Circulagdo Global Atmosférica desenvolvido no Centro Internacional de
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Fisica Teodrica (ICTP, em inglés), também conhecido como “SPEEDY” (Simplified
Parametrization, primitive Equation Dynamics), que é um modelo hidrostatico de oito
niveis verticais (925, 850, 700, 500, 300, 200, 100 e 30 hPa), com resolucéo horizontal
de 3,75° de latitude e longitude e com um truncamento em T30 (KUCHARSKI et al.,
2006). O modelo inclui parametrizagcbes com bases fisicas de condensacdo em larga
escala, conveccoes rasas e profundas, radiagdo de onda longa e curta, fluxos em superficie
de momentum, calor e umidade e difusdo vertical. O modelo foi desenvolvido
originalmente por Molteni (2003) com uma versao de 5 camadas, e posteriormente foi

aprimorado por Kucharski et al. (2015), com as atuais 8 camadas.

Do ponto de vista computacional, o SPEEDY ¢é duas vezes mais rapido que o
estado da arte dos modelos climaticos na mesma resolucao horizontal. Ele permite,
portanto, estudos da variabilidade climatica nas escalas inter-decenais e inter-seculares.
Embora o modelo atmosférico proposto no estudo seja de resolucdo intermediaria,
estudos anteriores mostram sua capacidade em reproduzir as principais caracteristicas do
sistema climético nas latitudes tropicais, nas regides extratropicais e polares (MOLTENI,
2003; BRACCO et al., 2004; KUCHARSKI et al., 2006).

O SPEEDY esta acoplado ao modelo oceanico NEMO v.3.0 (Nucleus for
European Modelling of the Ocean) (MADEC et al., 1998) partir de agora seré tratado
formalmente como SPEEDY-NEMO os componentes atmosféricos e oceanicos sado
acoplados via OASIS3 (VALCKE, 2006). NEMO é um modelo de equac¢des primitivas
adaptadas para problemas de circulacdo regionais e globais do oceano, a versao atual usa
uma configuracao tripolar ORCA2 com uma resolucéo de grade horizontal de 2° e um
refinamento tropical de 0.5° (MADEC, 2012). O modelo tem 31 niveis na vertical com
espessuras que vao desde 10 metros na superficie até 5000 metros nas regides de fundo
oceanico (16 niveis nos primeiros 200 metros). Destina-se a ser uma ferramenta flexivel
para estudar o oceano e suas interacfes com 0s demais componentes do sistema climatico
da terra sobre uma ampla gama de escalas de espaco e tempo. Algumas das variaveis
progndsticas sdo o campo tridimensional de velocidade, a altura da superficie do mar,
linear ou nédo linear, a temperatura e a salinidade. Internamente no NEMO, o modelo
oceanico (OPA1) é ligado a um modelo de gelo marinho (LIM), modelos biogeoquimicos
(TOP) e com varios modelos de circulacao geral da atmosfera. Tem por objetivo ser uma
ferramenta flexivel para estudar o oceano e suas interagbes com 0s outros componentes

do sistema climéatico (atmosfera, gelo marinho e, etc...) ao longo de uma ampla gama de
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escala de tempo e espaco (MADEC et al., 1998; SOMMER et al., 2009; MADEC, 2012
KOENIGK et al., 2013).

Nas presentes simulacdes € aplicado uma correcao de-fiaxiém conhecida
na literatura como “flux correction” — para evitar desvios da temperatura da superficie do
mar (TSM) que possa comprometer a variabilidade anual em simulacdes de longo prazo,
particularmente nas regides tropicais. A abordagem da corre¢cdo de fluxo utiliza uma
anomalia unidirecional de acoplamento do oceano para a atmosfera. Os fluxos de calor
usado pelo componente oceanico séo baseados pela TSM, enquanto os fluxos de calor que
forcam a atmosfera sdo baseados em anomalias da TSM, este Ultimo exige conhecimento
sobre a climatologia da TSM. A aplicacao da correcdo de fluxo se faz necesséria para
reduzir o viés, e a combinacdo de fluxos corrigidos pela atmosfera e os fluxos néo
corrigidos pelo oceano implicam em um mecanismo de restauracdo que neutraliza o viés
e permite integracdes estaveis e longas no modelo (CANE, 2005; KROGER &
KUCHARSKI, 2011).

Mas como avaliar estes modelos? Eles podem estar simulando muito bem as
condicBes atuais do clima, mas como saberemos que eles podem, com certo grau de
confiabilidade, representar um estado climatico futuro diferente de hoje? (TRENBERTH,
1997). Assim, uma alternativa que vem sendo utilizada € colocar estes modelos para
simular climas no passado (BRACONNOT et al., 2012). Se estes modelos conseguem
reproduzir satisfatoriamente as condi¢cdes climaticas do passado que sdo conhecidas
através de paleodados, entdo podemos aumentar o N0sso grau de certeza para as condi¢des
futuras. Esta linha de raciocinio tem direcionado a modelagem nas Ultimas décadas
(SCHMIDT, 2010). Eles também tém contribuido para elucidar as interacdes entre
diferentes subsistemas do sistema climatico (atmosfera, biosfera, superficie, fundo
oceanico e gelo continental), através de feedbacks positivos ou negativos em diferentes
periodos (BRACONNOT et al., 2007; LEGRANDE & SCHMIDT, 2008).

Caso o desempenho do SPEEDY-NEMO para as condi¢des climaticas atuais
seja satisfatério, ou seja, que o modelo consiga representar as principais caracteristicas
climaticas atmosféricas e oceénicas, podemos estar mais seguros da capacidade de
representacdo do clima deste modelo. Para isto, é analisada a climatologia do modelo (os
altimos 50 anos da simulacédo) e comparado com a climatologia atual baseando-se em

dados de reanalises.
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Posteriormente, as simulacdes serdo com alteracdes nas configuracbes dos
parametros orbitais da Terra e topografia da Antartica que remetem a condigcbes
semelhantes ao MIS-31. E serd utilizada a climatologia dos ultimos 500 anos de cada
simulacado para analisar as variagdes atmosféricas e oceanicas. A escolha por um periodo
maior de analise esta relacionada ao tempo necessario para a parte oceanica entrar em
equilibrio. Como sera analisado no Capitulo 6, a Circulagdo de Revolvimento Meridional
(MOC) apresenta uma periodicidade entre -4@80 anos.

O motivo para a realizacdo de uma simulacao longa deve-se a necessidade de se
avaliar o clima em equilibrio para as variaveis em estudo. Ou seja, a partir do inicio da
simulacéo o sistema todo precisa de um tempo de ajuste devido ao fato de as condi¢des
iniciais e as condic¢des de fronteira ndo estao em equilibrio perfeito com o sistema ao qual
estdo forcando. Conforme Pezzi e Souza (2005), o tempo exato de Spin-Up para uma
integracdo ndo é facilmente encontrado, pois depende principalmente do tipo de
fenbmeno que se esta estudando, e continua sendo um assunto recorrente de debates entre
a comunidade cientifica. Entretanto, em estudos de mudangas climéticas nos quais
ocorrem mudancas na parte hidrologica, o tempo para o modelo encontrar um equilibrio
estatico climatico € de varios anos (superior a 1000 anos). Apesar das variaveis do clima
se ajustar mais rapidamente em simulacbes sem acoplamento entre 0 oceano e a
atmosfera, as hipoteses de oceanos fixos ndo permitem uma investigacdo sistematica dos
efeitos de gelo marinho e da temperatura da superficie do mar no clima, assim como, nao
permitem estudar suas influéncias fora das altas latitudes. Deste modo, para estudos dessa
natureza deve-se ativar o acoplamento, que permite a cada intervalo, solucionar as
equacodes fisicas dos ambientes envolvidos interativamente (MACHADO, 2009, 2013;
SILVA, 2013). Na presente pesquisa, foi utilizado um periodo de 1000 anos de simulacao,

tempo considerado suficiente para que o modelo entre em equilibrio.
2.1.2. Reanalises

Com o objetivo de avaliar e validar a climatologia da simulagdo controle
(CONTROL) do SPEEDY-NEMO, foram utilizados trés conjuntos de reandlises para

comparacao: na avaliacao da variavel precipitacéo, foi utilizado o Global Precipitation
Climatology Project (GPCP), para a variavel perfil vertical da temperatura dos oceanos
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foi utilizado o LEVITUS e as demais variaveis, a comparacao foi realizada com o Climate
Forecast System Reanalysis (CFSR).

Os dados que compdem o conjunto de dados sobre precipitacdo do GPCP
envolve dados de estacdes pluviométricas, satélites e observacfes de radiossondagem,
que foram reunidas para estimar a precipitacdo mensal em uma grade global de 2,5° a
partir de 1979 até o presente. A combinacao cuidadosa de estimativas de precipitagdo por
satélite fornece uma analise mais completa da precipitacdo disponivel, incluindo regides
sobre os oceanos, além de incluir detalhes espaciais necessarios para a analise da
precipitacdo sobre os continentes. Além da combinacéo destes conjuntos de dados, as
estimativas das incertezas na analise da precipitacdo sdo fornecidas como uma parte dos
produtos. O conjunto de dados de precipitacdo do GPCP € um dos mais utilizados para
estudos de variabilidade climética e para validacédo de precipitacdo global em modelos
climaticos (ADLER et al., 2003; 2012; ALLAN et al., 2014).

Para a temperatura do oceano utilizou-se o Atlas Oceanico Global 94 (WOA, em
inglés), cuja climatologia de 1900 a 1992 consiste de dados das propriedades dos oceanos,
fornecidos pelo laboratério do clima oceanico da Administracdo Nacional Oceéanica e
Atmosférica (NOAA, em inglés). O WOA (também denominado LEVITUS, em
homenagem ao pesquisador Sydney Levitus), baseia-se em grades globais espacialmente
analisadas e produzidas em escalas temporais mensais, sazonais e anuais. Na distribuicao
dos campos médios mensais, a cobertura espacial € de 1° de latitude por 1° de longitude
(180 X 360 pontos de grade) (MONTEREY & LEVITUS, 1997; LEVITUS et al., 2000).

Esta verséo do LEVITUS foi escolhida por distribuir dados tridimensionalmente,
interpolados em 19 niveis verticais padronizados desde a superficie (0 m) até a
profundidade de 1000 metros. Além dos campos médios das propriedades oceanicas, 0
LEVITUS também fornece informacgdes estatisticas sobre tais dados constituintes. Ha,
por exemplo, a origem das médias geradas para as quantidades de pontos dos dados, seus
calculos do desvio padrao e do erro padrdo. Este Atlas Oceanico Global esta disponivel

em http://www.esrl.noaa.gov/psd/data/gridded/data.nodc.woa94.html.

Ja o CFSR é um produto da terceira geracao de reanalises do National Centers
for Environmental Prediction (NCEP), € uma reandlise global, de alta resolucdo, com
acoplamento entre os sistemas atmosfeyeeano- superficie terrestre gelo marinho,
destinado para fornecer a melhor estimativa do estado destes dominios acoplados ao

longo do tempo. A reandlise foi inicialmente concluida para o periodo de 31 anes 1979
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2009 e posteriormente estendida até marco de 2011. O CFSR é€ inicializado 4 vezes por
dia (00, 06, 12 e 18 UTC), possui um acoplamento entre os produtos que envolvem a

atmosfera, oceano e fluxo em superficie e estdo disponiveis a cada 6h, possui também
uma assimilacdo de irradiancia via satélite, além de um modelo de gelo marinho interativo

(SAHA et al., 2010; DECKER et al., 2012).

A resolucdo do componente atmosférico do CFSR é de aproximadamente 38 km
(T382) com 64 niveis. O componente oceéanico é de 0.25° de resolu¢cdo no equador,
estendendo-se até 0.5° para além dos tropicos, com 40 niveis. A parte da superficie
terrestre global possui 4 niveis de solo e 0 modelo de gelo marinho global tem 3 niveis.
Na a parte atmosférica 0 CFSR contém variacdes observadas gijur@&nente com
alteracdes nos aerossois e outros gases tragos e variacdes solares (SAHA et al., 2010).

2.1.3. Testes de Sensibilidades

Compdem os testes de sensibilidades 3 simulacdes, a saber: 1) Simulacado que
envolve alteracfes da topografia no setor oeste da Antartica e nos parametros orbitais da
Terra (excentricidade, obliquidade e precesséo), na qual chamamos de simulacdo MIS31,
por representar caracteristicas semelhantes ao Marine Isotope Stage 31; 2) Simulacao que
altera apenas os parametros orbitais, que chamamos de ORBIT; e 3) Simulacdo que
modificamos apenas a topografia da Antartica, para esta simulacdo, chamamos de TOPO.
A finalidade de realizarmos estes 3 experimentos esta no fato de podermos avaliar o papel
exercido por cada uma destas alteragcdes nos componentes do sistema climatico da Terra,
tanto na componente atmosférica, quanto na parte oceéanica.

O MIS-31 foi um periodo com fortes periodos de interglaciais durante os
periodos de 1,08 1,06 Ma (linha vermelha na Tabela 1.1) e é um dos interglaciais mais
recente e conhecido da histéria geoldgica da Terra, por apresentar evidéncias de retiradas
de plataforma de gelo e reduc&o de gelo marinho na regido do Mar de Ross. O MIS-31
também coincide com uma das combinacdes orbitais mais extremas do Pleistoceno, com
altos valores de obliquidade e excentricidade, produzindo fortes anomalias de radiag&o
durante os verdes de altas latitudes, alternando entre os hemisférios (Figura 2.1). Assim
reproduzindo um pico duplo de verdes quentes austrais em ~ 1,08 e 1,06 Ma e que pode

ter influenciado significativamente no aumento nos niveis medios dos mares globais,
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devido a uma reducéo do volume dos componentes da criosfera em ambos hemisférios
(LISIECKI & RAYMO, 2005; SCHERER et al., 2008; DECONTO et al., 2012).

Identificar e analisar registros geoldgicos e representar através de modelos
climaticos os eventos quentes (interglaciais) do clima passado da Terra se tornam cada
vez mais importantes, por apresentarem semelhancas com alteracfes climaticas atuais e
com possiveis modificagbes no clima futuro. Alteracdes climaticas significativas nas
regides polares sao de particular importancia devido aos seus potenciais impactos sobre
as camadas de gelo continentais e nas configuracdes do gelo marinho. Estima-se que a
duracdo do ritmo da obliquidade do verdao (HUYBERS, 2006) ou a intensidade da
radiacéo recebida nas altas latitudes devido a precessdo (RAYMO et al., 2006) podem ter
exercido um papel fundamental no derretimento das regibes polares, especialmente

durante os intervalos interglaciais do Pleistoceno.

O conhecimento da influéncia dos parametros orbitais no clima da Terra se dao
principalmente devido a Teoria de Milankovitch. A teoria afirma que a excentricidade, a
precessdo e a obliquidade da Terra influenciam o nosso clima. Variagbes nesses
parametros orbitais podem causar alteracdes climaticas, por exemplo: modulando a
guantidade de radiacdo recebida durante o verdo nas altas latitudes do HN, através de
varios mecanismos de resposta climética. Apesar do sucesso consideravel desta teoria
para explicar as mudancas climaticas durante o Pleistoceno, ela é inconclusiva em relacéo
a qual combinacdo de parametros orbitais influenciaram para a ocorréncia dos ciclos
interglaciais durante o final do Pleistoceno (HUYBERS & CURRY, 2006).

Através da Tabela 2.1 e Figura 2.2, observa-se as alteracdes nos parametros
orbitais (simulacbes ORBIT e MIS31) neste estudo, e na Figura 2.3 as alteragbes na

topografia da Antartica (simulacdes TOPO e MIS31).
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Figura 2.1 — Radiacdo solar incidente no topo da atmosi#&jaCONTROL,B) ORBIT eC)
Diferenca entre ORBIT e CONTROL.
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Figura 2.2— Parametros orbitais utilizados no estulpExcentricidade da orbita da Terra, figura
superior (inferior) alta (baixa) excentricidade o que torna a érbitagffigiica (mais circular)B)
Obliquidade da Terra, figura superior (inferior) é o valor maximo (n@higa obliquidade da
Terra com um valor de 24,5° (21,5°)C¢ Precessao da Terra. Adaptacdo de Stevens, A., 2011.
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Tabela 21 - Os valores dos parametros orbitais foram obtidos através de Coletti et al., 2014.

Nome da simulagéo Excentricidade Obliquidade Precessao
CONTROL 0,016706 23,438 102,94
MIS31 0,05597 23,898 289,79
ORBIT 0,05597 23,898 289,79
TOPO 0,016706 23,438 102,94

2.1.4. Anélises dos resultados

Diferentes métodos foram utilizados para a analise dos resultados. Entre os
dados considerados como observados dados de reanaliseg os dados da simulacao
CONTROL foram feitas médias anuais e desvio padrédo entre as variaveis (temperatura e
precipitacdo, por exemplo, e médias zonais (temperatura da superficie do mar e vento
zonal proximo a superficie).

A analise entre a simulagdo CONTROL e as simula¢des com sensibilidade foram
utilizados testes estatisticos como regressao linear simples, EOF e test t de Student para
médias sazonais, divididas entre os meses de dezemjanoeiro — fevereiro, que
chamamos de verao (DJF) e entre os meses de jujphw — agosto que denominamos

como inverno (JJA).

2.1.5. Desvio Padrao

Se um valor x for medido em uma dada unidade de medida (por exemplo, m),
entdo a variancia de x sera medida em valores ao quadrado desta unidade (m?). Por isto,

as vezes € comum se utilizar o desvio-padrao de uma variavel aleatéria como medida de
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sua variabilidade. Logo, o desvio padrao se expressa ha mesma unidade da variavel, sendo
por isso, de maior interesse que a variancia nas aplicacdes praticas. E mais realistico para
efeito de comparacdo de dispersdes, ou seja, o desvio-padrdo é um exemplo destas

medidas e indica a variacdo dos dados a volta da média (WILKS, 1995).

2.1.6. Fungbes Ortogonais Empiricas (EOF Empirical Orthogonal Functions)

A finalidade original da EOF foi de reduzir o elevado nimero de variaveis nos
dados originais para alguma determinada variavel, mas sem comprometer a variancia
apresentada pela variavel. No entanto, as analises utilizando EOF se tornaram muito Uteis
para extrair as principais caracteristicas dos modos de variabilidade climética, tais como
a Oscilac&o da Antartica, Oscilacdo do Artico, El Nifio Oscilacdo Sul, Dipolo do Atlantico
e Dipolo do indico. A EOF baseia-se principalmente sobre a utilizacdo da correlacéo
espacial do tempo, uma caracteristica importante em dados climaticos. E uma técnica que
tenta incorporar tanto a correlagcdo espacial quanto a correlagédo temporal, fazendo com
gue o método se torne uma ferramenta Gtil para extrair estruturas dinamicas, tendéncias e
oscilacoes, e para filtrar dados (HANNACHI et al., 2007).

