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RESUMO 

A Oscilação de Madden-Julian (MJO) é um dos principais modos de variabilidade atmosférica de 

baixa frequência nos trópicos e é conhecida como o modo dominante de variabilidade 

intrassazonal (aproximadamente 20-100 dias). A resposta extratropical da MJO manifesta-se 

como um trem de ondas propagando-se em latitudes médias e altas de ambos os hemisférios. No 

Hemisfério Sul (HS), há indícios de que este fenômeno climático esteja relacionado com a 

ocorrência de extremos intrassazonais de temperatura do ar e gelo marinho na região da 

Península Antártica. No entanto, a origem destes distúrbios intrassazonais e seu impacto sobre a 

circulação atmosférica na Península Antártica são pouco conhecidos. Esta região tem 

apresentado altas tendências de aquecimento, e os mecanismos que podem produzir flutuações 

de baixa frequência na temperatura são ainda desconhecidos. Este trabalho examina impactos da 

interação trópicos-extratrópicos (forçada e não forçada pela MJO) na circulação atmosférica e na 

temperatura da Península Antártica. Duas questões principais foram investigadas do ponto de 

vista observacional e com modelagem numérica regional, respectivamente: 1) Caracterização da 

resposta extratropical da MJO e sua propagação no HS; 2) O papel da MJO em produzir 

variações regionais na circulação atmosférica e na temperatura na região da Península Antártica. 

Para tal foram utilizados dados de reanálises do NCEP/NCAR e dados de estação na Península 

Antártica para diagnosticar e avaliar a dinâmica da interação entre trópicos e extratrópicos e 

impactos na temperatura e circulação extremas na Península Antártica. Além disso, examinaram-

se as relações entre fluxos de momento e calor entre a troposfera e estratosfera durante a 

ocorrência de eventos extremos em escala intrassazonal. Mostrou-se que a MJO tem um papel 

significativo na variabilidade intrassazonal (IS) extrema na Península Antártica, mas não único. 

Cerca de 30% dos eventos IS de temperatura na Península Antártica não estiveram associados 

com a MJO e que parecem ter uma forte relação com variabilidade na estratosfera. Os aspectos 

numéricos deste estudo foram realizados com o modelo regional atmosférico BRAMS (Brazilian 

Regional Atmospheric Modeling System). O objetivo das simulações foi identificar mudanças regionais 

na circulação e temperatura durante a ocorrência de episódios previamente identificados como 

causadores de extremos na Península Antártica em escala intrassazonal em associação com a 

MJO e outro evento sem MJO. Os experimentos realizados mostraram que a rugosidade da 

superfície foi determinante no desempenho das simulações da velocidade do vento nos casos 

analisados na Península Antártica. O desempenho dos experimentos em simular a temperatura do 

ar naquela região dependeu das condições iniciais obtidas pelas reanálises. Outros estudos são 

necessários para entender os efeitos dos distúrbios IS sobre a circulação de mesoescala na 

Península Antártica e como esta interação entre escalas afeta os eventos extremos naquela região. 

A correta simulação desta interação permitirá diagnosticar-se e prever-se o clima e suas mudanças 

de modo acurado e realista. 



ABSTRACT 

The Madden-Julian Oscillation (MJO) is the most prominent mode of intraseasonal variability in 

the tropics with planetary influence.  The extratropical response of the MJO manifests as a wave 

train propagating in mid and high latitudes of both Hemispheres. There is evidence that this 

climatic variability is related to the extreme intraseasonal air temperature and sea ice anomalies in 

the Antarctic Peninsula. However, the extratropical response of the MJO and its impact on 

atmospheric circulation in the Antarctic Peninsula are poorly understood. This region has 

exhibited significant warming trend, and the mechanisms producing low frequency fluctuations in 

the atmospheric temperature and circulation have yet to be understood. This thesis examines the 

impacts of tropical-extratropical interactions (forced and not by the MJO) in the atmospheric 

circulation and temperature of the Antarctic Peninsula. Two main approaches were explored in 

this study: observational analysis and regional numerical modeling simulations. The goals of these 

analyses are:  1) Characterize the extratropical response of the MJO in the Southern Hemisphere 

(SH); 2) examine the role of the MJO in regional variations of atmospheric circulation and 

temperature in the Antarctic Peninsula region. This study used data from NCEP /NCAR 

reanalysis and station data located in the Antarctic Peninsula to diagnose and evaluate the 

dynamics of tropics-extratropics interactions and impacts on extreme temperature and circulation 

in the Antarctic Peninsula. Furthermore, this thesis examined the relationships between 

momentum and heat flux between the troposphere and stratosphere during extreme events on 

intraseasonal timescale. It was shown that the MJO has a significant role in modulating the 

intraseasonal (IS) variability in the Antarctic Peninsula however it is not the only source of IS 

variations in the region. About 30% of IS events of temperature in the Antarctic Peninsula were 

not associated with the MJO and they seem to have a strong relationship with IS variability in the 

stratosphere. The numerical aspects of this study were performed with the regional atmospheric 

model BRAMS (Brazilian Regional Atmospheric Modeling System). The goal of the simulations 

was to identify regional changes in temperature and circulation during episodes previously 

identified as extreme intraseasonal variations in the Antarctic Peninsula in two situations:  

associated with the MJO and independent of the MJO. The experiments showed that the surface 

roughness was important in improving the skill of wind speed simulations in the in the Antarctic 

Peninsula. The performance of the model in simulating air temperature seems to depend on the 

initial conditions. Further studies are necessary to understand the effects of IS disturbances on 

the mesoscale circulation in the Antarctic Peninsula and how these interactions affects extreme 

events in that region. The correct simulation of this interaction will diagnose and forecast the 

climate and its changes accurately and realistically. 
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Capítulo 1: Introdução 

A circulação atmosférica varia em diversas escalas de tempo, desde alguns dias (como 

tempestades e passagens de frentes), algumas semanas (por exemplo, períodos mais quentes no 

inverno e períodos mais secos durante o verão), alguns meses (como invernos mais frios e verões 

mais quentes), alguns anos (como invernos ou verões anormais por vários anos seguidos), até 

vários séculos (com mudanças climáticas de longo prazo).  A chamada variabilidade de baixa 

frequência (em inglês, Low Frequency Variability - LFV) corresponde às oscilações da circulação 

atmosférica que ocorrem num intervalo de tempo recorrente da ordem de 10 dias ou mais (e.g., 

Lau et al. 1994). Portanto, fazem parte dos fenômenos atmosféricos de baixa frequência: a 

Oscilação Madden-Julian - MJO (escala de tempo intrassazonal), o El Niño-Oscilação Sul – 

ENOS (escala de tempo interanual), a Oscilação Decadal do Pacífico (escala de tempo decadal), 

entre outros. 

Uma característica da maioria dos fenômenos atmosféricos de baixa frequência é que eles são 

quasi-periódicos. Isto significa que, embora sejam fenômenos recorrentes, seu período e sua 

estrutura espacial podem variar. Segundo Kimoto e Ghil (1993), a circulação atmosférica de baixa 

frequência tem três características: (i) dependência geográfica, (ii) persistência e (iii) frequência de 

ocorrência. O conceito de teleconexão atmosférica (e.g., Bjerknes, 1969) explica como um fenômeno 

de baixa frequência (como o ENOS e a MJO) pode afetar o clima em diversas regiões do globo. 

Em outras palavras, este conceito explica como anomalias que ocorrem em uma dada região são 

associadas às anomalias em regiões remotas. O termo padrão de teleconexão, ou simplesmente 

teleconexão, refere-se a um padrão recorrente e persistente de anomalias de uma determinada 

variável, por exemplo, pressão e circulação de grande escala, em uma vasta área geográfica. 
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Padrões de teleconexão são também conhecidos como modos preferenciais de variabilidade de baixa 

frequência.  

Os padrões de teleconexão são mais evidentes na média e na alta troposfera e são 

caracterizados por uma estrutura vertical equivalente barotrópica, i.e., os centros de ação possuem 

a mesma fase ao longo de toda a troposfera. Alguns destes padrões apresentam centros de ação 

que se estendem dos trópicos até os extratrópicos tais como o padrão Pacífico-Norte Americano 

(PNA) e o padrão Pacífico-Sul Americano (PSA). O PNA e o PSA são exemplos da resposta 

extratropical de fenômenos tropicais como o ENOS e a MJO. 

Logo, a circulação atmosférica de baixa frequência desempenha um papel muito importante 

no clima global, visto que os centros de ação podem persistir por longos períodos, interferindo 

no regime de chuvas e intensificando a ocorrência de eventos extremos em diversas regiões do 

globo. O monitoramento da variabilidade de baixa frequência da circulação atmosférica é, 

portanto, uma prática indispensável para o conhecimento da variabilidade climática global. 

A seguir, será apresentada uma revisão literária acerca da interação trópicos-extratrópicos na 

escala intrassazonal, da interação troposfera-estratosfera nos extratrópicos e sobre modelagem 

regional na Antártica. A motivação e a relevância do trabalho bem como as hipóteses científicas 

serão apresentadas no final deste capítulo. 

1.1 Interação trópicos-extratrópicos na escala intrassazonal 

A escala de tempo intrassazonal (IS) varia do limite da previsibilidade atmosférica, cerca de 10 

dias, até uma estação do ano, aproximadamente 100 dias (e.g., Ghil e Mo, 1991a). Esta escala 

temporal encontra-se na intersecção entre os fenômenos climáticos de curta duração e os de mais 

baixa frequência. É, portanto, uma escala de tempo importante para a previsão de longo prazo e 

para a compreensão e previsão das oscilações climáticas de curto prazo. 

