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1. INTRODUCAO

Neste trabalho a circulagio de Walker em torno do Pacifico equatorial é
idealizada em duas dimensdes (plano xz) usando-se modelos numéricos. Inicialmente, usou-se
um modelo oceanico para simular o perfil médio de temperaturas e a termoclina em torno do
Pacifico equatorial e estudar a resposta do oceano as variacdes no estresse do vento e as
variagdes no forcante de nuvens. Depois se usou um modelo atmosférico, forcado com um
gradiente zonal constante de temperaturas da superficie do mar, para se reproduzir uma
complexa estrutura fisica equivalente, em muitos aspectos, a circulacio de Walker e se
estudar a influéncia das nuvens sobre os fluxos radiativos na superficie do oceano. E
finalmente, foi feito o acoplamento entre os modelos atmosférico e oceanico. Com este
acoplamento foi estudado a influencia da precipitacdo (convec¢do) na camada de mistura
oceanica com a temperatura da superficie do mar calculada dinamicamente pelo modelo
oceanico. O trabalho estd dividido da seguinte forma: o capitulo 2 trata dos processos fisicos e
interacdes na circulagdo de Walker, como sua dindmica, interacdo com a microfisica e
influéncia das nuvens sobre os fluxos superficiais de radiacdo. O capitulo 3 traz a descri¢dao
dos modelos utilizados, as equacdes resolvidas e as parametrizagdes fisicas. O capitulo 4 trata
das simulacdes feitas exclusivamente com o modelo oceanico. O capitulo 5 trata das
simulagdes com o modelo atmosférico. O acoplamento entre os modelos atmosférico e
oceanico e as simulagdes feitas com o modelo acoplado € tratado no capitulo 6. As conclusdes

sdo descritas no capitulo 7.



2. A CIRCULACAO DE WALKER

Chama-se de circulagdo de Walker a célula termicamente induzida que existe nas
vizinhangas do equador com movimento ascendente no oeste do Pacifico e centrado em torno
de 130°E-140°E e movimento descendente no leste do Pacifico e centrado em torno de
140°W-90°W (Walker, 1923). Abaixo de 700mb o vento zonal sopra de leste para oeste. Entre
100 e 400mb os ventos sopram de oeste para leste. O vento zonal costuma ser pouco intenso
entre 400 e 700mb. A figura 2.1a d4 um idéia da descri¢ao acima. Esta descri¢do é, contudo,
um perfil médio ja que esta circulacdo apresenta forte variabilidade interanual: o centro do
movimento ascendente, regido de intensa conveccdo no Pacifico Oeste, situava-se em Janeiro
de 1985 em torno de 140°E e em Janeiro de 1987 (El-Nifno) em torno de 180°E. Inicialmente a
circulacdo de Walker referia-se apenas a célula sobre o Pacifico Equatorial (Bjerknes,1969).
O termo foi ampliado para incluir a circulagdo equivalente sobre o Oceano Indico, ilustrada na
figura 2.1b. O presente trabalho, no entanto, trata apenas da célula sobre o Pacifico equatorial.
Apesar de apresentar grande variabilidade sazonal, interanual e até interdecadal, existe uma
caracteristica comum nestas circulacdes equatoriais: 0 movimento ascendente (convec¢ao) no
oeste se dd sempre sobre a regido de 4guas mais quentes enquanto o movimento descendente
ocorre sobre as dguas mais frias no leste. Esta circulacdo de grande escala ndo pode, no
entanto, ser vista como um circuito fechado ja que sobre ela se sobrepde a circulacdo de
Hadley, que € um fluxo meridional de grande escala, ou seja, uma parcela que se desloca ao
longo do Equador é impulsionada para longe do Equador por ventos meridionais. Em razdo
disto s6 € possivel entender a circulagdo de Walker em termos estatisticos. O gradiente zonal
de temperatura da superficie do mar (TSM) em torno do Equador mantém a circulagdo, esta,
por sua vez, ajuda a manter o gradiente de TSM. A circulagdo de Walker nao €, portanto, um

fendmeno atmosférico isolado mas um complexo fendmeno acoplado oceano atmosfera. Na



secdo seguinte descrevemos com maiores detalhes o papel do gradiente zonal de TSM na

manutencao desta circulagdo.

2.1 O papel do gradiente zonal de TSM

A circulagdo de Walker estd fortemente relacionada com o gradiente zonal de
TSM que existe no Pacifico equatorial. Antes de se entrar nos pormenores desta relagdo, € ttil
tentar entender o porqué da existéncia desta assimetria zonal na TSM. Em termos
climatolégicos, o leste do Pacifico equatorial é mais frio (24-25°C) e o oeste mais quente (28-
30°C). Isto se d4, provavelmente devido  distribui¢do dos continentes que influenciam os
ventos que forcam os oceanos. Se os continentes nao existissem nao teriamos esta assimetria
zonal na TSM. A presencga do continente € responsavel pela reducao da magnitude dos ventos
no Pacifico Oeste, reduzindo tanto a ascendéncia das dguas frias localizadas abaixo da
termoclina, fendmeno conhecido como entranhamento, como o fluxo de calor latente na
superficie do oceano, o que representa uma tendéncia ao aumento da TSM. No leste a
presenca da América do Sul induz, na maior parte do ano, a convergéncia de fortes ventos de
leste para oeste o que intensifica o entranhamento de dguas frias por baixo da termoclina e
aumenta o fluxo de calor latente na superficie. A presenca dos Andes bloqueia parte dos
ventos quentes de leste vindo da América do Sul, ajudando a manter a inversdo de
temperatura no leste, o que facilita o surgimento de estratocimulos (Xu et al., 2004). Estes
fendmenos representam uma tendéncia a redu¢do da TSM. A presenca dos continentes €, pelo
descrito acima, um forte determinante do perfil zonal de ventos que forcam o oceano,
aumentando/reduzindo o fluxo de calor latente do oceano para a atmosfera e os fluxos entre a
camada de mistura ocednica e as dguas mais profundas. Estas variacdes zonais no vento e no

fluxo de calor latente representam um importante for¢cante da TSM nos Trépicos.



A figura 2.2 mostra a climatologia para a temperatura das dguas equatoriais (COADS)
entre 150°E e 90°W. Observa-se que as dguas mais quentes encontram-se no Pacifico Oeste e
as mais frias no Pacifico Leste. A regidao de dguas quentes no oeste é conhecida como Poca
Quente. A regiao de 4guas frias no leste é conhecida como Pog¢a Fria. Embora um
considerdvel gradiente de temperatura exista na Poca Fria, estes gradientes zonais nos
Trépicos ainda sdo pequenos quando comparado com os gradientes meridionais, mas sao
suficientes para produzir um forte gradiente de pressdo entre leste e oeste. O gradiente zonal
de pressdo, por sua vez, é, em parte, responsavel pelos ventos de leste em baixos niveis na
atmosfera. Os ventos de leste induzem o gradiente de TSM. Como foi dito na secdo acima, o
fendmeno € complexo e acoplado, sendo dificil dizer se o gradiente de TSM induz os ventos
ou se os ventos induzem o gradiente de TSM. Vale ressaltar que este gradiente apresenta

variabilidade em vérias escalas de tempo que nao sdo tratadas neste trabalho.
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Figura 2.1. (a) Climatologia dos Ventos na Circulacdo de Walker. Dados de reandlise (NCEP). A

componente vertical da velocidade no grafico € —100 vezes a velocidade vertical dada em coordenadas de

pressao

(Pals).
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Walker nas vizinhancas do Equador.
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Figura 2.2. Temperatura da dgua (Climatologia) em Celsius (COADS) em corte feito entre 150°E e

90°W ao longo do Equador até a profundidade de 400m.

A distribuicdo da convecgdo nos Tropicos estd fortemente relacionada com a
TSM j4 que a maior parte da conveccdo profunda tropical ocorre em dguas com TSM acima
de 28°C. A convecgdo tropical € idealizada em dois tipos de nuvens: nuvens profundas
precipitantes € nuvens baixas ndo precipitantes. As nuvens ndo precipitantes umedecem a
camada de mistura tropical. A convergéncia horizontal dos ventos imidos sobre as dguas mais
quentes do oceano faz surgir as nuvens profundas e precipitantes. Na Poca Quente, com TSM
entre 28-30°C, predomina este tipo de nuvem, sendo uma regido de baixa pressdo com intensa

ascendéncia e forte convergéncia de umidade. A Poca Fria € uma regido de forte subsidéncia



de ar relativamente seco e caracteriza-se pela predominancia de estratocimulos (figura 2.3),

sendo uma regido de alta pressao e forte divergéncia de umidade.

2.2 Dinamica da célula de Walker acima da camada de mistura

A célula de Walker é esquematizada na figura 2.3. A regido 3 da figura

corresponde a regido das torres convectivas, onde encontramos os intensos ascendentes que

caracterizam a convecgdo profunda. Dentro dos ascendentes (W T na fig. 2.3), grande parte
da umidade condensa e precipita, a umidade restante sofre desentranhamento na troposfera

superior, em sua maior parte na tropopausa (U, na fig. 2.3). O desentranhamento médio nas

torres convectivas ocorre em aproximadamente 200 mb, onde a razdo de mistura € menor do
que 0,1 g/kg (razdo de mistura da dgua saturada em relacdo ao gelo). Este ar relativamente
seco sofre subsidéncia na regido 4 da figura. Esta regido € caracterizada pela baixa umidade

relativa, lenta subsidéncia de larga escala e auséncia de convecg¢do. A extensdao horizontal da

camada de mistura abaixo da regiio 3 (regido 2 da figura 2.3) é simbolizada por L Te

equivale a Poca Quente na célula de Walker. A extensdo da camada de mistura abaixo da

regido 4 (regido 1 da figura 2.3) é simbolizada por L { e equivale a Poca Fria. No topo desta
regido tem-se a formacdo de estratocimulos sobre as dguas mais frias no leste e ctimulos
sobre as dguas mais quentes na vizinhanca da Pogca Quente. Usando-se a equacdo da

continuidade:

LTwT+Llwl=0 [2.1]

e o fato de que |W TI >>IW U, ou seja, na regido 3 os ascendentes sdo bastante intensos e na

regido 4 a subsidéncia é bastante lenta, pode-se concluir que a camada de mistura situada
abaixo da regido de subsidéncia, regido 1 da figura, é relativamente mais extensa do que a

regido sob os ascendentes: regido 2;



Li>>L7T [2.2]

ou seja, a regido de fortes ascendentes no oeste cobre uma extensdao menor do que a regido de

lenta subsidéncia no leste.

tropopausa

LT L

-l

Figura 2.3. Representacdo esquemdtica simplificada da circulagdo de Walker sobre o Pacifico
Equatorial. A regido 1 representa a camada de mistura localizada sobre as dguas mais frias do leste.
A regido 2 €é a camada de mistura abaixo da regido de forte convecgdo (regido 3). A regido 2 é um
centro de baixa pressdo para onde temos forte convergéncia de umidade proveniente da regido 1. A
forte convergéncia de umidade na regido 2 produz intensos ascendentes na regiao 3 que, por sua vez,

induzem a subsidéncia de larga escala na regido 4. A velocidade vertical na regido de intensa
conveccao (W T )é cerca de uma ordem de grandeza maior do que a velocidade vertical na regido de

descendéncia (W d ).

Os gradientes horizontais de temperatura nos trépicos acima da camada de mistura s@o
pequenos em comparagdo com os gradientes em latitudes elevadas (Schneider, 1977).
Admitindo-se, portanto, que acima da camada de mistura a temperatura potencial € funcao

somente da altura e desprezando-se, em uma aproximagdo de primeira ordem, a adveccao
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horizontal, a equacao termodinamica para a regido de convecgdo (regidao 3 da figura 2.3) fica

(Betts e Ridgway, 1988)
WTﬁZ—QR+§C [2.3]
dz

Aqui, € € a temperatura potencial, Q,a taxa de esfriamento radiativo e Q. € a soma da taxa

de aquecimento/esfriamento convectivo devido a condensagdo, evaporacdo, deposi¢do e
sublimacdo e ao fluxo vertical turbulento associado a correlacio entre temperatura e
velocidade vertical. Este dltimo termo, o termo convectivo, €, em geral, o de mais dificil
parametrizacdo em modelos numéricos e constitui a maior fonte de incertezas nos resultados
destes modelos. As barras na equacgdo [2.3] caracterizam o estado médio em uma aproximagao
de primeira ordem. Nesta equacdo observa-se que na regido 3 o balanco termodinamico se da
entre esfriamento adiabdtico que ocorre quando a parcela de ar ascende para niveis mais
elevados, reduzindo sua energia interna as custas da expansdo (a expansdo/compressdao
adiabdtica estd inserida na defini¢do de @, ndo aparecendo explicitamente na equacgao [2.3]), o

esfriamento radioativo e o aquecimento convectivo (condensacao do vapor saturado). Como

na regido de subsidéncia acima da camada de mistura (regido 4 da figura 2.3) a convecgdo é
ausente, Q. =0, o balango termodindmico se d4 entre o aquecimento adiabatico (devido ao

movimento vertical p/baixo) e o esfriamento radioativo (que ocorre pelo fato deste
movimento ser bastante lento, o que o coloca dentro da escala de tempo em que a radiagdo

tem grande relevancia):

wil ﬁ=—QR [2.4]
dz

O balango térmico no Pacifico Leste Tropical, onde a TSM € mais baixa, se d4, portanto, entre
radiacdo e subsidéncia. Da equacdo [2.4] conclui-se que a velocidade da subsidéncia de larga
escala que existe no Pacifico Leste Tropical é determinada pelo balanco termodinamico. O

resfriamento radioativo tipico de céu claro nesta regido é da ordem de 2K/dia.
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2.3 As Nuvens na Circulacao de Walker

As nuvens exercem um papel fundamental na dindmica da Circulagdo de Walker
através de uma influéncia direta sobre a quantidade de radiacdo que atinge a superficie do
mar. Existe uma clara transi¢do das nuvens no Pacifico Equatorial, no sentido de leste para
oeste. No leste, nas dguas mais frias, temos a formagao de estratocimulos (regido 1 da figura
2.3). A medida que o ar advecta em direcio s dguas mais quentes, ocorre desacoplamento,
aprofundamento da camada de mistura e reducdo da cobertura de nuvens (figura 2.4). A
subsidéncia é mais fraca nesta regido e a presenca de cimulos € comum (centro da figura 2.3).
Finalmente nas dguas mais quentes da célula de Walker temos o regime de convecgao
profunda caracterizado por ascendéncia de larga escala. Esta imagem descrita aqui €, no
entanto, um perfil médio com uma grande variacdo sazonal. Na subsecdo seguinte temos uma

descricdo mais detalhada deste perfil médio.

2.3.1 Camada de Mistura no Leste

No topo Camada de Mistura acima da Poca Fria (centro e lado direito da figura
2.3) temos a formacdo de nuvens baixas, que consistem de estratos, estratocimulos e cimulos
(topo acima de 680mb). No topo destas nuvens temos a camada de inversdo (Figura 2.4).
Nesta camada, que € bastante estdvel, ocorre uma mudanca brusca de temperatura, sendo
maior do que 10~15°C, em uma distancia vertical que pode ser menor do que 50m. O ar que
sofre subsidéncia de larga escala apresenta também mudancga brusca na umidade ao passar
pela inversdo: a razdo de mistura média pode passar de 1g/kg, acima da inversdo, para 6-
7g/kg, abaixo da inversdo. Toda esta umidade abaixo da inversdo provém do oceano. Uma

combinacgdo de turbuléncia e convecgdo rasa mantém a camada de mistura bastante umida,
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apesar do ar seco da subsidéncia. Quando se subestima os estratocimulos no leste, temos um
efeito dramético na previsao da TSM. Por exemplo, a TSM na costa do Peru aumenta em até
5°C quando a quantidade de estratocimulos € subestimada (Ma et al., 1996). Isto se deve,
principalmente, ao fato de termos mais radiacdo solar atingindo a superficie. Os efeitos das

nuvens sobre a radiacao sdo descritos na proxima secao.

2.3.2 Efeito das Nuvens na Radiacao

Como descrito na se¢do anterior existe uma forte correlagdo entre o decréscimo na
cobertura de nuvens baixas € o aumento na TSM (Ma et al.,1996). A correlagdo também €
significativa na Poca Quente, onde ocorre conveccdo profunda. As nuvens na Poca Quente
atuam como termostato para o aumento da TSM: com a TSM elevada (>27—280C) temos a
formacdo de convecg¢do, o aumento subsequente da TSM intensifica a convecgao e, portanto,
a formacgdo de nuvens o que diminui a quantidade de radiacdo solar na superficie do oceano,
reduzindo o aumento da TSM (Ramanathan e Collins, 1991). O forcante das nuvens sobre a
radiag¢do de ondas longas (curtas) na superficie € dado por C,(S) ( C,(S)) e € definido como
a diferenca entre o fluxo radiativo de ondas longas (curtas) na superficie e o fluxo de ondas
longas (curtas) em condi¢des de céu claro.