O método da EOF baseia-se na resolucao do problema de autovalores da matriz
de covariancia (Sdo campo de anomalias de uma determinada variavel X. O célculo
dessas anomalias é realizado retirando-se o ciclo sazonal médio do campo original de X
através da subtracdo do valor de X de cada més pelo respectivo valor do més
climatoldgico. Assim, dada a matriz de dados de anomaliaspdra n meses em m
pontos, a matriz de correlagao fica:

1
s==X"X
n

Os autovetores sdo encontrados a partir da seguinte decomposicéo,
SP =PA

Onde, S = Matriz de covariancia; P = Matriz de autovetores=eMatriz de

diagonal contendo os autovetores.

Os autovetores sdo ortogonais entre si e representam padrdes espaciais
estacionarios ou mapas de variabilidade (EOF). A variancia explicada por cada EOF é

dada pelo respectivo autovalor)( Para cada autovalgs escolhido, encontra-se o
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correspondente autovetar genominado EOF. A primeira EOF é 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 autovalat; determina uma medida da fragdo da variancia tot& erplicada pelo

modo. Essa fracdo é obtida dividindo-sk pela soma de todos os outros valores, sendo

que a primeira EOF explica a maior fracdo da variancia total. A matriz de autowetores

tem a propriedade de identidade I, isto'®, PP = |, mostrando que as EOF’s ndo sdo
correlacionadas no espaco, ou seja, 0s autovetores sdo ortogonais entre si, originando o
nome do método Funcbes Ortogonais Empiricas. O padréo espacial obtido a partir da
EOF representa uma estrutura estacionaria. Para se ver como um dado padrdo espacial
evolui no tempo, o0 autovetor é projetado no campo original para se obter a série temporal,
os chamados coeficientes de expanséo. Assim como as EOFs sdo ortogonais no espaco
(matriz simétrica e diagonal, possui uma base ortogonal associada aos autovalores), as
séries temporais associadas sdo ortogonais no tempo. A fracédo da variabilidade do campo
total explicada por uma dada EOF é proporcional ao seu autovalor associado. Juntos, um
autovalor com sua correspondente EOF e coeficiente de expansao, definem um modo de
variabilidade. O uso da EOF como ferramenta estatistica ja foi utilizado em outros
trabalhos para o calculo de variaveis atmosféricas e oceanicas (HANNACHI, et al., 2007;
JUSTINO & PELTIER, 2008; MONAHAN, et al., 2009; MACHADO, 2013).

2.1.7. Regressao Linear Simples

Na grande maioria dos trabalhos o que pretendemos investigar € como as
mudancas em uma variavel afeta uma outra variavel, e em muitos aspectos na estatistica
€ necessario assumir um modelo matematico para obtermos progresso. Dentro deste
contexto, a regressao linear simples constitui uma tentativa de estabelecer uma equacéao
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. E existem diversas formas de utilizacdo de equacgles de regressdo, como
estimar valores de uma variavel, com base em valores conhecidos da outra. Em situagfes
em que as duas variaveis medem aproximadamente a mesma coisa, mas uma delas é
relativamente dispendiosa, ou dificil de lidar, enquanto que a outra ndo. Ou a tentativa de

explicar valores de uma variavel em termos da outra, ou seja, confirmar uma relacéo de
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causa e efeito entre duas variaveis. E por fim, buscar predizer valores futuros de uma
variavel (DRAPER & SMITH, 1998).

Aqui, a regressao linear simples € utilizada para determinar as respostas das
anomalias ocasionadas nas circulacbes oceanica e atmosférica, devido as alteracdes na
topografia da Antartica e na quantidade de radiacdo de onda curta recebida no HN, no

modo de variabilidade climéatica ENOS.
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Capitulo 3— COMPARACAO ENTRE AS REANALISES E
SIMULACAO CONTROL

Para avaliacdo do desempenho do modelo SPEEDY-NEMO na simulacao
CONTROL, serd comparado os resultados da simulagdo com as reandlises, tomando
como referéncia a climatologia de dados anuais das reandlises entre o periodo-de 1980
2010. Como sera demonstrado abaixo, a variavel precipitacdo sera comparada com o
GPCP. O perfil vertical da temperatura dos oceanos sera avaliada de acordo com os dados

do LEVITUS, e as demais variaveis analisadas serdo comparadas com o CFSR.

3.1. TEMPERATURA DO AR PROXIMO A SUPERFICIE (T a)

Ao verificar a variagéo zonal dar{Figura 3.1) fica evidente a superestimacao
do SPEEDY-NEMO em duas regides distintas, uma entre as latitudes @9&x outra
entre 5°N- 45°N, que séo regides onde encontra-se maiores quantidades de continentes.
Essa superestimacéo da gor parte do SPEEDY-NEMO é mais evidente devido ao fato
do CFSR apresentar tendéncia de subestimacég sabfe os continentes (DECKER et
al., 2012).

Entre os principais resultados esperados de um modelo de complexidade
intermediaria como o SPEEDY-NEMO, € que o ele consiga representar as principais
caracteristicas do sistema climatico global. Devida a baixa resolucdo espacial de sua
grade, ndo se pode esperar que o modelo represente com detalhes os processos que
existem em pequenas escalas e que seriam possiveis de serem representados apenas em
modelos de alta resolucao espacial.

Ao se comparar as Figuras 3.2A e 3.2B, observa-se que o SPEEDY-NEMO
representa bem a,J Com algumas superestimacodes dasdbre os continentes, como
na Austrélia, nas regiées norte e sul da Africa e norte do Canada. Também devido a sua
baixa resolugdo, o modelo apresenta restricdes na representacacsdard regides

montanhosas, como na regiao da Cordilheira dos Andes e na regido do Himalaia.

De acordo com Molteni (2003), a superestimacao.daobre os continentes é
um processo comum nos modelos globais de média complexidade. Por outro lado, em

altas latitudes ocorre subestimacdo do SPEEDY-NEMO ao compararmos com o CFSR,
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principalmente sobre o oceano Austral em torno da Antartica e também no nordeste da

Russia e Artico. As altas latitudes sdo um problema ainda recorrente aos modelos,

independente da sua resolugcdo espacial, isso porque ainda existem poucos dados
observados para que se possa melhor avaliar os modelos.

Algumas diferencas sdo observadas ao analisarmos o desvio padrdo. Para o
CFSR (Figura 3.2C) verifica-se maior variacdo em relacdo a média nas regides polares,
como por exemplo, entre o Canadéa e a Groelandia e proximo ao Mar de Weddell e Mar
de Ross na Antartica. Além dessas outras regides no Polo Norte proximo a Russia e na
regido do Himalaia. Na simulacdo CONTROL ocorre um alto valor do desvio padréo na
regido do Mar de Weddell (Figura 3.2D). Outros pontos que merecem destaque € a
auséncia da variacao observada no CFSR préoximo a Groelandia e na regido do Himalaia.
Na regido do Oceano Pacifico equatorial também néo € verificado maior variag@ao da T
porque modelos de complexidade intermediaria ainda apresentam alguma dificuldade em
representar o ENOS (BELLENGER et al., 2014).

Temperatura em Superficie (°C)

T T T T T T T T T
B0 405 o preon ]

Tar Média Zonal

Figura 3.1— Média zonal da 4, linha preta (vermelha) é o CFSR (CONTROL).
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3.2. PRECIPITACAO (Prec)

Até mesmo os modelos mais complexos apresentam alguma dificuldade em
representar a variavel precipitacdo (Prec), devido a sua grande variacdo espacial e
temporal, além das complexas interagdes fisicas que envolvem esta variavel. Obviamente
entdo, em modelos mais simplistas e de complexidade intermediaria essa dificuldade
também é observada. Mas, apesar das limitagcbes impostas ao compararmos o estado
médio da Prec entre o GPCP (Figura 3.3A) e o CONTROL (Figura 3.3B) observa-se que
o SPEEDY-NEMO consegue representar satisfatoriamente as principais caracteristicas
do sistema climatico que envolve a Prec. Com alguma superestimacao do CONTROL na
regido equatorial entre as latitudes 20°S e 20°N, principalmente sobre a costa oeste da
América do Sul, norte do Brasil e oeste do Oceano Pacifico. Por outro lado, o CONTROL
apresenta subestimacdo ®aec em médias latitudes em ambos hemisférios ao
compararmos com o GPCP.

Este padrdo de superestimacdo (subestimacdo) na regido equatorial
(extratropical) fica mais nitido ao compararmos as médias zonais dos dois conjuntos de
dados na Figura 3.4. A superestimac¢do do CONTROL fica ainda mais evidente proximo
da latitude de 0°, quando o aumento médio de até 1 mm por dia é observado.
Superestimacao da Prec também foi encontrado por Rauscher et al., (2011) ao comparar
o componente atmosférico do SPEEDY-NEMO com reanalises (GPCP, CMAP) e
modelos do CMIP3 para a regidao da América Central. Ainda de acordo com 0S mesmos
autores, esta diferenca na Prec esta relacionada com a representacdo da altalsubtropica
do Atlantico Norte, pois o SPEEDY n&o mostra suficientemente o deslocamento do
sistema de alta pressédo até proximo a costa do continente norte-Americano, que por
consequéncia, pode estar relacionado com uma representacdo de uma Zona de

Convergéncia Intertropical (ZCIT) mais estreita.

Ao compararmos o desvio padrdao do GPCP (Figura 3.3C) com o CONTROL
(Figura 3.3D), observa-se alta variacdo em relacdo a média principalmente na regido
centro-oeste do Oceano Pacifico no CONTROL, e também sobre a regido leste do Oceano
indico. Esta grande varia¢io nio é verificada no GPCP, no qual percebe-se uma pequena
variac&o no oeste do Oceano Pacifico. De acordo com Allan et al., (2014), estas slteracde
locais na Prec e seus extremos sdo altamente dependentes de pequenas variacbes na

circulacdo atmosférica em grande escala e em feksltegionais.
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A) Prec GPCP B) Prec CONTROL
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Figura 3.3- Precipitacdo (Prec) em mm/dis), GPCP B) CONTROL,C) Desvio Padréao para o GPCPgpara o CONTROL.
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Figura 3.4 - Média zonal da Prec, linha preta (vermelha) é o GPCP (CONTROL).

3.3. EVAPORACAO MENOS PRECIPITACAO (E-P)

Um importante componente do ciclo hidrologico é a taxa de evaporacdo menos
precipitacdo  — P) sobre os oceanos, pois grande parte da 4gua evaporada sobre os
oceanos acaba por tornar-se fonte para precipitagbes sobre os continentes. O CFSR
apresenta grandes areas sobre 0s oceanos com altas taxas posHivaR ,deu seja,
regides onde a evaporacdo é maior que a pracgutFigura 3.5A). Estas areas estao
localizadas na regido tropical, a oeste dos continentes e entre 35°N e 35°S, que sdo as
mesmas areas onde estdo situados 0s centros de alta pressao, que sao caracterizados por
condicBes de tempo estavel e céu claro.

O SPEEDY-NEMO também representa estas areas com maiores indices de
evaporacao (Figura 3.5B), porém, com valorek dd> menores ao compararmos com o
CFSR. Além da boa representacdo destas regides por parte do SPEEDY-NEMO, o
modelo indica também uma pequena diferenca no posicionamento da ZCIT, o que pode
justificar maior taxa de precipitagdo mais ao norte (em torno de 10°N) se comparado ao
CFSR.
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Figura 3.5 Evaporagdo menos precipitac&-(P) em mm.did, A) CFSR,B) CONTROL e C) Retangulos selecionados onde foram calculados os valores
daTabela 1la
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Trenberth et al., (2011) monstraram que o CFSR apresenta valores mais elevados
de E — P sobre os oceanos se comparado com outras reanalises, o que justificaria os
valores d&e— P da reanalise serem maiores do que os do modelo, principalmente na costa
do Brasil, a oeste da Africa e entre as latitudes de 0° e 20°S no Oceano Pacifico. Ainda
de acordo com esses autores, 0 CFSR apresenta taxas de P maiores que E em algumas
regides dos oceanos, 0 que pode ser observado nas altas latitudes de ambos os
hemisférios, e pode estar relacionado também com a forma que a reandlise regpresenta

diferenca entre a precipitacdo liquida e a precipitacdo na forma de neve.

Um exemplo destas maiores taxaskde P apresentadas pelo CFSR esta na
comparacao dos valoresie P de duas regides nos oceanos Atlantico e Pacifico (Figura
3.5C), pode-se observar na Tabela 3.1 que na regido do Oceano Pacifico a reandlise e o
modelo apresentam valores proximoskle P, a principal diferenca estd no Oceano
Atlantico, enquanto o CFSR indica um valor de 1,81 mm/di& deP, e o SPEEDY-

NEMO apresenta um valor de 1,35 mm/dia. O que acaba por influenciar a subtracdo dos
valores deE — P entre os oceanos Atlantico e Pacifico.

Tabela 3.1- Valores deE — P para os oceanos Atlantico e Pacifico.

evap — prec (mm/dia) Atlantico Pacifico Atlantico - Pacifico
CFSR 1,812 0,6280 1,184
CONTROL 1,346 0,5396 0,806

3.4. VENTO ZONAL PROXIMO A SUPERFICIE ( u0)

Como uma das variaveis responsaveis na distribuicdo de calor no sistema
climatico, o vento zonal proximo a superficie (u0) aparece muito bem representado na
simulacdo CONTROL do SPEEDY-NEMO. A diferenca entre o modelo e a reandlise fica
mais evidente na Figura 3.6 quando observar-se a média zonal da variavel u0. Estas
diferencas no uO em altas latitudes podem estar relacionadas a superestimagéo do gelo
marinho do SPEEDY-NEMO, o qual segundo Justino et al., (2014) pode aumentar o
contraste térmico meridional sazonal. Nota-se que as regides dos westerlies (ventos de
oeste) sdo bem nitidos em ambos os hemisférios (entre as latitudes 40° e 60°). O u0

simulado pelo modelo (Figura 3.7B) na regido citada é um pouco mais alto se comparado
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com o CFSR (Figura 3.7A) em ambos os hemisférios, principalmente na regido do jato

polar no HN, na qual a diferenca é superior a reanalise em torno dé.2 m.s

O desvio padréo do CFSR e o CONTROL indicam pequenas variagdes, enquanto

o CFSR (Figura 3.7C) apresenta maiores variacfes nas regides oeste e sul do Oceano
Pacifico e no Oceano Atlantico Norte, 0 CONTROL (Figura 3.7D) mantem variacdes
nestas regides citadas anteriormente com varia¢des discretas, e apresenta também um
aumento no desvio padrdo sobre o Oceano indico leste, no Oceano Pacifico norte e um
padrdo mais zonal em torno da Antartica, o que pode justificar os ventos mais intensos
(Figura 3.7B) em relacéo ao CFSR (Figura 3.7A). Os maiores valores encontrados para o
CONTROL no u0 médio e no desvio padrdo eram esperados, isso porque, de acordo com
Decker et al., (2012), as reanalises de um modo geral tendem a subestimar a variabilidade

da velocidade do vento.

Vento Zonal em superficie (m.s)

u0 Média Zonal

Figura 3.6 - Média zonal do u0, linha preta (vermelha) é o CFSR (CONTROL).
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A) u0 CFSR
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Figura 3.7 — Vento zonal em superficie (u0) em ™.A) CFSR,B) CONTROL,C) Desvio Padrdo para o CFS®gpara o CONTROL
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3.5. PERFIL VERTICAL DO VENTO ZONAL (u)

Avaliar o desempenho do SPEEDY-NEMO no perfil vertical é tdo importante
guanto analisar o seu desempenho proximo a superficie, para entender como o modelo
representa as interacdes e movimentos atmosféricos em diferentes niveis de pressao.

Como citado anteriormente na descricdo do modelo, o SPEEDY-NEMO
apresenta 8 niveis verticais na atmosfera e pode-se observar na Figura 3.8B que o modelo
indica boa representacéo do estado médio do perfil vertical do vento, apenas com uma
superestimacao do vento zonal préximo ao nivel de 200 hPa entre as latitudes-de 40°S
20°S, com velocidade média de 36 f.enquanto o CFSR indica uma velocidade em
torno de 30 m:$ para a mesma regido (Figura 3.8A). Este resultado apresentado pelo
Speedy esta de acordo com Kucharski et al. (2006) que indicaram uma tendéncia de
intensificacdo no HS da corrente de jato subtropical. Assim como apresentado para u0,
0s ventos de leste na regido equatorial para 0 CONTROL sdo menos intensos em todo o
perfil vertical.

Para o desvio padrdo do CFSR (Figura 3.8C) verifica-se grande variacdo entre
os niveis de 300 hPa e 200 hPa, na regido entre as latitudes de 60°S e 60°N. No
CONTROL essa variacao em altos niveis é mais moderada (Figura 3.8D), além disso, 0
SPEEDY-NEMO consegue representar bem a variacdo que ocorre em torno do perfil
vertical localizado em 60°S, assim como a variacdo que ocorre em baixos niveis proximo

a latitude de 0°.
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Figura 3.8 Perfil vertical do vento zonal (u) em m,4) CFSR,B) CONTROL, C) Desvio Padréo para o CFS®gpara 0 CONTROL.
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3.6. TEMPERATURA DA SUPERFICIE DO MAR (TSM) E COBERTURA DE
GELO MARINHO

A boa representacao da simulacdo CONTROL é verificada também na Figura
3.9, onde 0 CONTROL e o CFSR apresentam praticamente o0 mesmo comportamento ao
calcular a média zonal das variaveis. O SPEEDY-NEMO possui uma consistente
literatura sobre o seu desempenho em relacéo as variacoes de TSM (KUCHARSKI et al.,
2006; RAUSCHER et al., 2011), outras referéncias podem ser verificadas no proprio site

do modelo (http://users.ictp.it/~kucharsk/speedy-doc)html

Assim como ocorreu com aar] 0 SPEEDY-NEMO por meio da simulagéo
CONTROL representou satisfatoriamente a climatologia da TSM, ao comparar com as
variacfes do CFSR. Verifica-se comportamentos semelhantes da TSM, com valores mais
elevados na regido oeste do Oceano Pacifico e leste do Oceano indico (Figuras 3.10A e
3.10B), além do gradiente meridional nos oceanos Pacifico e Atlantico, com a TSM
diminuindo em diregc&o aos polos.