Historicamente, uma oscilação entre 40-50 dias foi detectada no vento zonal nos trópicos por 

Madden e Julian (1971), a qual foi denominada posteriormente como a Oscilação Madden-Julian 

(em inglês, Madden-Julian Oscillation - MJO). O mesmo intervalo de frequência foi encontrado por 

Lau e Chan (1985) por meio de Funções Ortogonais Empíricas (em inglês, Empirical Ortogonal 

Function, EOF) da Radiação de Onda Longa emergente (OLR). Weickmann et al. (1985) 

mostraram uma propagação para leste das anomalias de OLR entre 60˚ e 160˚E com velocidade 

de aproximadamente 5 m/s. Estes autores relataram uma oscilação entre 28-72 dias nos 

extratrópicos do Hemisfério Norte (HN) bem correlacionada com a convecção tropical no 

inverno boreal, mas não no verão. Knutson e Weickmann (1987) encontraram anomalias 
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persistentes de função corrente em 250 mb na banda de 30-60 dias no inverno austral e fraca 

atividade intrassazonal durante o verão. A atividade intrassazonal da circulação de inverno no 

Hemisfério Sul (HS) também foi estudada por Mechoso et al. (1991). Os autores investigaram 

possíveis interações entre a troposfera e a estratosfera, tema que será discutido na próxima seção 

(1.2).  

Assim como o fenômeno ENOS, a MJO é um dos principais modos de variabilidade de LFV 

nos trópicos e é a componente dominante da variabilidade IS (Madden-Julian, 1994; Lau e 

Waliser, 2005). 

Os aspectos dinâmicos da MJO consistem em padrões acoplados entre a circulação 

atmosférica de grande escala e a atividade convectiva tropical, propagando-se lentamente para 

leste (velocidade de fase na ordem de 5-10 m/s) sobre os oceanos Índico equatorial e Pacífico 

oeste/central (onde a instabilidade convectiva pode ser sustentada pela superfície do mar quente, 

conhecida como a “piscina quente”). Sua estrutura horizontal é dominada por número de onda 

um e dois na direção zonal, e sua estrutura vertical é baroclínica. As estruturas das ondas de 

Kelvin e Rossby foram consideradas dinamicamente essenciais para a MJO (e.g., Madden, 1986). 

O ciclo de vida da MJO está associado às interações trópicos-extratrópicos. A maneira como 

a MJO, cuja estrutura vertical é baroclínica, interage com os padrões de teleconexão (estrutura 

vertical barotrópica equivalente) é uma questão fundamental para a compreensão da atividade IS 

nos extratrópicos e da LFV de maneira geral.  

Diversos estudos abordaram as teleconexões entre as condições atmosféricas no Pacífico 

tropical e latitudes extratropicais. Hoskins e Karoly (1981), por meio de uma investigação teórica, 

mostraram que regiões de convecção profunda próxima ao equador podem gerar ondas de 

Rossby através da vorticidade gerada por aquecimento diabático. Estas ondas movem-se em 

direção aos pólos em ambos os hemisférios, e proporcionam uma forma de teleconexão entre o 

fenômeno ENOS e o clima de médias latitudes. Karoly (1989) relatou que um trem de ondas é 

observado durante o inverno austral em anos de El Niño. Este trem de ondas afeta as condições 

sinóticas sobre a região sul da América do Sul, bem como a Península Antártica (Harangozo, 

2000).  

Os padrões de teleconexão no HS foram investigados primeiramente por Mo e White (1985). 

Recentemente, Carvalho et al. (2005) examinaram os padrões de teleconexão nas anomalias do 

vento zonal em 200 hPa (U200) relacionados com as fases opostas da Oscilação Antártica (em 

inglês Antarctic Oscillation, AAO). Os autores escolheram U200 pois os jatos de oeste podem atuar 

como guias da onda de Rossby (Hoskins e Ambrizzi 1993), direcionando a propagação da onda 

para regiões geográficas preferenciais (Ambrizzi et al. 1995) e assim, fornecendo uma melhor 
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interpretação dos padrões de teleconexão entre trópicos-extratrópicos. As fases positivas da 

AAO estiveram associadas com um deslocamento para o pólo do jato subtropical e uma 

intensificação do jato polar. Em suma, o padrão de teleconexão obtido por Carvalho et al. (2005) 

sugere modificações na posição e intensidade do jato subtropical. Assim a onda de Rossby pode 

propagar para o pólo seguindo os guias de onda, e tomando trajetos descritos em Hoskins e 

Ambrizzi (1993). 

Mo e Ghil (1987), investigaram a circulação de inverno no HS e detectaram através da 

terceira EOF das anomalias da altura geopotencial em 500 hPa, um padrão de anomalias 

anticiclônicas sobre o Pacífico Central associado com anomalias ciclônicas no Pacífico Sul e 

anomalias anticiclônicas centradas na Península Antártica. Este padrão foi denominado Pacífico-

Sul Americano (PSA) por ser análogo aos três centros do PNA observado na América do Norte 

por Wallace e Gutzler (1981). Posteriormente, Ghil e Mo (1991b), Mo e Higgins (1998), entre 

outros, encontraram dois modos de baixa frequência, no qual são conhecidos como os modos do 

padrão PSA (PSA1 e PSA2), e são caracterizados por dois padrões de números de onda três em 

quadratura entre si (i.e., defasados 90 graus entre si) e por trens de ondas bem definidos 

estendendo do Pacífico central ao continente sul americano. Os modos foram obtidos por EOFs 

das anomalias de altura geopotencial em 500 hPa ou função corrente em 200 hPa e são 

observados nas  bandas interanual (Kidson 1988; Mo e Paegle 2001) e intrassazonal (Kidson 

1991; Ghil e Mo 1991; Mo e Higgins 1998; Mo e Paegle 2001). Ambos os modos do PSA são 

padrões de teleconexão no HS (Mo e White 1985). Além disso, Grimm e Silva Dias (1995) 

encontraram que a reposta da onda de Rossby à fontes de onda no Pacífico exibe padrões 

horizontais similares aos modos do PSA. 

Na escala interanual, o PSA1 aparece como resposta ao ENOS no HS (Karoly 1989; Mo e 

Paegle 2001) e o PSA2 é associado com a componente quase bienal do ENOS, com um período 

de 22-28 meses (Mo e Paegle 2001). Na banda intrassazonal, os modos do PSA são modulados 

pela convecção tropical no verão e inverno (Mo e Paegle 2001). Durante a fase positiva do PSA1, 

observa-se um aumento da convecção no Pacífico central e supressão da convecção no Pacífico 

oeste, o qual é a assinatura da oscilação IS tropical (Mo e Higgins 1998, Mo e Paegle 2001). O 

padrão de convecção associado ao PSA2 é o oposto ao observado no PSA1. 

No HN, Higgins e Mo (1997) demonstraram que o desenvolvimento de anomalias 

persistentes no Pacífico Norte está frequentemente relacionado com a oscilação IS tropical. 

Segundo Mo e Higgins (1998), a relação entre a oscilação IS tropical e os modos do PSA são 

muito similares às anomalias persistentes no Pacífico Norte. A forçante tropical cria uma situação 

favorável para o desenvolvimento de um dos modos do PSA (Mo e Higgins, 1998).  
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Uma importante característica da MJO é o alto grau de variabilidade caso a caso bem como 

sua variação sazonal a interanual (e.g., Madden e Julian 1994; Jones et al. 2004b). A existência da 

variabilidade sazonal das anomalias intrassazonais nos trópicos está bem documentada. Um 

exemplo é o aumento na freqüência e intensidade das anomalias intrassazonais tropicais durante 

o verão austral (e.g., Jones et al., 2004b). Em latitudes médias, a máxima atividade intrassazonal é 

observada durante o período de inverno em ambos os hemisférios (Ghil e Mo, 1991). A 

variabilidade sazonal da MJO influencia o clima em diversas regiões do globo, como as monções 

na Austrália (Hendon e Liebmann, 1990), Ásia (Lau e Chan, 1986), e nas Américas (Mo e Higgins 

1998; Jones 2000; Jones e Carvalho 2002; Liebmann et al. 2004). Esta oscilação afeta a 

precipitação e eventos extremos em diversas localidades ao redor do mundo (Jones 2000; Jones et 

al.2004a; Carvalho et al.2004).  

Desde sua descoberta por Madden e Julian (1971), a MJO tem sido um tópico de grande 

interesse devido à diversidade de fenômenos que interagem com esta oscilação. A MJO no 

Pacífico parece ser robusta antes de um evento quente do ENOS e fraca depois e durante um 

evento frio (Zhang e Gottschalck, 2002). Jones et al. (2004) verificaram que, para o período de 

1979-2002, mais eventos MJO ocorreram durante eventos El Niño e neutros do que durante La 

Niña no verão austral; entretanto, estas diferenças não são estatisticamente significativas. A 

relação entre a MJO e AAO foi investigada por Carvalho et al. (2005) durante o verão austral 

(DJF). Os autores detectaram um aumento (diminuição) da atividade intrassazonal dos trópicos 

para os extratrópicos do HS associado com as fases negativas (positivas) da AAO. Além disso, 

encontraram indicações que o início da fase negativa da AAO esteja relacionado com a 

propagação da MJO. Na fase positiva da AAO foi observada supressão da atividade convectiva 

intrassazonal sobre a Indonésia.  

Boiaski (2007) investigou a variabilidade intrassazonal da temperatura do ar à superfície na 

região da Península Antártica, enfocando as interações trópicos-extratrópicos na modulação de 

eventos extremos de temperatura naquela região. Análises espectrais da temperatura do ar à 

superfície sobre o setor oeste da Península Antártica mostraram picos estatisticamente 

significativos na escala intrassazonal (entre 20-60 dias) durante o inverno, primavera e verão. Mais 

recentemente, L. Yu et al. (2011) identificaram dois períodos importantes na variabilidade da 

temperatura do ar a 2m (dados de reanálises) na Antártica e Oceano Austral em 29 invernos 

(1979-2007): 26-30 dias e  13-14 dias. De forma geral, os resultados deste trabalho são bastante 

semelhantes aos resultados encontrados por Boiaski (2007). Uma possível influência da MJO via 

ondas de Rossby (padrão PSA) foi observada nos eventos intrassazonais de temperatura do ar em 

ambos os estudos.  
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No entanto, ainda não se sabe se a convecção profunda no Pacífico tropical, relacionada com 

a propagação para leste da MJO, modula a circulação troposférica e estratosférica nos 

extratrópicos do HS em todos os casos ou se os eventos extremos observados em (Boiaski 2007) 

podem ser gerados por uma oscilação atmosférica intrínseca da Antártica na escala de tempo 

intrassazonal. 