A relagdo entre o forcante das nuvens sobre a radiacdo de ondas longas na atmosfera,

C,(A), e o forcante das nuvens sobre a radiagdo de ondas longas na superficie € dado por:

C,(S)= ILCL(A) [2.5]

—JL
onde f, € arazdo entre o for¢ante das nuvens sobre as ondas longas na superficie e o forcante

sobre as ondas longas no topo da atmosfera, C,(TOA). O forgcante das nuvens sobre a

radiagdo solar na atmosfera, C,(A), é dado por:
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_J
Cy(S)= 7 Cs(A) [2.6]

onde f(¢€ arazdo entre o for¢ante das nuvens sobre as ondas curtas na superficie e o forgante
sobre as ondas curtas no topo da atmosfera, C,(TOA). As nuvens altas associadas a

conveccdo profunda reduzem o esfriamento por ondas longas no topo da atmosfera. Isto esta
se da porque com a presenca da convecg¢do profunda, temos mais umidade na troposfera
superior, que absorve e emite ondas longas para fora da troposfera a uma temperatura mais
baixa, reduzindo o esfriamento na troposfera superior e aumentando o efeito estufa. Esta
influéncia das nuvens associadas a convec¢do profunda na troposfera superior se traduz em
um valor elevado no forcante das nuvens sobre as ondas longas no topo da atmosfera:

C,(TOA). A umidade elevada acima da Poca Quente aumenta fortemente a absor¢ao de ondas

longas na atmosfera, fazendo com que a presenca ou auséncia das nuvens tenha um efeito
menor sobre estas ondas na superficie (com a umidade elevada as ondas longas emitidas pelas
nuvens sdo absorvidas proximo a sua base e apenas, debilmente, sentidas na superficie). O

valor médio de f, na Poca Quente gira em torno de 0,10 (Ramanathan et al., 1995). Inserindo

este valor na equacdo [2.5], podemos ver que, na presenca de nuvens altas, o for¢ante das
nuvens sobre as ondas longas na superficie € quase uma ordem de grandeza menor do que
sobre a atmosfera. A umidade da camada de mistura na regidao de subsidéncia € menor do que
a umidade acima da Poca Quente, a absorcdo das ondas longas emitidas pelas nuvens na
atmosfera também é menor, o que faz com que o fluxo de ondas longas para baixo devido a
presenca das nuvens seja sentido com mais intensidade na superficie. A presenca de nuvens
baixas na regido de subsidéncia, portanto, aumenta o fluxo de ondas longas para baixo na

superficie da Poga Fria. O valor médio de f, na regido de subsidéncia, onde se formam

nuvens baixas, gira em torno de 4,0. Inserindo-se este valor na equagdo [2.5] conclui-se que

sobre a Poca Fria, o forcante de ondas longas sobre a atmosfera ¢ menor em mdédulo e de sinal
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contrério ao forcante na superficie. Como resultados disso, as nuvens baixas no leste induzem
ao esfriamento radiativo na atmosfera e aquecimento na superficie. Sobre as dguas mais
aquecidas na vizinhanca da Pog¢a Quente formam-se, com menor freqiiéncia, nuvens mais
altas e com menor contetido de dgua liquida. Estas nuvens tem um efeito quase nulo sobre a

radiacdo na atmosfera (Chen et al., 2000) e o seu valor de f, gira em torno de 1,0. O forgante
das nuvens sobre as ondas curtas, f;, varia de 1,3 a 1,5. Estes valores mostram que as nuvens

aumentam a absorcdo de radiagdo de ondas curtas na atmosfera. O efeito mais preponderante,
no entanto, é a redugdo do fluxo de radiagcdo solar na superficie. Na regiao da Po¢ca Quente a
radiacdo solar na superficie do oceano pode variar de cerca de 1000 W/m? , em dias de céu
claro, quando o oceano recebe calor da atmosfera, até cerca de 100 W/mz, em dias chuvosos,
onde o oceano perde calor para a atmosfera. Logo quando a quantidade de nuvens aumenta,
diminui a quantidade de radiacdo solar na superficie. Esta redu¢do € compensada, em parte,
pelo aumento da radiagdo de ondas longas para baixo provocado pelas nuvens. Nos Trépicos,
principalmente na Poca Quente, esta compensacdo das ondas longas ¢ menor devido a grande
quantidade de valor d’adgua abaixo da nuvem. Em outras palavras, a insensibilidade da
radiacdo de ondas longas para baixo a presenca das nuvens faz com que o oceano nos
Tropicos seja mais sensivel a presenca das nuvens do que o oceano em latitudes mais

elevadas.
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FocaFria

Figura 2.4 No lado esquerdo da figura mostra-se a conversdo de estratoctimulos para cimulos com o
aumento da TSM em direcdo a Poga Quente. As varidveis do lado direito da figura referem-se aos

estratocumulos. g¢;,q;,0,,z; ezzs80 respectivamente: razdo de mistura da dgua liquida, razdo de

mistura total, temperatura potencial da 4gua liquida e topo e base da inversao.

2.4 Interacdo Oceano-Atmosfera no Pacifico Tropical

O fluxo total de calor na superficie do oceano é dado por:

Qr =8 +C5(8)=0p, —0, ~ 05— 0 [2.7]

onde S.¢€ aradiacdo solar na superficie sob céu claro, C;(S) € o forcante das nuvens sobre a
radiag@o solar na superficie (se¢do 2.4.2), Q, € o fluxo turbulento de calor latente, Qo fluxo
turbulento de calor sensivel, Q,é o fluxo de calor sensivel (ndo turbulento) devido a
precipitacao e representa o esfriamento do oceano devido ao fato das gotas de chuvas estarem
a uma temperatura menor do que a TSM (Gosnell et al., 1995), Q,, € o fluxo liquido de ondas
longas para cima dado por:

Q. =0Ty —(F.+C,(9)) [2.8]
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T, ¢é a TSM (figura 2.5b), F_ € o fluxo para baixo de ondas longas em condigdes de céu claro e
C,(S) € o forcante das nuvens sobre as ondas longas, definido na se¢do 2.4.2. A emissdo de
ondas longas pela superficie do oceano segue a relagdo de Stefan-Boltzmann para emissao de
um corpo negro. Das duas tdltimas equacdes acima pode-se ver que o fluxo de calor na
superficie do oceano depende diretamente da estrutura de nuvens, aumentando ou reduzindo o
impacto da radiacdo sobre a superficie (secao 2.4.2). Os fluxos turbulentos de calor latente e
sensivel sdo parametrizados de acordo com as férmulas aerodinamicas tradicionais, usando-se

argumentos de similaridade:

0,=p, LC;S(q5(T5)~q,) [2.9]
Os=p,cp Cy ST —T)) [2.10]
O fluxo de calor sensivel devido a chuva é

O, =cy, P(T;-T;) [2.11]

onde p,¢€ a densidade do ar, c,, € ¢, sdo, respectivamente, o calor especifico do ar e da dgua,

S € o valor médio da velocidade do vento relativo a superficie do oceano, P ¢ a taxa de

precipitacdo, 7, a temperatura média das gotas que atingem a superficie do mar, g;a umidade
especifica saturada a temperatura T3(TSM), e g,e T,sdo respectivamente a umidade

especifica e a temperatura do ar a alguns metros acima da interface oceano atmosfera. Os

coeficientes de transferéncia, C,e C,, , dependem dos ventos e da estabilidade da atmosfera

na camada limite. E na determinagdo destes dois coeficientes que encontramos as maiores
incertezas na determinacao dos fluxos turbulentos.

O acoplamento entre oceano e atmosfera se da nas trés ultimas equagdes, [2.9], [2.10],
[2.11] e no estresse do vento (equagdo [2.12]). O papel do estresse no acoplamento € descrito

abaixo.
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2.4.1 O forcante dos ventos.

Quando os ventos sopram na superficie do oceano exercem uma forga tangencial

na interface oceano atmosfera conhecida como estresse, 7, (N/mz), e parametrizado como os
fluxos turbulentos de calor latente e sensivel

Z,=p,C,SU [2.12]

C, € o coeficiente turbulento para o estresse e como os coeficientes de fluxo de calor da se¢do
anterior, variam com a altura, estabilidade, velocidade do vento e outros fatores, dependendo

do tipo de algoritmo usado na sua determinagdo, U é o vento a alguns metros da superficie,
relativo a superficie do mar. O trabalho realizado pelo estresse sobre a superficie é
proporcional a terceira poténcia do vento. Quanto maior este trabalho, maior a penetragao
vertical da turbuléncia no oceano induzindo o entranhamento de dguas frias e salgadas abaixo
da termoclina para a camada de mistura oceanica. O aumento da intensidade dos ventos além
de aumentar o esfriamento da camada de mistura ocednica por entranhamento, também esfria
o oceano com o aumento do fluxo de calor latente na superficie, equagao [2.9]. A atuacdo do
forcante dos ventos sobre a camada de mistura ocednica nio € sé termodinamica, é também

dindmica, advectando as dguas superficiais e impulsionando as correntes oceanicas.
2.4.2 Forcante Térmico Salino

O fluxo de flutuabilidade de uma parcela de dgua do mar na vizinhanca da

superficie é definido como

F,=—g2Pu [2.13]
Pu

e ¢ uma medida direta da estabilidade das dguas na superficie.
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Ap,, € o aumento/reducdo da densidade da parcela com o esfriamento/aquecimento. Como a

densidade da dgua do mar depende da temperatura e da salinidade, o fluxo de flutuabilidade

na superficie varia com o fluxo total de calor e o fluxo de 4gua doce (precipitacdo menos

evaporacao):
FB:OJ&+,BS(P—&) [2.14]
Cw PaL

o e [ sdo, respectivamente, os coeficientes de expansao térmica e salina. S € a salinidade na

superficie (psu). Nos Trépicos, em geral, o fluxo de dgua doce (segundo termo do lado direito
da equacdo [2.14]) € pequeno em relacdo ao fluxo liquido de calor (primeiro termo do lado
direito da equacdo [2.14]). Porém na regido da Poca Quente temos precipitacdo elevada e
evaporacao moderada, o que faz com que a flutuabilidade dependa tanto da temperatura como
da salinidade. Neste caso os dois termos de [2.14] sdo relevantes. Como menos sal significa
também dgua menos densa, para um fluxo de dgua doce positivo (precipitacdo > evaporacao)

temos um aumento na flutuabilidade, F,, o que significa aumento da estabilidade da camada
de mistura no oceano. Com o esfriamento da superficie, O, < 0, ou o aumento da salinidade

na superficie (evaporagdo > precipitacdo), reduz-se a flutuabilidade e aumenta-se a
instabilidade, com 4guas mais densas em cima de dguas menos densas, 0 que aumenta a
turbuléncia e, subseqiientemente, reduz a estratificacao.

Como foi dito acima, sendo a Poca Quente uma regido de considerdvel precipitacdo, a
estabilidade na superficie € determinada tanto pelo fluxo de calor liquido, como pelo fluxo de
dgua doce. Em eventos de chuva intensa, comuns na regido da Poga Quente, a salinidade na
superficie pode cair, localmente, para valores até menores do que 33 PSU. A estratificacdo,
neste caso, passa a ser determinada inteiramente pela salinidade. Isto serd descrito na proxima

secdo.
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2.4.3 Estratificacao Salina

Devido as fortes chuvas na regido da Poca Quente, o fluxo de d4gua doce contribui
tanto para a estabilidade da camada de mistura oceanica (equacdo [2.14]) quanto o fluxo de
calor na superficie oceano atmosfera, o que possibilita estratificacdo tanto devida a
temperatura, em dias sem chuva ou chuva fraca, quanto a salinidade, neste caso, em eventos
de forte precipitacio. Uma camada superficial de baixa salinidade se forma em eventos de
forte precipitagdo no Pacifico Oeste, conhecida como lente de dgua doce. A regido entre a
base da lente de dgua doce e a base da termoclina (D na figura 2.5) foi denominada de camada
barreira por Lukas e Lindstrom (1991). O nome se deve ao fato de que esta camada, sendo
bastante estdvel, inibir misturas verticais entre a superficie e a termoclina, funcionando como
uma barreira para o fluxo de calor e reduzindo o entranhamento na camada de mistura de
dguas frias e salgadas provenientes da regido abaixo da termoclina (e na figura 2.5). A
haloclina mais rasa do que a termoclina (D>0) € uma peculiaridade da Poca Quente e, como

se verd mais a frente,tem grande influéncia no balanco térmico nesta regido.
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Figura2. 5 H; € a camada de mistura original: a profundidade da haloclina é a mesma da termoclina
e o entranhamento e € grande em eventos de fortes ventos. Em eventos de forte precipitacdo e ventos
fracos a profundidade da camada de mistura se reduz para H (lente de dgua doce), surge a camada de
barreira (D). Nesta camada a estratificacdo é devida a salinidade e o entranhamento e € dificultado.
Com o fim da precipitagdo e o aumento dos ventos superficiais, a camada de mistura volta a

profundidade original: H;

2.4.4 Ventos e Termoclina no Pacifico Qeste

A termoclina € profunda no Pacifico Oeste e rasa no Pacifico Leste porque os
ventos de leste provocam a advec¢do das dguas quentes para o oeste e expdem as dguas mais
frias no leste. Algumas evidéncias sugerem que a TSM no Pacifico Oeste Equatorial tem-se
mantida dentro de limites estreitos, ndo diferindo muito do valor atual mesmo em uma escala
de tempo geoldgica. Algumas explicacOes t€m sido dadas para esse fendmeno. O que se pode
afirmar com certeza, no entanto, € que a reducio do fluxo de radiacdo solar sobre a superficie
do mar devida a interagdo da convec¢do com a radiacdo, descrita na se¢do 2.4.1, tem um papel
importante na regulacdo da TSM nesta regido. Mas este feedback sozinho ndo explica a

climatologia na regido da Poca Quente. Wallace (1992) sugere que o esfriamento por
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evaporacdo compete com as nuvens para regular a TSM no Pacifico Oeste Tropical. O
aumento da TSM faz crescer a conveccdo, que muito frequentemente ¢ acompanhada de
fortes rajadas de ventos superficiais. Como a evaporagdo cresce quase que linearmente com a
intensidade do vento (equacdo [2.9]) tem-se, neste caso, o esfriamento por fluxo de calor
latente na superficie. Com o aumento dos ventos, a camada de mistura do oceano, devido ao
aumento da turbuléncia, se aprofunda e fica mais fria com o entranhamento de dguas frias e
salgadas situadas abaixo da termoclina. Este aprofundamento/entranhamento sé ¢ inibido pela
estratificacdo salina induzida pela precipitacdo. Este esfriamento por cima (evaporacdo) e por

baixo (entranhamento) gera uma forte correlacdo negativa entre intensidade dos ventos

proxima a superficie e TSM.