Outro componente do sistema climatico que é dificil de ser bem representado
pelos modelos € a cobertura de gelo marinho, isso porque ainda ndo existem séries
histéricas de dados observados com longos registros sobre esta variavel. Este problema
acaba por dificultar boa representacdo dos modelos climaticos globais. Mas apesar destas
limitagdes, 0 SPEEDY-NEMO consegue boa representacao da cobertura do gelo marinho
no HN, seja na concentracdo, quanto na cobertura espacial, com pequenas diferencas em
torno da Groelandia (Figuras 3.10C e 3.10D).

O SPEEDY-NEMO apresenta alguma limitagdo em representar melhor a
cobertura e concentracdo de gelo marinho no HS em torno da Antartica, mas como
mencionado antes, essa regido precisa ainda de bons conjuntos de dados observados sobre
o clima das altas latitudes no HS. A regido do Mar de Weddell é o principal ponto onde
o0 modelo apresentou alguma deficiéncia em melhor representar as caracteristicas da

cobertura de gelo marinho.

Ao verificar o desvio padrdo da TSM nas Figuras 3.10C e 3.10D, percebe-se que
a principal diferenca esta na melhor representacdo da TSM na regido equatorial do Oceano
Pacifico por parte do SPEEDY-NEMO, assim como ocorreusn&®mo mencionado
anteriormente, melhor representacdo do ENOS por parte dos modelos climaticos
intermediarios ainda é uma dificuldade encontrada, e existem diferentes razdes para que
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iSso ocorra, seja a resolucdo do modelo, as condic¢des iniciais de simulacéo, representacao
de cobertura de nuvens stratus, e, ou representacdo dos parametros atmosféricos e
oceanicos (DAVEY et al., 2002; JIN et al., 2008).

Mas em contrapartida, o SPEEDY-NEMO apresentou boa representacdo do
desvio padrédo da cobertura do gelo marinho (Figura 3.10F) ao comparar com o CFSR
(Figura 3.10E). Assim como ocorreu com a climatologia, o desvio padrédo do CONTROL
apresentou grandes variacdes na regido do Mar de Weddell, que é uma anomalia bem
diferente ao compararmos com o CFSR.

Melhorias na representacao da cobertura de gelo marinho € uma das propostas
futuras por partes dos autores que desenvolveram o modelo, para que seja possivel uma

melhor representagdo desta variavel, que atualmente necessita de melhores estudos.

a0, I I L 1 1 L 1 L | I I I

Temperatura da Superficie do Mar (°C)

T
o 20°H 40°MN BN

T'SM Media Zonal

6075 0rs 20

Figura 3.9— Média zonal da TSM, linha preta (vermelha) é o CFSR (CONTROL).
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A) TSM / Cobert. de Gelo Marinho CFSR o) Desvio Padriao TSM CFSR E) Il)esvio Paldrio ColI)ert. de (I}elo Marilnho CFSIR
| | 1 |
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B) TSM / Cobert. de Gelo Marinho CONTROL D) Delsvio Pad‘rﬁo TSMI CONTR.OL |

Figura 3.10— Temperatura da superficie do mar (TSM) em °C e cobertura do gelo marinha?drCHGR,B) CONTROL,C) Desvio Padrdo da TSM para o
CFSR,D) para o CONTROLE) Desvio Padréo do gelo marinho para o CF$Rgara o CONTROL. 5,3 8

Pagina | 43




Capitulo 3— COMPARACAO ENTRE AS REANALISES E SIMULACAO CONTROL

3.7. PERFIL VERTICAL DA TEMPERATURA DOS OCEANOS (T mar)

Semelhante ao que ocorre na atmosfera, um entendimento do perfil vertical da
temperatura dos oceanos € importante, para que se possa compreender as trocas de energia
gue ocorrem entre as camadas superiores que sdo mais aquecidas pela radiacédo solar, com
camadas mais profundas que apresentam temperaturas amenas. Foi analisado uma seccao
transversal nos primeiros 1.000 metros do perfil vertical@dan®s oceanos Atlantico e
Pacifico. Para o Oceano Atlantico foram fixadas as longitudes de 20°W e para o Oceano
Pacifico 170°W.

Como o esperado, asmaf mais elevadas foram encontradas nas camadas
superiores dos oceanos (nos primeiros 100 metros) e vai diminuindo em dire¢&o ao fundo
oceanico, no entanto, um padrdo de menor taxa de resfriamento € observadosem nivei
mais profundos do Oceano Atlantico Norte proximo a 40°N (Figura 3.11A) no LEVITUS.

O mesmo padrao é observado na simulacdo CONTROL (Figura 3.11B), embora, com um
pouco mais de intensidade, no entanto, o modelo retrata muito bem as principais

caracteristicas dandr no Oceano Atlantico.

As variacdes denkr para o0 Oceano Pacifico também s&o bem representadas pela
simulagdo CONTROL (Figura 3.11D), com um padréo de aquecimento bem definido nos
primeiros 300 metros do oceano. A diferenca entre o LEVITUS (Figura 3.11C) e o
CONTROL encontra-se abaixo de 400 metros de profundidade. No CONTROL observa-
se Tar mais frias a partir dos 400 metros e uraa: ais fria também a partir de 40°S

até latitudes proximas a Antartica.
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Figura 3.11- Seccdo vertical da temperatura dos oceanas) @m °C, figuras superiores (inferiores) para o Oceano Atlantico @ddiftada em 20°W
(170°W), A eC) LEVITUS e B eD) CONTROL.
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3.8. SALINIDADE ( ss$

Como um indicador do ciclo hidrolégico global,sas € um componente
importante na distribuicdo de calor e energia pelos oceanos por interferir diretamente na
variacdo de temperatura do mar e na evaporacao (SCHIMITT, 2008). Desta forma, € de
grande relevancia que o modelo seja capaz de representar satisfatoriamente as principais
caracteristicas da variavel.

O Oceano Atlantico apresenta como principal caracteristica sgsentre as
latitudes de 40°S até 40°N, como observado na Figura 3.12A do CFSR, enquanto no
Oceano Pacifico a principal evidéncia na caracteristicasgsasdo as maiores
concentracdes em médias latitudes em torno de 30°S e 30°N. Ja sobre o Oceano indico
percebe-se maiores valoress#sna regido oeste do oceano, junto a costa da Africa e

Asia.

A) sss CFSR

[ -

26 265 27 275 28 285 29 29.30 30.5 31 315 32 325 33 335 34 345 35 355 36 365 37 375 38

sss CONTROL

05 |

26 285 27 275 285 29 295 3 205 31 315 32 325 33 335 34 345 35 355 36 365 37 375 38

Figura 3.12— Salinidade (psu}A) CFSR eB) CONTROL.
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Um padrao muito semelhante parassé observado no CONTROL (Figura
3.11B), as diferencas ficam mais evidentes apenas no Oceano Atlantico Norte (Pacifico),
onde o CONTROL apresenta valores maiores (menorasgdestas pequenas diferencas
sobre os oceanos podem estar relacionadas a relacdd®. Como mencionado
anteriormente, o SPEEDY-NEMO apresenta tendéncia de mostrar maior precipitacdo na
regido equatorial se comparado ao CFSR (Figura 3.5B). Além disso, variagbes na
circulacdo atmosférica podem contribuir para alteracoessséDU et al., 2015). O
CONTROL indica maiores valores de u0 em altas latitudes no HN e uma reducéo dos
ventos de leste na regido equatorial (Figura 3.7B), essas variacfes alteram as circulacdes

atmosféricas e contribuem para o aumento ou reducsssda

3.9. CONCLUSOES

Dentro da sua limitagdo em representar os processos dinamicos da atmosfera, o
SPEEDY-NEMO conseguiu reproduziu satisfatoriamente as principais caracteristicas de

grande escala do sistema climético.

Ao analisar-se as médias zonais da FPrec, u0e TSM, o SPEEDY-NEMO
obteve como resultados valores muito préximos aos obtidos nas reandlises. Ocorreram
superestimacdes proximo da latitude de 40°N, devido principalmente a maior porcao de
continentes nesta faixa de latitude, o que proporciona principalmente maiores valores de

uO e Tar no resultado da simulagéo.

O SPEEDY-NEMO apresenta tendéncia em superestimar a Prec sobre a regido
equatorial, principalmente porque o modelo ndo consegue representar satisfatoriamente
bem a alta subtropical do Atlantico Norte, que por sua vez pode influereiar n
representacdo mais estreita da ZCIT, tal fato € devido principalneegi@nde

variabilidade temporal e espacial da Prec.

A boa representacdo do u0 em meédias latitudes no HS pode ser um indicio de
gue o SPEEDY-NEMO pode representar os sistemas transientes que séo grandes
responsaveis por distribuir a energia acumulada na regido equatorial (devido a maior

incidéncia de radiacao).

Assim como os demais modelos de complexidade intermediaria, o SPEEDY-

NEMO apresentou limitacbes em representar 0s processos em altas latitudes,
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principalmente por falta de maiores séries temporais, além dos intensos processos
dindmicos que ocorrem nestas regioes. Esse conjunto de fatores pode contribuir para a
representacéo pobre do SPEEDY-NEMO para o gelo marinho.

Perfis verticais da atmosfera (e do oceano) indicam a boa capacidade do modelo
em representar os niveis superiores (inferiores) da atmosfera (do oceano). No caso em
particular da atmosfera, € uma demonstragédo que a nova versdo de 8 camadas do modelo

consegue representar melhor as interacdes existentes em niveis superiores da atmosfera.

A representacéo mais eficiente de padrdes atmosféricosq@dgpor exemplo)
pode contribuir para uma melhor representacdo do componente oceanico, o que reflete

nas pequenas diferencas entre o CFSR e o0 SPEEDY-NEMS3 na
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Capitulo 4— COMPARACAO ENTRE A SIMULACAO
CONTROL E OS TESTES DE SENSIBILIDADES

4.1. VERAO AUSTRAL (DJF)

4.1.1. Temperatura do ar préximo a superficie (&)

Altos valores de & sdo observados na regiéo tropical da simulagdo CONTROL
(Figura 4.1A), com valores que superam os 30°C na regido ocidental (oriental) do Oceano
Pacifico (indico). Os valores de,Himinuem em direcdo aos polos, até atingir valores
proximos de -40°C em altas latitudes de ambos os polos. Este gradiente meridional que é
observado na simulacdo CONTROL (Figura 4.1A) com temperaturas mais altas na regiao
equatorial e diminuindo em direcdo aos polos, nao foi observado nas simula¢cdes com
sensibilidades. Pois quando altses quantidade radiac&o incidente no sistema climético
ou quando modificae a topografia de uma determinada regido, consequentemente
estariamos modificando diretamente a variacda.da T

Devido aos parametros orbitais propostos, os verdes sdo mais curtos no HS, o
gue de certa forma dificulta 0 armazenamento de energia neste hemisfério, o pouco que
€ acumulado, é perdido durante os invernos mais longos. Nas simulacées MIS31 (Figura
4.1B) e ORBIT (Figura 4.1D) o HS apresenta anomalias negativas, ou sejdueaiite
os dois experimentos foram menores, se compararmos com 0 CONTROL sobre os
continentes do HS e principalmente no setor do Mar de Weddell. Isso ocorre porque a
energia que o HN recebe durante JJA em altas latitudes aumenta quando o valor da
obliquidade é mais alto, mas durante DJF a energia diminui devido a reducédo dos dias de
inverno no HN (HUYBERS, 2006). Enquanto isso no HS os dias de verdo também
diminuem com uma maior obliquidade, influenciando na reducdoaglacdusando

também reducdo da umidade na atmosfera e no acumulo de gelo em altas latitudes.

O clima mais ameno na regido do Mar de Ross em MIS31 é uma influéncia direta
da variacéo da topografia, assim como também é observado na simulagdo TOPO (Figura
4.1C), onde notaeem TOPO uma forte anomalia positiva, com valores acima dos 5°C,

e com valores em torno de 1°C sobre as demais regides da Antartica. Esse forte

aguecimento sobre o Mar de Ross se deve ao fato da reducado da topografia nesta regiao
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que altera a taxa de lapse-rate na atmosfera (JUSTINO et al., 2014). As altesacdes
topografia geraam modificagdes no albedo nas altas latitudes. Esta hipotese tem sido
testada com o uso de modelos de circulagao geral da atmosfera. Os resultados de alguns
estudos indicam que a remocéo das camadas de gelo aumentam as temperaturas apenas
nas regides inicialmente cobertas com gelo. Além disso, se a TSM é modificada para ser
elevada apenas nas altas latitudes como condicao de inicio da simulagéo, mas inalterada
em baixas latitudes, favorece para que a atmosfera seja mais quente sobre as altas
latitudes, com alguns efeitos que se estendem para os tropicos (FEDOROQV et al., 2006).

Percebe-se que as Figuras 4.1B (MIS31) e 4.1D (ORBIT) sao praticamente
idénticas, o que reforca a hipétese de que alteracdes dos parametros orbitais exercem uma
grande influéncia no comportamento dafio HN. Um forte aquecimento € observado
sobre o leste da Russia e no Polo Norte, principalmente ao leste da Groelandia com

anomalias acima de 5°C.

Pagina | 51




Capitulo 4— COMPARAGCAO ENTRE A SIMULACAO CONTROL E OS TESTES DE SENSIBILIDADES
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Figura 4.1—- Temperatura do ar préximo a superficig)(@m °C,A) CONTROL,B) MIS31- CONTROL,C) TOPO- CONTROL eD) ORBIT- CONTROL.
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4.1.2. Precipitacao (Prec)

Alteracbes na & acabam por influenciar diretamente o regime de precipitacao
(Prec) global. As monc¢des, sul-americana e africana, que sdo comuns de ocorrer durante
o clima presente (Figura 4.2A), apresentaram reducdes significativas durante o MIS31
(Figura 4.2B) e ORBIT (Figura 4.2D). Também ocramereducdes de Prec sobre o norte
da Austrdlia, Filipinas, Vietna e ao longo da latitude de 0° no Oceano Pacifico.

Esta reducéo da Prec no oeste do Oceano Pacifico em MIS31 e ORBIT pode ser
uma consequéncia na reducéo da diferenca-lastete da TSM e pela anomalia positiva
na regido central do Oceano Pacifico tropical. Estes fatores contribuiriam para a reducéo
da Prec sobre a Asia e ao oeste do Oceano Pacifico devido ao enfraquecimento da
teleconexdo entre o Oceano Pacifico tropical e a regido leste da Asia; um panorama
inverso ao encontrado por Karami et al., (2015). Isso porque segundo Alexander et al.,
(2002) e Seager et al., (2010), alteracdes na conveccdo do Oceano Pacifico tropical
afetariam a circulacdo atmosférica nas regibes extratropicais através de teleconexdes

atmosféricas e que podem variar com o ciclo sazonal.

Por outro lado, ocorrem significativos aumentos de Prec na costa-norte
nordeste do Brasil, no Oceano Pacifico em torno das latitudes de 20°S e 20°N até a costa
oeste dos EUA, além do aumento de Prec que ocorre sobre o Oceano indico. De acordo
com Montade et al., (2015), estes aumentos da Prec podem ser uma consequéncia do
deslocamento para o norte da ZCIT, que por sua vez é influenciada pelo aumento da

Circulacdo de Revolvimento Meridional (MOC), como sera apresentado no Capitulo 6.

Percebe-se também pela Figura 4.2C que a simulacdo TOPO exerce pequena
influéncia na Prec global, com pequenos aumentos sobre o Brasil e também no Oceano
indico. De acordo com Silva (2013), as alteracdes nos padrdes de Prec séo resultados de
uma série de eventos com escalas temporal e espacial bastante diversas, de modo que as

causas dessas Prec podem ser uma interacéo de fatores locais e remotos.
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4.1.3. Vento zonal em superficie (u0)

Os fortes ventos de oeste (leste) sobre altas (baixas) latitudes sdo bem
representados na simulacdo CONTROL (Figura 4.3A). Assim como 0s ventos de oeste
sobre o Oceano Indico, que é um padréo inicial importante para a formacéo da fase
positiva do Dipolo do Oceano indico (CAl et al., 2015).

Um aumento nos ventos de oeste € observado ao longo da Russia e ao norte do
Oceano Pacifico durante o MIS31 (Figura 4.3B) e ORBIT (Figura 4.3D), até sofrer uma
reducao sobre a costa oeste do Canada e EUA. No entanto, é sobre a regid@estaro
do Oceano Pacifico a principal alteracdo no padrdo: um aumento dos ventos de leste &
observado. Essa forte anomalia positiva pode estar relacionada com a diferenca do
aquecimento do ar e do oceano. Além disso, esta alteracdo no padréo de aquecimento
ocorre junto a superficie e em altos niveis. Também observa-se uma reducéo dos ventos
de leste entre as latitudes de 0° e 20°S entre a Africa e a América do Sul, assim como a
oeste do Oceano Indico, o que segundo Deser et al., (2006), indica uma alteragio nos
padrdes de circulagdo atmosférica.

Um fortalecimento dos ventos de leste também é observado ao longo da latitude
de 40°S, principalmente sobre a América do Sul e na costa oeste da Austrdlia, além de
um anémalo aumento do u0 sobre o leste do Oceano indico em torno de 20°S. No entanto,
em latitudes acima de 40°S percebe-se um enfraguecimento do u0 em todas as simulacoes
com sensibilidade, principalmente ao longo de 60°S, além da simulacdo ORBIT, a
simulacdo TOPO (Figura 4.3C) também indica uma reducédo dos ventos de oeste em
relacdo ao CONTROL.
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Figura 4.3— Vento zonal em superficie (u0) em h.4) CONTROL,B) MIS31- CONTROL,C) ORBIT - CONTROL eD) TOPO- CONTROL.
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Este novo padrédo na circulacdo do uO que é observado nas simulacfes com
sensibilidade poderia ser um fator importante para a formacao de trens de onda sobre o
Oceano Pacifico em direcéo as altas latitudes no HN. Uma vez que, segundo Shukla et
al., (2011), esta formacédo € observada durante o periodo de inverno do hemisfério em
analise. Além disso, Justino et al., (2014) justificam que as alteracbes do u0 em altas
latitudes no HS podem estar associadas com o padrdo anémalo(Eiguras 4.1B e
4.1C) nas simulagbes MIS31 e TOPO, que modifica o gradiente térmico meridional e por
consequéncia altera a configuragdo do u0. Estas mudancas na estrutura térmica da
atmosfera estariam relacionadas com o vento térmico (JUSTINO et al., 2014), sugerindo
um enfraguecimento dos ventos de oeste em torno da Antartica, o que fica comprovado
com a reducdo significativa do jato polar e os ventos extratropicais de oeste em MIS31,
apesar do jato subtropical sofrer aumento em torno de 40°S.