1.2 Interação troposfera-estratosfera nos extratrópicos 

O sistema climático e a atmosfera na troposfera estão acoplados com a estrutura térmica e 

dinâmica da estratosfera e com a evolução da camada de ozônio. A troposfera influencia a 

estratosfera principalmente por meio da propagação vertical das ondas atmosféricas. Estas ondas 

geram mudanças duradouras na circulação estratosférica e, ao interagirem com a circulação 

estratosférica, podem retornar para a troposfera e criar efeitos duradouros no tempo e no clima 

próximo à superfície.  

Apesar da troposfera e a estratosfera apresentarem características distintas, a atmosfera é 

contínua, permitindo a propagação vertical das ondas e outras interações dinâmicas entre estas 

duas camadas. O acoplamento dinâmico destas duas camadas é dado essencialmente pela 

dinâmica de ondas. Diversas ondas originadas na troposfera propagam para a estratosfera e 

dissipam, dando forma à estrutura espacial e temporal do fluxo estratosférico. Esta visão de uma 

estratosfera passiva, recentemente, deu lugar a uma maior valorização da capacidade da 

estratosfera de alterar não só a própria evolução, mas também a da troposfera (Mohanakumar, 

2008). A estrutura térmica da estratosfera e sua variabilidade sazonal dependem basicamente da 

dinâmica das ondas que são geradas na troposfera. 

A variabilidade na circulação da estratosfera é caracterizada por escalas de tempo 

consideravelmente maiores que aquelas observadas na troposfera (Holton 1975). Estas escalas de 

tempo mais longas refletem em processos dinâmicos diferentes que perturbam a circulação em 

relação ao seu estado médio. Enquanto a circulação troposférica extratropical é continuamente 

perturbada por rápidas ondas baroclínicas, as variações na circulação da estratosfera são 

conduzidas basicamente por interações mais lentas entre o fluxo zonal e ondas de escala 

planetária que dispersam para cima da troposfera (Holton 1975). Logo, as ondas planetárias 

desempenham um papel importante na circulação geral da estratosfera através de sua troca de 

momentum e energia com o fluxo zonal médio. 

Existem muitas evidências de que os processos estratosféricos influenciam a circulação 

troposférica em diversas escalas de tempo. Estudos observacionais sugerem que a intensidade do 
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vórtice polar estratosférico influencia a circulação na troposfera (e.g., Thompson et al., 2005). O 

vórtice polar é uma circulação característica do inverno na estratosfera. Os ventos giram no 

sentido horário (anti-horário) acima do Polo Sul (Polo Norte) e sua intensidade varia lentamente 

devido às interações com as ondas planetárias geradas na troposfera. Existe uma forte relação 

entre períodos de enfraquecimento do vórtice polar e incursões severas de ar frio no HN. 

Thompson et al. (2002) mostraram evidências que anomalias de baixas (altas) temperaturas do ar 

em superfície durante o inverno e o aumento na frequência de ocorrência de extremos frios 

(quentes) sobre algumas regiões continentais no HN estariam relacionadas ao enfraquecimento 

(intensificação) do vórtice polar estratosférico durante o inverno no HN. As variações do vórtice 

polar estratosférico no HS também são seguidas por mudanças na temperatura da superfície na 

maior parte da Antártica (Thompson et al., 2005). Estes trabalhos sugerem que a variabilidade 

estratosférica desempenha um papel importante na variabilidade climática na superfície terrestre 

em diversas escalas de tempo. No entanto, há poucos trabalhos publicados envolvendo as 

interações troposfera-estratosfera e a atividade intrassazonal. 

Mechoso et al. (1991) investigaram possíveis interações entre a troposfera e a estratosfera no 

HS, motivados pelo trabalho de Quiroz (1986) que demonstrou uma associação entre episódios 

de bloqueio e aquecimento na estratosfera. O trabalho de Mechoso e colaboradores mostrou que 

a variância máxima da altura geopotencial ocorre em 10 mb, entre 55˚S e 65˚S, no setor do 

Pacífico Sul. Quando comparada a variância explicada das EOFs de altura geopotencial na 

troposfera com a estratosfera, observou-se que a última é cerca de 15% maior que a primeira. Os 

autores não encontraram evidências de interações sistemáticas entre a troposfera e a estratosfera. 

No entanto, ressaltam-se algumas limitações deste trabalho como o curto período de dados 

(apenas nove invernos) e a não separação dos dados na escala intrassazonal. 

Um acoplamento entre a troposfera e a estratosfera no HS foi encontrado por Hsu e Weng 

(2002). Os autores encontraram um padrão de circulação propagando-se para leste na estratosfera 

do HS, o qual denominaram de Oscilação Intrassazonal Antártica Estratosférica, devido à 

periodicidade da oscilação em torno de 30 dias e aparecer em altas latitudes do HS. O resultado 

de uma análise da atividade de onda e da interação entre fluxo médio-onda durante a oscilação, 

mostrou um forte acoplamento entre a troposfera e estratosfera. A oscilação pode ser vista como 

uma manifestação da onda planetária, a qual é forçada pela topografia da Antártica e propaga para 

cima e para leste na estratosfera (Hsu e Weng 2002). 

Os mecanismos dinâmicos pelos quais as anomalias na circulação estratosférica podem 

influenciar a troposfera são pouco conhecidos. Além disso, a maioria dos modelos numéricos de 

previsão do tempo e clima não inclui uma estratosfera bem representada fisicamente e 
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dinamicamente. Alguns estudos mostraram que o fluxo de calor turbulento na tropopausa é bem 

correlacionado com o vento zonal médio na média estratosfera, indicando que as anomalias na 

estratosfera são controladas pelos fluxos anômalos da atividade de onda na troposfera (Baldwin et 

al. 2003a, b). No entanto, ainda não se sabe se a estratosfera simplesmente responde aos fluxos 

verticais da atividade de onda vindo da troposfera ou se ela modula esses fluxos. 

1.3 Modelagem regional na Antártica 

Modelos atmosféricos de área limitada foram aplicados para a Antártica a partir do final dos 

anos 1980 (e.g., Parish e Waight, 1987; Parish e Bromwich, 1991). No entanto, a previsão 

numérica do tempo sobre a Antártica era feita apenas por modelos globais dos grandes centros 

operacionais do mundo, tais como o National Centers for Environmental Prediction (NCEP), a 

Marinha dos EUA, o European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF). Uma exceção 

era o Antarctic Limited Area Prediction System, com previsão de fenômenos de mesoescala na 

Antártica, desenvolvido pelo Australian Bureau of Meteorology, o qual se tornou operacional em 1999 

(ver Adams, 2004).  

Durante o Antarctic Weather Forecasting Workshop em 2000, discutiu-se o estado da previsão do 

tempo sobre a Antártica e constatou-se que os modelos globais eram deficientes devido a: (i) 

resolução horizontal inadequada para resolver as características de mesoescala que afetam a 

previsão de curto prazo (6-24 horas) e as operações de voo; (ii) representação inadequada de 

propriedades físicas que afetam a atmosfera da Antártica (e.g., a camada limite planetária - CLP); 

(iii) representação grosseira da topografia da Antártica e das características de superfície 

(Bromwich e Cassano 2000, 2001). A principal conclusão do workshop foi, portanto, a necessidade 

de melhorar a previsão numérica do tempo para a Antártica através de uma iniciativa focada na 

modelagem de mesoescala. À luz disto, foi desenvolvido o Sistema de Previsão de Mesoescala da 

Antártica (em inglês, Antarctic Mesoscale Prediction System - AMPS). 

O AMPS teve seu início com o MM5 (Grell et al. 1995) cujo código foi modificado para 

melhor representar as condições polares, tais como as características térmicas e radiativas do 

manto de gelo. As modificações foram originalmente desenvolvidas pelo Polar Meteorology Group of 

the Byrd Polar Research Center (e.g., Bromwich et al. 2001) e o modelo ajustado foi denominado 

como o MM5 Polar. Posteriormente, essas modificações foram feitas para o modelo WRF 

(Weather Research and Forecasting) e ambos os modelos modificados foram avaliados tanto para o 

Ártico quanto para a Antártica. O WRF foi implantado em março de 2006 e o MM5 continuou a 



9 
 

rodar em paralelo com ele até junho de 2008. Os detalhes sobre as modificações feitas no WRF 

Polar e no MM5 Polar podem ser encontrados em Bromwich et al. (2009). 

As aplicações da modelagem na Antártica são muitas. Dentre elas, a logística de transporte de 

carga e pessoas para o continente, segurança para as atividades de pesquisa realizadas no 

continente e em alto mar e estudos de tempo e clima na Antártica (e.g., Monaghan et al., 2003; 

Fogt e Bromwich, 2008; Bromwich et al. 2011a; Powers et al., 2012). Além disso, as simulações 

produzem dados que, na ausência de observações de longo prazo, podem ser utilizadas para 

diagnosticar processos climáticos. Tais aplicações requerem modelos climáticos que preveem 

com precisão o tempo de curto prazo para que posteriormente possam ser usados para o estudo 

de processos climáticos de longo prazo. Compreender as teleconexões entre a Antártica e a 

variabilidade climática global utilizando a modelagem numérica é uma área de pesquisa recente e 

tem recebido uma atenção especial para o desenvolvimento de uma nova geração de modelos 

capazes de representar adequadamente o sistema superfície-oceano-atmosfera. Melhorias também 

se fazem necessárias no sistema de observação para que se possa monitorar o ambiente antártico 

como um todo e fornecer condições de entrada mais realistas para os modelos numéricos. 

Maiores detalhes sobre o futuro da ciência na Antártica e no Oceano Austral podem ser 

encontrados no recente relatório do National Research Council (2011). 

Os principais desafios da modelagem regional na Antártica podem ser resumidos em: 

 Representar a circulação atmosférica no continente que é fortemente influenciada 

pelo imenso manto de gelo com elevação superior a 3.000 m na maioria das regiões. 