2.5 Perfil Médio da Circulacao de Walker em Torno do Equador

A figura 2.6 mostra a climatologia do Pacifico Equatorial (240°E-270°E, 0°S)
usando dados de Esbensen e Kushner (1981). Na figura 2.6a temos o vento zonal na superficie
(10m). Na figura 2.6b a TSM média no Equador. Na figura 2.6¢ estd o fluxo zonal turbulento
de calor latente, Q, na equacao [2.9], ao longo do Equador e na figura 2.6d o fluxo zonal
liquido de calor para baixo, Qt na equacdo [2.7], ambos em W/m>. Observa-se na figura 2.6a
a notdvel reducdo do vento zonal médio equatorial no Pacifico Oeste, regido de forte
conveccdo, forte ascendéncia, bastante umidade e ventos relativamente fracos. A regidao de
ventos mais intensos encontra-se no Pacifico Central, enfraquecendo-se novamente no

Pacifico Leste.
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Figura 2.6 Climatologia do Pacifico Equatorial (240°E-270°E, 0°S) usando dados de Esbensen e Kushner

(1981). (a) vento a 10m, (b) TSM, (c) fluxo de calor latente e (d) fluxo total de calor na superficie.
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Na figura 2.6b notamos a reducdo quase linear, de oeste para leste, na TSM. De 29.5°C na
Poca Quente a 24.0°C na Poca Fria. Existe na Poca Quente uma correlacdo evidente entre
TSM elevada e ventos climatolégicos fracos. O fluxo climatolégico de calor latente (figura
2.6c) depende da razdo de mistura do ar acima da superficie e dos ventos na superficie.
Devido a forte dependéncia do vento este fluxo é, em média, mais intenso onde os ventos sao
mais fortes: no Pacifico Central. No Pacifico Oeste apesar da intensa conveccao, a evaporagcao
(fluxo de calor latente) € menor: entre 80 e 90 W/m? (Ramanathan et al., 1995). Isto se deve
aos fracos ventos na regiao e da reduzida diferenca de umidade entre o ar na superficie do
oceano e o ar logo acima da superficie. Na figura 2.6d temos o fluxo total de calor na
superficie (soma dos fluxos turbulentos e dos fluxos radioativos: radiacdo solar e ondas
longas). Este fluxo se mantém baixo na regido da Pog¢a Quente em escala climatoldgica, em
parte, devido ao efeito combinado das nuvens sobre o fluxo radiativo total, e da precipitagao

sobre a estabilidade da camada de mistura oceanica.
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3. DESCRICAO DOS MODELOS UTILIZADOS

3.1 Modelo Atmosférico ( RAMS )

Em todas as simulacdes deste trabalho a modelagem atmosférica é feita
utilizando-se uma versao bidimensional do RAMS ( Regional Atmospheric Modeling System ,
Version 4.4 ), modelo desenvolvido pelo Departamento de Ciéncias Atmosféricas da
Universidade do Colorado. O RAMS tem sido bastante usado em modelagem atmosférica em
vdrias escalas espaciais e temporais e diferentes resolugdes horizontais e verticais, tanto em
estudo de cendrios reais como idealizados. Nas se¢des seguintes fazemos uma descricio geral
das equagdes resolvidas pelo modelo, o esquema utilizado na resolugdo da microfisica de
nuvens e da radiagdo e as parametrizagdes de fluxos de superficie. Sdo descritos neste capitulo

parametrizac¢des e opcdes do modelo que forem utilizadas neste trabalho.

3.2  Equacodes do Modelo Atmosférico

As equacgdes resolvidas pelo RAMS sdo as equagdes primitivas nao hidrostética.
Como as simulagdes sdo bidimensionais o vento meridional ndo € considerado(v = 0), e como
simulamos uma circulagdo em torno do Equador, a rotacdo também nao é considerada (f = 0).
As equagdes resolvidas pelo modelo sdo as listadas abaixo.

Conservacao do Momento:

ou du or

M a2 ivek, V 3.1
o oy g TV KV (3.1]
ow = or 1)

— =—VeVw—0———g-2+Ve(K,V 3.2
ot oYW 0z g¢90 * (K V) 321
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Equacgao Termodinamica:

%=—V~V@,+V-(1{Hva,)+(

%,

3.3
at rad [ ]

Conservagio da Razdo de Mistura das Virias Categorias de Agua:

aar" =—VeVr +Ve(K,Vr) [3.4]
t

Equacgao de Continuidade:

or R, (apoﬁou N 90,0, N 9p,0,w

ot opf,  Ox dy dz

) [3.5]

O primeiro termo do lado direito das equagdes [3.1], [3.2] e [3.3] representa a

contribuicdo da advecgdo. O segundo termo € a contribui¢do do gradiente de pressdo expresso

em termos de perturbacdes da funcdo de Exner, 7 . Os tltimos termos destas trés equacdes
definem a contribui¢c@o da difusdo horizontal e vertical. A influéncia da flutuabilidade aparece

apenas no terceiro termo da equacdo de momento vertical, equacdo [3.2] (aproximagdo de
Boussenesq) em termos de perturbagdes da temperatura potencial virtual, 8, e da temperatura
potencial da grande escala, 6, que é zonalmente uniforme. A equacdo termodinidmica
(equacdo [3.3]) estd expressa em termos da temperatura potencial da dgua liquida, 8,. A

temperatura potencial da dgua liquida é um grandeza que, como a temperatura potencial
equivalente e a razio de mistura da dgua total, se conserva em um processo adiabdtico

reversivel, e é dada aproximadamente por:

6,~0- 1, [3.6]

CPD
onde @ € a temperatura potencial, L, o calor latente da vaporizacdo, c,, 0 calor especifico do
ar seco a pressdo constante e 7, a razao de mistura de dgua liquida. A grande vantagem do uso

da temperatura potencial da 4gua liquida, no entanto, € que conserva na auséncia de
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sedimentacdo e de fluxo radiativo. O terceiro termo da equagdo [3.3] representa a fonte
externa de calor devido ao fluxo radiativo e € parametrizada segundo o esquema de
Harrington. A esta equagdo é ainda necessdrio adicionar os termos de fonte e sumidouro
locais de gelo e agua liquida devido a sedimentacdo (Tripoli e Cotton,1981). A conservagio
da massa, equagdo [3.5], € definida em termos de perturbacdes da funcdo de Exner. A
conservagdo dos vdrios tipos de dgua é dada pela equagdo [3.4] e sdo descritas na préxima

secao.

3.3  Conservacao da Agua e Microfisica

Como as nuvens exercem um papel fundamental no clima tropical precisamos de
uma parametriza¢do de microfisica detalhada. A parametrizagdo de microfisica inicialmente
introduzida no RAMS foi desenvolvida sob a direcdo de William R. Cotton (1982, 1986) e
apods acréscimos posteriores podemos enumerar as seguintes caracteristicas do atual esquema
de microfisica do modelo :

Particionamento da 4gua na atmosfera em oito categorias: vapor, dgua de nuvem,
dgua de chuva, gelo, neve, agregados, graupel e granizo.

Gelo e neve aparecem em 5 formas diferentes. A massa e a velocidade de queda
dependem do diametro de maneira diferente para cada categoria e forma.

Uso da funcdo gama generalizada para todas as classes de hidrometeoros.

Balanco termodindmico para todas as classes de hidrometeoros.

Inclusdo dos processos de precipitacao.

No RAMS gelo, neve e agregados sdo categorias congeladas. Graupel e granizo sdo categorias
mistas, podem ser formadas somente de gelo ou uma mistura de gelo e liquido. Gotas de dgua

de nuvem s@o consideradas pequenas demais para precipitar. Todas as outras categorias
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precipitam. Agua de nuvem e gelo sdo as nucleadas a partir do vapor. Todas as outras
categorias se formam de hidrometeoros preexistentes, mas uma vez formados, podem crescer
com a deposi¢do de vapor

A funcdo gama generalizada (Flatau et al.,1989) € dada por:

1 (DY 1 D
| 2 Lexp—2 3.7
F(D) F(V)(DNJ D XPC5) 371

N N
O didmetro do hidrometeoro, D, varia de zero a infinito e I'(v)é uma constante de
normalizacdo que faz com que a integral de f com relagdo a D seja igual a 1. A densidade da
distribuicdo para cada diametro D € dada por:

n(D)=N, f (D) [3.8]

N, € a concentragdo total da categoria.

Com excecdo da dgua de nuvem e vapor todos os hidrometeoros sdo governados pela equagao

[3.9] com termos de fonte/sumidouro e sedimentagdo para cada categoria de hidrometeoro:

? = Adv(r)+Turb(r)+ Fonte(r)+ Sedi(r) [3.9]
t
onde r:[rnuvem Teelo’ neve’ agregados’’ graupel ' granizo"total ] representam,

respectivamente, as razdes de mistura de chuva, gelo, neve, agregados, graupel, granizo e a
dgua total que consiste da soma das razdes de mistura de todas as categorias de hidrometeoros
incluindo vapor e dgua de nuvem. O termo Fonte(r)no lado direito da equagdo [3.9]
representa a contribui¢do das fontes e sumidouros para todas as categorias acima, o que inclui
todos os tipos de conversdes da dgua entre as diversas categorias. O termo Sedi(r) representa
ganhos e perdas locais devido a sedimentacdo gravitacional. A equagdo [3.9] € integrada no

tempo a partir de valores iniciais da dgua total, r,,, para se prognosticar valores de razdo de

otal *
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mistura em cada passo de tempo (o valor inicial das demais razdes de mistura é zero). A soma

das razdes de mistura de d4gua de nuvem e vapor ( r )é diagnosticada:

uvem+vapor
"nuvem+vapor ~total _(rnuvem +rgelo theve 1T, agregado +rgraupel tr granizo ) [3.10]
A razdo de mistura de d4gua de nuvem ¢é diagnosticada como:
"nuvem :maX[O’rnuvem+vap0r 51 ] [3.11]

onde r, € a razdo de mistura saturada em relacdo a dgua liquida. A razio de mistura de vapor
¢ entdo diagnosticada:

[3.12]

r.=r -r
v 'nuvem+vapor ‘nuvem

No modelo microfisico do RAMS temos trés pardmetros relevantes: razdes de mistura
(r), didmetro médio (D) e concentragdo total da categoria (N,). Quando dois destes

parametros sdo prognosticados (ou um prognosticado e o outro especificado), o terceiro é

diagnosticado através da equacao:

=\5
r:&am {2} rov+p [3.13]
P, 4 I'(v)

Dentre as opcdes microfisicas do RAMS, destacamos a utilizada neste trabalho: o valor de

N, , para cada classe de hidrometeoro, é prognosticado ( exceto para dgua de nuvem, que €
especificado) através de equacdo semelhante a [3.9]. Os valores das razdes de mistura ( 1)

também sdo prognosticados, enquanto D ¢é diagnosticado da equagio [3.13].

34 Esquema de Radiacao

A parametrizagdo de radiacdo utilizada aqui foi desenvolvida por Harrington e € o

esquema de radiacdo mais detalhado e computacionalmente dispendioso do RAMS. Este
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esquema leva em conta a interagdo da radiacdo com todos os tipos de hidrometeoros
resolvidos pelo RAMS, possibilitando um resultado mais realista do esfriamento radiativo na
atmosfera e nos fluxos de superficie. A parametrizacdo de Harrington usa o esquema de
radiacdo em duas direcdes (two-stream), esquema este bastante usado em modelagem
atmosférica. O que diferencia o esquema aqui usado de muitos outros é o acoplamento da
parametrizacdo de radiacdo com a microfisica e uma eficiente computagdo de propriedades
Opticas das nuvens como albedo de espalhamento simples (w), espessura Optica (7) e
parametro de assimetria (g). Estes parametros sdo computados para cada banda do modelo de
radia¢do e combinados com valores computados para cada tipo de hidrometeoro. O modelo de
radia¢do de Harrington possui duas estruturas de bandas: uma estrutura de bandas largas (trés
solares e cinco infravermelhas) e uma estreita (seis solares e doze infravermelhas). O esquema

de radiagdo € descrito mais detalhadamente em Harrington (1997).

3.5 Esquema de Difusao do RAMS

Dentre os quatro esquemas de difusdo turbulenta existente no RAMS
descrevemos os dois mais importantes:

a) um esquema ndo local (op¢do do RAMSIN IDIFFK=1) onde os coeficientes de

difusdo turbulenta vertical, K, eK,, , sdo diagnosticados a partir da energia cinética

turbulenta que, por sua vez, é prognosticada pelo modelo (Mellor e Yamada). Neste esquema

os coeficientes de difusdo horizontal de momento dependem do espacamento de grade, Ax:

[3.14]

onde csx é especificado no RAMSIN e € usado mais para filtrar as escalas menores nio

resolvidas pelo modelo do que para resolver qualquer processo fisico.



30

b) um esquema local (op¢do do RAMSIN IDIFFK=2) onde os coeficientes de
difusdo turbulenta vertical sdo diagnosticados usando-se o esquema de Smagorinsky que

inclui um termo de estabilidade estéatica:

K, =—(csz.A7)( (a—”f{ﬁfh/ﬁ) 1- K gy [3.15]
v 0z 0z K,

onde csz € especificado no RAMSIN e N € a freqiiéncia de Brunt-Vaisala:

N=_2896 [3.16]
6, oz

RI é o nimero de Richardson:

RI=— N_ [3.17]

53
0z 0z
Koy na equacdo [3.15] é especificado no RAMSIN através da varidvel ZKHKM. No

Mv

esquema local os coeficientes de difusdo horizontal de momento € dado pela equacdo [3.14].
Os esquemas descritos acima sdo apropriados quando o espacamento horizontal é

grande comparado com o espacamento vertical. Os coeficientes de difusdo horizontais em

tais casos sdo maiores que os verticais e, como dito acima, sdo mais usados para remover

instabilidade numérica do que justificados fisicamente.

3.6  Fluxos de Superficie

Descrevemos aqui as parametrizagdes de fluxo do RAMS para oceano ndo
entrando em detalhes numéricos de seu modelo de fluxos de superficie (LEAF2). O fluxo
radiativo de ondas curtas e ondas longas para baixo na superficie, Ré eRi, sdo computados

pelo modelo de radiacdo de Harrington, ja os fluxos na superficie de ondas curtas para baixo e

ondas longas para cima, Rés e RZS , sdo computados da seguinte forma:
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R =R!(1-a [3.18]

Superf )

R
R, = €oT; [3.19]

s =
Onde ay,,,, € o albedo na superficie que € fungdo da hora local, o =5 67x10° Wm?K*e ¢

usado pelo fato da superficie ndo emitir inteiramente como um corpo negro.
Os fluxos turbulento de calor sensivel, umidade e o fluxo de momento (estresse do vento)

entre oceano e atmosfera, respectivamente, Q;,Q,e7,, sdo obtidos usando-se a

parametrizacdo tradicional de fluxos na superficie (equacdes [2.9] e [2.10] e [2.11]).

Onde os coeficientes de turbuléncia,C,, C, e C, sido determinados de acordo com Louis e

outros(1981) e sdo funcdo da altura acima do nivel do mar onde as varidveis atmosféricas sdo
determinadas, do comprimento de rugosidade (zy) e do nimero de Richardson. Este nimero ¢é
funcdo da estabilidade préoxima a superficie. A parametrizagdo de Louis, contudo, nio
representa bem os fluxos turbulentos em regimes de ventos muito fracos ou muito intensos.
Para entender a influéncia da parametrizacdo dos coeficientes de turbuléncia nos fluxos
utilizamos também a parametrizacdo de fluxos desenvolvida por Fairall et al., 1996. Esta
parametrizacdo comprovadamente oferece resultados melhores do que a que vem inclusa no

RAMS. Sua inclusdo aqui € feita somente com o objetivo de se avaliar os fluxos do RAMS.

3.7 Modelo Oceanico (POM)

O modelo oceénico usado neste trabalho é uma versdo bidimensional (plano xz)
do POM (Princeton Ocean Model) e foi criado por Blumberg e Mellor (1980). As equacdes
resolvidas pelo modelo em duas dimensdes sio:

v+ oo [3.20]
0z
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W,y U _pi% + LKy ery [321]
P g [3.22]
aa*f U%ﬁ Wgé aaz(KHaz”FS [3.24]

onde P, € a densidade de referéncia (1025 kg/m3), p € a densidade in situ, g a aceleragdo da
gravidade, P a pressdo, K);€ o coeficiente verticais de difusdo turbulenta para momento,

Ky o coeficiente de difusdo turbulenta para a temperatura e a salinidade. Observe que a
equacdo para a salinidade ([3.24]) € idéntica a equacgdo para temperatura potencial. Fye F,sdo
os coeficientes de difusdo turbulenta para o momento e temperatura/salinidade. A interagdo do

POM com o RAMS se dé através do estresse do vento sobre a superficie (equacdo [2.12]), os
fluxos radiativos, RCS eRLS , € dos fluxos turbulentos, Qg eQ, . O estresse do vento entra como

condicdo de fronteira para a equagdo de momento (segundo termo do lado direito da equacio
[3.21]), advectando as dguas e gerando turbuléncia. O fluxo de calor na superficie do mar,
radiativo e turbulento, sdo as condi¢des de fronteira para equagdo [3.23]. O fluxo radiativo
(ondas curtas e infravermelho) aparece no terceiro termo do lado esquerdo de [3.23], quando
integrando na superficie. Os fluxos turbulentos, calor latente e calor sensivel, sao
parametrizados no primeiro termo do lado direito de [3.23] quando a integragdo atinge a

superficie.