4.1.4. Peffil vertical do vento zonal (u)

Os maiores valores do vento zonal foram encontrados em altos niveis [groximo
a 200hPa em ambos hemisférios em torno das latitudes de 40°N e 40°S. S&o regides
caracterizadas por fortes ventos, por estarem numa zona de transicao entre as baixas
(altas) temperaturas das altas (baixas) latitudes (Figura 4.4A).

Devido a diferenca no aquecimento entre os hemisférios durante DJF nas
simula¢des MIS31 e ORBIT, com verdes mais curtos no HS, espera-se uma alteracao no
padréo do perfil vertical do vento zonal. Como observado nas Figura 4.4B e 4.4D, os
ventos zonais ocorrem mais intensos entre as latitudes de 35°S até 15°N e entre as
altitudes de 500 hPa até 200 hPa. Este aumento do vento zonal se mantém até proximo a
superficie na regido citada anteriormente. Em contrapartida, os caracteristicos ventos
zonais em altas latitudes do HS sofrem reducdo em todo o perfil vertical e préximo a
latitude de 55°S nas simula¢des com alteragcdes nos padrdes orbitais. Esta modificagéo no
perfil vertical pode ser uma explicacdo plausivel para alteracbes nos movimentos
atmosféricos e trocas de energia entre a regido equatorial e a regido polar do HS. Além
disso, observa-se um deslocamento mais para o sul dos ventos zonais no HS, isso porque
de acordo com Toggweiler et al., (2006), em periodos interglaciais o gradiente de

temperatura pole equador é reduzido.
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Como sera analisado no Capitulo 6, quando a MOC (Figura 6.2) no Oceano
Atlantico aumenta o transporte de calor oceanico (Figura 6.4) em direcdo ao HN, a
atmosfera compensaria, retraindo a célula de Hadley. Desta maneira, a ZCIT deslocar-
ia mais para o sul, o que explica o aumento de Prec sobre o norte da América do Sul
(Figura 4.2). Estas mudancas das caracteristicas da circulacdo atmosférica tropical
também sdo encontradas na corrente de jato tropical sul (Figuras 4.4B eE6#D)

padrao encontrado é inverso ao descrito por Montade et al., (2015).

Estas duas caracteristicas da circulacdo atmosférica do HS apresentadas
anteriormente estdo, portanto, fortemente conectadas. Isto porque a corrente de jato de
nivel superior, que também esta ligada a célula de Hadley pela conservacdo do momento
angular, sendo um diagndéstico util para a andlise de interacdes na circulacao tropical-
extratropical. Isso ocorre porque segundo Montade et al., (2015), a latitude do vento zonal
maximo de 200 hPa € nao correlacionado (correlacionado) com a Prec no norte (sul) da
América do Sul (Figuras 4.4B e 4.4D).

Pode ser observado na Figura 4.4C que alteragBes na topografia da Antartica
induzzma uma reducao da circulacéo zonal entre 58&°S. Esta reducéo é observada
em todos os niveis da atmosfera, da superficie até os niveis superiores. De acordo com
Justino et al., (2014) este resultado estd em concordancia com o vento térmico e, portanto,

com o enfraquecimento do contraste térmico meridional devido a alteracéo na topografia.
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4.1.5. Temperatura da superficie do mar (TSM) e cobertura de gelo marinho

Os oceanos sdo responsaveis por armazenar grandes quantidades de energia
proveniente da radiacéo solar devido a sua maior capacidade calorifica se comparado com
0s continentes. Esta energia absorvida interage entre a superficie com a parcela de ar
adjacente logo acima dos oceanos. Durante DJF a TSM apresenta maiores valores na
regido oeste do Oceano Pacifico e sobre o Oceano indico, com valores préximos dos 30°C
na superficie (Figura 4.5A). Conforme se desloca em direcdo aos polos, gradientes de
TSM séo observados até as altas latitudes onde a baixa temperatura do ar e dos oceanos
propiciam a formacéo de gelo marinho.

Uma maior (menor) cobertura de gelo marinho é encontrado na regi&o do Artico
(da Antartica), pois € durante DJF que o gelo marinho comec¢a a aumentar (diminuir) de
area até atingir o seu maximo (minimo) em marco. Sobre boa parte do Artico os valores
de cobertura de gelo marinho sédo proximos a 100%, enquanto na Antartica as regides que
apresentam total auséncia de cobertura gelo marinho estdo no setor do Oceano Atlantico,

proximo da regido do Mar de Weddell.

Ao amalisar as diferencas entre as simulacbes com as variacdes orbitais e 0
CONTROL, a TSM apresenta valores de anomalias negativas sobre a maior parte dos
oceanos, exceto sobre altas latitudes no HN, na costa oeste dos Estados Unidos e México
em direcdo ao Oceano Pacifico central (Figuras 4.5B e 4.5D). Os valores negativos da
TSM podem ser uma resposta a configuracdo orbital imposta, uma vez que sobre as
condicBes estabelecidas ocorre um periodo de verdo (inverno) mais curto sobre o HS
(HN) e desta forma o HS ndo acumula energia suficiente durante DJF, além de contar
com invernos mais longos na sequéncia, o que segundo Huybers & Denton (2008), acaba

por afetar o balanco de radiacéo e a cobertura de gelo marinho.
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Figura 4.5 — Temperatura da superficie do mar (TSM) em °C e cobertura do gelo marinho AMCBNTROL, B) MIS31 - CONTROL, C) TOPO-
CONTROL eD) ORBIT - CONTROL.
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Um indicativo desta alteracédo de radiacéo solar incidente é a cobertura de gelo
marinho. Ocorrem reduc¢des na cobertura ao norte dos paises nérdicos, no leste da Russia
e em torno da Groelandia, o que justifica os maiores valores de TSM nas simulagdes
MIS31 e ORBIT, pois durante 0o CONTROL a cobertura de gelo marinho é maior, e com
as simulacdes de sensibilidades, o que antes era gelo marinhsetoramaberto. Desta
maneira a radiacdo que era refletida de volta para o espaco, agora é absorvida pelos
oceanos. O que também justifica o grande derretimento de gelo marinho no HN é a maior
quantidade de radiacao incidente neste hemisfério durante JJA, devido a influéncia da
precessao e obliquidade (RAYMO et al., 2006; PATTERSON et al., 2014). Enquanto no
HN o gelo marinho diminui, no HS ocorre um pequeno aumento na cobertura,
principalmente sobre o Mar de Weddell e no setor do Oceano indico, pois com verdes
mais curtos, o tempo para o derretimento deste gelo marinho é reduzido, permanecendo

entao para o inverno seguinte.

Para a simulacdo TOPO as variacdes de topografia da Antartica ndo exercem
grandes influéncias sobre a TSM e cobertura de gelo marinho (Figura 4.5C), as variacdes
de TSM nédo ultrapassam 1°C, as principais alteracdes ocorrem em torno da Antartica.
Assim como a TSM, a variacdo de cobertura de gelo marinho € minima em torno da
Antértica, com alteracGes sobre o Mar de Weddell e no setor do Oceano Atlantico. Este
resultado difere em partes dos resultados encontrados por DeConto et al., (2012). Estes
autores ao utilizam um modelo global, encontraram maior aquecimento em torno da
Antartica durante DJF. Quanto a cobertura de gelo marinho, os mesmos autores
encontraram reducdo da cobertura, principalmente na regido do Mar de Ross onde
observaram auséncia de cobertura sazonal de gelo marinho. No presente estudo também
foi encontrada certa reducdo em torno da Antartica. No entanto, verifica-se que proximo

a regiao de Mar de Ross a cobertura se manteve presente.

As diferencas encontradas no presente trabalho e no de DeConto et al., (2012)
sobre os resultados de TSM e principalmente em relacdo ao gelo marinho, podem estar
associadas aos modelos utilizados e sua representacdo de gelo marinho. Enquanto o
SPEEDY-NEMO é um modelo global que ainda necessita de um melhor aprimoramento
da representacdo do gelo marinho, o modelo utilizado por DeConto (GENESIS) € um

modelo que possui melhor representagéo do gelo marinho.

Pagina | 62




Capitulo 4— COMPARACAO ENTRE A SIMULACAO CONTROL E OS TESTES DE
SENSIBILIDADES

4.2. INVERNO AUSTRAL (JJA)

4.2.1. Temperatura do ar préximo a superficie (&)

Durante o periodo de JJA o HN recebe maior quantidade de radiac&o solar, o que
favorece o aumento daarT Acrescenta-se a isto, o fato do HN possuir uma maior
guantidade de continentes se comparado ao HS, o que acaba por contribuir ainda mais
para um maior aguecimento.

Para o periodo atual, as maiores durante JJA s&o encontradas sobre os
continentes situados entre as latitudes de 20°N e 40°N (Figura 4.6A), oadpoael
ultrapassar os 40°C em determinadas condi¢des. Quandosalbsrparametros orbitais,

a Tar aumenta significativamente sobre as regides citadas anteriormente, principalmente
sobre os continentes localizados no HN, com aumentos: gedXimos a 7°C no norte

da Africa, Oriente Médio, parte da China e sul da Russia (Figuras 4.6B e 4.6D). Sobre o
Artico ocorre aquecimento em praticamente toda a sua extenso. Por outro lado, observa-
seresfriamento sobre o Mar de Weddell nas simulagcdes MIS31 e ORBIT, o que pode
indicar uma consequéncia de alterac6es na circulacdo oceanica, ou simplesmente pela

menor quantidade de radiac&o recebida no mesmo periodo.

A grande diferenca observada naéhtre os hemisférios pode ser explicada pela
variagdo na duracao do verdo entre os hemisférios e a intensidade da radiacéo ao longo
do verdo, que é controlada principalmente pela obliquidade (FEDOROV et al., 2006;
HUYBERS, 2006). Desta forma, era esperado para a aplicacdo de fato do "padréo do
modelo de Milankovitch" que o volume de gelo global varia linearmente e de forma
coerente com alta radiacdo incidente no HN durante JJA. No entanto, a comparacéo de
dados observados com varios registros de insolagcdo mostram que, enquanto os proxies de
volume de gelo sdo dominados quase exclusivamente pela obliquidade, e a insolagéo,
durante JJA, é dominada em quase todas as latitudes, pela precessdo segundo Raymo &
Nisancioglu (2003), qualquer resposta linear do clima para a radiagédo recebida em alta
latitude do HN durante o ver&sige a forte presenca de precessao no registro geoldogico.
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Ainda de acordo com Huybers (200@)duracdo e intensidade da radiacao
recebida sdo anticorrelacionadas. Esta relacdo € um problema da precessdo no controle
da glaciacéo, pois justamente quando a Terra esta mais préxima do Sol durante o verao,
mais curta é a duracdo do verdo. Quando a intensidade da radiacdo recebidalé integra
sobre o periodo de verao, alteraces relacionadas a precessao na duracao e intensidade

guase se equivalem uma a outra e, desta forma, a obliquidade é o componente dominante.

No HS também s&o observados aquecimentos sobre os continentes, como por
exemplo, ao sul da Africa, Australia e parte da América do Sul. Anomalia positiva
também foi observada sobre a Antartica na simulacdo MIS31 e TOPO (Figuras 4.6B e
4.6C). De acordo com Justino et al., (2014) este aquecimento no oeste da Antartica e no
Oceano Austral esta associado com a maior adveccdo de ar quente devido a reducéo da
topografia na regido oeste da Antartica e o aumento do fluxo de calor oceanico devido as
reducdes na espessura de gelo marinho, e esta reducdo da areaundieedback
(albedo: gelo marinhe oceano), levando a um maior aquecimento. No entanto, como
observa-se nas Figuras 4.10B e 4.10C n&o ocorre uma reducdo do gelo marinho nas
simula¢des MIS31 e TOPO durante JJA, o que significa que este aquecimento adicional

pode ser um reflexo direto da variacdo de topografia da Antartica.

4.2.2. Precipitacao (Prec)

Com a ZCIT deslocada mais para o HN durante o JJA devido a maior incidéncia
de radiacdo neste hemisfério, a Prec também se desloca para o HN, com aumento no
regime de chuvas sobre as Américas Central e Norte e sobre a parte norte da Africa
Subsaariana (Figura 4.7A). As caracteristicas mon¢des da América do Sul que ocorrem
durante DJF ndo estdo presentes durante JJA, ficando os maiores volumes de Prec
restritos ao norte do continente.

O aumento da Prec observado sobre a China, com valores préoximos de 10
mmdia?, é influenciado por um modo dominante de variabilidade interanual que atua
principalmente durante JJA sol@®rec desta regido. Esta circulacdo é conhecida como
anticiclone (WPAC)/ciclone (WPC) do Pacifico Noroeste. O WPAC indica um
fortalecimento da alta subtropical e assim intensifica os ventos anticiclénicos em 850 hPa,

que por sua vez aumentam o transporte de umidade do Oceano Pacifico tropical ocidental
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para a regido frontal subtropical, e aumenta a Prec sobre a China, o que segundo Fan et

al., (2013), pode estar relacionado com as principais enchentes sobre esta regiao.

O aumento da radiacao incidente (MIS31 e ORBIT) no HN durante JJA contribui
para a tendéncia de aumento na Prec sobre este hemisfério, o que acaba psobrmrrer
os EUA, Africa e principalmente sobre o sul da China, com valores que superam os 12
mmdia? (Figuras 4.7B e 4.7D). Este significativo aumento da Prec sobre a China e outros
paises da Asia pode ser uma consequéncia do posicionamento mais ao norte da ZCIT,
além da alteragcdo de posicdo e aumento da area de atuacado da WPAC, que segundo Fan
et al., (2013), é conhecida por desempenhar um papel importante na variabilidade e

distribuicdo da moncdao asiatica.

Este comportamento da WPAC durante JJA é sensivel ao aquecimento na regiao
tropical do Oceano Indico (XIE et al., 2009), além do padrdo de resfriamento no Oceano
Pacifico tropical centro-oeste que € importante na formacéo e manutencédo da WPAC, isso
pode ser entendido como uma resposta para a inducédo das ondas de Rossby e variacdes
locais de TSM. O Oceano Pacifico tropical oriental, por outro lado, desempenha um papel
menos significativo neste processo (FAN et al., 2013).

Ao analisar o periodo conhecido como MIS-13 (0,5 Ma), Karami et al., (2015)
também verificaram uma ampliacdo e fortalecimento, em direcdo a Asia, da alta
subtropical no Oceano Pacifico ocidental. Esta mudanca favoreceu o aumento e a
intensidade das moncdes, trazendo mais umidade dos Oceanos Indico e Pacifico para o

leste da Asia.

As reducdes na Prec ocaa principalmente sobre o oeste do Oceano Pacifico
e leste do Oceano indico, além do litoral norte do Brasil. Esta configurac&o esta associada
a maior capacidade dos continentes em aquecer-se mais rapidamente que 0s oceanos, e
assim acabam causando um contraste térmico, e por consequéncia ocorre uma maior Prec
sobre os continentes e uma reducé&o sobre os oceanos, assim como Yin et al., (2008)

encontraram para o padrdo da monc¢ao asiatica.
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As alteracGes na Prec ocorridas por influéncia da simulacdo TOPO (Figura
4.7C), sdo menos significativas se compararmos com as outras sensibilidades; os valores
de Prec ndo ultrapassam 1 mniidise analisarmos a sua alteracdo em relagdo a
CONTROL. De acordo com Schneider et al., (2012) estas variagbes na Prec estao
relacionadas a distribuicdo dos sistemas de baixa pressao ao nivel médio do mar. Como
a modificacdo na topografia da Antartica pouco altera a pressdo atmosférica além da
regido proxima da Antértica, as variagbes de Prec ndo foram muito significativas se

comparadas as simulagbes com alteragbes nos parametros orbitais.

4.2.3. Vento zonal proximo a superficie (u0)

Os ventos zonais (u0) foram mais intensos no HS durante JJA na simulagdo
CONTROL, principalmente nas regides de altas latitudes proximas de 50°S. Estes u0 de
oeste contribuem para a formacdo dos storm-tracks, que sdo regidbes com fortes
instabilidades (Figura 4.8A). Também foram observados significatiOate leste na
regido equatorial, principalmente sobre o Oceano indico. E sobre esta regido que ocorre
um forte contraste entre os uO de oeste préoximos de 10°S e u0 de leste em 10°N, devido
ao aquecimento diferencial que ocorre entre 0 oceano e 0s continentes adjacentes.

O aumento dos u0 surge como uma consequéncia de verdes mais longos no HN
e com alteracdo na radiacdo incidente. Com este novo padrdo climatico, as principais
alteracGes ocorram na regido equatorial, com alternancias de aumentos e reducédo na
velocidade do u0. Um exemplo desta variacao € observado nas Figuras 4.8B e 4.8D sobre
os oceanos Pacifico e Indico, o que indica fortes alteragcdes na circulagéo da Célula de
Walker. Devido a sensibilidade no gelo marinho e TSM, Naish et al., (2009) sugerem que
ciclos orbitais podem regular significativamente o transporte de calor oceanico para as
altas latitudes, o que contribui para um maior derretimento do gelo marinho. Além disso,
Naish e colaboradores propuseram um mecanismo que teria ocorrido no HS durante o
interglacial do Plioceno, em gque a associa¢ao da expanséo para o sul dos ventos de oeste
e para o norte do transporte de Ekman teria sido compensado pelo aumento da
ressurgéncia de agua de fundo oceéanica mais fria e rica eno Q@e teria colaborado
para o aquecimento da atmosfera. Este feedback positivo € mantido pela forte correlagédo

entre &r e CQ em registros de amostras de gelo da Antéartica. Essa correlacdo teria
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acelerado a perda de gelo marinho e por consequéncia ocasionado alteracées no albedo,

aumentando ainda mais o0 aquecimento da atmosfera e do oceano.

O mesmo raciocinio utilizado por Naish et al., (2009) para o HS, pode ser
aplicado no nosso caso para o HN, pois a partir da analise das Figuras 4.8B e 4.8D
verifica-se uma intensificacdo dos uO de oeste mais para o norte no Oceano Atlantico,
proximo a Groelandia, além dos altos valores ggHiguras 4.6B e 4.6D) durante o
periodo de JJA.

Segundo Shukla et al., (2009), um contraste meridional € observado sobre o
Oceano Pacifico sul, com alternancias no u0, o que de certa forma pode impedir que a
energia produzida sobre as regides equatoriais sejam transmitidas para as altas latitudes
do HS.