 As baixas temperaturas limitam a evaporação e a sublimação, sendo o gelo a fase 

dominante da água nas nuvens antárticas. 

 O alto albedo da superfície e a baixa quantidade de aerossol no ar antártico resultam 

em diferentes interações radiação-atmosfera. 

 Circundada por um grande oceano, a Antártica possui poucos dados observacionais 

necessários para inicializar os modelos de mesoescala e para validar as previsões, 

tornando a verificação de modelos uma tarefa mais difícil do que no Ártico, por 

exemplo. 

1.4 Motivação e objetivos do trabalho 

No quarto relatório do Grupo-1 do Painel Intergovernamental de Mudanças Climáticas 

(IPCC 2007) foi reportado que a Península Antártica tem apresentado uma das mais altas 

tendências de temperatura do globo. Na maior parte do continente antártico, assim como do 
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Oceano Austral, a temperatura da superfície aumentou ao longo do período entre 1981-2007 

(Figura 1.1). Em algumas regiões, tal como o setor leste da Península Antártica, a taxa de 

aquecimento foi de aproximadamente um décimo de grau Celsius ao ano, o que corresponde 

mais de 2º C durante todo o período. As mudanças mais drásticas na temperatura, as quais estão 

destacadas com uma mancha vermelha na Figura 1.1, foram susceptíveis à perdas parciais e até 

mesmo totais de plataformas de gelo, como no caso de Larsen B, localizada no leste da Península 

Antártica. De acordo com o NSIDC (National Snow and Ice Data Center), a Península Antártica é 

uma das regiões do planeta onde o aquecimento foi mais acelerado, sem precedentes nos últimos 

50 anos. Outra observação relevante, é que o aumento na temperatura da superfície foi maior no 

setor oeste da Antártica do que no leste do continente, onde algumas áreas apresentaram pouco 

aquecimento e até mesmo uma tendência de resfriamento. 

Esta variabilidade nos padrões de temperatura na Antártica, atenta para uma melhor 

compreensão da influência dos ciclos naturais e das mudanças climáticas na Antártica, causadas 

pelo efeito antropogênico. 

O impacto que essas mudanças podem trazer para o clima global e a razão para o 

aquecimento observado sobre a Península Antártica não são bem compreendidos. Por essa razão, 

é crucial que se entenda em profundidade os principais mecanismos que influenciam o clima da 

Antártica, os quais ocorrem em diversas escalas espaciais e temporais. Estes, por sua vez, estão 

associados com variações na circulação atmosférica e mudanças nas concentrações de ozônio 

estratosférico, que podem produzir flutuações de baixa frequência na temperatura do ar na 

Península Antártica (Thompson e Solomon 2002; Turner et al. 2007; Trenberth et al. 2007).  

 

Figura 1.1. Tendência na temperatura da camada superficial (em inglês Skin Temperature, SKINT) do mar e 
do gelo na região da Antártica entre 1981-2007. Adaptada de Earth Observatory – NASA. 
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Este trabalho tem como objetivo avaliar a natureza e as causas da teleconexão trópicos-

extratrópicos e das interações troposfera-estratosfera, com principal enfoque na variabilidade 

intrassazonal extratropical no HS e seu impacto na circulação atmosférica e temperatura do ar na 

região da Península Antártica.  

As seguintes hipóteses científicas serão testadas por meio de duas abordagens - 

observacional e modelagem numérica, respectivamente: 

1. Caracterizar e compreender a atividade intrassazonal nos extratrópicos do HS 

a) Avaliar se a atividade IS nos extratrópicos é totalmente dependente da MJO. 

b) Se existe diferença nos padrões de grande escala entre os eventos associados com a MJO 

e não associados com a MJO (NMJO). 

c) Investigar o papel da MJO em controlar os fluxos de energia na troposfera e baixa 

estratosfera e na variabilidade do jato polar ou se esses fluxos podem ser originados por 

outros distúrbios intrassazonais intrínsecos da região antártica. 

d) Estudar a variabilidade sazonal e interanual dos eventos MJO e NMJO. 

e) Compreender o papel da circulação atmosférica intrassazonal em altas latitudes do HS 

versus o efeito da MJO. 

2. Investigar o impacto das forçantes de grande escala sobre a circulação atmosférica de 

mesoescala e temperatura do ar na região da Península Antártica associadas à atividade IS 

extratropical 

a) Examinar com o modelo numérico de área limitada, versão brasileira do Regional 

Atmospheric Modeling System – BRAMS, a variabilidade da circulação atmosférica e da 

temperatura do ar à superfície sobre a região da Península Antártica, considerando 

eventos MJO e NMJO separadamente. 

b) Investigar como as variáveis meteorológicas descritas acima respondem aos efeitos de 

fatores locais nas simulações com o BRAMS, tal como a topografia e as condições de 

cobertura da superfície (gelo).  

 

Esta tese foi estruturada em quatro capítulos. No Capítulo 2 é apresentada a abordagem 

observacional com enfoque na variabilidade extrema intrassazonal da temperatura na Península 

Antártica e mecanismos atmosféricos associados ou não com a MJO. No Capítulo 3 são 

apresentados os experimentos numéricos propostos para entender em melhor resolução o 

impacto das forçantes de grande escala sobre a circulação atmosférica de mesoescala e 

temperatura do ar na região da Península Antártica associadas à atividade IS extratropical. Por 

fim, as conclusões do trabalho e sugestões para trabalhos futuros são apresentados no Capítulo 4. 
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Capítulo 2: Variabilidade extrema intrassazonal da 

temperatura na Península Antártica 

A Península Antártica, posicionada quase longitudinalmente entre as latitudes 63°S e 75°S 

(aproximadamente), é uma faixa de terra montanhosa com largura média de 70 km, composta por 

um platô interno com elevação média de 1500 m (Ferron, 1999) e representa cerca de 4 % da área 

do continente antártico (Figura 2.1). Funciona como uma barreira à circulação atmosférica 

regional, provocando marcada distinção climática entre o leste e o oeste da península.  

Uma discussão mais detalhada sobre o clima da região de estudo pode ser encontrada em 

Setzer e Hungria (1994), King e Turner (1997), Aquino (1999) e Boiaski (2007). 

2.1 Variabilidade da temperatura do ar na região de estudo 

2.1.1. Dados 

Os dados de temperatura do ar das estações meteorológicas na Península Antártica foram 

obtidos do Centro Nacional de Dados de Neve e Gelo (National Snow and Ice Data Center – 

NSIDC) da Universidade do Colorado (dados até 2002) e pelo Russia’s Weather1 que disponibiliza 

dados meteorológicos de diversas localidades (dados a partir de 2002). No caso da estação 

brasileira Comandante Ferraz, os dados foram obtidos pelo Projeto de Meteorologia Antártica2. 

                                                 
1 http://meteo.infospace.ru/wcarch/html/e_sel_stn.sht?adm=8 em 10 de novembro de 2012 

2
 http://antartica.cptec.inpe.br/ em 10 de novembro de 2012 

http://meteo.infospace.ru/wcarch/html/e_sel_stn.sht?adm=8
http://antartica.cptec.inpe.br/
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Os dados provem de estações meteorológicas automáticas sob a responsabilidade de países como 

Argentina, Brasil, Chile, Uruguai e Rússia que mantém estações de pesquisa na Península 

Antártica ao longo de vários anos consecutivos (Figura 2.1, Tabela 2.1). As estações foram 

escolhidas tendo em conta a melhor cobertura temporal de dados, ou seja, estas estações contêm 

o mais longo período de dados diários de temperatura na Península Antártica e com o menor 

percentual de dados faltantes e espúrios. Ressalta-se que os dados estão disponibilizados na escala 

horária em algumas estações, e na maioria delas, a cada 3 horas. Posteriormente, estes dados 

foram analisados, excluindo-se valores espúrios, preenchendo-se as falhas e convertidos em 

médias diárias de temperatura do ar. Uma discussão detalhada de como foi feito o preenchimento 

de falhas nos dados está descrita em Boiaski (2007), assim como algumas estatísticas (média, 

desvio padrão e tendência) dos dados de temperatura do ar na Península Antártica. 

 

Figura 2.1. Mapa da topografia da Península Antártica localizando as estações meteorológicas utilizadas 

neste estudo. Dados de topografia com resolução de 200m obtidos do Radarsat Antarctic Mapping Project 

Digital Elevation Model Version 2 (NSIDC).  

O período de dados é heterogêneo entre as estações; no entanto, foi escolhido o período 

entre 1986-2009, que compreende o período em comum na maioria das estações da Península 

Antártica aqui utilizadas. Não foram encontrados dados posteriores ao ano de 2002 para as 

estações Bellingshausen e Arturo Prat. Esta última foi utilizada como a estação representativa do 

setor oeste da Península Antártica no trabalho de Boiaski (2007), onde foi observado um pico 

significativo na escala intrassazonal nos dados de temperatura do ar. As anomalias de temperatura 

(ciclo anual removido) desta estação são altamente correlacionadas (r=0,85) com as anomalias das 

estações Dinamet, Frei e Jubany (Tabela 2.2). Portanto, optou-se por utilizar também os dados 

dessas estações, além dos dados da estação Arturo Prat, que fora previamente estudada.  
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Tabela 2.1. Estações utilizadas neste estudo com suas respectivas elevações, latitude, longitude, período 
de dados diários disponíveis e porcentagem de dados faltantes no período 1986-2009. 

N˚ da 

estação 

(OMM)  

Nome da 

estação 

País 

responsável 

Altitude 

(m) 

Latitude Longitude Período 

de dados 

Dados faltantes 

(%) entre 1986-

2009 

89057 Arturo Prat Chile 5 62°30'S 59°41'W 1986-2002 1.90 

89050 Bellingshausen Russia 16 62°12'S 58°56'W 1973-2002 2.10 

89054 Dinamet Uruguay 17 62°09'S 58°50'W 1986-2009 1.96 

89252 Ferraz Brazil 20 62°05'S 58°23'W 1990-2009 1.45 

89056 Frei Chile 10 62°14'S 58°56'W 1985-2009 1.34 

89053 Jubany Argentina 4 62°14'S 58°38'W 1980-2009 0.69 

89055 Marambio Argentina 198 64°14'S 56°43'W 1973-2009 0.80 

89059 O’Higgins Chile 10 63°18'S 57°54'W 1985-2009 1.40 

Tabela 2.2. Coeficiente linear de correlação de Pearson (r) entre as anomalias de temperatura do ar das 
estações da Península Antártica utilizadas neste estudo. 