As caracteristicas do POM mais relevantes para o nosso trabalho sio:
a) coeficientes de mistura verticais, K, e Ky, sdo obtidos através de uma parametrizacio de
turbuléncia de segunda ordem introduzido por Mellor (1973) e alterado posteriormente com a

ajuda de Yamada (Mellor e Yamada, 1982) , geralmente citado na literatura como modelo de



33

turbuléncia de Mellor-Yamada, como o esquema ndo local do RAMS descrito no item a da
secdo 3.5: os coeficientes sdo obtidos a partir da resolu¢do de uma equacdo progndstica da
energia cinética turbulenta.

b) utilizacio da aproximagdo de Boussinesq (onde as diferencas de densidade sé sdo
consideradas quando multiplicadas pela gravidade, equagdo 3.21 abaixo). Uma descrigdo
relativamente bem detalhada do modelo € feita por Blumberg e Mellor (1987).

¢) uso de uma versdo bidimensional com fronteiras fechadas (caixa bidimensional: xz)
forcada unicamente na fronteira superior (interface com a atmosfera).

d) uso de coordenadas sigma na vertical. O uso de coordenadas sigmas é importante quando
se tem grande variabilidade topogrifica, como € o caso de estudrios e regides costeiras, no
presente trabalho a topografia é plana, tornando-se desvantajoso, com relacdo ao esforco
computacional, e s6 com relagdo a isso, 0 uso de coordenadas sigma.

e) uso do sistema de coordenadas ortogonais curvilineo Arakawa C.

f) o esquema de diferenciagdo horizontal é explicito enquanto o vertical é implicito, este
ultimo elimina restricdes temporais para a coordenada vertical, permitindo o uso de uma
grade de maior resolug@o préximo a superficie e na fronteira inferior.

g) os forcantes do modelo se localizam exclusivamente na fronteira superior e sio,
basicamente, o vento superficial e a TSM

h) o modelo possui superficie livre e uma dupla resolucdo temporal (passo de tempo): o
modo externo é bidimensional e usa um passo de tempo menor baseado na condig¢do de
estabilidade de Courant e na velocidade das ondas internas. O modo interno € tridimensional e

usa um passo de tempo maior e multiplo do usado no modo interno.



34

3.8 O acoplamento entre 0 RAMS e 0 POM

No acoplamento entre os modelos oceanico e atmosférico, o modelo oceénico
(POM) entra como uma subrotina do RAMS que é chamada a cada passo de tempo (do
RAMS) ao longo da simulagdo. O algoritimo de fluxos de Fairall também entra como
subrotina do RAMS que, em cada passo de tempo (do RAMS), é chamada antes do POM. O
acoplamento foi feito de modo genérico, permitindo através do uso de flags, realizar-se tantos
simula¢des em 2D (plano xz) ,quanto simulacdes em 3D (plano xyz). No tempo inicial (t=0)
fornecemos o valor inicial da TSM, assim como os valores das varidveis da escala sindptica:
temperatura, vento e umidade. Estes valores alimentam o algoritmo de fluxos de Fairall que
calcula os fluxos turbulentos de calor latente, calor sensivel e estresse do vento, estes fluxos
sdo, entdo, jogados para o RAMS, que evolui um passo de tempo, recalculando as varidveis
termodindmicas atmosféricas que, juntamente com os fluxos turbulentos acima descritos,
forcardao o POM: fluxo de ondas curtas/longas para baixo, precipitacdo e temperatura do ar
préximo a superficie. For¢cado com estes dados o POM evolui um passo de tempo e recalcula
a TSM, que juntamente com os valores de vento, temperatura e umidade, anteriormente
calculados pelo RAMS, alimentam o modelo de fluxos de Fairall, repetindo-se o ciclo. O

esquema ¢ ilustrado na figura abaixo.
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Figura 3.1. Em t=0, o algoritmo de fluxos de Fairall é alimentado com dados de TSM, temperatura,
vento e umidade proximos a superficie com os quais calcula o calor latente: Qp calor sensivel Qs e o

estresse do vento, 7. Estes fluxos sdo repassados para 0o RAMS que atualiza os valores das varidveis

termodinamicas. O fluxo radiativo para baixo de ondas curtas e ondas longas na superficie, R}ge

R}, respectivamente, constituem um forgante do modelo ocednico (POM), a TSM ¢ recalculada

pelo POM, e, juntamente com os valores ( proximos a superficie) das varidveis termodindmicas

calculadas pelo RAMS, realimentam o modelo de fluxos de Fairall, repetindo-se o ciclo.

Observa-se, pelo descrito acima, que o acoplamento entre os modelos ocednico e atmosférico
se da através dos fluxos turbulentos de calor latente, calor sensivel e do fluxo vertical de
momento horizontal (estresse do vento), parametrizados, respectivamente, de acordo com as
equacdes [2.9], [2.10] e [2.12]. O fluxo de calor sensivel devido a precipitacio ¢é
parametrizado de acordo com a equacgdo [2.11]. Observa-se destas equagdes que a Unica
varidvel ocednica relevante na interacao oceano atmosfera ¢ a TSM. As varidveis atmosféricas

relevantes para a determinag¢do dos fluxos de superficie sdo: temperatura do ar, razdo de

mistura de vapor e vento a alguns metros da superficie, precipitacio,temperatura das gotas e



36

os fluxos radiativos para baixo proximo a superficie. As duas primeiras dependem
diretamente da TSM, as outras cinco, estdo correlacionadas indiretamente a TSM, dinamica e
termodinamicamente, de maneira bastante complexa através de fendmenos fisicos que atuam
em diferentes escalas de tempo. A precipitacdo é outra varidvel bastante importante que
imfluencia a salinidade e, portanto, a estabilidade das dguas superficiais, como sera descrito

posteriormente com mais detalhes.
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4. SIMULACOES COM O MODELO OCEANICO (POM)

4.1 Resposta do Oceano as Perturbacées no Vento Zonal

A principal causa de mudancas na profundidade da termoclina tropical € a
redistribuicao horizontal de dguas quentes superficiais em resposta as mudangas nos ventos de
larga escala como descrito na secdo 2.4.4 (Philander, 1985). Climatologicamente, a
termoclina é profunda no Pacifico Oeste/Central e rasa no Pacifico Leste devido aos ventos de
leste, predominantes no Pacifico equatorial, que advectam as dguas quentes para oeste e
expdem as aguas frias no leste (figura 2.2). O gradiente de pressdo associado a inclinagio
zonal da termoclina no plano equatorial é balanceado pelo estresse do vento. Na figura 4.1
tem-se uma ilustracio da estrutura da camada de mistura no Pacifico equatorial. Nesta figura,
zt € a profundidade da termoclina, zs € a profundidade da superficie (ndo necessariamente

zero). A variagdo da densidade através da termoclina é Ap = p, —p, >0, onde p,e p, sdo,

respectivamente, a densidade média da regido acima da termoclina e a densidade média das

dguas frias abaixo da termoclina.
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vento zonal

Figura 4.1 zr € a profundidade da termoclina, zs é a profundidade da superficie (ndo necessariamente
zero). A variagdo da densidade através da termoclina é Ap=p,—p, >0, onde p,e p,sio,

respectivamente, a densidade média da regido acima da termoclina e a densidade média das aguas frias

abaixo da termoclina.

Usando-se a equacdo hidrostatica, o fato da pressdo ser continua ao cruzar-se a termoclina e

supondo nio haver gradiente de press@o abaixo da termoclina, pode-se mostrar que

dzs AP dy
dx ps dx

[4.1]

Ou seja, existe uma relagdo direta entre o aprofundamento da termoclina, induzida pelo
forcante dos ventos, e a elevacdo do nivel do mar no Pacifico equatorial. Deve-se deixar claro,
no entanto, que s6 parte deste desnivel superficial (zs) entre leste e oeste se deve ao forcante
dos ventos. A dilatagdo térmica devida ao aquecimento diferenciado das dguas no oeste é
responsavel por parte deste desnivel, porém, ndo pode ser resolvida utilizando-se um modelo
hidrostatico da camada superior do oceano.

Quando os ventos de leste enfraquecem, a termoclina se aprofunda no leste e sobe no oeste, e
quando estes ventos se intensificam, a termoclina torna-se mais rasa no leste, aprofundando-se

no oeste. Nas secOes seguintes serdo descritos alguns testes da sensibilidade da termoclina as

variagdes no estresse dos ventos.
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4.2 Objetivos e simulacoes

Em todas as simula¢cdes uma versdo bidimensional do POM (plano xz) é forcada
com ventos de intensidade varidvel. Como se trata da simulacdo de processos fisicos
equatoriais o termo de Coriolis (f=0) é desprezado assim como a variacdo longitudinal na
radiagdo solar. O oceano bidimensional possui uma profundidade de 450m e uma dimensdo
horizontal de 7600 km. O ndmero de niveis verticais € 26. A temperatura potencial, a
salinidade e as correntes sdo calculadas nas seguintes profundidades: 0.25, 0.75, 1.5, 2.5, 4.0,
7.5, 15, 25, 35, 45, 55, 65, 75, 90, 110, 130, 150, 170, 190, 215, 245, 275, 305, 335, 385 e 435
metros. As fronteiras laterais sdo fechadas. O perfil inicial de temperatura da dgua é
horizontalmente uniforme com 24°C na superficie e caindo para 10°C a 400m de
profundidade. A termoclina esté inicialmente a 30m. O equilibrio € atingido ap6s cerca de 350
dias de simulagdo. Todos os graficos de simulacdes deste capitulo sdo médias dos dltimos 45
dias de um total de 450 dias simulados. O fluxo total de calor na superficie do oceano é
atualizado a cada passo de tempo da simulagdo e é dado pela equacdo [2.7]. Em todas as

simulagdes a radiagdo solar na superficie do oceano sob céu claro, S € de 296 W/m?, que é a
média climatolégica no Equador. O forcante de nuvens sobre a radiagdo solar é parametrizado
por Ramanathan e Collins (1991) através da relacdo empirica:

C,(S)=—a(Ts—T.y,) para Tg>T.,, [4.2]

com a=20 W/m2 °K’. C,(S)€é zero para a TSM abaixo de um limiar convectivo:

T, =300° K . Esta relacdo empirica é uma maneira, relativamente simplista, de se representar

o feedback das nuvens sobre a radiacdo de ondas curtas na superficie do oceano.
Os fluxos de calor latente e sensivel sdo dados pelas equagdes [2.9] e [2.10]. A temperatura do
ar proximo a superficie usada nestas equagdes, Ta , € dada pela climatologia ao longo do

Equador e mantida constante ao longo da simulacio, o que € um pressuposto bastante irreal.
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Contudo, esse pressuposto € necessario para entendermos o efeito da insolagéo sobre a TSM..
Alguns feedbacks interessantes, no entanto, podem ser obtidos desta aproximacdo. A
umidade relativa do ar € fixa, RH=80%. Como a temperatura do ar também € ndo varia com o
tempo, a umidade especifica do ar na equagdo [2.9] também ndo muda. Portanto, qualquer
variacdo no fluxo de calor latente devido ao gradiente de umidade entre a superficie e o ar

acima serd devida a variacdo da umidade saturada proximo a superficie do mar, ¢, que, por

sua vez, depende somente da TSM.

Os objetivos das simulagdes descritas neste capitulo sdo os seguintes: estudar a
resposta da camada de mistura ocednica ao for¢ante dos ventos e as variagdes deste forcante
em uma circulacdo do tipo Walker, e se verificar que a importancia relativa da convecg¢do, da
insolagcdo e do fluxo superficial de calor latente na determinacdo da temperatura na Poca
Quente (Ramanathan e Collins, 1991) pode ser relativamente bem reproduzida em um
contexto bidimensional.

A figura 4.1 mostra uma destas simulagdes forcada com os valores climatoldgicos
dos ventos de superficie no plano equatorial. Sdo ventos de leste com médulo dado pelo
grafico 2.6a. Uma simples mudanca de escala foi feita aqui para se ajustar estes ventos a
dimensdo da grade usada. Ou seja, o vento médio (1000mb) em torno do Equador foi
redimensionado para uma grade menor, mantendo-se os mesmos gradientes e valores
extremos. O fluxo liquido de dgua doce devido a diferenca entre precipitacdo e evaporagdo
ndo ¢ considerado nesta simulag@o, ou seja, ndo héd forgcante sobre a salinidade. Observa-se
que as dguas superficiais se aquecem a medida que sdo transportadas para oeste pelos ventos
de leste. O forg¢ante das nuvens sobre a radiacdo solar foi removido nesta simulagdo, C,(S)=
0. Na figura 4.2 temos o grafico de outra simulacdo cuja dnica diferenca da simulacdo descrita

acima, e na figura 4.1, é a inclusdo do forgante das nuvens (equagdo [4.2]). As duas

simula¢des foram inicializadas com um perfil de temperaturas horizontalmente uniforme com
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24°C na superficie. Em ambas o fluxo de radiacdo de ondas longas na superficie é pequeno e
com pouca variabilidade horizontal. Portanto, a sua influéncia sobre os fluxos de superficie

sdo pequenos em comparacao com os efeitos da convecgao sobre a radiacao solar.
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Figura 4.1 Simulacio forcada com os valores climatolégicos do vento superficial no plano equatorial.
Sdo ventos de leste com moédulo dado pelo grifico 2.6a, ou seja, ventos sdo fracos no leste, se
intensificam em direcdo ao centro da grade e enfraquecem novamente no oeste. Uma simples mudanca

de escala foi feita aqui para se ajustar estes ventos a dimensdo da grade usada. O forcante da radiagdo
solar foi removido nesta simulagdo, C(S)=0. A remocdo deste forcante associado aos ventos

reduzidos no oeste faz crescer a TSM para valores maiores do que 33°C. Isto se dd porque, com os
ventos reduzidos, o esfriamento por calor latente € insuficiente para contrabalancear o aquecimento

adicional devido a insolacio.
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Figura 4.2 Mesma simulagdo descrita na figura 4.1, porém, com o forcante de nuvens incluso (equacio

[4.2]).

Observa-se que, com ventos pouco intensos a oeste da bacia em ambas as simulagdes (figura
2.6a) com médias mensais menores do que 4 m st a temperatura elevada na Poca Quente
devida, em parte, a advecgdo de dguas quentes de leste para oeste, se intensifica pela reducio
do fluxo de calor latente e pela redu¢do do entranhamento de dguas frias. Com a remocao das
nuvens na simulacdo da figura 4.1 ndo se tem a reducdo da radiagdo solar na superficie

(equacdo [4.2]) para compensar esta tendéncia local ao aquecimento provocada pela
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diminui¢do na intensidade dos ventos superficiais, o que explica temperaturas tdo elevadas na
Poca Quente na simulacio da figura 4.1(TSM > 33°C). Isto d4 uma idéia da importancia do
efeito termostato das nuvens na regulagdo da TSM no Pacifico Oeste Tropical. Ramanathan e
Collins (1991) mostraram que existe uma poderosa correlacdo negativa entre TSM elevada e
albedo das nuvens, limitando o aumento da TSM nos trépicos, que permanece abaixo de um
valor critico que gira em torno dos 31°C. O efeito termostato das nuvens se dd da seguinte
forma: com o aquecimento das dguas superficiais na Poca Quente, aumenta a convecgdo e a
formacdo de nuvens com elevado conteido de dgua liquida, reduzindo a radiacdo solar na
superficie e inibindo o aumento da TSM. Ou seja, com a inclusdo do forcante das nuvens na
simulagdo da figura 4.2, parte do aquecimento, induzido pela diminui¢cdo dos ventos, é
compensado pela redugdo da radiacdo solar liquida, limitando o aumento da TSM a oeste.
Note que para que o efeito regulador da TSM no Pacifico Oeste descrito acima ocorra, temos
que admitir uma correlagcdo negativa entre TSM e vento/evaporagdo. Cornejo-Garrido e Stone
(1977) foram os primeiros a verificarem esta correlacdo no Pacifico Oeste ao investigarem o
balango térmico liquido na circulacio de Walker. Observou-se que os ventos mais fracos

costumam ocorrer sobre as 4guas mais quentes e que a freqiiéncia dos fluxos mais intensos de
calor latente (0, >100W/m2) ocorre em apenas 30% das vezes para TSM de 30°C. No leste o

cendrio € um pouco diferente, a influéncia das nuvens nesta simulacdo ndo estd presente pelo
fato da TSM ser menor do que o valor critico da equacéo [4.2] (esta influéncia em um cendrio
real estd longe de ser nula). Neste caso idealizado, a radiag@o solar na superficie ¢ mantida

2 : ~ A . . .
constante, S.=296 W/m". Porém a adveccdo e a ressurgéncia de dguas frias no leste mantém

. 0 . . ~ Y 7L
a TSM abaixo dos 25°C apesar da intensa insolacdo na superficie. No Pacifico real estas
baixas temperaturas no leste sdo conseqiiéncias de uma complicada interagdo entre o perfil de
ventos, ressurgéncia e advecgdo gerados por estes ventos, incluindo os fluxos meridionais, € o

forcante das nuvens baixas sobre a radiagdo liquida na superficie.
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A figura 4.3 mostra a TSM para duas simulacdes distintas, em ambas a superficie é forcada
com um vento constante de —4 m/s e o esfriamento por ondas longas é constante e igual a 45
W/m”. O forcante das nuvens sobre a radiagdo solar € removido na primeira simulagdo

(C4(S)=0, linha fina) e mantido na segunda (linha grossa). O aquecimento adicional na Poga

Quente com a remog¢do do efeito das nuvens é de aproximadamente 1°C. Observa-se nesta
figura que para ventos constantes, e nao tdo fracos, mesmo sem o forcante das nuvens sobre a
radiagdo solar, a TSM nio cresce tanto (<31°C) porque o aquecimento adicional devido ao
excesso de insolacdo é compensado pelo aumento do esfriamento por fluxo de calor latente,
destacado na figura 4.4. Apesar do contexto limitado de uma simulacdo bidimensional da
camada de mistura ocednica, onde se desprezam os fluxos meridionais no balanco de calor na
superficie e ndo hd interagdo dindmica com a atmosfera, a radiacio solar, o fluxo de calor
latente e a advecc¢do horizontal atuando em conjunto contribuem para manter a TSM dentro de
limites estreitos no oeste da bacia (Ramanathan e outros,1995).