Na simulagdo TOPO (Figura 4.8C) as variagdes no u0 ficam restritas em torno
da Antartica, com 0 aumento dos ventos na borda do continente, que também é observado
na simulacdo MIS31. O aumento do uO na simulacdo TOPO ocorre porque segundo
Deconto et al., (20073 alteracdo na topografia da Antartica favorece a intensificacao
dos ventos catabaticos provenientes do interior do continente, devido a maior diferenca

de altura na topografia.
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4.2.4. Perfil vertical do vento zonal (u)

Ventos zonais (u) em altos niveis sdo intensificados durante o JJA, o que
caracteriza a presenca de jatos de altos niveis sobre o HS, estes jatos estdo localizados
entre as latitudes de 40°S e 20°S a altura de 200hPa (Figura 4.9A).

Os jatos de altos niveis sado intensificados nas simulacdes com alteracfes de
parametros orbitais e esta intensificagéo vai até niveis proximos a superficie (Figuras 4.9B
e 4.9D). Intensos u de oeste sdo acompanhados por também u de leste na regido
equatorial, que se ampliam de 0° até proximo de 40°N, o que por sua vez também é
acompanhado por uma intensificacdo dos u de oeste no HN que se estendem até préximo
a superficie. Este aumento dos u de oeste no HN, de acordo com Mckay et al., (2012)
ocorre sob a reducdo do gradiente meridional de temperatura, que € associado com a

reducao do gelo marinho.

No caso do aumento dos u no HS, Naish et al., (2009) propuseram que mudancas
na intensidade e distribuicdo meridional da radiagcdo média anual, que é controlada pela
obliquidade, pode ter uma profunda influéncia na posicéo e intensidade dos ventos zonais

de oeste no HS.

As alteracdes na simulacdo TOPO ficaram limitadas as altas latitudes do HS
(Figura 4.9C). Esperava-se que a influéncia da topografia da Antartica poderia modificar
a circulacao atmosférica do HS como um todo. Este enfraquecimento dos ventos de oeste
em altos niveis proximo a Antartica, segundo Silva (2013), podem estar relacionados ao

menor gradiente térmico meridional na regido extratropical.
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4.2.5. Temperatura da superficie do mar (TSM) e cobertura de gelo marinho

Maiores gradientes de TSM sdo observados da regiéo tropical em dire¢céo ao Polo
Sul. Além disso, na regido tropical do Oceano Pacifico ocidental os valores de TSM
chegam proximos a 32°C, sendo esta € a regido com valores mais elevados de TSM
(Figura 4.10A). Em contrapartida, os valores encontrados em torno da Antartica sdo
muito proximo ao ponto de congelamento da dgua na latitude de 50°S. No Polo Norte este
gradiente é atenuado pelo fato de ser verdo durante JJA, desté feduaida a area de
abrangéncia do gelo marinho, possibilitando uma quantidade maior de absorcédo de
radiacéo solar dos oceanos (Figura 4.10A).

Uma significativa alteracédo ocorre ao se impor as forcantes com alteracdes dos
parametros orbitaiscom verdes mais longos e intens@maior quantidade de radiacao
gue chega ao HN faz com que as anomalias positivas da TSM fiquem proximas de 6°C ao
norte dos oceanos Atlantico e Pacifico (Figuras 4.10B e 4.10D). As anomalias positivas
se espalham até as regides equatoriais dos oceanos citados anteriormente, com anomalias
variando em torno de 1°C a 3°C, com excecado da parte oeste (leste) do Oceano Pacifico
(indico). De acordo com Raymo et al., (2006), variacbes na cobertura de gelo e TSM
ocorrem por influéncia da radiacdo recebida durante o periodo de verdo no hemisfério
correspondente, e que variagdes na TSM no Oceano Atlantico sdo consequéncias das
variacOes da obliquidade e precessao. Enquanto a obliquidade tem maior influéncia para

latitudes ao norte de 50°N, a precessdo domina para latitudes ao sul de 40°N.

Como consequéncia do aumento de radiacdo recebida no HN durante JJA, a
cobertura de gelo marinho reduz significativamente a sua area. Em condicfes normais
como as apresentadas no CONTROL, a cobertura de gelo marinho fica limitada as altas
latitudes do HN. Com as condi¢des das simulacfes MIS31 e ORBIT, esta cobertura &
guase inexistente, com valores maximos proximos de 60% de cobertura na regido do
Artico. Também é importante ressaltar que a Groelandia perde boa parte da cobertura de

gelo marinho em seu entorno devido principalmente ao aumento da TSM.

Outro fator controlado pela obliquidade é a variacdo no gradiente de temperatura
equador-polo. Este gradiente torna-se um parametro chave se o foco néo for o transporte
de calor em direcao aos polos, o que envolve um feedback negativo, mas sim o transporte
de umidade de baixas latitudes, que pode amplificar as variagbes das camadas de gelo em
altas latitudes (RAYMO & NISANCIOGLU, 2003; FEDOROV et al., 2006).
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Enquanto o HN sofre alteracfes importantes como o0 aumento da TSM e reducéo
de gelo marinho, o HS apresenta anomalias negativas de TSM das altas latitudes até
proximos de 10°S, com maiores valores negativos sobre o Oceano Atlantico (-1°C). A
cobertura de gelo marinho sofre um aumento na sua extensdo em torno da Antértica,
principalmente em torno da Peninsula Antartica e Mar de Weddell, com a sua extensao

se aproximando da América do Sul.

Estes comportamentos da TSM e cobertura do gelo marinho no HS séo, segundo
Raymo et al., (2006), um reflexo de invernos mais longos, com a menor quantidade de
radiacdo incidente sobre o HS, o que possibilita a manutencao e expanséo do gelo marinho
em torno da Antartica. Estas variacbes na TSM e gelo marinho no HS podem ser
consequéncias das grandes alteragcbes na extensdo do gelo marinho durante JJA,
possivelmente sensiveis a média anual ou a radiagdo durante JJA em altas latitudes,

exercendo uma maior influéncia direta na TSM polar e subpolar.

Assim como ocorreu durante DJF, as alteracdes de TSM e cobertura de gelo
marinho na simulacdo TOPO (Figura 4.10C), ndo sofrem grandes alteracbes se
compararmos com o0 CONTROL. Os valores de TSM né&o ultrapassam +1°C, com 0s
maiores valores sobre o0 sul do Oceano Pacifico e um pequeno aumento na concentracao
de gelo marinho sobre a regido do Mar de Ross. Pequenas alteracdes na TSM e gelo
marinho podem, segundo Silva (2013), estar associadas a uma distribuicdo horizontal do
vento em baixos niveis (enfraquecidos) e também influenciados pela reducéo da adveccéo

térmica das latitudes médias.

4.3. CONCLUSOES

Veréo austral (DJF)

Temperatura do ar £J): Invernos (verbes) mais curtos no HN (HS) favoramepara

que a Fr apresente anomalias negativas nas simulacdes com alteracdes orbitais (MIS31
e ORBIT), tal fato é influenciado pe#dta obliquidade, que favorece a menor quantidade

de radiacdo incidente durante DJF. Na simulagcdo TOPO, anomalias positivas estao
presentes sobre toda a Antartica, com anomalias positivas sobre o continente,

especialmente no setor oeste da Antéartica, com valores superando +5°C. Este padréo
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encontrado reforca o papel importante que a topografia do continente antartico exerce

sobre T, e TSM da regido.

Precipitacdo (Prec): Reducdo nas monc¢des sul-americana e africana foranagasontr
durante DJF como consequéncia da alteracdo na posicdo da ZCIT e do transporte calor
nos oceanos Atlantico e Pacifico. Esta associacdo de fatores pode ser uma causa das
anomalias negativas de Prec sobre o setor oeste do Oceano Pacifico, isso porque
alteracdes na conveccdo do Oceano Pacifico tropical afetam a circulagcdo atmosférica nas
regides extratropicais atraves de teleconexdes atmosféricas que podem variar com o ciclo

sazonal.

Vento zonal em superficie (u0): Diferencas no aguecimento entre oceanos e continentes
favorecem para alteracdes no u0, principalmente sobre o Oceano Pacifico equatorial, com
anomalias acima de 5 rt.eas simulagdes MIS31 e ORBIT. As modificagcdes do u0 na

regido equatorial pode influenciar na formacédo de trens de ondas em direcdo as altas
latitudes que estdo durante o periodo de inverno. As anomalias negativas de u0
observadas em todas as simulagcdes com sensibilidade no entorno da Antartica podem
estar associadas com mudancas no gradiente térmico meridional equador-polo, além de
alteracdes no vento térmico, que também contribui para que esta reducdo do u0 ocorra

em altas latitudes do HS.

Perfil vertical do vento zonal (u): Alteragdes no perfil vertical da atmosfera saodespera

nas simulacdes com alteracbes nos parametros orbitais, devido a diferente distribuicdo da
radiacdo solar. Com a reducdo do gradiente térmico equador-polo, ocorre um
deslocamento em dire¢édo ao polo sul dos ventos zonais e determinada intensificacdo nos
niveis superiores da atmosfera. Este comportamento pode ser uma resposta da atmosfera
retraindo a célula de Hadley, devido ao maior transporte de calor oceénico para o HN. Na
simulacdo TOPO a reducéo da topografia favorece a diminuicdo do contraste térmico

meridional entre o continente e o oceano em torno da Antartica.

Temperatura da superficie do mar (TSM) e gelo marinho: Pela condi¢do orbital imposta,

o HS tém verBes mais curtos, e desta forma ndo acumula energia suficiente para trocar
com a atmosfera. Esta reducdo na distribuicdo de radiagédo solar no HS além de favorecer
as anomalias negativas de TSM, pode contribuir para o aumento de gelo marinho em torno

da Antartica se comparado com o CONTROL. Por outro lado, em altas latitudes do HN,
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anomalias positivas de TSM contribuem para a reducéo do gelo marinho e do albedo, que

por sua vez favorecem para que ocorra um feedback positivo na regiao.

Inverno austral (JJA)

Temperatura do ar £): Aumentos significativos desdséo observados sobre o HN nas
simulagbes com alteracdes nos parametro orbitais. Devido principalmente a obliquidade,
os verdes sao mais longos e intensos, e por apresentar uma maior area continental, as
anomalias positivas ultrapassam os 5°C sobre o norte da Africa e grande parte da Asia.
Na simulacédo TOPO, assim como ocorreu em DJF, a influéncia da topografia da Antartica

€ mais local, com anomalias positivas sobre o continente antartico e o Oceano Austral.

Precipitacdo (Prec): pela diferenca de aquecimento entre oceanos e continentes,
alteracbes na Prec sdo observadas principalmente sobre a Asia, com um aumento
significativo da Prec sobre o sul da China, muito por influéncia da alta subtropical do
Oceano Pacifico e o deslocamento da ZCIT para o norte. Também devido a maior
capacidade dos continentes em aguecer-se mais rapidamente que 0s oceanos, propiciam
um contraste térmico, e por consequéncia ocorre uma maior Prec sobre os continentes e

certa reducao sobre os oceanos.

Vento zonal préximo a superficie (u0): Alteracdes na célula de Hadley na regido
equatorial nas simulagdes MIS31 e ORBIT, contribuem para significativas alteragbes na
circulacdo atmosférica. Estas modificacbes no u0 podem estar associadas ao maior
transporte de calor oceanico em direcéo as altas latitudes do HN, que pode ser uma forma
gue a atmosfera encontra para equalizar a energia do sistema, o que acaba intensificando

0S ventos nas regides equatoriais.

Perfil vertical do vento zonal (u): Intensificacdo dos jatos em altos niveis sobre as altas
latitudes do HN é observado, segundo Naish et al., (2009) mudancas na intensidade e
distribuicdo meridional da radiacdo média anual que € controlada pela obliquidade pode

ter uma profunda influéncia na posicao e intensidade dos ventos zonais de oeste.

Temperatura da superficie do mar (TSM) e gelo marinho: a associacdo de menor
cobertura de gelo marinho e maior capacidade calorifica dos oceanos, favorece para que
um forte feedback positivo ocorra sobre altas latitudes do HN, com anomalias positivas
de TSM superando os 5°C em torno da Groelandia. A cobertura de gelo marinho também

reduz significativamente sobre a regiéo do Artico. Em contrapartida, anomalias negativas
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e aumento na concentracdo de gelo marinho em torno da Antartica € uma resposta a

invernos mais longos no HS.
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Como visto anteriormente, as principais caracteristicas do interglacial MIS31
foram as alteracbes nos parametros orbitais e na topografia da Antartica, e como uma
consequéncia destas for¢cantes ocorrem alteracées no estado médio do clima, assim como
modificacdes nos padrdes de circulagcdo atmosférica e oceanica. Desta formanéale gra
importancia em analisar as respostas dos principais modos de variabilidade climatica a
este novo padrdo climatico imposto. Aqui no presente estudo, serdo analisadas as
variacdes sazonais (DJF e JJA) do ENOS.

Além dos padrdes atmosféricos, também serdo analisadas as médias anuais dos
principais componentes oceanicos responsaveis pela distribuicdo de calor e energia entre
0S oceanos e na interacdo ocearaimosfera, os componentes analisados aqui serdo a

MOC e TOC no Atlantico, Indo-Pacifico e a nivel global.

5.1. EL NINO OSCILACAO SUL (ENOS)

5.1.1. Veréo (DJF)

A dinamica e as propriedades do ENOS estédo diretamente ligadas a variacées do
estado médio do clima na regido equatorial do Oceano Pacifico, que por sua vez afeta os
processos de feedback do ENOS. Para avaliar tais variagdes no Oceano Pacifico, foram
calculadas EOF com o intuito de analisar-se o comportamento do estado médio do clima.
Foram calculadas as duas primeiras componentes principais da TSM para a regido situada
entre as latitudes de 20°R0°N e as longitudes 140°E290°E, que corresponde a regido
de ocorréncia do ENOS.

Através da EOF1 do CONTROL durante o periodo de DJF, verificarse u
padrdo de aguecimento principalmente na regido do Oceano Pacifico central, o que é uma
caracteristica comum entre os modelos climaticos globais (DESER et al., 2006). Ainda
de acordo com esses autores, as principais justificativas para que isso ocorra pode estar
relacionado com a insuficiéncia da variabilidade atmosférica, reducdo da extensao

meridional e amplitude das anomalias zonais dos ventos no Oceano Pacifico equatorial
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central e oeste, além do aumentd¢lilagua frid’ da TSM na costa da América do Sul em

direcdo ao Oceano Pacifico equatorial.

O aquecimento observado do Oceano Pacifico na simulagdo CONTROL,
caracteriza as condicdes propicias para a fase positiva do ENOS, na principal regido de
aguecimento entre 180°E e 200°E, com anomalia de temperatura em torno de 0,6°C e
variancia de 55,5%, ou seja, pelo menos a metade das variacbes ocorridas nesta regiao
estdo associadas com a fase positiva do ENOS (Figura 5.1A). Para a EOF2 (com variancia
de apenas 10,2%) forma-se um dipolo com anomalias negativas proximas a costa da

América do Sul e anomalias positivas na regido oeste do Oceano Pacifico.

Durante o MIS31 e ORBIT (Figuras 5.1B e 5.1D) a significancia da EOF1
reduziu para 47,5% e 45,2% respectivamente, havendo uma reducao na area da anomalia
positiva e um aumento da anomalia negativa, o que pode induzir a conclusdo que ocorre
reducdo dos eventos positivos do ENOS. A principal regido com anomalias positivas
também deslocou-se para o leste do Oceano Pacifico, agora permanecendo em torno de
220°E e mantendo anomalia positiva um pouco maior no MIS31. Na EOF2 das
simulacdes citadas anteriormente, destaca-se a anomalia positiva ho Oceano Pacifico
ocidental, os demais setores da regido tropical ndo apresentam grandes variacdes de TSM,
0 que de certa forma pode justificar a sua baixa variancia de 8% (9,4%) no MIS31
(ORBIT).

Esta reducdo na variancia do ENOS nas simulacdes MIS31 e ORBIT podem
estar associadas a reducdo do gradiente zonal da TSM na regido equatorial do Oceano
Pacifico. Brierley (2015) ao analisar o periodo do Plioceno também encontrou resultados
semelhantes ao apresentado neste estudo do Pleistoceno. Isso ocorreu porque durante o
Plioceno o gradiente zonal da TSM também foi reduzido, aumentando a area com valores

positivos de TSM, porém, com menor variancia.

Se ocorrem alteragcdes espaciais e intensidade nas simula¢cées com variagcdes nos
parametros orbitais, ao comparar-se a simulagdo TOPO (Figura 5.1C) com o CONTROL,
as variacoes sao insignificantes, com pequenas alteragdes nas duas componentes da EOF,

tanto nas variacdes espaciais quanto na variancia.
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5.1.2. Regressao linear (DJF)

Variac¢des climaticas que ocorrem na regido equatorial ndo ficam restritas a esta
regido. Os disturbios que ocorrem nestas regibes podem gerar consequéncias em
diferentes pontos da Terra (SHUKLA et al., 2011). E a capacidade dos modelos
climéaticos globais, como no caso do SPEEDY-NEMO, em representar corretamente a
resposta da circulacdo atmosférica extratropical em relacdo as variacdes do ENOS,
depende de diversos fatores, como por exemplo a distribuicdo espacial das anomalias de
precipitacdo tropical, a intensidade e a localizacdo das ondas estacionarias de médias
latitudes e storm tracks, além da instabilidade baroclinica relacionada aos fluxos
proximos a superficie (DEWEAVER & NIGAM, 2004; DESER et al., 2006).

Para isto, foi calculado a regressao linear simples entre a primeira componente
principal (PC1) da EOF da TSM na regido do Oceano Pacifico equatorial (utilizado na
Secc¢do 5.1.1¢ as anomalias de algumas das principais variaveis do sistema climatico
(temperatura, vento zonal em superficie, altura geopotencial em 500 hPa e precipitacao).

i) Temperatura do ar proximo a superficie (&)

A regresséo linear entre a PC1 da TSM grald CONTROL apresenta padréo
semelhante ao comportamento da TSM (Figura 5.1A) com anomalias positivas sobre a
regido oriental do Oceano Pacifico, isso porque a atmosfera se aquece primeiro nas
camadas proximas a superficie. Na Figura 5.2A nota-se um forte padrdo de aquecimento
sobre o norte da Africa, e que estende-se sobre a Peninsula Arabica e parte da Asia. Estas
anomalias positivas nas regifes extratropicais podem ser influenciadas por altera¢des na
circulacdo atmosférica local associadas com padrbes de teleconexdes do ENOS
(ALEXANDER et al., 2006; DESER et al., 2006).