 

Bellingshausen Dinamet Ferraz Frei Jubany Marambio O’Higgins Prat 

Bellingshausen  0.89 0.92 0.94 0.92 0.68 0.86 0.82 

Dinamet   0.83 0.94 0.93 0.65 0.80 0.85 

Ferraz    0.87 0.89 0.70 0.84 0.77 

Frei     0.97 0.67 0.84 0.85 

Jubany      0.70 0.83 0.85 

Marambio       0.76 0.65 

O’Higgins        0.76 

A seguir será analisada a variabilidade temporal das anomalias de temperatura dessas estações 

utilizando a transformada de ondeleta, a fim de investigar as escalas temporais típicas e a 

contribuição da variabilidade intrassazonal nas diferentes estações da Península Antártica aqui 

utilizadas. 

2.1.2. Variabilidade temporal utilizando a transformada de ondeleta 

A ondeleta é uma técnica bastante eficiente na determinação de escalas temporais 

relevantes, permitindo assim o melhor entendimento de fenômenos que ocorrem em múltiplas 

escalas de tempo (Vitorino et al., 2006). Ao decompor uma série temporal no domínio de tempo-

freqüência, é possível determinar os modos de variabilidade dominantes e como estes modos 

variam no tempo (Torrence e Compo, 1998).  

Quase sempre um sinal climático é não-estacionário, consistindo numa grande variedade 

de regimes de freqüência que podem ser localizáveis no tempo ou podem abranger porção 

considerável do período estudado. A simples análise da sua distribuição de densidade espectral – 

através da Transformada de Fourier (FFT)– identifica as freqüências fundamentais e suas 
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contribuições relativas à série temporal, mas não mostra nenhuma informação referente à sua 

localização temporal. Sinais não-estacionários que aparecem somente num curto intervalo de 

tempo podem não ser detectados pela FFT, pois estes sinais são diluídos ao se calcular a média 

de todo o domínio do tempo. Ao buscar estruturas fundamentais no domínio tempo-freqüência, 

algumas freqüências, embora de sinal fraco, podem ainda ser importantes se fizerem parte de uma 

hierarquia de freqüências (Weng e Lau, 1994). É por isto que a análise por ondeletas é superior à 

análise de Fourier, uma vez que ela decompõe a série em escalas de tempo e freqüência (em um 

escalograma), permitindo a localização no tempo de sinais não-estacionários (Weng e Lau, 1994; 

Torrence e Compo, 1998). Detalhes matemáticos para a obtenção da ondeleta (Apêndice A) 

foram obtidos em Dewes (2007).  

As ondeletas das anomalias de temperatura das estações da Península Antártica selecionadas 

para este estudo são apresentadas na Figura 2.2. Entre as principais contribuições ao 

escalograma observa-se a variabilidade interanual (período maior que 365 dias), a variabilidade 

semi-anual (em torno de 200 dias), a variabilidade intra-sazonal (período entre 20-100 dias) e a 

varibilidade sinótica (período menor que 10 dias). Embora, as escalas interanual e semi-anual 

contenham a maior energia, ou seja, a maior variância espectral, o mecanismo associado a tais 

variabilidades são bem conhecidos (e.g., Turner 2004 e van den Broeke 1998, respectivamente).  

As anomalias de temperatura da estação Arturo Prat (Figura 2.2a), cujo período de dados 

vai de 1986 até 2002, apresentaram maior variância espectral na escala intrassazonal (pico em 

torno de 40 dias) do que as demais estações (de 1986-2009; Figura 2.2b, c e d). Destaca-se ainda 

que as análises espectrais da temperatura do ar à superfície na estação Arturo Prat usando-se a 

transformada rápida de Fourier mostraram picos estatisticamente significativos na escala intrassazonal 

(entre 20-60 dias) durante o inverno, primavera e verão (Boiaski, 2007). Por esta razão, os eventos 

intrassazonais investigados neste estudo foram baseados nos dados de anomalias de temperatura 

da estação Arturo Prat de 1986 até 2001. A seguir, na seção 2.1.3, será mostrado como foi 

selecionada a estação antártica que representará os eventos intrassazonais de temperatura no 

período de 2002 a 2009.  

É possível ainda observar por meio das ondeletas que os eventos intrassazonais de 

temperatura mais intensos foram mais frequentes até 1998 na maioria das estações (Figura 2.2b, 

c e d). 
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(a) Arturo Prat 

 

(b) Frei 

 

(c) Dinamet 

 

Figura 2.2. Anomalias da temperatura (acima), escalograma da parte real dos coeficientes da 

ondeleta (abaixo) e espectro de ondeleta global das anomalias de temperatura (ao lado) para 

(a) Arturo Prat (1986-2002), (b) Frei (1986-2009), (c) Dinamet (1986-2009) e (d) Jubany 

(1986-2009). 
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(d) Jubany 

 

(Continuação Figura 2.2) 

2.1.3. Separação dos dados na escala intrassazonal (IS)  

Para investigar a variabilidade intrassazonal de temperatura, as séries temporais das 

estações da Península Antártica selecionadas foram filtradas utilizando a transformada rápida de 

Fourier (FFT). O objetivo do filtro em uma série de dados é investigar anomalias em um 

intervalo de frequências, através da atribuição de pesos que permitem uma resposta da banda de 

interesse. No caso da FFT, a separação da banda foi feita por uma função retangular a qual 

atribui valor igual a um para as frequências a que se deseja separar e zero para as demais. 

Primeiramente, a tendência linear e o ciclo anual dos dados de temperatura de cada estação foram 

removidos, obtendo-se uma série diária de anomalias X(t), denominada aqui como anomalias 

totais. Assim, calculou-se a FFT em X(t) ((Equação 2.1)) e a seguir determinou-se a função 

retangular na série transformada H(f), ambas no domínio da frequência. Para tal, determinou-se a 

convolução ((Equação 2.2)) entre a resposta de frequência R(ω) ((Equação 2.3)) e H(f), de tal 

forma que R(ω) é construída a fim de reter as frequências desejadas. Neste estudo, o filtro 

construído foi um “passa-banda”. As frequências de interesse, neste caso, correspondem à escala 

intrassazonal (20-100 dias). Desta forma, obteve-se uma nova função H’(f), cujas amplitudes 

correspondem às frequências de interesse. Por fim, para retornar ao domínio do tempo, calculou-

se a inversa da FFT em H’(f) ((Equação 2.4)). Uma discussão mais detalhada sobre estes 

procedimentos pode ser encontrada em Chatfield (1996). 

                        

 

  

 (Equação 2.1) 
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 (Equação 2.2) 

 

       
      

     
 (Equação 2.3) 

 

onde  C'(ωk) e  Cωk são as amplitudes das séries temporais filtradas e não filtradas,  

respectivamente, ambas em função da frequência ωk. 

                          
 

  
  (Equação 2.4) 

Os dados de temperatura filtrados na escala intrassazonal (20-100 dias) foram 

denominados de anomalias intrassazonais (IS) de temperatura. Comparando-se as anomalias IS 

de temperatura entre a estação Arturo Prat, a qual possui uma variabilidade intrassazonal bastante 

robusta, e as demais estações (Figura 2.3), observa-se uma boa correlação entre as anomalias, 

com valores superiores a 0,9. No entanto, observa-se uma menor dispersão entre as anomalias IS 

da estação Arturo Prat com a estação Dinamet (coeficiente angular igual a 0,84, Figura 2.3c) 

quando comparado com a estação Frei (coeficiente angular igual a 0,77, Figura 2.3a) e Jubany 

(coeficiente angular igual a 0,68, Figura 2.3b). Portanto, devido à falta de dados em Prat a partir 

de 2002, optou-se por utilizar os dados da estação Dinamet no período entre 2002 a 2009 para 

representar os eventos IS de temperatura na Península Antártica. Ou seja, no período de 1986-

2001 foram utilizados os eventos IS da estação Arturo Prat e de 2002 a 2009 os eventos IS da 

estação Dinamet. A definição dos eventos extremos será apresentada na próxima seção (2.1.4). 
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 (a) (b) 

 
 

(c) 

 
Figura 2.3. Gráfico de dispersão entre as anomalias intrassazonais de temperatura em Arturo Prat (eixo y) 

e (a) Frei, (b) Jubany e (c) Dinamet. 

2.1.4. Definição dos eventos extremos 

Os extremos IS de temperatura foram definidos utilizando como critério o quartil inferior 

(q25) e superior (q75) da distribuição das anomalias IS da temperatura do ar nas estações Prat e 

Dinamet. Abaixo do quartil inferior foram considerados os extremos IS frios e acima do quartil 

superior, os extremos IS quentes. Os limiares q25 e q75 foram obtidos para cada estação do ano 

separadamente: inverno (JJA), primavera (SON), verão (DJF) e outono (MAM).  

A persistência dos extremos foi definida como a ocorrência consecutiva de dias que 

satisfazem as condições de extremos frios (q25) ou quentes (q75), semelhante à metodologia 

empregada por Carvalho et al. (2004). A persistência dos eventos será uma informação importante 

para as análises de significância estatística, a qual requer o número de graus de liberdade 

relacionado à ocorrência de eventos independentes. A ocorrência de extremos cujo intervalo foi 

igual ou superior a dois (2) dias foi considerada como um evento independente. Daqui em diante estes 
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eventos serão denominados como eventos IS. Os eventos IS frios serão denominados CIE (Cold 

Intraseasonal Events) e os eventos quentes - WIE (Warm Intraseasonal Events). 