Na parte superior da figura 4.5 temos a climatologia da temperatura da 4gua do mar no plano
equatorial (COADS) redimensionada para uma grade com dimensd@o horizontal menor do que
a do Pacifico (o Pacifico Equatorial possui mais de 11000km de extensdo e a grade simulada
7600 Km). A figura 2.2 mostra o perfil real de temperaturas no Pacifico equatorial. A parte
inferior da figura 4.5 mostra a climatologia obtida com uma simulagdo de 450 dias forcada
com um vento zonal uniforme e constante de —6 m/s, a parametrizacdo do for¢ante das nuvens
¢é feita segundo a equacdo [4.2] e os fluxos turbulentos de acordo com as equacdes [2.9],
[2.10] e [2.12]. O esfriamento radiativo de ondas longas e o fluxo de calor sensivel sao
constantes e iguais a 45 e 10 W/m?, respectivamente. A precipitacdo média no Pacifico
Equatorial (COADS) € outro forcante desta simulacdo e, junto com o fluxo de calor latente,
influencia a estabilidade (segundo termo do lado direito da equagdo 2.14) através da variagcdo

da salinidade na superficie. Observa-se que, apesar do grau de simplificagdo da circulagcdo
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equatorial nesta simulacdo , o estado médio da termoclina e o perfil zonal de temperaturas da
camada de mistura no estado estaciondrio sdo relativamente bem reproduzidos em duas
dimensodes. Isto s6 € possivel porque o termo de Coriolis é nulo (f = 0), fazendo com que a
variabilidade de baixa freqiiéncia que determina a profundidade da termoclina permaneca
confinada em torno do plano equatorial.

A figura 4.6 mostra a profundidade da termoclina para simulacdes com ventos constantes e
horizontalmente uniformes de intensidade diferentes: -3 m/s (traco preto), -4 m/s (tragco
vermelho) e -7 m/s (linha verde), com a inclusdo do forcante de nuvens e sem forgante na
salinidade superficial (precipitacdo nula). Observa-se que com o aumento do estresse zonal do
vento, a camada de mistura se aprofunda na regido da Poca Quente e torna-se mais rasa na
Poca Fria. Neste caso, o estresse zonal uniforme dos ventos de leste é balanceado pelo
gradiente de pressdo decorrente da inclinacdo da termoclina, que fica mais préxima da
superficie no leste. Intensificando-se os ventos de maneira uniforme na dire¢do leste oeste,
aumenta-se a elevacdo do nivel do mar no oeste e reduz-se no leste, induzindo, assim, o
aumento da inclinacdo zonal da termoclina (equacéo [4.1]).

A figura 4.7 (2) mostra o estresse do vento que permanece constante no tempo, mas nao ¢é
mais horizontalmente uniforme. As simula¢des da figura 4.7 foram forgadas com o perfil de
precipitacdo da figura 4.9. A linha preta na figura 4.7 corresponde aos valores médios
equatoriais do estresse, em dyn/cmz, em um periodo de forte La-Nina (1988-1989), e a linha
vermelha, a um perfodo de forte El-Nino (1991-1992), ambos redimensionados para a grade
simulada. A figura 4.7 (1) destaca a profundidade da camada de mistura correspondente ao
estresse da figura 4.7 (2). Com o aumento do estresse do vento no Pacifico Central no periodo
de La-Nina, a profundidade da camada de mistura no oeste se aprofunda. Com o relaxamento
dos ventos equatoriais no periodo de El-Nino, a profundidade maxima da camada de mistura

se desloca em dire¢@o ao centro da bacia.
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As simulagdes do griafico 4.8 apresentam os mesmos forcantes de fluxos superficiais da
simulag@o descrita na figura 4.5 (2) mudando-se apenas os ventos superficiais que sdo de —7.5
m/s no grafico de cima e de —3.0 m/s no grafico de baixo. Com um forcante considerdvel nos
ventos de leste, as dguas superficiais mais quentes (28°C-30°C) ficam confinadas no leste da
bacia, onde a termoclina é mais profunda. Com o relaxamento destes ventos, a termoclina fica

mais rasa no leste e as d4guas mais quentes se expandem em dire¢do ao centro da bacia.
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Figura 4.3. TSM para duas simulagdes forcadas com vento constante de —4m/s. O esfriamento por
ondas longas e o fluxo de calor sensivel sdo mantidos constante. Linha Fina: com o forcante das

nuvens na radiagdo solar removido (equagdo [4.2]). Linha Grossa: com o for¢ante da radiagdo solar.
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Figura 4.4. Esfriamento por Calor Latente para duas simulagdes forcadas com vento constante de  —
4m/s. O esfriamento por ondas longas e o fluxo de calor sensivel sdo mantidos constante. Linha Fina:
com o forcante das nuvens na radiagdo solar removido (equacdo [4.2]). Linha Grossa: com o forcante
da radiagdo solar. Como a parametrizagdo de conveccdo usada aqui ndo atua no leste, uma vez que a
TSM é menor do que 27°C, ndo h4 diferenca entre as duas simulacdes nesta regidio. A remocio dos
efeitos da convecgdo (linha mais fina) no oeste faz crescer o fluxo de calor latente, impedindo que a

TSM cresca para além da média climatolégica da Poca Quente, que gira em torno de 30°C.
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Figura 4.5. (1) Climatologia da Temperatura no Pacifico redimensionada para uma grade de 7600 Km.
Na figura 2.2 temos a climatologia para a grade real. (2) Climatologia obtida em uma simulag¢do de
450 dias forcada com ventos constantes de —6 m/s e perfil inicial de temperaturas horizontalmente
uniforme. Os fluxos turbulentos e fluxo e o estresse do vento sdo parametrizados de acordo com as
equagdes 2.9, 2.10 e 2.12. O esfriamento radiativo de ondas longas e o fluxo de calor sensivel sdo
constantes e iguais a 45 e 10 W/m>. O forcante de nuvens da equagdo [4.2] é usado como

parametrizagdo dos efeitos das nuvens sobre o albedo.
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Figura 4.6 Profundidade da termoclina para simula¢des com ventos constantes e horizontalmente
uniformes de intensidade diferentes: -3 m/s (trago preto), -4 m/s (traco vermelho) e -7 m/s (linha
verde). O forcante de nuvens é incluido, os efeitos da precipitacio sobre a salinidade ndo sdo

considerados. O esfriamento radiativo de ondas longas e o fluxo de calor sensivel sdo constantes e

iguais, respectivamente, a 45 e 10 W/m>.
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Figura 4.7 Em (2) o estresse dos ventos equatoriais ao longo do Pacifico, em dyn/cm’, para um ano de
El-Nino (linha vermelha) e para um ano de La-Nina (linha preta). Em (1) profundidade média da
camada de mistura resultante de simulacdes forcadas com o estresse do grafico (2). Em ano de La-
Nina os ventos zonais de leste se intensificam, aprofundando a camada de mistura no leste. Em ano de
El-Nino ocorre relaxamento destes ventos, diminuindo a profundidade da camada de mistura no oeste

e deslocando a conveccdo para o centro da bacia.
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Figura 4.8. No grafico de cima o for¢ante ¢ um vento zonal uniforme e constante de -7 m/s. No gréfico
de baixo o vento € de -3 m/s. Com o aumento dos ventos de leste ocorre maior adveccao horizontal das
dguas superficiais, que se aquecem a medida que sdo advectadas, se acumulando no oeste da bacia, e
aprofundando a termoclina nesta regido. No leste, ocorre aumento da ressurgéncia de dguas frias por
baixo da termoclina, e a camada de mistura esfria e fica mais rasa (grafico de cima). Com o
relaxamento dos ventos ocorre advecgdo de dguas quentes em direcdo ao centro e leste da bacia,

reduzindo a profundidade da termoclina no oeste e aprofundando no leste (grafico de baixo).
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Figura 4.9 Perfil de precipitacdo usado em todas as simulagdes exceto as descritas nas figuras 4.1, 4.2,

43e4.4e4.7, ondendo foi considerado o forgante sobre a salinidade.



54

5. SIMULACOES COM O RAMS

5.1 Objetivos

Todas as simulagdes com o modelo atmosférico descritas neste capitulo sdo bidimensionais
(2D,plano xz) com resolucdo explicita das nuvens. A escolha de simulagdes 2D em vez de 3D €
justificada de duas maneiras: por limitacdes computacionais, sendo computacionalmente dispendioso
tentar reproduzir uma circulagdo das dimensdes fisicas da célula de Walker usando-se uma microfisica
detalhada em 3D, e pelo fato de se reproduzir um processo equatorial onde o termo de Coriolis é nulo.
Uma propriedade importante da zona equatorial é que ela atua como uma guia de ondas, for¢ando as
perturbagdes de grande escala a se manterem nas vizinhangas do Equador (Zangvil e Yanai, 1980).
Uma saida para o problema da limitacio computacional seria usar um modelo de grande escala com
uma resolu¢do menor, porém, muitos processos fisicos ndo seriam resolvidos adequadamente como a
convecg¢do, a interacdo da convecgdo com a radiacdo e o efeito das nuvens sobre a radiagdo na
superficie. Ainda ndo estd inteiramente claro como a remog¢ao de um grau de liberdade (3D para 2D)
impacta sobre os campos atmosféricos em um modelo de resolucdo de nuvens. Embora os fluxos de
calor e umidade difiram entre simulagdes 2D e 3D (Donner e outros,1999), os resultados de Grabowski
e outros (1998) sugerem que simulacdes 2D e 3D possuem estatisticas semelhantes. Nao se procura
aqui o melhor ajuste entre o simulado e o observado. O objetivo do presente trabalho é entender
algumas correlacdes e interacdes que nao sao identificadas muito claramente em estudos diagndsticos
por falto de dados observacionais em quantidade e resolu¢do suficientes e que podem ser bem
representadas em modelos numéricos com uma fisica robusta, como € o caso do RAMS. A interagdo da

TSM com a conveccdo profunda e a convecgdo rasa e o impacto da conveccdo sobre os fluxos de
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radiacdo solar e terrestre na superficie sdo alguns dos processos complexos que podem ser bem

reproduzidos em 2D, contanto que se tenha uma resolu¢do espacial adequada.

5.2 Inicializacao e Forcantes

Todas as simulacdes tratadas neste capitulo foram feitas com o modelo atmosférico RAMS
forcado com um gradiente constante de TSM na fronteira inferior. No centro da bacia a temperatura €
de 30°C, caindo linearmente nos dois lados da bacia para 26°C, 24°C ou 22°C, dependendo da
simulacdo. O espacamento de grade de todas as simulagdes é de 3 Km, que € um valor limite para
resolu¢do de nuvens, um espagamento maior seria insuficiente para resolver as células convectivas
individuais, mas que foi escolhido por uma questdo de limitacdo computacional,. Os processos
microfisicos sdo tratados através de uma parametrizacao fisica detalhada descrita na secao 3.3 que
interage com o esquema de radiacdo de Harrington, descrito superficialmente na secdo 3.4 e mais
detalhadamente em Harrington(1997). Em todas as simulagdes a concentracdo total da dgua de nuvem é

especificada, N,=0,4e09 gotas/kg (equacdo [3.8]). A concentracdo total da 4gua de chuva, gelo, neve,

agregados, graupel e granizo sdo prognosticadas através de equacdo semelhante a equacgdo [3.9]. O
didmetro médio destes hidrometeoros €, entdo, diagnosticado das concentragdes totais e razdes de
mistura prognosticadas. O nimero de niveis verticais é de 45 e o topo do modelo se encontra a 23 km
de altura. Todas as simulagdes sdo forcadas exclusivamente pelo gradiente linear de TSM descrito
acima. Os perfis verticais de temperatura e umidade iniciais sdo os valores médios no Pacifico
Equatorial obtidos dos dados de reandlise do NCEP. Em todas as simulagdes a atmosfera se encontra
inicialmente em repouso. A circulacdo de grande escala se forma impulsionada pelo gradiente de TSM.

As fronteiras laterais sdo periddicas, com isso eliminamos problemas de fronteira e aceleragdes
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artificiais indesejaveis uma vez que nenhum tipo de relaxamento € usado para tentar manter as
varidveis prognosticadas em concordancia com os valores observados. O passo de tempo usado em
todas as simulagdes € de 10 segundos. A variagdo longitudinal no dngulo solar ndo € considerada,
porém o ciclo diurno € mantido. O parametro de Coriolis € zero. A interacdo da radiagdo com a
microfisica de nuvens € atualizada a cada 500 segundos, isso porque os campos microfisicos variam
com muito mais rapidez do que os efeitos da radiacao sobre eles. Os fluxos de superficie sdo calculados

de acordo com a parametriza¢do descrita na se¢do 3.5 (Louis et al., 1981). O esquema de turbuléncia é

o ndo local descrito em 3.4 item a.
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5.3 Simulacées

A figura 5.1 mostra o condensado total em g/kg. A TSM a leste e a oeste (nas fronteiras
laterais) é de 24°C e cresce linearmente em direcdo ao centro da bacia onde a TSM é de 30°C. Este
perfil de TSM € mantido constante ao longo da simula¢do. A simulacdo da figura 5.1 possui 4000
pontos de grade na horizontal e 45 na vertical. O espacamento de grade horizontal é de 3 km, a
extensdo do dominio é de 12000 km na horizontal e 23 km na vertical. Observe que o gradiente de
TSM mantido dos extremos da bacia ao centro € forte e constante no tempo, sem variabilidade sazonal
ou interanual. No entanto, reproduz o perfil de nuvens médio que caracteriza as células de Walker

(zonal) e de Hadley (meridional), descrito no capitulo 2.



58

T {km)] : 3
T {day) : 30 to 65 {overaged) DATA SET: rams

0.4
.35
12000
025
1 8000
215
4000

005

1000 3004 Eo0oa Fa00 9000 11500
W (k)

total cond mix ratio (g/kg)

Figura 5.1. Média do condensado total nos dltimos 30 dias em uma simulag¢do de 70 dias. A TSM nas fronteiras
esquerda e direita é de 24°C e cresce linearmente até 30°C em direcdo ao centro da grade. Este gradiente é o

unico forcante do modelo. As fronteiras laterais s@o periddicas e a atmosfera estd inicialmente em repouso.