Ocorre também uma influéncia das regides equatoriais no aumenidataria
de 1,0°C) préximo ao Mar de Ross na Antartica, e também sobre o Estreito de Bering no
HN. Essas conexdes sao estabelecidas através de trens de onda que se originam na regiao

equatorial e se deslocam até as altas latitudes durante o inverno boreal.

A influéncia da variacdo da TSM equatorial durante MIS31 e ORBIT € menor
nas regides da globo, se comparado com o0 CONTROL. Isso se deve ao fato da EOF1 em

MIS31 e ORBIT apresentarem menor variancia. No entanto, alguns pontos merecem
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destaque como a reducdo na area com anomalias positivas sobre a Africa, no Estreito de
Bering e Mar de Ross (Figuras 5.2B e 5.2D). Quanto as anomalias negativas, também
ocorre uma reducédo sobre grande parte do Oceano Pacifico Norte e sobre o continente
asiatico. Pequenas alteracdes ocorrem na simulacdo TOPO (Figura 5.2C), como um

aumento da anomalia sobre a Antartica.

Essa reducédo da influéncia da regido equatorial nas altas latitudes do HN nas

simulacGes com alteragbes nos parametros orbitais pode ser explicada pelo fato de que
regides equatoriais experimentam aguecimentos anémalos da TSM. E segundo Annamalai
et al., (2007), as ondas geradas dessas diferentes regides podem interagir entre si. Os
mesmos autores encontraram evidéncias para essa interacdo de ondas testando os efeitos
isolados e combinados entre o0 aquecimento na regido centro / leste do Pacifico (El Nifio)
e do Oceano Indico. O estudo concluiu que as ondas se propagam a partir de anomalias
de TSM do Oceano indico e se opdem diretamente e de forma destrutiva com as anomalias
resultantes do Oceano Pacifico equatorial, ou seja, as ondas geradas por setores com
aquecimento anémalos dos oceanos Pacifico e indico tendem a anular-se matuament

para o caso do Oceano Pacifico Norte.
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i)  Vento zonal em superficie (u0)

Na regressao entre TSM e vento zonal (u0), durante o CONTROL (Figura 5.3A)
um dipolo é formado entre os oceanos Pacifico ocidental e indico oriental. Este padréo
ocorre principalmente devido as anomalias de fluxo de calor em superficie que
contribuem para alteracdes na TSM, exceto ao longo da zona de ressurgéncenoo Oce
Pacifico oriental. No entanto, os fluxos sdo mais fracos em torno das latitudes de 10° e
resultam em pequenas tendéncias de anomalias da TSM fora da faixa equatorial. Essa
relativa reducao das anomalias de fluxo fora da zona equatorial é provavelmente resultado
da estreita escala meridional dos ventos em baixos niveis e precipitacdo (DESER et al.,
2006; HE et al., 2015).

Nas simulacdes MIS31 e ORBIT os ventos de oeste no HS ficam menos intensos
observando a regressdo com a T&Mguras 5.3B e 5.3D). Ocorreria auséncia do dipolo
observado na regido equatorial entre os oceanos Pacifico e indico, principalmente a parte
positiva sobre o Oceano indico. Esta alteracio pode estar associada ao aumento uniforme
da temperatura ao sul de 30°N. Segundo He et al., (2015), o aquecimento uniforme nos
tropicos é causado por ondas equatoriais que suavizam de forma eficiente o gradiente de
temperatura horizontal. Em contraste, o aguecimento mais intenso em altas latitudes do
HN enfraquece o gradiente de temperatura e, portanto, enfraquece 0s ventas i oest

troposfera de acordo com a lei do vento térmico.

Se a TSM aumentar nas regifes mais frias dos oceanos nas regides equatoriais,
um feedback devera ocorrer; as aguas mais aquecidas irdo causar uma diminuicdo na
cobertura de nuvens de baixos niveis, permitindo assim que mais radiacdo solar possa
atingir a superficie, o que favorece ainda mais o aumento da TSM. A TSM mais alta
também tenderd a aumentar o teor de vapor d’agua atmosférico. Este padrao de maior
aguecimento, segundo Barreiro et al., (2006), favorece o aumento do efeito estufa na
atmosfera, que por sua vez aumenta a evaporagao, o que se torna mais um feedback
positivo. Estes processos indicam que os padrbes de TSM tropicais podem ter um efeito

profundo sobre a circulacdo atmosférica e, portanto, o clima global.

Devido as alteracbes na topografia da Antartica, os ventos de oeste que
circundam a regido sao intensificados em TOPO (Figura 5.3C), devido a reducdo do
gradiente meridional existente entre o continente e oceano (JUSTINO et al., 2014).
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Estes u0 sobre o Oceano Pacifico na simulacdo CONTROL fazem parte da
chamada Circulacdo de Walker, que inicia nas aguas superficiais mais frias presentes no
Oceano Pacifico equatorial oriental, que contribuem para que os ventos de leste mais
intensos advectem umidade em direcdo a piscina quente do Oceano Pacifico ocidental,
onde a conveccdo é mais intensa. Este ar sobe no oeste do Oceano Pacifico e tende a
descer no lado oriental do Pacifico, fechando desta forma a circulagdo. Este movimento
€ acoplado a superficie do oceano e mantém o gradiente leste-oeste da TSM sendo
responsavel por reforcar os ventos zonais na regido equatorial. Estes movimentos
verticais na atmosfera estdo representados nas Figuras 5.4A (CONTROLB e 5.4
(MIS31), onde as linhas vermelhas (pretas) representam a convergéncia (divergéncia) das
parcelas de ar.

A Divergence control DJF Divergence mis31 DJF

Pressure Levels (hPa)
Pressure Levels (hPa)

Figura 5.3 Representacdo dos movimentos verticais ha atmosfera sobre a regidoaggloatori
Oceano Pacifico. As linhas continuas (pontilhadas) vermelhas (pretas) representam a
convergéncia (divergéncia). A) CONTROL, B) MIS31.
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A) regres EOF1 (sst) x u0 control (DJF) B) regress EOF1 (sst) x u0 mis31 (DJF)
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Figura 5.4 — Regressao linear simples entre a PC1 da EOF da TSM na regido do Oceano Pacifical egaatorialia do u0 para DJ&), CONTROL,B)
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iii) Altura geopotencial em 500 hPa (geop)

Quanto a regresséao entre a TSM e a altura geopotencial em 500 hPa (Figura 5.5A)
observa-se que um padrédo de anomalias positivas pode ser vista sobre a Antartica,
principalmente na regido do Mar de Ross. Segundo Wallace & Gutzler (1981), anomalias
positivas também sdo encontradas na regido entre o leste da Europa e oeste da Asia e
também ao norte da América do Norte, além de um forte centro de anomalias negativas
que é observado sobre o Oceano Pacifico norte, que se assemelha ao padréo de
teleconexao Pacific North American (PNA).

Um padrao negativo ocorre sobre o norte do Oceano Atlantico. Esta influéncia
remota do ENOS é iniciada por anomalias de fluxo de ar em superficie sobre o Oceano
Atlantico tropical é e mais forte no HN. Este processo ocorre durante DJF quando a
amplitude do ENOS no Oceano Pacifico tropical esta no maximo. Este mecanismo de
influéncia em regides remotas no HN acredita-se ser uma combinacao de alteracdes na
Circulacdo de Walker e outras teleconexdes atmosféricas (ENFIELD & MAYER, 1997,
SARAVANAN & CHANG, 2000). Um padrdo anémalo mais fraco também é observado

em médias latitudes no HS, circundando a Antartica.

Em MIS31 estes padrdes sao mantidos (Figura 5.5B), porém, a intensidade é
reduzida em todas as regides observadas no CONTROL, principalmente sobre a regiao

norte do Oceano Pacifico.

Diferentemente das demais variaveis, ocorrem algumas diferencas entre as
simulacées MIS31 e ORBIT (Figura 5.5D) para a geop, por exemplo, a reducéo da
intensidade das anomalias negativas sobre o costa oeste dos EUA, e sobre as latitudes
médias do HS (~40°S). Também ocorre uma reducdo da anomalia positiva sobre grande
parte da Antértica, exceto sobre a regido do Mar de Ross, que em ORBIT os valores

encontrados sédo mais significativos.
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A reducdo nos valores encontrados na regressdo entre a geop e a TSM das
simulacées com variagdes nos parametros orbitais pode ser uma consequéncia do
aumento de temperatura do ar e oceanos na regido tropical. Shukla et al., (2011) ao
analisarem o Plioceno, associaram que teleconexdes atmosféricas de origem tropical
apresentaram uma menor influéncia em climas extratropicais, se comparados com o clima
atual. Além disso, as reconstrucdes das séries de dados de TSMindicaram uma diminui¢éo
do gradiente meridional de temperatura, associado com a possibilidade do
enfraquecimento dos ventos de oeste em meédias latitudes. Acrescentando aos fatores
anteriormente expostos, as anomalias dos ventos de leste, que poderiam refratar as ondas
tropicais geradas em direcdo aos polos, atuam para redirecionar de volta para o equador
tais ondas e desta forma acabam bloqueando, a energia gerada nos tropicos, de alcancar

as altas latitudes.

Os padrdes da geop em TOPO (Figura 5.5C) sdo mantidos quando comparados
com o CONTROL, no entanto, se tornam mais intensos sobre as médias latitudes no HS
(anomalias negativas) e sobre a Antartica (anomalias positivas), com valores superando
14 m (JUSTINO et al., 2014).

iv)  Precipitacdo (Prec)

A regressdo com a precipitacdo (Prec) (Figura 5.6A) apresenta significativas
anomalias positivas sobre a regido central e oeste do Oceano Pacifico, o que de certa
forma coincide com a regido de grandes convecg¢des. Maiores valores de Prec ao longo
do Oceano Pacifico equatorial pode estar associado também as mudancas da ZCIT e da
Zona de Convergéncia do Pacifico Sul, que estdo diretamente relacionadas com o
aguecimento mais proximo ao equador da TSM durante DJF (DESER et al., 2006). Outras
regibes com anomalias positivas estdo presentes sobre a América do Sul, que estédo
associadas a moncéao sul-americana. Além de valores positivos de Prec encontrados entre
a costa oeste da América do Sul até a América Central.

As anomalias positivas observadas da Prec na regido oeste dos EUA podem estar
relacionados com a variagcdo do centro de baixa presséo localizado sobre a regido das
Ilhas Aleutas que se intensifica e estende-se em direcao a leste durante a fase positiva do
ENOS. Esta circulacdo anémala contribui para o aumento da Prec sobre esta regido
(MINOBE, 1997; ALEXANDER et al., 2002). Outra regido com valores positivos esta
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localizada sobre o Golfo do México e estendendo-se sobre o Oceano Atlantico Norte

influenciando até a Europa.

As anomalias negativas estéo presentes no norte da América do Sul, Austrélia e
leste do Oceano Indico. Na regi&o da costa leste da Asia as anomalias negativas de Prec
estdo relacionadas com o ar descendente do giro proveniente da alta subtropical sobre o
Oceano Pacifico, que favorece a reducdo de Prec nesta regido em periodos de EIl Nifio
(DEWEAVER & NIGAM, 2004).

Durante o MIS31 e ORBIT (Figuras 5.6B e 5.6D) as principais diferencas
observadas, ao compararmos com o CONTROL, estdo relacionadas com a reducao do
dipolo de Prec caracteristico no Oceano indico, além do aumento da Prec sobre o Oceano
Pacifico central e ao longo da metade sul dos EUA. Reducédo na Prec € encontrada sobre
o Oceano Pacifico oeste e em médias latitudes também no Oceano Pacifico. Estes

resultados séo similares aos encontrados por Shukla et al., (2009).

Os padrdes de Prec nao séo alterados durante a simulagdo TOPO (Figura 5.6C),
quando calculado a regressao entre a TSM no Oceano Pacifico equatorial, se comparados
com as alteracdes nos parametros orbitais. Isso reforca a ideia de que a alteracdo na
topografia da Antartica ndo exerce influéncia tao significativa na Prec global. Alteracdes
que ocorrem na Prec em TOPO, no entanto, s&o menos consistentes quando se procede
modificagcbes em altas latitudes ou em outras regides remotas, distantes da regiao
equatorial. Isso aconteceria por causa de interferéncia de ruidos no tempo ou por
influéncia de outros modos regionais de variabilidade climatica. Teleconexdes também
podem variar com o tempo por causa de mudancas de longo prazo na estrutura e amplitude
de anomalias de TSM ou por causa de mudancas na circulacdo atmosférica que afeta as
respostas das regides distantes da TSM tropical (DIAZ et al., 2001; MCPHADEN et al.,
2006).
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5.1.3. Inverno (JJA)

A EOF calculada para o CONTROL durante o periodo de JJA (Figura 5.7A),
apresenta uma regido de maior aquecimento localizada na regido do Pacifico central
(entre 180°E e 200°E), que se estende em direcdo a costa da América do Sul e com
variancia de 50,7%. Este posicionamento mais central encontrado na EOF, esta
relacionado com a precisdao do modelo. Segundo Jin et al., (2008), a precisao da
variabilidade da TSM simulada em modelos acoplados esta relacionada com a
representacdo do estado médio simulado. Quase todos os modelos tém problemas em
simular o estado médio do clima e o ciclo anual médio da TSM, apesar da influéncia das
condi¢des iniciais realistas. Como resultado, a simulacdo da variabilidade da TSM
interanual (e as vezes sazonal) estd também longe de ser perfeito inclusive nos melhores
modelos climaticos acoplados.

A EOF2 do CONTROL indica um padréo de dipolo, com menores valores de
anomalias positivas na costa da América do Sul, entre as latitudes de 20°S e 0° chegando
até proximo a longitude de 180°E. Um centro com anomalias negativas é observado na
regido oeste do Oceano Pacifico, a EOF2 do CONTROL apresenta uma variancia de
11,7%.

Para a simulacdo TOPO (Figura 5.7C) o padrdo foi mantido se compararmos
com o0 CONTROL, com uma pequena reducdo na variancia na EOF1. As alteracfes na
topografia do setor oeste da Antartica podem ser mascaradas por algum outro fator de
contorno. Resultado semelhante foi demonstrado por Feng and Poulsen (2014) na qual a
reducao da topografia da Cordilheira dos Andes resultou na diminui¢cdo da frequéncia do
ENOS.

A principal diferenca ocorreu na EOF2, que mostrou um padrdo de dipolo
invertido; enquanto o CONTROL indicou valores positivos proximos a costa da América
do Sul, em TOPO as anomalias positivas ocorreram no setor ocidental do Oceano Pacifico

e anomalias negativas junto a costa sul americana.

A EOF1 do MIS31 (Figura 5.7B) indica anomalias positivas que abrangem boa
parte do Oceano Pacifico central, os valores superaram os 0,6°C. Ao comparar com 0
CONTROL, os valores das anomalias do MIS31 s&o mais altas e localizadas entre 180°E
e 220°E. No entanto a sua variancia reduziu para 46,5%, enquanto que no CONTROL a
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reducao foi de 50,7%. Para a EOF2, o MIS31 apresenta um padrao de dipolo na regiao
norte do Oceano Pacifico, em torno de 20°N e sua significAncia € um pouco maior se

comparado com o0 CONTROL, chegando a 12,3%.

Durante a simulacdo ORBIT, as anomalias positivas se mantiveram na regiao
equatorial do Oceano Pacifico (Figura 5.7D). No entanto, a intensidade foi reduzida assim
como a sua variancia. Enquanto para o MIS31 ocorrem significativas anomalias positivas,
0 ORBIT apresentou um padrdo mais uniforme, porém, com menos intensidade (n&o
ultrapassando 0,55°C). Sua variancia também foi menor que nas outras simulacoes,
permanecendo em 43,9%. A EOF2 manteve o mesmo padréo indicado em MIS31, com

variancia de 14,3%.

Grande parte do interesse em estudar as variacées do ENOS durante os periodos
interglaciais que ocorreram durante o Pleistoceno e no Plioceno, sdo impulsionados pela
reducdo no gradiente zonal de TSM, que é uma expectativa que ocorra em condicdes
climéticas futuras (BRIERLEY, 2015).

Sabe-se que o enfraquecimento dos ventos de leste atua como um dos pontos
fundamentais para a formacéo da piscina de agua quente no Oceano Pacifico ocidental,
gue por consequéncia favorece a ocorréncia da fase positiva do ENOS (El Nifio). No
entanto, como visto anteriormente, ocorre também um aumento nas temperaturas do ar e
oceano em altas latitudes do HN, ocasionados pela maior incidéncia de radiagcdo neste
hemisfério. Estes fatores contribuem para distribuicdo mais uniforme de altas

temperaturas da TSM na regido equatorial do Oceano Pacifico (FEDOROV et al., 2006).

Esta distribuicdo zonal mais uniforme da TSM na regido do Oceano Pacifico
durante o MIS31 (Figura 5.7B) pode ser uma das razdes, além dos ventos de leste em
superficie (Figura 4.3B), para que ocorra uma diminuicdo na significancia da EOF1 do
MIS31. Observa-se que a TSM para o MIS31 entre as latitudes BN e entre as
longitudes 160°E- 290°E é maior se comparada com o CONTROL, com um aumento
médio de 0,5°C.
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De acordo com Shukla et al., (2009), alteracbes na convec¢do e movimentos
verticais modificam a forma de aquecimento da atmosfera nas regides tropicais. Estes
centros de divergéncia/convergéncia podem agir como uma fonte de ondas de Rossby que
transportam calor diretamente dos trépicos para altas latitudes. Ainda de acordo com 0s
autores, variacbes na TSM sdo particularmente eficazes na producdo de ondas que
influenciam climas regionais que estéo distantes do centro original da perturbacéo. Esta
influéncia é referida como uma teleconexao, e é considerada como o principal meio pelo
qual eventos como o EIl Nifio pode impactar altas latitudes. Como as teleconexdes se
movem através da atmosfera, elas podem alterar certas caracteristicas da coluna
atmosférica, tais como temperatura ou até mesmo a umidade, que por fim pode influenciar

as camadas subjacentes da atmosfera.

5.1.4. Regressao linear (JJA)

i) Temperatura do ar proximo a superficie (Tar)

A EOF1 da TSM da regido equatorial do Oceano Pacifico exerce influéncia direta
na Tar desta regido (Figura 5.8A). Outra regido que apresenta uma anomalia positiva da
Tar quando feita a regressao é sobre a América do Sul, exceto o extremo sul do continente,
ao sul de 40°S.