2.2. Separação dos eventos IS de temperatura em: MJO ativa e inativa 

(NMJO) 

Como abordado na seção 1.1 (Capítulo 1), a MJO é o modo dominante da variabilidade IS 

nos trópicos com influência nos extratrópicos (Madden-Julian, 1994; Lau e Waliser, 2005). No 

entanto, no estudo de Hsu e Weng (2002) foi identificada uma oscilação IS entre a troposfera e a 

estratosfera da Antártica que está associada à atividade de onda naquela região. Em outras 

palavras, a atividade IS na Antártica pode ser controlada por distúrbios intrínsecos da região. 

Portanto, os eventos IS de temperatura foram separados em duas categorias: 

 Eventos IS observados em qualquer fase da MJO – denominados daqui em diante como 

eventos MJO; 

 Eventos IS não relacionados com a propagação da MJO e que tenham acontecido num 

intervalo igual ou superior a cinco (5) dias da ocorrência de um episódio MJO. Daqui em 

diante estes eventos serão denominados NMJO. 

O índice utilizado para detectar os períodos ativos e não ativos da MJO foi uma cortesia do 

Dr. Charles Jones (ERI-UCSB). Este índice foi obtido por meio de EOF combinada das 

anomalias do vento zonal em 200 hPa (U200) e em 850 hPa (U850), ambos os dados de 

reanálises do NCEP-NCAR (Kalnay et al. 1996). A resolução temporal dos dados é diária, no 

período de 1948-2009; e a resolução espacial de 2.5º X 2.5º de latitude e longitude. O domínio da 

EOF compreende o domínio a região tropical (30ºN-30ºS e todas as longitudes). Para isolar o 

sinal da MJO, os dados de U200 e U850 foram filtrados em frequência na banda entre 20-100 

dias.  

A seguir será apresentada a variabilidade sazonal (seção 2.2.1) e interanual (2.2.2) destes eventos. 

2.2.1. Variabilidade sazonal 

A Figura 2.4 mostra a distribuição de frequência sazonal das anomalias IS de 

temperatura nas estações Prat (Figura 2.4a) e Dinamet (Figura 2.4b). Observa-se maior 

variabilidade das anomalias IS de temperatura no inverno, seguido do outono e primavera, em 
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ambas as estações. O intervalo interquartílico é menor no verão quando comparado com as 

demais estações do ano. Ressalta-se que os eventos extremos não estão sendo mostrados nesta 

figura, apenas os limiares q25 e q75 (quartil inferior e superior, respectivamente) das anomalias IS 

de temperatura.  

Quanto à variabilidade sazonal do número de eventos CIE e WIE associados ou não com 

a MJO, observa-se que há uma predominância dos eventos MJO em todas as estações do ano 

(Figura 2.5). Porém, existe um número substancial de eventos NMJO, principalmente no 

inverno e na primavera, que precisam ser investigados. O maior número de eventos NMJO 

ocorreu na primavera: 25 CIE e 22 WIE. De modo geral, ocorreram mais eventos IS de 

temperatura na primavera quando comparado ao inverno. Destaca-se ainda que a diferença no 

número de eventos CIE e WIE nos episódios MJO é muito pequena (2 eventos na primavera e 

no verão e 1 evento no outono e no inverno). Já nos eventos NMJO, essa diferença é um pouco 

maior: 3 eventos na primavera, 4 no verão, 5 no outono e 9 eventos no inverno. No entanto, 

estas diferenças não foram estatisticamente significativas. 

 

(a) (b) 

  

Figura 2.4. Distribuição de frequência sazonal das anomalias intrassazonais de temperatura nas estações 

(a) Arturo Prat (1986-2001) e (b) Dinamet (1986-2009).  
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(a) (b) 

  

(c) (d) 

  
Figura 2.5. Número de eventos CIE e WIE observados nos episódios MJO e NMJO nas estações Arturo 

Prat (1986-2001) e Dinamet (2002-2009): (a) primavera, (b) verão, (c) outono e (d) inverno. 

 

A mediana da persistência dos eventos CIE e WIE nos episódios MJO e NMJO é em 

torno de 10 dias na maioria das estações do ano (Figura 2.6). A persistência dos eventos CIE-

NMJO apresenta maior variabilidade (maior intervalo interquartílico) do que os eventos CIE-

MJO na primavera e no verão (Figura 2.6a e b). O contrário ocorre nos eventos WIE na 

primavera e verão, i.e., maior variabilidade da persistência é observada nos eventos WIE-MJO. 

Estas características não são observadas nos eventos CIE e WIE no outono e no inverno. De 

modo geral, os eventos mais persistentes (em asterisco) ocorreram na primavera (eventos WIE-

MJO e WIE-NMJO em torno de 40 dias), seguido dos eventos WIE-MJO no verão e no inverno 

(34 dias). 
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(a) (b) 

  
(c) (d) 

  
Figura 2.6. Mediana (ponto), intervalo interquartílico (barra) e valores extremos (asterisco) da persistência 

dos eventos CIE e WIE observados nos episódios MJO e NMJO nas estações Arturo Prat (1986-2001) e 

Dinamet (2002-2009): (a) primavera, (b) verão, (c) outono e (d) inverno. Os extremos foram obtidos a 

partir do quartil inferior e superior dos valores de persistência. 

2.2.2. Variabilidade interanual 

Observa-se na Figura 2.7 maior regularidade ao longo dos anos na ocorrência dos 

eventos NMJO na primavera quando comparado às demais estações do ano.  Destaca-se um 

período de ausência de eventos NMJO nos verões de 1999 a 2002, nas primaveras de 2000 a 

2002 e nos invernos de 2000 a 2004. Estes resultados mostram que nos primeiros 12 anos 

analisados (1986-1997) houve uma maior frequência de eventos NMJO na primavera e no 

inverno quando comparado aos últimos 12 anos (1998-2009), embora no de 2005 tenham 

ocorrido 6 eventos NMJO na primavera, 5 no inverno e nenhum evento IS associado com a 

MJO naquele ano. O ano de 2005 foi predominantemente um ano neutro, de acordo com o 
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índice do ENOS da NOAA3 (National Oceanic and Atmospheric Administration). Já os anos de 2000 a 

2001, período no qual não houve eventos NMJO, foram predominantemente anos de La Niña. 

Outro período no qual ocorreram somente eventos MJO foi na primavera e no verão de 2007, 

seguido do outono e inverno de 2008. Estes eventos também ocorreram em anos de La Niña. 

Jones et al. (2004) verificaram que nos verões de 1979 a 2002 ocorreram mais eventos MJO em 

anos de El Niño e neutros do que em anos de La Niña. Entretanto, essas diferenças não foram 

estatisticamente significativas. Assim, a ocorrência da MJO em anos de La Niña, pode representar 

uma importante forçante tropical para a variabilidade IS nos extratrópicos. A MJO pode 

desencadear um trem de ondas de Rossby estacionário, resultando no padrão PSA (e.g., Mo e 

Higgins, 1998). Embora o jato subtropical seja mais fraco em anos de La Niña, geralmente ocorre 

uma bifurcação do escoamento em altitude, no qual um ramo do jato (jato polar) é dirigido para 

altas latitudes, formando uma crista pronunciada no Pacífico Sul, favorável a uma situação de 

bloqueio (Figura 2.8b). Além disso, em anos de La Niña, a Zona de Convergência do Pacífico 

Sul (ZCPS) é deslocada para sul em relação a sua posição climatológica (Vincent, 1994; Figura 

2.8c), podendo excitar o modo PSA que se propaga via ondas de Rossby guiadas pelos jatos 

(Hoskins e Ambrizzi 1993, Ambrizzi et al. 1995) em direção à Península Antártica. Uma situação 

oposta é esperada em anos de El Niño (Figura 2.8a), destacando-se a intensificação do jato 

subtropical e a sua influência na propagação de ondas em latitudes médias e altas tal como o 

padrão PSA. Este parece ser o mecanismo fundamental para a interação trópicos-extratrópicos e, 

consequentemente, para a ocorrência de eventos IS de temperatura na Península Antártica 

associada com a MJO.  

É possível observar-se ainda na Figura 2.7 uma menor variabilidade interanual nos 

eventos IS no outono quando comparado às demais estações do ano. Além disso, destaca-se o 

predomínio dos eventos MJO no verão.  

 

 

 

 

 

 

 

                                                 
3 http://www.cpc.ncep.noaa.gov/products/analysis_monitoring/ensostuff/ensoyears.shtml em 10 de novembro de 

2012 

http://www.cpc.ncep.noaa.gov/products/analysis_monitoring/ensostuff/ensoyears.shtml
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(a) (b) 

  
(c) (d) 

  
Figura 2.7. Variabilidade interanual do número de eventos CIE e WIE (a) na primavera, (b) no verão, (c) 

no outono e (d) no inverno nas estações Arturo Prat (1986-2001) e Dinamet (2002-2009).  

(a) 

 

(c) 

 

(b) 

 

 

Figura 2.8. Figuras esquemáticas mostrando a posição do jato subtropical (STJ) e do jato polar (PFJ) em 

resposta aos eventos (a) quentes, (b) frios do ENOS (Yuan, 2004), (c) a posição climatológica da ZCPS 

(Ternberth 1991a). 
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2.3. Variabilidade IS da circulação atmosférica associada aos eventos 

MJO e NMJO 

Para detectar a influência sistemática de fenômenos atmosféricos em determinadas bandas de 

frequência na circulação atmosférica foi estimada a densidade espectral média para cada estação 

do ano no domínio entre 65˚S-55˚S e 65˚W-55˚W, próximo à região de estudo. 

Primeiramente, foi computada a média no domínio e, em seguida, foram removidos a tendência 

linear e o ciclo anual dos dados, obtendo-se assim uma série de anomalias, denominadas aqui de 

anomalias totais. A metodologia empregada no cálculo da densidade espectral média é descrita 

em Boiaski (2007). Os espectros foram obtidos sazonalmente para cada ano e no final foi 

calculada a média destes espectros ao longo dos 31 anos de dados (1979-2009).  

Os dados diários do vento zonal em 200 hPa (U200), 50 hPa (U50), 10 hPa (U10), assim 

como os demais dados que serão utilizados a seguir, são provenientes das reanálises II do NCEP-

DOE4 (National Centers for Environmental Predictions ) (Kanamitsu et al., 2002). Os dados 

estão distribuídos em uma resolução horizontal de 2,5º x 2,5º. 