Nos extremos da grade na figura 5.1, onde a TSM € menor, 240C, tem-se a formacdo de
nuvens baixas (estratoctimulos) com grande contetdo de dgua liquida. Com o aumento da TSM em
direcdo ao centro, diminui a quantidade de dgua liquida das nuvens (cimulos), aumenta a umidade e a
profundidade da camada de mistura. Estratocimulos e cimulos se formam em regides de subsidéncia
de larga escala, constituindo, muitas vezes, o braco descendente de circulacdes tropicais tais como as

células de Walker e Hadley. No braco descendente da célula de Walker, com a auséncia do termo
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convectivo e ignorando-se a adveccao horizontal, o balanco da equacio termodindmico (equagdo [2.4])
se da entre o esfriamento radiativo e o aquecimento adiabatico. Devido a desestabilizagdo causada pela
radiacdo e os fluxos de superficie, a convecgdo se desenvolve logo nos primeiros dias da simulacdo. A
regido de forte conveccgdo e elevada precipitagdo no centro da grade coincide com a TSM mais elevada
(>28°C). A extensdo horizontal da regido dos ascendentes (convec¢do profunda) é muito menor do que
a extensao horizontal da regido de subsidéncia (equacdo [2.2], figura 2.3) o que se explica pela equacao
de conservacdo da massa (equagdo [2.1]) e pelo fato dos ventos ascendentes no centro serem pelo
menos uma ordem de grandeza maior do que na regido de subsidéncia. Uma outra caracteristica
importante deste sistema € a regido com reduzida formacdo de nuvens e pouca dgua liquida acima das
aguas quentes e que fazem fronteira com a regido de forte conveccdo (intervalo entre 3000 e 4500 km e
entre 7000 e 9000 Km na figura 5.1). Nesta regido encontramos forte descendéncia de ar frio e seco
proveniente da troposfera superior. A presenca desta regido com poucas nuvens tem enorme influéncia
na termodinamica dos trépicos (Dennis e Michelsen, 1993).

A figura 5.2 mostra a média dos campos de ventos e condensado total dos ultimos 10 dias
de uma simulagdo de 30 dias semelhante a simulacao da figura 5.1, com mesmo espacamento de grade,
a mesma inicializa¢do e o mesmo forcante: TSM de 30°C no centro e caindo linearmente para 24°C nas
fronteiras laterais, a unica diferenca é a dimensao do dominio que nesta € menor, 6000 Km, com a
célula de Walker se estendendo de 3000-6000Km (figura 5.2). As vantagens desta reducdo de escala
s@o duas: a reducao do tempo de CPU e o fato de que o quase equilibrio é atingido mais cedo. A maior
desvantagem € que a dimensao horizontal (3000 km) € bem menor do que a dimensdo média da célula

de Walker (~ 6000 km), essa reducao, contudo, ndo parece alterar a termodinamica da circulagao.
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Figura 5.2. Média dos dltimos 10 dias do condensado total (em g/kg) e dos ventos em uma simulagéo de 30 dias.

A célula de Walker se localiza entre 3000 e 6000 km na figura.

Observando a figura 5.2 fica evidente a convergéncia lateral dos ventos na camada de
mistura das fronteiras laterais para o centro da bacia. Aqui o responsdvel pelos ventos convergentes em
baixos niveis é puramente o gradiente de TSM. Na célula de Walker real os ventos ajudam a manter
este gradiente a0 mesmo tempo em que sdo impulsionados por ele. O gradiente de TSM produz um
forte centro de baixas pressdes no centro da grade, contrastando com as altas pressdes nos extremos. Na
circulagdo de Walker a velocidade vertical dentro das células convectivas pode atingir alguns metros

por segundo, sendo pelo menos uma ordem de grandeza maior do que a velocidade vertical na regido
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de ventos descendentes. O fato do gradiente de TSM ser prescrito e constante, acelerando os ventos de
baixos niveis de maneira uniforme ao longo de toda a grade e durante toda a simulagdo, gera uma
circulacdo de Walker mais intensa do que a real. Outro fato destacado na figura 5.2 e que € uma
caracteristica média da célula de Walker no Pacifico, € que o desentranhamento nas torres convectivas
acima da Poc¢a Quente se dd quase que totalmente nas proximidades do topo das nuvens.

Na figura 5.3 temos a média dos ultimos 30 dias do perfil vertical do condensado total da
simulacdo descrita na figura 5.1. A linha mais espessa é a média de 1500 km a partir da fronteira
esquerda, a linha média a média horizontal de 1500 a 3000 km e a linha inferior, mais fina é a média de
3000 a 4500 km (figura 5.1). Observa-se a reducdo da quantidade de dgua liquida juntamente com o
aprofundamento da camada de mistura 2 medida que se caminha em direcdo a regido dos ascendentes,
no centro da grade (figura 5.12). As nuvens baixas acima das dguas mais frias (24°C) possuem maior
quantidade de dgua liquida e sua base € bastante baixa (estratocimulos), em torno de 600m de altura.
Nas vizinhangas da regido de forte conveccao temos a formagdo de cimulos (linha espessa da figura
5.3) com reduzido conteido de dgua liquida e base mais elevada, em torno de 1000m. A redugdo do
contetdo de dgua liquida das nuvens baixas em direcdo ao centro da grade acompanha o aumento da
TSM e reduz a intensidade do forcante destas nuvens sobre a radiacdo na superficie. As regides onde
estes forcantes sdo maiores sdo: a regido de forte convecgdo no centro e a regido de formacdo dos
estratocimulos sobre as dguas mais frias, ambas com elevada concentragdao de hidrometeoros e vapor
d’agua. O aprofundamento da camada de mistura em direcao ao centro, destacado na figura 5.12, esta
correlacionado com o aumento da intensidade dos ventos de baixo nivel e com o aumento do fluxo
superficial de calor latente. No centro da grade temos forte convec¢do devida a intensa convergéncia de
ar umido forcado pelo gradiente zonal de TSM (figura 5.2). O intenso movimento ascendente
resultante, como ja foi dito, € compensado pela descendéncia de larga escala. Parte deste fluxo

descendente se da com intensidade nas vizinhancgas da Po¢a Quente, onde a TSM nao € muito diferente
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do seu valor médio na Poca Quente. Esta subsidéncia de ar seco e frio da troposfera superior nas
vizinhancas dos ascendentes explica, em parte, o fato da supressdo de nuvens e da convecgcdo ser
marcante na vizinhanga dos ascendentes. O perfil vertical de temperaturas acima da Poca Quente segue
uma curva adiabdtica saturada e o perfil vertical de umidade relativa (em relagcdo a dgua liquida) é dado
pela linha fina da figura 5.4. Com as baixas temperaturas e a grande quantidade de umidade carregada
por fortes ascendentes, a umidade relativa se mantém elevada na troposfera superior reduzindo o
esfriamento por emissdo de ondas longas para o espago 0 que aumenta o aquecimento na troposfera
(efeito estufa do vapor). Nuvens altas (pressao no topo abaixo de 440mb) e umidade elevada produzem
na regido acima da Poga Quente forte convergéncia no fluxo de ondas longas. A baixa umidade acima
da camada de mistura na regido de subsidéncia dos ventos (linha grossa da figura 5.4) ocorre porque o
ar que desentranha na troposfera superior da regido dos ascendentes para a regido de subsidéncia
contém pouca umidade, que € distribuida ao longo de uma regido relativamente extensa. Esta baixa
umidade ajuda a aumentar a eficiéncia do resfriamento radiativo na subsidéncia (equacao [2.4]). Na
figura 5.5 destacamos o trecho entre 3000 e 5000 km da simulacao descrita na figura 5.2. A regido de
grande precipitagdo e convecgdo se estende de 3000 a 3600 km, fora desta regido a precipitacdo €
bastante reduzida. A regido de 3000 a 3600 km coincide também com a diminui¢do da intensidade dos
ventos proximo a superficie (grafico 3 da figura 5.5) e com a conseqiiente reducio do fluxo médio de
calor latente (grafico 2 da figura 5.5). Como nesta regido precipita mais do que evapora temos um fluxo
liquido de 4gua doce na Poca Quente. Lukas (1990) mostrou que nesta regido a profundidade da
camada de mistura oceanica € determinada tanto pela salinidade como pela temperatura. Apesar dos
fortes ventos no Pacifico Oeste durante as rajadas de Oeste, as médias climatolégicas nesta regido
revelam ventos surpreendentemente fracos com valores menores do que 3 m/s (Sadler e outros, 1987) o
que também explica a reducdo do fluxo de calor latente nesta regido. No entanto, podemos ter

localmente, em eventos de forte precipitacdo, fluxos de calor latente excedendo os 200 W/m?2.
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Observa-se também na figura 5.5 que na vizinhanga da regido de forte conveccdo temos uma enorme
queda no contetdo de dgua liquida, e, portanto na cobertura de nuvens, e uma redugcdo quase que
abrupta na precipitacao (entre 3600 e 4400 km, figura 5.5). Esta regido coincide com ventos intensos e
forte evaporagdo (graficos 2 e 3 da figura 5.5). A baixa cobertura de nuvens nesta regido torna a
insolagcdo na superficie elevada o que faria com a TSM crescesse para valores maiores do que os da
Poca Quente se ndo fosse a adveccdo das dguas superficiais e o fluxo elevados de calor latente. Na
verdade esta regido, pela intensa evaporacdo e advec¢do, fornece a maior parte da umidade que

constitui o combustivel que alimenta a convec¢do na Poga Quente.

5.4 Comparacao da precipitacao para diferentes gradientes de TSM

Na figura 5.6 temos a precipitacio média dos ultimos 30 dias em duas simulacdes de 60
dias. Em ambas as simula¢des o forcante é o gradiente de TSM, todas as outras caracteristicas como
inicializacdo, passo de tempo e espacamentos de grade sdo as mesmas da simulacdo descrita na secao
anterior. No gréfico (1) da figura 5.6 o gradiente de TSM ¢ de 30-25°C, no grifico (2) o gradiente é
mais fraco, 30-26°C. A precipitacdo é dada em mm/dia. Os valores sdo compativeis com a elevada
precipitacdo encontrada nas observacdoes do TOGA-COARE na regido do Pacifico Oeste, mas ndo sao
de forma alguma médias climatoldgicas. A média climatoldgica na regido mdxima precipitagdo se
mantém abaixo dos 6 mm/dia. Os valores da precipitacdo nestas simulagdes sao médias em um periodo
de intensa conveccao resultante de uma convergéncia de umidade bem acima da média climatoldgica,

induzida por um gradiente de TSM constante no tempo e no espaco. No gradiente menor, grafico (2) da
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figura 5.6, a precipitacdo se estende espacialmente por uma regido duas vezes maior do que a da
simulagdo com maior gradiente de TSM, grafico (1) da figura 5.6. Estudos estatisticos com dados
observacionais mostram que a convecgdo ocorre preferencialmente sobre dguas com TSM acima de um
limiar que gira em torno dos 27°C, com freqiiéncia acima de 70% para dguas com TSM acima de
28.5°C (Bony et al., 1996). Com um maior gradiente de TSM, as dguas mais quentes, TSM > 27°C,
ficam limitadas a uma regido menor. Na figura 5.7 temos a precipitacdo média nos dltimos 15 dias para
a simulacdo descrita na figura 5.2: dimensdo horizontal de 6000 km, duragdao de 30 dias. O trecho
mostrado na figura se estende de 3000 a 6000 km. No gréfico (1) da figura 5.7 o forcante € um
gradiente de TSM de 30-26"C, no gréifico (2) o gradiente € de 30-22°C. No gréafico (1) a precipitacdo se
estende de 3000 km (TSM=30"C) a 4200 km (TSM=28"C). No grafico (2) a precipitacdo se estende de
3000 km (TSM=30°C) a 3600 km (TSM=28°C). Se admitir-se que a elevada precipitacdo seja um
indicador de convecgdo, o que nem sempre € verdade, conclui-se da figura 5.7 que a maior parte da
convecgdo se da dentro da isoterma de 28°C. Para TSM nos Trépicos menores que cerca de 26°-27°C,
menos do que 20% das médias mensais regionais sdo caracterizadas por ascendentes de larga escala
(Bony et al., 1996). Segundo Ramanathan et al., (1994) a intensidade destes ascendentes cresce com 0
aumento da TSM. Lau et al., (1994a) sugerem que o gradiente de TSM € mais importante do que a
TSM local na determinacdo dos ascendentes de larga escala. O mais provdvel, no entanto, é que TSM
local e forcante de grande escala associado ao gradiente de TSM ndo sejam de maneira alguma
independentes ja que a convergéncia de umidade pela grande escala sobre as &4guas quentes,

indispensavel a intensa convecg¢ao no Pacifico, € resultante do gradiente de TSM.
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Figura 5.3. Perfil vertical do condensado total, média nos dltimos 30 dias da simulac¢do descrita na figura 5.1. A
linha grossa é a média de 0 a 1500 km da fronteira esquerda. A linha média € a média de 1500 a 3000 km da

fronteira esquerda e a linha inferior mais fina € a média de 3000 a 4500 km
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Figura 5.4. Linha fina: Perfil de umidade relativa (com relacdo a saturacido da dgua) na regido de convecgdo
profunda (centro da figura 5.1). Linha grossa: Umidade relativa na regido de subsidéncia dos ventos acima da
Poca Fria. Fica evidente nesta figura o cariter bi modal da umidade atmosférica na circulacdo de Walker. Acima
da camada de mistura da Poca Fria (altura acima dos 2000m, linha preta), a umidade relativa esta abaixo dos
20%, crescendo na regido de desentranhamento do ar Umido ( acima de 12000m). Acima da Poca Quente, a
umidade relativa atinge valores maiores do que 80%. Isto ocorre pela forte convergéncia da umidade nesta

regido provocada pela grande escala.
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Figura 5.5. (1) Condensado total no trecho de 3000 a 5000 km da simulacio descrita na figura 5.2. (2) fluxo de

calor latente. (3) vento zonal no primeiro nivel do modelo acima da superficie. (4) precipitagdo. Todos os valores

sdo uma média dos dltimos 10 dias em uma simulacdo de 30 dias. Na regido de forte conveccio ocorre redugio

significativa dos ventos de grande escala, grafico (3), e do esfriamento por calor latente, grafico (2). Na regido

que faz fronteira com a Poca Quente, a convecgao é suprimida. Esta supressdo tem grandes conseqiiéncias sobre

o feedback das nuvens na radiacdo incidente na superficie.
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Figura 5.6. Precipitagdo média dos ultimos 30 dias em simulacdes de 60 dias. Em ambas as simulacdes o
forcante € o gradiente de TSM, todas as outras caracteristicas como inicializacdo, passo de tempo e
espacamentos de grade sdo as mesmas das simulacdes descritas na se¢do 5.3. Em (1) o gradiente de TSM entre
os extremos da grade é de 30-25°C, em (2) o gradiente é mais fraco, 30-26°C. Observa-se que, com o gradiente
de TSM menor, a convecgdo se estende mais para leste. No Pacifico real isto ocorre porque, com o relaxamento
dos ventos de leste, ocorre a advecgdo de dguas quentes para o leste, aumentando a convec¢do no centro da
bacia. Nesta simulacdo, como a TSM ¢é prescrita, é a modificagdo do seu gradiente que induz as mudangas nos

ventos.
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Fig. 5.7. O trecho mostrado na figura se estende de 3000 a 6000 km No grafico (1) o forcante é um gradiente de
TSM de 30-26°C, no gréfico (2) o gradiente é de 30-22°C. Em (1) a precipitacdo se estende de 3000 km
(TSM=30°C) a 4200 km (TSM=28°C). Em (2) a precipitacdo se estende de 3000 km (TSM=30°C) a 3600 km

(TSM=28°C). A maior parte da convecgio se d4 dentro da isoterma de 28°C.