Destaca-se também a forte anomalia positiva sobre a regido do Mar de Ross na
Antartica e sul do Oceano Pacifico, com anomalias.d@cima de 1,0°C. Esta forte
anomalia positiva sobre altas latitudes do HS é uma influéncia direta das Ondas de Rossby
produzidas pelos centros convectivos localizados na regido equatorial dos oceanos
Pacifico e indico. Estas ondas propagam-se para as altas latitudes, principalmente durante
o periodo de inverno do hemisfério em questdo (SHUKLA et al., 2009). Ainda na
Antartica, verifica-se uma anomalia negativa sobre a regido da Peninsula Antartica, o que
pode favorecer uma formacao de dipolo entre as regides do Mar de Ross e a Peninsula,

isso por sua vez pode influenciar na formacéo da Oscilacdo Antartica.
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A) regres EOF1 (sst) x temp control (JJA) B) regres EOF1 (sst) x temp mis31 (JJA)
L ; . P 90N P | == ST | | TSI BRI | RO i | |

60N —

90S T T T T T T
0 30E 60E 90E 120E 150F 1?0 150W 120W 90W 60W 30W 0
[ - =1

0 30E 60FE 90E 120K 150FE 180 150W 120W 90W 60W 30W 0

0.7 08 056 04 03 0.2 0.t 0 0.1 0z 03 04 05 06 07
07 6 -05 04 -03 02 0.1 o [-B} 02 03 04 0s o6 o7

) regres EOF1 (sst) x temp topo (JJA) D) regres EOF1 (sst) x temp orbit (JJA)

1 PR | | T ) 1 | - 1 2k 1. 1 T 1 ! ¢ L )
90N N )
6ON
30N

0
308
60S -
e R i | R [ | R A | T

0 30E  60F 90FE 120E 150E 180 150W 120W 90W 60W 30W 0 0 30E 60E O0E 120E I50E 180 150W 120W 9S0W 60W 30W 0
[ 1
0.7 06 05 04 03 0.2 0.1 o 0.t 0z 03 04 05 06 o7 0.7 06 05 04 03 0.2 -0.1 4] (B} 02 03 04 05 06 07

Figura 5.8 — Regressao linear simples entre a PC1 da EOF da TSM na regido do Ocearm é€paforial e anomalia da,para JJAA) CONTROL,B)
MIS31,C) TOPOeD) ORBIT.

Pagina | 99




Capitulo 5— MODO DE VARIABILIDADE ATMOSFERICA

Para as simulacbes com sensibilidade (Figuras 5.8B, 5.8C e 5.8D) o padrao
apresentado nao difere muito ao que foi encontrado durante o CONTROL. Vale destacar
0 aumento do valor da anomalia positiva no Oceano Pacifico central em MIS31, e um
comportamento de anomalia positiva (negativa) mais zonal na regido do Mar de Ross
(Peninsula Antartica), principalmente a anomalia negativa em ORBIT. Ha certa reducao
no valor da anomalia positiva sobre a Ameérica do Sul, também sobre o Estreito de Bering,
além da ndo observancia de formac&o de dipolo sobre o Oceano Iindico, como foi
observado durante o CONTROL.

A forcante de Milankovitch (variagbes nos parametros orbitais) ndo envolve
apenas 0 aumento ou reducdo das geleiras em altas latitudes, mas também variacfes da
TSM na regiao tropical, mesmo que de forma discreta, como aqui apresentado. Estes
fendbmenos poderiam ser separados em algum grau de intensidade e importancia, cada um
envolvendo seus proprios processos fisicos e feedbacks, da massita que a resposta
as variacbes sazonais de radiacdo solar envolve varios fendmenos diferentes, como por
exemplo as mongdes indianas. Em outras palavras, uma explicacao para as mong¢des nao
é suficiente para outras caracteristicas do ciclo sazonal. E iguaimpreavel que os
processos gue envolvem as variacdes de camadas de gelo por influéncia da radiacao solar
incidente podem por si s6 explicam todos os aspectos que envolvem a forcante de
Milankovitch. Processos adicionais importantes sdo susceptiveis por outros fatores, como
0s ciclos biogeoquimicos, bem como as interacdes oceaatmosfera tropical
(FEDOROV et al., 2006).

ii) Vento zonal préximo a superficie (u0)

A variacdo no padrdo de anomalias da pjode ser uma consequéncia na
alteracdo no campo do vento zonal em superficie (u0). Durante 0 CONTROL e TOPO
verificou-se um nitido trem de onda sobre a regido oeste do Oceano Pacifico, iniciando
sobre o0 Japao e estendendo-se meridionalmente até a regido do Mar de Ross na Antartica
(Figura 5.9A e 5.9C). O trem de onda também é observado em MIS31 e ORBIT, porém,
com uma menor intensidade (Figura 5.9B e 5.9D). Outra caracteristica observada no
CONTROL é o dipolo formado entre o oeste do Oceano Pacifico e leste do Oceano
indico, e que por sua vez néo é representada nas simulagdes com variacio nos parametros

orbitais.
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A reducéo no trem de onda sobre o Oceano Pacifico Sul é possivel porque as
teleconexdes da regido tropical para altas latitudes sob climas mais quentes sao totalmente
bloqueadas devido as altera¢gbes nos ventos zonais (Figura 5.10B). Segundo Shukla et al
(2011), os mecanismos de teleconexdo atmosférica podem ser modificados por alteracdes
na circulacéo zonal proxima a superficie, porque ondas de Rossby exigem um forte fluxo
de oeste, isso € uma das explicagBes das teleconexdes serem mais fortes durante JJA no
HS, pois é o periodo em que o campo de fluxo de oeste € mais intenso e as condigdes sao
mais baroclinicas em altas latitudes. Caso o fluxo torne-se no sentido de leste, as ondas
tropicais sdo menos propensas a se propagarem em direcdo aos polos e seguem em direcao
ao equador. Ainda de acordo com os autores, alteracdes no fluxo em médias latitudes
podem ser consequéncias na variagdo de aguecimento entre terra / mar, o que poderia
gerar maiores anomalias de ondas estacionarias em latitudes mais elevadas, do que
causadas pelo aumento da TSM na regido tropical.

Divergence control JJA

Divergence mis31 JJA

Pressure Levels (hPa)
Pressure Levels (hPa)

Figura 5.10- Representacdo dos movimentos verticais na atmosfera sobre a regido equatorial do
Oceano Pacifico. As linhas continuas (pontilhadas) vermelhas (pretas) representam a
convergéncia (divergéncia). A) CONTROL, B) MIS31.

No CONTROL (Figura 5.10A), existem duas regides de convergéncia de vento
sobre a regido equatorial: uma entre a regido oriental (ocidental) do Oceano indico
(Pacifico), que coincide com a regido de TSM mais quente,outra regido com
convergéncia localizada proxima a costa oeste da América do Sul. Na auséncia do
gradiente leste-oeste da TSM nos tropicos os ventos alisios de superficie na regido
equatorial tornam-se mais fracos, a Circulagdo de Walker enfraquece e a divergéncia em

altos niveis é substituida por convergéncia.
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iii)  Altura geopotencial em 500 hPa (geop)

Um trem de onda zonal é observado para a regresséo entre a PC1 da TSM e a
geop (Figura 5.11A). Este trem de onda é observado circundando a Antartica, com um
grande centro de anomalia positiva proximo a regido do Mar de Ross. Geralmente estes
trens de ondas séo observados sobre o hemisfério que esta no periodo de inveérno. Esta
uma das razdes para que fracos sinais sejam observados sobre o HN.

As anomalias negativas observadas sobre médias latitudes atuam como uma
resposta a conveccado que ocorre na regidao equatorial. Esta conveccdo da origem a
subsidéncia nas regides circunvizinhas o que acaba por suprimir a convecgado nas médias
latitudes e produzir anomalias negativas como forma de compensacao (DEWEAVER &
NIGAM, 2004).

Em TOPO o trem de onda zonal € mantido em altas latitudes no HS e ocorre
também uma intensificagcdo das anomalia negativa sobre o sul do Oceano Pacifico (Figura
5.11C). Por outro lado, nas simulagdes com variagbes nos parametros orbitais (Figuras
5.11B (MIS31) e 5.11D (ORBIT)) a anomalia negativa perde forca ao sul do Oceano
Pacifico, assim como a anomalia positiva sobre o Mar de Ross. Também verifica-se que
o trem de onda em torno da Antartica desaparece nestas simulacées como uma provavel
consequéncia das alteracdes dos ventos zonais em altas latitudes, principalmente em torno

da Antartica.

A reducdo das anomalias da geop nas simulacdes MIS31 e ORBIT ocorrem
porque em climas mais quentes os gradientes meridionais de temperatura sdo muito
reduzidos em comparacgao ao clima atual, e como as ondas geradas nas regides tropicais
sdo mais propensas a se deslocar sob fortes gradientes de temperatura e ventos de oeste,
a inibicdo destas condi¢cdes faz com que teleconexdes de origem tropical sejam inibidas
de forma dréstica (TRENBERTH et al., 1998).

A anomalia negativa presente nas simulagdes CONTROL e TOPO ao norte do
Oceano Pacifico também perde intensidade quando altera-se os parametros orbitais, o que

€ um indicativo da alterag&o no sistema de ventos zonais sobre esta regiéo.
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Figura 5.11- Regressao linear simples entre a PC1 da EOF da TSM na regido do Oceano Pacifico equatorial e anomalisadil§edSp@aNTROL,B)
MIS31,C) TOPOeD) ORBIT.
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iv) Precipitacédo (Prec)

Na regressdo com a precipitacéo (Prec) em superficie, observa-se no CONTROL
(Figura 5.12A) uma regidao com altos valores positivos sobre o Oceano Pacifico central,
com uma bifurcacéo no setor oriental que se divide entre a costa oeste da América do Sul
sobre a Coldmbia e Venezuela e outra que abrange Chile, Argentina, Uruguai,iParagua
e sul do Brasil. Também ocorrem valores positivos de Prec no setor ocidental do Oceano
indico, ao sul da Peninsula Arabica e Golfo Pérsico.

As alteracdes na localizacdo e intensidade da Prec, associado com a liberacdo de
calor latente para a atmosfera também induzem mudancas generalizadas na circulacéo e
padrdes atmosféricos além do Oceano Pacifico tropical, as teleconexdes (TRENBERTH
et al., 1998; McPHADEN et al., 2006). Por outro lado, anomalias negativas sao
ercontradas principalmente sobre a regido da Malasia e Cingapura no Oceano Indico
oriental, e também sobre as médias latitudes (em torno de 20°) nos dois hemisférios do
Oceano Pacifico (McPHADEN et al., 2006).

Um aumento na area com altos valores de Prec é observado sobre o Oceano
Pacifico para o MIS31 e ORBIT (Figuras 5.12B e 5.12D) e este aumento espacial ocorre
em direcéo ao Vietna e Tailandia entre 99°R20°E. Outra regido com valores positivos
de Prec € encontrado no Oceano Pacifico oriental e estendendo-se em dire¢édo ao Brasil.

Estes resultados encontrados sdo semelhantes aos que Barreiro et al., (2006)
propuseram ao investigar o papel que a TSM tropical mais aquecida pode ter
desempenhado na alteracdo da circulagdo atmosférica em regides extratropicais. Os
autores utilizaram um modelo climatico global atmosférico e a hipétese inicial sugerida
por eles era que a auséncia de aguas mais frias provenientes de ressurgéncia no Oceano
Pacifico tropical oriental reduziria a cobertura de nuvens de baixos niveis, permitindo que

mais radiacdo solar alcance as dguas oceanicas superficiais.
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Figura 5.12— Regressao linear simples entre a PC1 da EOF da TSM na regido do Oceano Pacifico ecuatdonzlia da Prec para J3, CONTROL,B)
MIS31,C) TOPOeD) ORBIT.
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Ainda de acordo com Barreiro et al., (2006), estas aguas de superficie ainda mais
guentes, favoreceriam o0 aumentovdpor d’agua atmosférico, agindo como um feedback
positivo para um clima mais quente. Utilizando dados de TSM tropicais para conduzir
simulacdes, os autores descobriram que um colapso do gradiente de temperatura oeste
leste no Oceano Pacifico tropical levaria a formacao de duas ZCITs (ao norte e ao sul do
equador). O aparecimento desta segunda ZCIT permitiria que o0 oceano acumulasse mais
agua doce no leste do Oceano Pacifico tropical, que normalmente tem um excesso de
evaporacao. Os autores também descobriram que a circulacdo de Walker reduziria na
auséncia do gradiente oestéeste da TSM no Oceano Pacifico tropical, resultando na

reducdo de cobertura de nuvens stratus de baixos niveis.

Pequenas diferencas séo observadas entre 0o CONTROL e TOPO, principalmente
a anomalia positiva sobre o Oceano Pacifico oriental e que avanca sobre a Bacia do Prata
no CONTROL, essa anomalia perde forca em TOPO (Figura 5.12C), reduzindo a
quantidade de Prec sobre o sul do Brasil. Outra regido que sofre redugao nos valores
positivos de Prec é a regido do Oceano indico e sobre a Peninsula Arabica.

5.2. CONCLUSOES

ENOS ¢é a variagdo natural mais forte e mais previsivel do clima da Terra em
escalas de tempo de ano para ano, afetando processos geoldgicos fisicos, biolégicos e
quimicos nos oceanos e na atmosfera. E uma peca chave do complexo quebra-cabeca que
é o clima da Terra (CAl et al., 2015).

Sob condicdes climaticas de altas temperaturas do ar e dos oceanos sobre o HN,
como ocorreu durante o interglacial MIS-31, favorece uma diminuicdo da intensidade do
ENOS nestas condicBes, como observado na reducao da significancia da EOF1 nas

simulagcées MIS31 e ORBIT em ambos periodos sazonais, DJF e JJA.

Em contrapartida, como pode ser observado na EOF1 de DJF, e JJA, ocorre um
aumento na area de atuagao deste fendmeno, o que induz a maior frequéncia, como uma
condicéo de EI Nifio permanente. Esta alteragéo no padrao do ENOS afeta o clima global,
como observado nas regressodes lineares. Sobre as condi¢cdes das simulacdes MIS31 e
ORBIT, ocorre reducéo do transporte de energia da regido equatorial do Oceano Pacifico

em dire¢cao das altas latitudes.
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Neste processo ocorre como consequéncia da alteracdo no padrdo de ventos
zonais proximo a superficie, que inibe a formacao dos trens de ondas que sdo responsaveis
por transportar esta energia para as altas latitudes. Associado a redugcdo dos u0, o
enfraquecimento da altura geopotencial em torno das altas latitudes durante os periodos
de inverno de seus respectivos hemisférios também ocorre, como consequéncia da

reducado do gradiente meridional da TSM.

O regime de Prec global também sofre significativas alteracdes nas simulagdes
qgue representam as condicfes orbitais do MIS-31, como a auséncia das mong¢des sul-
americana e africana durante DJF. Em JJA, ocorre 0 processo inverso, uma intensificacao
da ZCIT na regido equatorial, colaborando para o aumento das anomalias positivas da
Prec sobre a América do Sul e regido equatorial do Oceano Pacifico.

Estudos com alteracdes orbitais que remetem a periodos interglaciais como o
MIS-31 podem ser uma ferramenta util para o entendimento do sistema oceano-
atmosfera. Apesar do GQ@a mantido fixo, estes experimentos com alteracdes orbitais
esbocam quais as respostas do sistema climatico para condicdes com maiores aumentos
de temperatura do ar e dos oceanos, que sao condi¢cfes semelhantes as projecdes do clima

futuro.
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Capitulo 6— COMPONENTE OCEANICO
6.1. SALINIDADE (ss$

Diferencas nasspodem ser essenciais para alteracoes nos padrdes de circulacéo
oceanica. Na atual climatologia, o Atlantico € mais salino que os demais oceanos (Figura
6.1A), principalmente entre as latitudes 40°S e 40°N. Porém, ao analisar as simulacdes
com alteracGes nos parametros orbitais (Figuras 6.1B e 6.1D), os maiores vasses de
sdo encontradas no Oceano Atlantico Norte, na regido do Mar do Labrador. De acordo
com Danabasoglu et al., (2014), os maiores valorsssie regidao do Mar do Labrador
estdo associados com o aumento da Circulacdo de Revolvimento Meridional @MOC)
com o aprofundamento da camada de mistura.

Outra regido com altos valores observadossdsdo observados sobre o Oceano
Pacifico Norte, se estendendo pela regido oeste do Oceano Pacifico equatorial e incluindo
grande parte do Oceano indico. Estas alteracdes sobre os oceanos indico e Pacifico podem
ser uma resposta a alteracdes na circulacdo atmosférica na regido, representada pela
Circulacdo de Walker, que esta intimamente interligada ao enfraguecimento/
fortalecimento dos ventos alisios na regido equatorial (DU et al., 2015) nas simulacdes
MIS31 e ORBIT.

Também se observa nestas mesmas figuras que menores valeessée
encontrados ao longo do Oceano Atlantico Sul e no Oceano Pacifico leste (entre as
latitudes de 0° e 30°N e entre as longitudes de 160°E e 280°E). Sobre esta regiao do
Oceano Pacifico, as alteracBes 93& estdo relacionadas com aumento da Prec nas
simulacdes com alteracdes nos parametros orbitais, pois com o aumento da Prec, a taxa

de evaporacao diminui deixando o oceano menos salino nesta regiao (DU et al., 2015).
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Figura 6.1— Salinidade (sss) em pst) CONTROL,B) MIS31- CONTROL,C) TOPO- CONTROLe D) ORBIT - CONTROL.
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Pequenas alteracbes sssdurante a simulacdo TOPO (Figura 6.1C) foram
observadas, principalmente porque a alteracdo da topografia da Antartica ndo é suficiente
para alterar as concentracéessdenos oceanos. As poucas alteragées que ocorrem nao
superam os valores de 0,2 sverdrup. E, como o0 gelo marip® é um componente que
exerce uma grande influéncia e € uma das principais variaveis que afstam este
sofre pequenas alteracbes no d&gcaba por ndo contribuir para grandes alteracdes na
sss(HAUPT & SEIDOV, 2012).