Em um trabalho recente, Setzer e Kayano (2009) analisaram as limitações das reanálises 

NCEP-NCAR (I e II) e ECMWF-ERA40 para altas latitudes do HS. Os autores relataram que: 

“Para latitudes antárticas na linha da costa, as diferenças em temperatura para os três conjuntos 

de dados são normalmente pequenas e tendem a zero em aproximadamente 60°S, e mais ao 

norte.” Resultados semelhantes foram encontrados na pressão ao nível médio do mar. Assim 

como descrito em Bromwich e Fogt (2004), os autores encontraram que os maiores erros nas 

reanálises são observados no inverno. As possíveis causas das diferenças entre as reanálises, e 

entre elas e os dados medidos podem ser atribuídas a falhas no controle de qualidade dos dados 

medidos na região antártica e o fato da atmosfera antártica diferir da atmosfera padrão usada 

globalmente para a redução da pressão e da temperatura a outros níveis da atmosfera (Setzer e 

Kayano, 2009). 

A densidade espectral média mostra um pico significativo em torno de 20 dias e uma 

variabilidade significativa em mais alta frequência (entre 7-11 dias) em U50 e U10 na primavera, 

porém o mesmo não é observado em U200 (Figura 2.9a). No verão, destaca-se um pico 

significativo em torno de 15 dias e outro pico em torno de 11 dias em U50 (Figura 2.9b). 

Situação semelhante à primavera é observada no outono, mostrando um pico significativo em 

torno de 20 dias em U50 e U10 (Figura 2.9c). A circulação zonal em 200 hPa (U200)  

                                                 
4 http://www.esrl.noaa.gov/psd/data/gridded/data.ncep.reanalysis2.html  

http://www.esrl.noaa.gov/psd/data/gridded/data.ncep.reanalysis2.html
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apresenta um pico significativo em torno de 20 dias no outono e no inverno (Figura 2.9c e d). 

Ainda no inverno, destaca-se o pico significativo de 13 dias em U10. 
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Figura 2.9. Densidade espectral média da componente zonal do vento em 200 hPa, 50 hPa e 10 hPa no 

domínio entre 65˚S-55˚S e 65˚W-55˚W (próximo a região de estudo) para cada estação do ano (a-d) no 

período de 1979-2009. As linhas pontilhadas e tracejadas representam o ruído vermelho e o nível de 

significância estatística de 95%, respectivamente. 

Posteriormente, os dados foram filtrados na escala intrassazonal (banda entre 10-100 dias) 

e obtendo-se assim as anomalias IS da circulação zonal. Foram escolhidos U200 e U50 para 

representar a circulação zonal na troposfera e estratosfera, respectivamente. Além disso, como foi 
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discutido anteriormente, a atividade IS no inverno foi mais evidente em U200, enquanto que a 

atividade IS na primavera foi mais evidente em U50 e U10. 

A Figura 2.10 mostra uma comparação entre o desvio padrão das anomalias totais (total) 

e o desvio padrão das anomalias intrassazonais (IS) de U200. Esta comparação é feita para o 

desvio padrão anual (Figura 2.10i) e sazonal (Figura 2.10ii-v). Observa-se, para o HS, que o 

desvio padrão anual total de U200 é maior na região em torno de 30˚S, entre a Austrália e o 

Pacífico Central (Figura 2.10ai). Nesta região observa-se um máximo da circulação zonal em 200 

hPa associado com o jato subtropical (Figura 2.11a). A maior variabilidade do jato subtropical no 

HS ocorre na primavera (Figura 2.10aii) e no inverno (Figura 2.10av). Quanto ao desvio padrão 

anual de U200 IS (Figura 2.10bi), observa-se que existe uma contribuição da escala IS (desvio 

padrão entre 8-10 m/s) na variabilidade total de U200 (desvio padrão entre 16-20 m/s, Figura 

2.10ai) na região de máxima intensidade do jato subtropical (Figura 2.11a). A porcentagem da 

contribuição IS na variabilidade total, i.e., a razão entre o desvio padrão IS e o desvio padrão total 

de U200 é mostrada na Figura 2.10c. Observa-se que, na região onde o desvio padrão anual total 

e o desvio padrão anual IS foram maiores (Figura 2.10ai e Figura 2.10bi, respectivamente), há 

uma contribuição IS em torno de 40% a 50% na variabilidade anual total de U200 (Figura 

2.10ci). Analisando sazonalmente a contribuição IS, observa-se de maneira geral, que a 

variabilidade IS de U200 representa em torno de 50% a 60% a variabilidade total de U200 no HS 

(Figura 2.10cii-cv), exceto na região equatorial (próximo da América do Sul) e na Antártica onde 

a contribuição IS na variabilidade de U200 é acima de 70%, principalmente na primavera, no 

verão e no inverno. 

A mesma análise foi realizada para U50 e é mostrada na Figura 2.12. Observa-se que o 

desvio padrão anual total de U50 é maior na região em torno de 60˚S (Figura 2.12ai). Nesta 

região observa-se um máximo da circulação zonal em 50 hPa associado com o vórtice polar 

(Figura 2.11b). A maior variabilidade do vórtice polar no HS ocorre principalmente na primavera 

(Figura 2.12aii) e, secundariamente, no inverno (Figura 2.12av). Quanto ao desvio padrão anual 

de U50 IS (Figura 2.12bi), observa-se que a contribuição da escala IS (desvio padrão entre 4-6 

m/s) na variabilidade total de U50 (desvio padrão entre 18-22 m/s, Figura 2.12ai) não é tão 

evidente na região de máxima intensidade do vórtice polar (Figura 2.11b). Porém, quando se 

observa sazonalmente o desvio padrão IS de U50, nota-se que a variabilidade IS de U50 é maior 

na primavera (desvio padrão entre 6-10 m/s, Figura 2.12bii) e sobre a região de estudo. Este 

resultado é coerente com o espectro de U50 (Figura 2.9) discutido anteriormente. Observa-se de 

maneira geral, que a contribuição IS na variabilidade de U50 é acima de 60% sobre a Antártica e 

latitudes médias, principalmente na primavera (Figura 2.12cii) e no inverno (Figura 2.12cv). 
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Ressalta-se ainda que a contribuição IS no verão é alta (acima de 65%, Figura 2.12ciii) sobre a 

região de estudo e latitudes médias devido a variabilidade total de U50 ser muito baixa nesta 

época do ano naquelas regiões (Figura 2.12aiii). 
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Figura 2.10. Desvio padrão da componente zonal do vento (m/s) em 200 hPa no período 1979-2009: (a) 
Total, (b) Intrassazonal (IS) e (c) Razão entre (b) e (a) em %.  
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(a) (b) 

  

Figura 2.11. Média anual da componente zonal do vento (m/s) (a) em 200 hPa e (b) em 50 hPa no 

período 1979-2009.  

 (a) U50 TOTAL (b) U50 IS (c) U50 IS/TOTAL (%) 
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Figura 2.12. Idem a Figura 2.10, mas para a componente zonal do vento em 50 hPa.  
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(Continuação Figura 2.12) 

 

Depois de conhecer a variabilidade IS da circulação atmosférica e seus possíveis impactos 

na região estudo, a seguir será apresentado o comportamento da circulação atmosférica nos 

eventos MJO e NMJO, particularmente na primavera e no inverno, as estações do ano com 

melhor representação da escala IS na variabilidade da circulação zonal. Para tal, foram realizadas 

composições defasadas no tempo das anomalias IS de U200, U50 e da altura geopotencial em 200 

hPa (H200) para os eventos IS de temperatura (CIE e WIE) associados ou não com a MJO (MJO 

e NMJO). Os resultados para o inverno serão apresentados e discutidos na seção 2.3.1, enquanto 

que os resultados para a primavera serão abordados na seção 2.3.2. 

2.3.1. Inverno 

Observa-se, por meio de H200IS (Figura 2.13 e Figura 2.14), um trem de ondas entre 

latitudes médias e altas do HS, semelhante ao padrão observado por diversos estudos (e.g., Mo e 

Ghil, 1987; Ghil e Mo, 1991; Ambrizzi et al., 1995; Mo e Higgins, 1998), conhecido como PSA. 

Os modos do PSA (PSA1 e PSA2), obtido por Mo e Higgins (1998) para o inverno austral por 

meio de EOFs da função corrente turbulenta em 200 hPa, são apresentados na Figura 2.15. O 

modo PSA1 (Figura 2.15a) indica uma defasagem em relação ao modo PSA2 (Figura 2.15b) e 

ambos exibem um número de onda 3 em latitudes médias, com maiores amplitudes no setor do 

Pacífico – América do Sul. No Pacífico, as anomalias nos subtrópicos estão fora de fase com as 

anomalias em latitudes médias. A Figura 2.15c mostra a correlação defasada entre as 

componentes principais (PC1 e PC2), obtidas através da projeção das anomalias da função 

corrente em 200 hPa nos dois modos do PSA. As duas PCs tem máxima correlação entre 4-5 

dias, sendo que as maiores correlações são encontradas na banda intrassazonal (10-90 dias). Estes 

resultados sugerem que estes dois modos representam a oscilação intrassazonal em latitudes 

médias e altas do HS (Mo e Higgins 1998). Outros trabalhos envolvendo o padrão de teleconexão 

PSA foram mencionados no Capítulo 1 (seção 1.1).  
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Durante os eventos IS de temperatura na Península Antártica, observa-se que este padrão 

ao se propagar para leste afeta a circulação na região da Península Antártica (Figura 2.13 e 

Figura 2.14). A presença de anomalias negativas (ciclônicas) de H200IS sobre a Península 

Antártica foi observada durante os CIE (Figura 2.13). Além disso, observa-se que o 

deslocamento meridional das anomalias ciclônicas afeta o sul da América do Sul, enquanto que na 

região sudeste do continente observa-se a presença de anomalias anticiclônicas durante os CIE na 

Península Antártica. Comparando-se os WIE (Figura 2.14) e os CIE (Figura 2.13), observa-se 

que estes estiveram associados a fases opostas do trem de ondas observado por meio de H200IS. 