5.5 Forcante das nuvens sobre a radiacao na superficie

Uma discussio sobre o forcante das nuvens sobre a radiagdo de ondas curtas e a radiagdo

terrestre de ondas longas na atmosfera € feita no capitulo 2. Trata-se aqui somente do papel do forcante
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de nuvens sobre as ondas curtas e longas na superficie: Cs(S) e Ci(S), ao longo da circulagdo de
Walker. As definicdes dos forcantes de ondas curtas e ondas longas sobre a superficie sdo dadas na
secdo 2.3.2, ou seja, a diferenca entre o fluxo radiativo na superficie de ondas longas/curtas e o fluxo na
superficie sob condi¢des de céu claro, sem nuvens. Na figura 5.8 destacam-se trés simulagdes forcadas
unicamente por diferentes gradientes lineares de TSM: o traco em preto corresponde ao gradiente 30-
26°C, o traco em vermelho ao gradiente de 30-24°C e o traco em verde ao gradiente de 30-22°C. A
TSM de 30°C estd em todos os casos na fronteira oeste da grade. O gréfico (1) da figura 5.8 mostra o
esfriamento liquido por ondas longas na superficie (equacdo [2.8]). Na Poca Quente este esfriamento é

reduzido apesar do elevado fluxo de ondas longas p/cima. Com o aumento da TSM de leste para oeste,
o esfriamento por emissao de ondas longas aumenta (an , equacao [2.8]). A temperatura elevada da

camada de mistura acima da Poga Quente faz com que a emissdo de ondas longas para baixo na
superficie (Fc , equacdo [2.8]) se dé a uma temperatura ligeiramente menor do que a TSM. Com a
presenca das nuvens na Poca Quente aumenta a emissdo de ondas longas p/baixo, reduzindo-se a
diferenca entre os termos do lado direito da equagdo [2.8] e reduzindo-se, portanto, o esfriamento da
camada de mistura oceanica. No gréfico (1) fica evidente a reducdo do esfriamento por ondas longas
sobre dguas muito quentes (Ramanathan, 1981). Observa-se, também neste grifico, que sobre a Poca
Quente, o esfriamento por ondas longas € relativamente independente do gradiente de TSM. Sobre as
dguas mais frias da fronteira leste, o aumento da TSM aumenta o esfriamento por ondas longas. Isto se

da porque para TSM abaixo de um limiar de cerca de 27°C, o esfriamento por ondas longas é
determinado pela emissdo de ondas longas para cima (an ), enquanto que nas dguas muitos quentes do

oeste este esfriamento € determinado pela emissdao de ondas longas para baixo. Em temperaturas do
mar muito elevadas a emissdo de ondas longas da atmosfera para o oceano cresce mais rapidamente do

que a emissdo do oceano para a atmosfera (emissdo de Planck). Isto também esta destacado no
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esfriamento por ondas longas da superficie do mar em condi¢des de céu claro: gréafico (2) da figura 5.8.
Pode-se observar do grafico (2) que a variacdo zonal do esfriamento por ondas longas no céu claro é
menor (~ 40W/m2) do que em um céu onde se permitem nuvens (~ 70W/m2) do gréifico (1), de onde
podemos concluir que o forcante das nuvens € responsdvel pela maior parte da variabilidade zonal do
esfriamento da superficie do oceano por ondas longas. O esfriamento por ondas longas e a variabilidade
deste esfriamento mostrados no grifico (1) ainda é bem menor do que o que ocorre em latitudes
elevadas. Isto se da por conta da umidade elevada na camada de mistura Tropical, que faz com que o
aumento do fluxo de ondas longas para baixo provocado pelas nuvens seja pouco sentido na superficie,
reduzindo o impacto das nuvens sobre as ondas longas na superficie. No grifico (3) temos o fluxo
simulado de ondas longas para baixo sob condi¢des de céu claro. Observa-se que o impacto da redugdo
da TSM e do gradiente de TSM € maior no leste onde a quantidade de vapor na camada de mistura é
menor. No grifico (4) temos a média climatoldgica das ondas longas para baixo (linha em preta) e sob
céu claro (linha em vermelha). Na figura 5.9 destaca-se o forcante de ondas longas sobre a superficie,
CL(S), o traco em preto corresponde ao gradiente 30-26°C, o traco em vermelho ao gradiente de 30-
24°C e o traco em verde ao gradiente de 30-22°C. O forcante no leste (Poca Fria) aumenta com a
reducdo da TSM. Com a redu¢do da TSM no leste aumenta-se a concentracdo de nuvens baixas com
maior quantidade de dgua liquida ao mesmo tempo em que se reduz a altitude da base das nuvens
(figura 5.12). Em conseqiiente disto, aumenta o efeito destas nuvens sobre a radiacdo de ondas longas
na superficie. Em direcdo as dguas mais quentes no centro da grade, temos uma elevada queda na
cobertura de nuvens (figura 5.13) e, consequentemente, reducdo de Ci(S). Na Poca Quente, com o
aumento da cobertura de nuvens, C;(S) volta a crescer, porém com valores menores do que na Poga
Fria (secdo 2.3.2). Devido a elevada umidade da camada de mistura na Pogca Quente, C.(S) é

relativamente insensivel ao gradiente de TSM nessa regiao.
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Fig.5.8. O traco em preto corresponde ao gradiente 30-26"C, o traco em vermelho ao gradiente de 30-24°C e o

traco em verde ao gradiente de 30-22°C. A TSM de 30°C estd em todos os casos na fronteira oeste da grade. Em

(1) temos o esfriamento por ondas longas na superficie, equacdo [2.10]. Em (2) o esfriamento por ondas longas

da superficie do mar em condicdes de céu claro. (3) Fluxo de ondas longas para baixo com céu claro e (4) a

média climatoldgica das ondas longas para baixo (traco em preta) e sob céu claro (tragco em vermelha).
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Fig.5.9 Forcante de ondas longas sobre a superficie, C((S). O traco em preto corresponde ao gradiente 30-26°C,
o traco em vermelho ao gradiente de 30-24°C e o traco em verde ao gradiente de 30-22°C. No leste: com o
aumento da TSM diminui a cobertura de nuvens baixas e, consequentemente, a influencia das nuvens na
superficie. No centro: como a cobertura de nuvens € baixa, o forcante permanece reduzido e independente da
TSM. No oeste: o for¢ante aumenta juntamente com a cobertura de nuvens, mas € menor do que no leste por

conta do elevado conteudo de vapor na camada de mistura acima da Poca Quente.

Na figura 5.10 destaca-se o papel das nuvens sobre a radiacdo solar na superficie e na figura 5.11 o
forcante das nuvens sobre a radiacdo solar na superficie: Cs(S) na equacdo [2.7]. O traco em preto
corresponde ao gradiente de TSM de 30-26"C, o traco em vermelho ao gradiente de 30-24°C. O grifico
(1) da figura 5.10 mostra o fluxo médio de ondas curtas na superficie em céu claro e no gréafico (2) em

um céu onde se permite a presenca de nuvens. Observa-se que, sob céu claro, ndo se tem uma grande
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variacao zonal na insolag¢do na superficie, nem com a variagcdo local da TSM, representada pelas duas
cores do gréifico (1). Observa-se no grafico (2) que o forcante sobre as ondas curtas na superficie é
grande (em moddulo) na Poca Quente e na Poca Fria, com elevada diminuicdo da insolagdo na
superficie, e diminui em dire¢do ao centro da figura, onde a insolagdo € elevada. A elevada reducdo do
fluxo médio de radiacao solar na Po¢ca Quente levou Ramanathan and Collins (1991) a desenvolverem
sua hipétese do termostato, referida no capitulo anterior, para explicar a maneira com que o sistema
oceano atmosfera limita o aumento da TSM no Pacifico Oeste. A insolagdo diminui na Poga Fria com a
reducdo da TSM (linha em vermelho). Isto ocorre porque se reduzindo a TSM no leste, aumenta-se a
cobertura de nuvens baixas, aumentando-se o albedo destas nuvens e, consequentemente, o efeito

destas nuvens sobre a radiacdo solar na superficie.
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Fig.5.10. Em (1) temos o fluxo médio de ondas curtas na superficie em céu claro e em (2) um céu onde se
permite a presenga de nuvens. O traco em preto corresponde ao gradiente de TSM de 30-26°C, o traco em
vermelho ao gradiente de 30-24°C. Em (1) observa-se a reduzida variagdo zonal na insolagio na superficie com a
auséncia do efeito das nuvens. Em (2) fica evidente o feedback negativo das nuvens sobre a radiacdo solar na

superficie, principalmente no oeste, sobre as 4guas mais quentes.
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Fig.5.11 o forcante das nuvens sobre a radiacdo solar na superficie: Cg(S). O trago em preto corresponde ao
gradiente de TSM de 30-26°C, o trago em vermelho ao gradiente de 30-24°C. No oeste, sobre as dguas mais
quentes, o forcante é grande, mas quase que independe do gradiente de TSM, ou seja, da convergéncia de grande
escala. O grau de espalhamento da figura mostra que apresenta, no oeste, grande variabilidade local. No centro,
com a reducdo da cobertura de nuvens, o forcante cai para quase zero. No leste aumenta bastante com a redugao

da TSM, conseqiiéncia do aumento do albedo das nuvens baixas.
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Figura 5.12 profundidade da camada de mistura (considerada aqui como a altura da base das nuvens) para o
gradiente linear de TSM de 30-22°C (verde), 30-24°C (vermelho) e 30-26°C (preto). A camada de mistura se
aprofunda na Poca Quente com o aprofundamento da turbuléncia causada pela forte conveccdo. No leste ela é
mais profunda sobre dguas mais quentes (trago em preto), rasa sobre dguas mais frias (traco em verde). Esta
variabilidade no leste é conseqiiéncia de mudancas na subsidéncia de grande escala causada por variagdes no

gradiente de TSM, e de varia¢des nos fluxos locais de calor latente.
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de nuvens nas vizinhangas da regido de maxima conveccio (140° E-180°E).
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6. ACOPLAMENTO

6.1 Acoplamento entre o RAMS e 0 POM

A estrutura do acoplamento entre os modelos oceanico e atmosférico é descrita na
secdo 3.8. As dimensdes da grade usada no RAMS sdo as mesmas do capitulo anterior: 6000
km na horizontal e espagcamento de 3 km O niimero de niveis verticais € de 45 e o topo do
modelo se encontra a 23 km de altura. Os perfis verticais de temperatura e umidade iniciais
sdo os valores médios no Pacifico Equatorial obtidos dos dados de Reandlise do NCEP. Em
todas as simulagdes a atmosfera se encontra inicialmente em repouso. As fronteiras laterais
sdo periddicas. Nas simulagdes descritas neste capitulo, o POM € acoplado somente a segunda
metade da grade do RAMS (de 3000 a 6000 km). A TSM dinamica obtida a cada passo de
tempo € rebatida para a primeira metade da grade e os fluxos de superficie dinamicamente
calculados a partir das varidveis termodinamicas do RAMS e da TSM e repassados de volta
para o RAMS. O fato das duas metades da grade do modelo atmosférico ter a mesma TSM
constitui uma limitacdo uma vez que no lado esquerdo da grade ndo existe interagdo dinamica
entre varidveis atmosféricas e ocednicas. Com este artificio pode-se, no entanto, reproduzir
certas caracteristicas médias da circulagdo de Walker. O passo de tempo nos dois modelos € o
mesmo: 10 segundos. A finalidade de uma resolucdo temporal tdo fina é resolver interacdes
de pequena escala como nuvens radiacdo, ciclo diurno e precipitagdo salinidade. A interacio
oceano atmosfera no Pacifico Tropical constitui um sistema ndo linear bastante complexo
onde muitos processos e correlacdes entre estes processos atuam em diferentes escalas de
tempo, possibilitando uma enorme gama de possibilidades para estudos através de um modelo
acoplado. O presente trabalho se limita ao estudo das conseqiiéncias fisicas da variagdo da
estabilidade (definido no capitulo 2 em termos da flutuabilidade) na superficie do mar devido

a precipitagao/conveccdo e ao estudo da sensibilidade dos fluxos turbulentos de superficie a
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escolha da parametrizag¢do de fluxos, principalmente em regime de ventos fracos (Webster e
Lucas, 1992). A variacdo da flutuabilidade por fluxo de d4gua doce € causada por anomalias de
salinidade na camada de mistura oceénica provocadas por forte precipitacdo e ventos fracos
ou moderados e tem importincia fundamental na determinacdo da estabilidade da camada de
mistura ocednica na Poca Quente, que é uma regido de consideravel precipitacio e evaporacao
moderada (figura 2.6¢ e figura 2.7). Eventos de forte precipitacdo, comuns na Poca Quente,
induzem a formacdo de uma lente de dgua doce proxima a superficie e como dguas menos
salgadas significam dguas menos densas, cria-se uma regido de forte estabilidade que inibe os
processos verticais de mistura turbulenta, isolando a camada de mistura das camadas mais
profundas do oceano. O estudo deste fenomeno de pequena escala é relativamente recente e s6
a partir do experimento TOGA COARE ¢é que se deu maior relevancia a importincia da
precipitacdo no estudo da estabilidade da camada de mistura na Pog¢a Quente. O reduzido
fluxo liquido de calor na superficie da Poca Quente foi atribuido por Godfrey e Lindstrom
(1989) a presenca da lente de 4dgua doce. Neste caso, uma camada isotérmica pode ser
encontrada em uma regido com estratificacio na densidade provocada por gradiente de
salinidade, com isso a camada de mistura € determinada pela estratificacio salina em vez de
térmica. A estratificacdo térmica, onde a profundidade da camada de mistura é determinada
pela temperatura em vez da salinidade, ocorre no restante dos Tropicos onde a precipitacdo ¢é

muito menor do que na Poga Quente.

6.2  Simulacoes

O acoplamento entre 0 RAMS e o POM ¢ descrito no capitulo 3. Os fluxos
heterogéneos de ondas longas p/ baixo, estresse do vento, insolacdo e precipitacio na
superficie, calculados pelo RAMS sdo os forcantes do POM. Esses fluxos interagem

dinamicamente com a camada de mistura ocednica em vérias escalas de tempo, alterando seu
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perfil de temperatura e salinidade. A alteracdo no perfil de TSM modifica os fluxos
turbulentos de calor latente e de calor sensivel na superficie que, por sua vez, forcam o
modelo atmosférico, alterando a estabilidade da camada de mistura atmosférica e, através de
interagdes complexas com a grande escala, os fluxos radiativos, o vento e a precipitacdo na
superficie. Vdrias escalas de tempo estdo envolvidas neste processo: a estratificacdo salina
causada pela precipitacdo atua em uma escala de tempo de um dia ou menos, dependendo da
intensidade dos ventos e da precipitacdo. O esfriamento por fluxo de calor latente e pelo
entranhamento de dguas frias atua em uma escala de tempo um pouco maior. A escala de
tempo do acoplamento nuvens TSM foi estimada em 3-6 dias em uma atmosfera tropical
instavel (Chu e Garwood, 1991). Esta € a escala de tempo necessdria para as mudangas nas
propriedades das nuvens, causadas por variacdes na evaporagdo na superficie devida a
variagdes na TSM, provocarem varia¢des na TSM através de variacdes nos fluxos superficiais
de calor e radiacdo. Como foi dito acima, o modelo oceanico em todas as simulacdes foi
inicializado com o perfil de temperaturas da figura 6.1. Este perfil sozinho seria suficiente,
sem necessidade de nenhum tipo de relaxamento nas varidveis termodinidmicas, para gerar o
gradiente de pressdo zonal na superficie necessdrio para induzir a formagdo de um sistema
com caracteristicas semelhantes a circulagdo de Walker. Isto é possivel porque o oceano
responde a mudanga nos forcantes muito mais lentamente do que a atmosfera, funcionando
como a memoria deste sistema acoplado. O grafico 6.9 mostra o perfil médio (dos dltimos 5
dias) de correntes e temperatura no oceano em uma simulacdo acoplada de 30 dias sem
nenhum outro forcante além do perfil inicial do grafico 6.1. Em outra simulagdo um forcante
ndo local (Grabowski, 1996) é aplicado sobre a tendéncia dos ventos no primeiro nivel do
modelo acima da superficie do oceano:

MO—I/_l

[6.1]