6.2. CIRCULACAO DE REVOLVIMENTO MERIDIONAL (MOC) NOS
OCEANOS

Mudancas nas teleconexdes globais devido a dinamica de grande escala sobre 0
oceanos estdo associadas a anomalias climaticas durante os intervalos glaciais e
interglaciais (MELLES et al., 2012; FORD et al., 2015). O aumento do transporte de
calor oceanico do Oceano Pacifico para o Artico, que esta associado com alteragdes no
volume de gelo da Antartica, foi o responsavel por afetar o clima no extremo oeste da
Russia durante épocas interglaciais (COLE€ThRI., 2015). Da mesmmaneira, as
mudancas na circulacdo de Walker no Oceano Pacifico equatorial entre 1,5 e 0,9 Ma
foram associadas ao aumento do transporte de calor, mas reduziu o transporte de umidade
a altas latitudes (MCCLYMONT & ROSELL-MELE, 2005).

Climas passados e atuais também tém experimentado efeitos em todo o mundo
relacionados com alteracdes no estado médio e no ciclo sazonal do Oceano Pacifico
(FORD et al., 2015). Além disso, ja foi demonstrado que os padrdes anémalos da TSM
no Oceano Atlantico e a MOC podem controlar o Oceano Pacifico equatorial através de
uma reorganizacdo da grande escala na circulacdo atmosférica tropical e vice-versa
(ALEXANDER et al., 2002; TIMMERMANN et al., 2007).

Quando refere-se a MOC, tragade um fluxo norte-sul em fungéo da latitude e
profundidade, muitas vezes integrado na direcdo leseste através de uma parte do
oceano ou do globo inteiro e representando graficamente no forma de funcao de corrente.
As linhas de corrente tipicamente mostram um movimento lento de revolvimento do
oceano, mas em grande escala espacial. A MOC pode ser facilmente diagnosticada a partir
de um modelo, e, em principio, pode ser medida no oceano (RAHMSTORF, 2006).
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Mudancas na circulacdo atmosférica, TSM e gelo marinho podem modificar a
MOC. Ha especial interesse em avaliar alteragbes na MOC relacionando-a com o
aquecimento e/ou resfriamento das aguas superficiais de altas latitudNsdeoido a
variabilidade natural e/ou antropogénica incluindo ai o aquecingéatial na parte que
concerne a origem antropica. A MOC no Oceano Atlantico € um elemento-chave do
sistema climatico, porque carrega uma quantidade substancial de calor em dire¢cdo aos
podos, e em grandes escalas de tempo desempenha um papel importante no acoplamento
do HS e HN (BROECKER, 1998).

O efeito climético ocasionado pela MOC é devido ao seu grande transporte de
calor de até 1 PW no Oceano Atlantico Norte. Célculos sugerem que esta quantidade de
calor transportado para o norte do Oceano Atlantico (norte de 24°N) deve aquecer esta
regido em aproximadamente 5K. Issaproximadamente a diferenca entre a TSM no
Oceano Atlantico Norte em comparacdo com o Oceano Pacifico Norte em latitudes
semelhantes. Ao analisar as margens do gelo marinho, € percebido que ele ndo se expande
em decorréncia das correntes quentes superficiais do setor do Oceano Atlantico em
comparacao com o Oceano Pacifico Nartgle por sua vez leva a reducédo do albedo e,
portanto, ao aquecimento (RAHMSTORF, 2006).

Na Figura 6.2A¢é mostado que o SPEEDY-NEMO reproduz adequadamente a
magnitude do ramo sul da MOC (ou seja, a Agua Profunda do Atlantico Norte (NADW,
20 Sv) em comparacdo com os dados observados (TALLEY et al., 2003). Andlises da
contribuicdo da densidade nos principais locais de formacdo da NADW demonstram que
as mudancas térmicas dominam. Os ventos extratropicais mais fortes aumentariam o
contraste vertical da temperatura na interagcéo ar-oceano, e assim, a trocaoteaadsr
atmosfera reproduz uma forte mistura convectiva, especialmente no Oceano Atlantico
Norte. A simulacdo CONTROHemonstra duas regides de ganho de densidade: a parte
oeste do Oceano Atlantico Norte e do Mar Nordico, onde massas de ar frios e seco

escoam sobre agua relativamente quente.

A distribuicdo da densidade da dgua do mar que determina os gradientes de
pressdo e desta forma a circulacdo, € em si afetada por correntes e pela Anistura.
circulacao termohalina e as correntes geradas pelo vento, portanto, interagem de modo
nao-linear e ndo podem ser separadas por medi¢cdes oceanograficas. Ha, portanto, dois

distintos mecanismos de atuacdo fisica, mas, ndo duas circulacbes exclusivamente
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separaveis. Alterar o vento alterara a circulacdo termohalina; alterando a termohalina

também ird modificar as correntes geradas pelo vento (RAHMSTORF, 2006).

A modificacdo da topografia da Antértica na simulagcdo TOPO (Figu@) 6.2
conduz a uma reducdo da taxa de formacdo da NADWIrea célula mais rasa em
comparacao com a simulacdo CONTROL. Esta variacdo pode estar associada ao aumento
de gelo marinho e por isso também pode estar associado com o aumento da salinidade e,
potencialmente, com pequenos aumentos na densidade da agua do mar na simulacao
TOPO. No entanto, as mudancas na salinidade na superficie dominam as anomalias de
densidade da agua somente sobre as margens do gelo marinho (SPEER & TZIPERMAN,
1992). O enfraquecimento da NADW na simulagdo TOPO estaria associada a reducéo de
troca de calor entre 0 oceano e a atmosfera no Mar do Labrador e Groelandia, Islandia e
Noruega (GIN) devido ao aumento de gelo marinho e insolagéo, reduzindoaassim

mistura convectiva.

Este padrdo também foi demonstrado pelas anomalias de densidade de
superficie, uma combinacdo das contribuicdes de densidade termal e halina (SPEER &
TZIPERMAN, 1992; JUSTINO et al., 2014). Também pode-se argumentar que
intensificacdo da intrusdo de agua da Antartica entre 3000-4000 m no Oceano Atlantico
norte resulta no aumento da estabilidade/estratificacdo vertical oceanica, dificultando a
conveccao oceanica. Resultados semelhantes foram relatados para as condi¢gdes do
Ultimo Méximo Glacial em que as condi¢cBes mais frias no Oceano Atlantico Norte
levaram a um fluxo NADW mais fraca (MCMANUS et al., 2004; PELTIER &
SOLHEIM, 2004).
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Figura 6.2 - Circulacdo de Revolvimento Meridional (MOC) para o Oceano Atlantico, A) CONTROL, B) MIESZINTROL, C) TOPG- CONTROL e D)
ORBIT - CONTROL.
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Durante os experimentos ORBIT e MIS31 (Figuras 6.2B e 6.2D), foi observado
que, apesar da reducdo do gelo marinho, hd aumentos de anomalias térmicas de densidade
da &gua de superficie nos principais locais de formacgéo de aguas profundas, em especial
no Mar do Labrador. Assim, a NADW nestas simulacdes foi mais profunda e intensificada
em comparacdo com a simulacdo CONTRALMOC intensificou e seu transporte de
calor associado também impediu o resfriamento no HN durante o intervalo MIS-11
(DICKSON et al., 2009). Segundo Danabasoglu et al., (2016) a intensificagdo da MOC
estaria ligada ao aumento da formacdo da &agua de fandesociado com o
aprofundamento da camada de mistura na regiao subpolar do Oceano Atlantico Norte,
particularmente na regido do Mar do Labrador, impulsionado por fluxos de flutuabilidade
de superficie e tensdo do vento, resultante de uma fase positiva persistente da Oscilacédo
do Atlantico Norte NAO).

E importante relembrar que os principais aumentossdéFifuras 4.6) e TSM
(Figuras 4.10) nas simulagdes MIS31 e ORBIT foram encontrados em altas latitudes do
HN. De acordo com Drijfhout (2015), a resposta da temperatura estaria associada com a
variacdo da MOC na regido do Mar do Labrador e entorno da Groenlandia. A agua doce
proveniente do derretimento do gelo marinho e continentalieedalensidade das aguas
superficiais, evitando que a instabilidade convectiva ocorresse. Isso faria com que
quantidades cada vez menores de agua relativamente quente fosse misturada para cima
pela conveccdo do oceano profundo e a perda de calor por conveccdo associada com a

camada atmosférica sobrejacente.

Aumentos térmicos induzidos na MOC estariam relacionados a intensificacao de
oeste do fluxo atmosférico no Oceano Atlantico norte, levando a uma forte mistura
convectiva. Também pode-se argumentar que uma menor intrusdo de agua proveniente
da Antartica no Oceano Atlantico norte resultaria em instabilidade vertical, favorecendo
a conveccao oceanica (HAUPT & SEIDOV, 2012). Além disso, o transporte de massa
para o norte entre 0-1000 m nas latitudes médias do HN foi reforcada nas simulacdes
ORBIT e MIS31 em comparagdo com o CONTROL. Scherer et al., (2008) também
sugeriram uma MOC mais intensificada durante o MIS31 utilizando dados provenientes

de paleorecontrucdes.

Uma avaliacao inicial da NADW nas simulagdes maoatnaque os 1.000 anos
de duracdo dos experimentos apresamtaima variabilidade de baixa frequéncia, com
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um pico predominante entre 30@00 anos para as simulacdes CONTROL (Figura 6.3A)

e TOPO (Figura 6.3C). Este sinal periodico foi, no entanto, ausente nas simulagées MIS31
(Figura 6.3B) e ORBIT (Figura 6.3D). Uma possivel resposta para este padrao
apresentado em MIS31 e ORBIT € que a associacdo das mudancas na circulacao
atmosférica no HN e a descarga de agua doce do gelo marinho, sejam as principais causas
para este comportamento. Naish et al., (2009) relacionaram as alteragbes na MOC e na
circulagdo circumpolar antartica com variagbes nos parametros orbitais como a
obliquidade. E, ainda de acordo com Lisiecki et al., (2008) a obliquidade exerceria forte
influéncia em circulagbes de média profundidade no Oceano Atlantico (entre-3.000
4.010 metros). Em contrapartida, os mesmos autores encontraram uma pequena
influéncia na circulacdo oceanica exercida pela precessdo. Este comportamento
apresentado sugere que a MOC no Oceano Atlantico é fortemente sensivel a outros fatores

além da variacdo no volume de gelo e forte insolacao durante JJA no HN.
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Figura 6.3 — Série temporal de 1.000 anos para a MOC no Oceano Atlantico Norte (em 40°N e nagad&uddi 1.830 m). A) CONTROL, B) MIS31, C)
TOPO e D) ORBIT.
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6.3. TRANSPORTE DE CALOR OCEANICO (TCO)

Alteracdes nas caracteristicas atmosféricas e oceanicas também produzem
modificacdes no TCO. OO no Oceano Atlantico € conduzido principalmente pela
MOC, enquanto que no Oceano Pacifico é impulsionado pela circulacdo acionada pelo
vento horizontal (FERRARI & FERREIRA, 2011). Na simulacdo TOPO (Figura 6.4C)
ocorreu uma pequena diferenca do TCO se comparado com a simulagdo CONTROL. No
entanto, nas simulacdes MIS31 e ORBIT (Figura 6.4B e 6.4D) um padrdo claro de

aumento de TCO é direcionado para o norte.

Como esperado, o aumento do TCO no Oceano Atlantico nas simulagées MIS31
e ORBIT esta relacionado com uma MOC mais intensa (DANABASOGLU et al., 2016);
no entanto, a circulacdo direcionada pelo vento também desempenha um papel
importante Na Figura 6.4B& mostrado o enfraquecimento do fluxo para o sul nos niveis
superiores do oceano (0-900 m), o que indica o fluxo para o norte mais fortedigado
circulacdo direcionada pelo vento em comparagdo com a simulacdo CONTROL. Em
latitudes médias, a intensificacdo do fluxo de oeste do vento zonal sdo sgmmado
MIS31 e ORBIT e desta forma contribuem para o TCO reforcado.

Mudancas significativas também aparecem na circulacdo atmosférica nos
tropicos e nas altas latitudes do HS. Quando a MOC (Figura 6.9ceano Atlantico
aumentam o transporte de calor (Figura 6.4) em direcdo ao HN, a atmosfera compensa,
retraindo sua célula de Hadley. Posteriormente, a ZCIT desloca-se para o sul, o que
explica o aumento de Prec sobre o norte da América do Sul (Figura 4.2B). Estas
mudancas das caracteristicas da circulacao atmosférica tropical também sdo encontradas
na corrente de jato tropical sul (Figura 4.4B). Este padrédo estabelecido € inverso ao
encontrado por Montade et al., (2015) ao estudarem condi¢cdes de resfriamento no HN,
principalmente sobre o Oceano Atlantico durante a transicdo do ultimo glacial
interglacial (21~ 10ka).
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Ao analisarseas simulacdes com alteracdes nos parametros orbitais, verificou-
se uma contribuicdo substancial do setor Indico-Pacifico as anomalias globais do TCO.
Este resultado esta em concordancia com resultados anteriores que demonstram que um
aumento previsto dodO no Oceano Artico resulta em uma melhor correspondéncia
entre os resultados de modelagem e reconstrucao climatica através de dados observados
(MCCLYMONT & ROSELL-MELE, 2005; COLETTI et al., 2015). Outro ponto que
merece destague é que as anomalias de transporte Sverdrup em MIS31 e ORBIT mostram
um aumento global em até 20% do transporte de massa no giro subtropical (25°N-50°N),
como resultado do refor¢co do wind stress. Este, por sua vez aumenta a quantidade de agua
mais fria, atingindo o Oceano Pacifico norte nas simulagdes MIS31 e ORBIT. Da mesma
maneira, as células subtropicais/tropicais anémalas entre 10°N-25°N contribuem para

aumentar a ressurgéncia equatorial.

Isso resultaria em um aumento notavel na circulacao termohalina (Figuras 6.5),
devido a mudancas de densidade no Oceano Pacifico que estdo ausentes no CONTROL.
Mudancas de salinidade da superficie associadas com a Prec reduzida no oeste do Oceano
Pacifico também estdo em concordancia com as esai@nsidades nas simulacdes
MIS31 e ORBIT.

O aumento do TCO pelos giro oceanicos e/ou pela circulagdo termohalina sao
consideradas como hipo6teses para o aumento da TSM em altas latitudes do HN durante o
Pleistoceno (RAYMO et al., 1996; RAVELO & ANDREASEN, 2000; BARREIRO et
al., 2006). No entanto, Kim & Crowley (2000) contestam esta versdo apresentada e
propdem que o aumento da circulagdo termohalina foi uma resposta e ndo a causa do
aguecimento em altas latitudes. Posteriormente, Haywood & Valdes (2004) né&o
encontraram um aumento significativo do TCO em relagéo aos dias atuais, ao utilizarem

simulacées com um modelo acoplado.

Os resultados apresentados nas Figuras 6.4 sugerem que os altos valores de TSM
encontrados em altas latitudes do HN, mais do que a reducdo do albedo, apidaram

manter as condi¢des quentes do Pleistoceno.
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Figura 6.5— Circulacdo de Revolvimento Meridional (MOC) para o Oceano Pacifico, A) CONTBMIS31- CONTROL, C) TOPQG- CONTROL e D)
ORBIT - CONTROL.
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O TCO ¢ afetado pelas alteracées que ocorrem com a MOC. Um resfriamento
das 4guas superficiais nos extratropicos (Figuras 6.2 e 6.5), provoca uma redu¢do no
gradiente de densidade meridional em superficie entre baixas e altas latitudes, e este novo
padrdo pode reduzir o transporte de calor. Isto € verdade para a componente profunda e
lenta da termohalina, que compde a circulacdo cujas mudancas afetam principalmente o
clima do Atlantico Norte (MANABE & STOUFFER, 1995), assim como para a
componente rapida e superficial, cujas mudancas afetam principalmente os trépicos. Um
resfriamento suficientemente grande nos extratropicos poderia induzir a uma condicao de
El Nifio permanente (FEDOROV et al., 2004).

Fedorov et al., (2006) realizaram calculos utilizando um modelo de circulagédo
geral oceénico e concluiram que tal resfriamento nas regides extratropicais poderia
reduzir o gradiente zonal da TSM ao longo do equador, reduzir o transporte de calor em
direcdo aos polos e aprofundar a termoclina equatorial. Ainda de acordo cem esse
autores, quando o fluxo de &gua doce sobre os oceanos exceder um limiar pré-
determinado, o gradiente zonal da TSM desapareceria e condigcbes permanentemente
guentes prevaleceriam nos trépicos. Assim, estes calculos representam uma potencial

condicdo para a manutencédo de um EI Nifio permanente.

O surgimento de aguas superficiais frias nas zonas de ressurgéncia equatoriais
conduzem a feedbacks que afetam a resposta da TSM tropical em relacéate t@ca
Milankovitch. Os ventos influenciam a TSM, porque eles sopram de regifes frias em
direcéo as regifes quentes ao longo do equador, onde a forca de Coriolis desaparece. Esta
condicao implica numa interacdo positiva entre o oceano e a atmosfera, que também é
conhecido como feedback de Bjerknes (FEDOROQV et al., 2006). Em situagdes de El
Nifio, o feedback TSM-vento depende de uma redistribuicdo adiabatica das aguas
superficiais mais quentes. Em escalas de tempo muito longas que envolve a diabatica,
movimentos verticais da termoclina influenciam a resposta climéatica a variagcdes da
obliquidade (PHILANDER & FEDOROV, 2003). Durante os periodos em que a
obliquidade e o aquecimento solar em altas latitudes sdo maximos, ocorre a reducao da
perda de calor do oceano para a atmosfera, o que pode induzir a um aprofundamento da
termoclina equatorial e uma tendéncia para condi¢cfes de EIl Nifio. Isso s6 é possivel em
escalas de tempo suficientemente longas para que 0s oceanos tropicais se adaptem as
mudancas nas altas latitudes do HN (FEDOROQYV et al., 2006).
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6.4. CONCLUSOES

O fortalecimento da MOC nos oceanos Atlantico e Pacifico associado com um
maior transporte de calor para o HN exercem um papel fundamental no sistema climatico.
Séao importantes meios de transportes de calor e energia acumulados na regido equatorial

e que sao direcionados para altas latitudes do HN.

Como uma das consequéncias na alteracdo da MOC e TOC, maiores valores de
ssssao encontrados no Oceano Atlantico Norte. No caso do Oceano Pacifico, os maiores
valores desssestdo associados com alteracdes na circulacdo oceéanica e transporte de

calor, além de alteracdes de Prec sobre a regido tropical.

Simulacbdes de longo prazo sdo necessarias e importantes para melhor
compreensao da dinamica que existe na interface oeeatmosfera. Como o oceano
responde de forma mais lenta as alteracfes impostas, muitas vezes alguns ciclos naturais

nao séo captados em simulac¢des de curto prazo.
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