8u_£au

o athAMS v
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u ¢ a média zonal do vento nos niveis onde o relaxamento esta sendo aplicado, ug é o forcante
de grande escala que € constante na direcdo X, variando apenas com a altura,z € a escala de
tempo do relaxamento. Esta escala é quem determina a intensidade do relaxamento. O
relaxamento ndo local, por atuar em cima das médias zonais, permite que a variabilidade de
pequena escala seja mantida, ao contrario do relaxamento convencional que filtra parte dessa
variabilidade. Os valores de uj usados nesse trabalho sdo 0 (sem forcante) e -2 m/s. A figura
6.2 mostra a média de 15 dias (de uma simulagdo de 30 dias) do condensado total e do perfil
de ventos. Somente a segunda metade da grade do modelo atmosférico é mostrada. O modelo
ocednico é acoplado somente a este trecho da grade, possui dimensdo de 3000 km e fronteiras
fechadas. O forcante usado no vento superficial é up = -2m/s. A transi¢do de estratoctimulos
para cimulos se d4 a medida que o ar na camada de mistura é advectado em dire¢@o as dguas
mais quentes. Esta transicdo é acompanhada de aprofundamento e desacoplamento da camada
de mistura, assim como uma reducdo significativa do conteddo de dgua liquida na coluna
atmosférica (figura 6.2). A camada de mistura na Poca Fria tem cerca de 600m de
profundidade e cerca de 2200m de profundidade nas vizinhangas da Pogca Quente, onde
predomina a formag@o de cumulos. Outro fato importante destacado na figura 6.2 € que ao
longo desta transicdo os ventos na camada de mistura se intensificam acompanhando o
aumento da TSM de Leste para Oeste e provocando o aumento do fluxo de calor latente do
oceano para a atmosfera. Este aumento estd diretamente relacionado com o aprofundamento
da camada de mistura. O decréscimo climatolégico da subsidéncia de Leste para Oeste logo
acima da camada de mistura também contribui para o seu aprofundamento. O perfil descrito
acima (figura 6.2) estd em perfeito acordo com o resultado obtido com as simula¢des do
modelo atmosférico ndo acoplado. Na figura 6.3 destacou-se uma regidao de 60 km de
extensdo na Poca Quente (fronteira esquerda da figura 6.2) do oitavo ao décimo oitavo dia de

simulagdo. O grafico (1) da figura mostra a precipitacdo nesta regido, no griafico (2) a
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salinidade em PSU, no grafico (3) a radiac@o solar na superficie e no grafico (4) as camadas
isosalina (em vermelho) e a camada isotérmica (em preto). A profundidade da camada
isosalina, Hg , é definida como a profundidade em que a variag@o da salinidade em relagdo a
superficie ndo ultrapassa 0.0133 PSU. Na profundidade da camada isotérmica, Hr, a variacdo
da temperatura em relagdo 2 superficie ndo ultrapassa 0.030°C. Mantendo-se a temperatura
constante, variacdo na salinidade de 0.0133 PSU produz variagdo na densidade da dgua de
0.01 Kg/m®. A mesma varia¢do na densidade se obtém variando-se a temperatura de 0.030°C
e mantendo-se a salinidade constante. Observa-se no griafico (1) que a precipitacio neste
periodo € intensa e provoca a partir do décimo primeiro dia a formacdo de uma lente de dgua
doce proxima a superficie: grafico (2). Apds o décimo dia, temos um aumento significativo da
convecgdo e na intensidade dos ventos superficiais (ndo mostrado). A redugdo da insolagdo na
superficie em eventos de convecc¢do, destacado no grifico (3), e a intensificagdo dos ventos,
aumentam o esfriamento superficial e a penetracdo da turbuléncia gerada pelos ventos,
aprofundando a camada isotérmica representada pelo traco em preto da figura (4). Até o
décimo primeiro dia, o ciclo diurno determina a profundidade da camada de mistura, com
estratificacdo térmica de dia e salina a noite. Tem-se estratificagdo salina quando a camada
isosalina se encontra acima da camada isotérmica (traco em vermelho da figura (4) acima do
traco em preto). O gréfico (4) da figura 6.3 evidencia também a variacdo da profundidade da
termoclina com o ciclo diurno até o décimo primeiro dia. A haloclina, por sua vez, ndo varia
com o ciclo diurno. Apés o décimo primeiro dia a conveccdo, grafico (3), e os ventos se
intensificam, aprofundando a termoclina e reduzindo a profundidade da haloclina e
enfraquecendo o efeito do ciclo diurno. A camada de mistura passa a ser determinada pela
profundidade da haloclina. Quando a estratificagdo na densidade superficial é determinada
pela salinidade, tem-se a formagdo de uma regido de forte estabilidade que funciona como

uma barreira para penetracdo da turbuléncia induzida pelos ventos superficiais e para o
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entranhamento de 4guas frias e salgadas por baixo da termoclina, ou seja, a estratificacdo
salina inibe o fluxo vertical de calor. Segundo Godfrey e Lindstrom (1989) a estratificacio
salina € responsavel pelo pequeno fluxo liquido de calor na superficie da Poga Quente. Na
figura 6.4 tem-se o fluxo liquido simulado de calor na superficie (média de 15 dias, tragco em
preto), dado pela equagdo [2.7]. O fluxo liquido de calor na superficie do oceano na Poca
Quente foi estimado por Godfrey e Lindstrom (1989) em cerca de 10-20 W/m? O fluxo
reduzido este diretamente relacionado com a redugdo da insolag@o na superficie provocada
pela conveccio (grafico (3) da figura 6.3) e com a reducdo das trocas térmicas causadas pela
estabilidade criada pela estratificag@o salina (gréfico (4) da figura 6.3). O traco em vermelho
na figura é a média climatoldgica entre 150°E e 250°E, redimensionada para a grade simulada.
O fluxo de calor total na superficie obtido na figura 6.4, por ser uma média de 15 dias, ndo é
obviamente uma climatologia, mas evidencia o valor reduzido do fluxo liquido na Poca
Quente e a tendéncia ao aumento em direcdo a Poca Fria. Na figura 6.5 temos a profundidade
da camada isosalina, Hs , em vermelho, e da camada isotérmica, Hr, em preto, para a regido
da figura 6.2. Fora da regido de intensa convecgdo a estratificagdo na camada de mistura é
determinada pela temperatura, com a camada isotérmica menos profunda do que a camada
isosalina. Com a intensa precipitagdo na regido na Poca Quente, a estabilidade das dguas
superficiais passa a ser igualmente determinada pela temperatura e pela salinidade. O grafico
(2) da figura 6.5 mostra Hy e Hg para uma simulagéo feita exclusivamente com o modelo
ocednico sem o for¢ante da precipitacdo. A profundidade da camada de mistura neste caso é
inteiramente determinada pela temperatura. A regido de estratificacdo salina da figura 6.5
coincide com a regido onde a precipitacdo supera a evaporacdo (figura 6.6). Neste caso a
influéncia termodinamica da atmosfera sobre a flutuabilidade da camada de mistura oceanica
¢ dada pelos dois termos do lado direito da equacdo [2.14]. Fora da Poca Quente a evaporacio

domina sobre a precipitacdo (figura 6.6). Como o fluxo de dgua doce nesta regido de
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subsidéncia é bastante reduzido, a flutuabilidade pode ser aproximada pelo primeiro termo do
lado direito da equagdo [2.14]. A precipita¢do elevada na Poca Quente se deve a conveccdo
profunda enquanto a evaporagdo reduzida €, em parte, explicada pelos ventos médios
relativamente fracos. Apesar destes ventos médios fracos, ndo se pode ignorar os eventos
isolados uma vez que a convecgdo muitas vezes é acompanhada ndo s6 de forte precipitacio
como também de ventos fortes (graficos (1) e (2) da figura 6.8). O esfriamento por calor
latente causado por estes ventos juntamente com o entranhamento de dguas frias que eles
induzem e a perda de calor sensivel pelo fato das gotas de chuva estar a uma temperatura
menor do que a TSM (equacdo [2.11]) sdo causas da correlagdo negativa entre convecgao e
TSM. Se ndo fosse a relativa estabilidade provocada pela lente de dgua doce, estes efeitos
combinados tenderiam a aprofundar a camada de mistura na Poca Quente. Antes do WEPOCS
(Western Equatorial Pacific Ocean Circulation Study), acreditava-se que essa profundidade
era cerca de aproximadamente 100m (Lemasson e Piton, 1968). Lukas e Lindstrom (1991),
usando dados do WEPOCS, concluiram que a profundidade média da camada de mistura no
Pacifico Oeste é cerca de 30m ou menos e esta redu¢do ndo pode ser explicada somente
através dos forgantes da grande escala. Os eventos localizados de convecgdo e os padrdes de
precipitacdo, umidade e vento resultantes sdo os principais responsdveis por tornar a camada
de mistura mais rasa no oeste. Na simulacdo acoplada do grifico (1) da figura 6.5, a
profundidade da camada de mistura se reduz sensivelmente para um valor médio de 35m. Isto
destaca a importancia dos eventos de pequena escala como a relagdo entre precipitagdo,
convecgdo e salinidade, no estudo da relac@o entre oceano e atmosfera. Na figura 6.7 temos o
grafico de espalhamento da TSM e da salinidade na superficie (iltimos 20 dias) da simulacio
descrita na figura 6.2. As esferas escuras correspondem a Poca Quente, e as vermelhas, a
regido na sua vizinhanga, com poucas nuvens e pouca precipitacdo. A linha A mostra o ciclo

diurno de aquecimento e esfriamento. Durante o ciclo diurno a salinidade se mantém
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constante. A linha B mostra o efeito das chuvas onde ambos, salinidade e TSM decrescem. O
decréscimo na salinidade resulta do fluxo de dgua doce. O esfriamento resulta de dois efeitos:
a redugdo da insolagdo na superficie devido ao aumento no albedo das nuvens e o esfriamento
por fluxo de calor sensivel resultante da precipitacdo (Gosnell et al., 1995, equacdo [2.11]).
Observa-se que na Poga Quente tanto o ciclo diurno quanto o efeito da precipitacdo
determinam a correlagéo entre salinidade e TSM. Na vizinhanga da Poca Quente, e na escala
de tempo aqui envolvida, o ciclo diurno é predominante na determinacdo da TSM. A
evaporacdo e o entranhamento de dguas frias e salgadas por baixo da camada de mistura
aumentam a salinidade e reduzem a TSM, no entanto, em uma escala de tempo maior do que a
dos processos fisicos representados pelos eixos A e B. Na figura 6.8 temos em (1) o vento
superficial, em (2) a precipitac@o, em (3) a linha vermelha € o fluxo de calor latente calculado
pelo RAMS e, em preto, pelo algoritmo de fluxos desenvolvido por Fairall et al., (1996) e em
(4) o fluxo de calor sensivel devido a precipitacdo. Destaca-se no grafico (1) da figura 6.8 que
no inicio do décimo sexto dia um evento de forte precipitacio é acompanhado de ventos
muito fortes e um forte esfriamento por calor latente (grafico 3) e sensivel devido a chuva
(gréfico 4). O fluxo de calor sensivel devido a precipitacdo neste evento chega a quase 80
W/m?. Este valor elevado mostra que, embora a média climatoldgica deste tipo de esfriamento
ndo ultrapasse os 3 W/m?, seu efeito local é bastante intenso em eventos de forte precipitagdo.
Na linha preta do grifico (3) destacamos o fluxo de calor latente calculado usando-se o
algoritmo de Fairall. Este algoritmo é um dos frutos do experimento do TOGA-COARE e tem
sido amplamente testado com o uso de uma vasta gama de dados, em vdrias latitudes e
longitudes diferentes. Pode ser, portanto considerado como fornecedor de um perfil de fluxos
bastante préximo do real e usado nas comparagdes com outros algoritmos. O gréfico (3) da
figura 6.8 mostra que o RAMS subestima em cerca de 20 W/m? o fluxo de calor latente em

regime de ventos fracos (média menor do que 2m/s) que ocorre anterior ao décimo sexto dia.
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Figura 6.1 Perfil de temperaturas usado na inicializacdo do modelo acoplado. Na Poca Quente, a oeste, as temperaturas médias estdo acima

de 28°C. Na Poca Fria, a leste, a temperatura média gira em torno dos 24°C.
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Figura 6.3 Médias em uma regido de 60 km de extensio na Poca Quente (fronteira esquerda da figura 6.2) do oitavo

ao décimo oitavo dia de simulacdo. No gréfico (1) da figura temos a precipitacdo nesta regido, no grafico (2) a

salinidade em PSU, no grifico (3) a radiacdo solar na superficie e no grafico (4) as camadas isosalina (em vermelho)

e a camada isotérmica (em preto). Observa-se que apds o décimo primeiro dia temos um evento de forte convec¢ao

(graficos 1 e 3). No oceano, a precipitacdo induz a formagdo de uma regidao de baixa salinidade e elevada

estabilidade (lente de dgua doce, gréifico 2). Observa-se no grafico 4 que, apds o evento de forte conveccdo a partir

do décimo primeiro, a estratificacdo da camada de mistura € determinada pela salinidade em vez da temperatura. A

reduc¢do do ciclo diurno da camada isotérmica se deve aos fortes ventos que acompanham a convecgdo
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Figura 6.4 Fluxo liquido simulado de calor na superficie (média de 15 dias, traco preto), dado pela equagio [2.7].
O traco vermelho é a média climatoldgica entre 150°E e 250°E, redimensionada para a grade simulada. Observa-
se a elevada reducdo do fluxo total de calor na superficie do oceano na regido da Poca Quente, isto se deve em
parte, a reducdo da insolagdo devido ao albedo das nuvens e a forte estabilidade causada pela estratificacdo

salina.
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Figura 6.5 Hr (traco em preto) é a camada isotérmica, Hg (traco em vermelho) é a camada isosalina. Em (1) a
convecgdo ocorre no lado esquerdo da grade. Em (2) nao hé forgante da precipitagdo. O forcante da precipitagdo no
extremo esquerdo da figura 1 (Poga Quente: onde precipita mais do que evapora) cria uma regiao onde a estabilidade
¢ determinada pela salinidade. Fora desta regido a estabilidade é determinada pela temperatura (regido em que

evapora mais do que precipita).
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Figura 6.7 gréfico de espalhamento da TSM e da salinidade na superficie (dltimos 20 dias) da simulac¢do descrita
na figura 6.2. As esferas escuras correspondem a Poca Quente, e as vermelhas, a regido na sua vizinhanga, com
poucas nuvens e pouca precipitacdo. A linha A mostra o ciclo diurno de aquecimento e esfriamento. Durante o
ciclo diurno a salinidade se mantém constante. A linha B mostra o efeito das chuvas onde ambos, salinidade e
TSM decrescem. Nas vizinhangas da Pog¢a Quente destacamos a importancias do ciclo diurno (esferas vermelhas)
de aquecimento e esfriamento das 4guas superficiais, nesta regido a profundidade da camada de mistura é
determinada, exclusivamente, por efeitos da temperatura sobre a densidade. Os efeitos do esfriamento ( e aumento
da salinidade) por fluxo de calor latente e entranhamento de dguas frias e salgadas por baixo da termoclina atuam

em uma escala de tempo maior do que a considerada aqui, portanto, nao sdo mostrados.
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acompanhado de ventos muito fortes e um forte esfriamento por calor latente (grafico 3) e sensivel devido a chuva

(gréfico4).
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Figura 6.9 perfil de temperatura e corrente nos ultimos 5 dias (POM, simulagdo acoplada de 30 dias). A
adveccdo de leste para oeste mantém as dguas quentes no oeste. A adveccdo e a ressurgéncia mantém as adguas

frias no leste.
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7. CONCLUSOES

A simulacdo da atmosfera, do oceano e da interacdo oceano atmosfera em duas
dimensdes apresenta certas limitacdes decorrentes da auséncia dos fluxos meridionais e da
falta de variacdo do termo de Coriolis, impedindo a representacdo adequada de certos
processos fisicos como, por exemplo, o transporte de Ekman. No entanto, nas vizinhangas do
Equador, certos processos fisicos, de pequena e grande escala, podem ser relativamente bem
representados em uma estrutura bidimensional, contanto, que o modelo utilizado apresente
uma fisica robusta e uma resoluc¢do espacial adequada. Abaixo, sdo listadas algumas destes
processos tratados estudo:

1. A resposta fisica da camada de mistura oceanica a variagao do forcante dos ventos e ao
fluxo de calor na superficie, pode ser bem reproduzida em duas dimensdes nas proximidades
do Equador.

2. Pelo menos em duas dimensdes, a TSM na Poca Quente ¢ mantida dentro de limites
estreitos (em torno de 30°C) pelo efeito combinado do for¢cante das nuvens sobre a radiagdao
solar e o esfriamento da superficie por fluxo de calor latente.

3. A precipitacdo elevada tem papel fundamental da determinacdo da profundidade da
camada de mistura ocednica acima da Poca Quente

4. A estratificacdo salina ocorre na Po¢a Quente como resultado desta precipitacao elevada.
Fora desta regido a estratificagdo se da por variagdes na densidade devido a temperatura.

5. Os efeitos da conveccao/precipitacdo sobre a camada de mistura ocednica na Poca
Quente, apesar de ndo serem intuitivos, sugerem uma tendéncia a redu¢ao da TSM.

6. A circulacio do tipo Walker pode ser reproduzida em um modelo acoplado

bidimensional forcado unicamente pelo perfil inicial de temperaturas da 4gua do mar. Com
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este modelo podem-se estudar a complexa interacao entre os fluxos de superficie, microfisica,
radiacdo e TSM em vdrias escalas de tempo.

7. O forcante das nuvens sobre a radiacdo de ondas longas na superficie é coerente com
valores diagnosticados em trabalhos anteriores, sendo o uso de parametrizacdo microfisica
com uma fisica robusta, com interacdo detalhada entre os hidrometeoros e a radiagao,
fundamental para se manter esta coeréncia.

8.  Apesar dos grandes experimentos realizados no Pacifico como o do TOGA COARE, o
estudo do efeito do forcante de nuvens sobre a radiagdo incidente na superficie € limitado pela
baixa resolucdo espacial dos dados disponiveis, principalmente no Pacifico leste. No entanto
este efeito, no Pacifico tropical, pode ser mais bem compreendido com o uso de um modelo
atmosférico de resolucdo de nuvens com parametrizacdo de radiacdo que interaja

dinamicamente com a microfisica.
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