As composições de H200IS para os eventos NMJO (Figura 2.13b e Figura 2.14b) apresentaram 

um comportamento similar aos eventos MJO (Figura 2.13a e Figura 2.14a). 

A característica da circulação atmosférica em altos níveis, por meio de U200IS, associada 

aos CIE e WIE na Península Antártica, é apresentada nas Figura 2.16 e Figura 2.17, 

respectivamente. Observa-se durante os CIE, a presença de anomalias negativas (de leste) de 

U200IS sobre a Península Antártica (Figura 2.16). De modo geral, para os WIE, aspectos opostos 

aos CIE foram observados na Península Antártica, ou seja, a presença de anomalias positivas (de 

oeste) de U200IS sobre a região durante o inverno (Figura 2.17). As características da circulação 

nos CIE e WIE associados com a MJO (Figura 2.16a e Figura 2.17a) são semelhantes àquelas 

observadas nos eventos NMJO (Figura 2.16b e Figura 2.17b). Estes resultados estão de acordo 

com a propagação do trem de ondas associado ao padrão de teleconexão PSA, como 

mencionado anteriormente (e.g., Mo e Higgins, 1998; Figura 2.15).  

Os CIE (WIE) no inverno estiveram associados a anomalias IS positivas (negativas) do 

vento meridional em 850 hPa, ou seja, anomalias de sul (de norte), persistentes até o dia do 

evento (lag=0) entre o setor oeste da Península Antártica e o Mar de Bellingshausen (Boiaski, 

2007).  

A circulação zonal IS na baixa estratosfera (U50IS) associada aos CIE-MJO (Figura 2.18a) 

apresenta um padrão de anomalias semelhantes a U200IS (Figura 2.16a). Já para os CIE-NMJO o 

padrão de onda é mais zonal e não apresenta as mesmas características do padrão PSA (Figura 

2.18b). Além disso, está localizado na região circumpolar, sugerindo uma possível variabilidade 

interna da atmosfera antártica associada aos eventos NMJO no inverno. As mesmas 

características foram observadas nos WIE, porém numa fase oposta do trem de ondas nos 

eventos MJO (Figura 2.19a) e do padrão de onda circumpolar nos eventos NMJO (Figura 

2.19b).  

Ressalta-se que a diferença na significância estatística (contornos sombreados nos mapas) 

entre os eventos MJO e NMJO pode ser atribuída a diferença no número de eventos 
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independentes em cada caso (representado nos mapas pela sigla em inglês Dof – Degrees of freedom; 

Figura 2.5). 
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Figura 2.13. Composições defasadas das anomalias intrassazonais da altura geopotencial (m) em 200 hPa 

para os eventos intrassazonais frios (CIE) no inverno: (a) CIE associados com a MJO e (b) CIE não 

associados com a MJO. As linhas contínuas (tracejadas) indicam valores positivos (negativos). As áreas 

destacadas em laranja (azul) são para os valores positivos (negativos) estatisticamente significativos ao 

nível de 95%, baseado no teste t-Student. O intervalo dos contornos é de 10 m. 
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Figura 2.14. Idem a Figura 2.13, mas para os eventos intrassazonais quentes (WIE). 
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(a) 

 
(b) 

 
(c) 

 
Figura 2.15. (a) EOF1 e (b) EOF2 da função corrente turbulenta em 200 hPa durante o inverno austral. 

(c) Correlações defasadas entre a PC1 e PC2 das anomalias totais (círculo em branco) e da série temporal 

filtrada na banda intrassazonal (10-90 dias) (círculo em preto). Figura extraída de Mo e Higgins (1998). 
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Figura 2.16. Idem a Figura 2.13, mas para as anomalias intrassazonais do vento zonal (m/s) em 200 hPa. 

O intervalo dos contornos é de 1m/s. 
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Figura 2.17. Idem a Figura 2.16, mas para os eventos intrassazonais quentes (WIE). 
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Figura 2.18. Idem a Figura 2.13, mas para as anomalias intrassazonais do vento zonal (m/s) em 50 hPa. 

O intervalo dos contornos é de 1m/s. 
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Figura 2.19. Idem a Figura 2.18, mas para os eventos intrassazonais quentes (WIE). 
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2.3.2. Primavera 

Um trem de ondas bastante robusto é observado durante os CIE na primavera, assim 

como aquele observado no inverno, associado com anomalias negativas (ciclônicas) 

estatisticamente significativas de H200IS sobre a Península Antártica (Figura 2.20). Em ambos os 

casos (MJO e NMJO), as anomalias negativas de H200IS aparecem cerca de 10 dias (lag = -10) 

antes dos CIE sobre a região de estudo e se propagam lentamente para nordeste, atingindo a 

região sudeste da América do Sul cinco (5) dias após os eventos CIE, embora isto seja mais 

evidente nos eventos NMJO (Figura 2.20b). Concomitantemente, anomalias positivas 

(anticiclônicas) se aproximam do Mar de Bellingshausen. Esta configuração contribui para uma 

advecção fria desde baixos níveis (não mostrado) até altos níveis para as latitudes mais baixas do 

HS. Comparando-se os WIE (Figura 2.21) e os CIE (Figura 2.20), observa-se que estes 

estiveram associados a fases opostas do trem de ondas observado por meio de H200IS. A 

configuração das anomalias de H200IS sugere uma advecção quente para a região de estudo nos 

eventos WIE (Figura 2.21). As composições de H200IS para os eventos NMJO (Figura 2.20b e 

Figura 2.21b) apresentaram um comportamento similar aos eventos MJO (Figura 2.20a e 

Figura 2.21a). 

Observa-se, durante os CIE na primavera (Figura 2.22), a presença de anomalias 

negativas (de leste) de U200IS sobre a Península Antártica, deslocando-se lentamente para 

nordeste, em direção ao Mar de Weddell, no decorrer dos dias que antecedem os eventos IS 

(lag=-10 a lag=-5). No dia dos eventos CIE (lag=0) as anomalias de leste de U200IS estão 

localizadas sobre o Mar de Weddell, contribuindo para que o ar frio daquela região seja advectado 

para a Península Antártica e, consequentemente, ocasionando os eventos CIE. De modo geral, 

características opostas aos CIE foram observadas em U200IS para os WIE (Figura 2.23) sobre a 

Península Antártica na primavera. As características da circulação nos CIE e WIE associados com 

a MJO (Figura 2.22a e Figura 2.23a) são semelhantes àquelas observadas nos eventos NMJO 

(Figura 2.22b e Figura 2.23b). Os resultados apresentados até o momento para a primavera são 

semelhantes ao padrão de teleconexão PSA (e.g., Mo e Higgins, 1998; Figura 2.15).  

Na baixa estratosfera, a circulação zonal IS (U50IS) associada aos CIE na primavera 

(Figura 2.24) apresenta um padrão de anomalias semelhantes a U200IS (Figura 2.22). As mesmas 

características foram observadas nos WIE, porém numa fase oposta do trem de ondas (Figura 

2.25).  
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Figura 2.20. Idem a Figura 2.13, mas para a primavera. 
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Figura 2.21. Idem a Figura 2.20, mas para os eventos intrassazonais quentes (WIE). 
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Figura 2.22. Idem a Figura 2.16, mas para a primavera. 
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Figura 2.23. Idem a Figura 2.22, mas para os eventos intrassazonais quentes (WIE). 

 



45 
 

 (a) MJO (b) NMJO 

L
a

g
 -

1
0
 

  

L
a

g
 -

5
 

  

 L
a

g
 0

 

  

 L
a

g
 +

5
 

  

L
a

g
 +

1
0
 

  

Figura 2.24. Idem a Figura 2.18, mas para a primavera. 

 



46 
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Figura 2.25. Idem a Figura 2.24, mas para os eventos intrassazonais quentes (WIE). 
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2.3.3. Discussão dos resultados 

Os resultados apresentados nesta etapa do estudo sugerem que o trem de ondas observado 

nos eventos IS de temperatura na Península Antártica, semelhante ao PSA, possui uma estrutura 

vertical barotrópica equivalente (por meio das observações de U200IS e U50IS). Conforme 

descrito em Hoskins e Karoly (1981), a resposta atmosférica a fontes de calor tropicais apresenta 

uma estrutura vertical baroclínica na vizinhança da forçante e uma estrutura barotrópica 

equivalente em latitudes médias e altas. Mo e White (1985) também encontraram uma evidência 

observacional de padrões de teleconexão em latitudes médias, apresentando uma estrutura 

barotrópica equivalente, com estrutura ondulatória de número de onda zonal 3. Diversos 

trabalhos (e.g., Hoskins e Karoly, 1981; Hoskins e Ambrizzi, 1993) mostraram que a propagação 

de energia das ondas de Rossby barotrópicas geradas nos trópicos sofre uma curvatura para leste 

em direção ao equador na região do jato polar devido à refração dessas ondas por conta do 

intenso gradiente meridional de vorticidade absoluta nessas regiões. Isto explica como a região de 

estudo pode ser influenciada por fenômenos tropicais como a MJO. No entanto, como 

apresentado na seção 2.2, nem todos os eventos IS de temperatura na Península Antártica podem 

ser atribuídos à MJO. Existe um número substancial de eventos NMJO, principalmente no 

inverno e na primavera, que precisam ser investigados (Figura 2.5).  

Motivada pelo trabalho de Hsu e Weng (2002), mencionado no Capítulo 1 (seção 1.2), a 

próxima seção abordará a variabilidade IS na estratosfera, a interação com a troposfera e os 

possíveis impactos na ocorrência dos eventos NMJO. 

2.4. Interação troposfera-estratosfera e os eventos MJO e NMJO 

A primeira questão a ser explorada nesta seção é como a circulação zonal varia com a altitude, 

em qual latitude a variabilidade do vento zonal (U) é maior e em qual estação do ano isso ocorre. 

Embora já tenha sido apresentado o espectro sazonal de U200, U50 e U10 para o domínio da 

região de estudo, esta análise do perfil do desvio padrão de U em cada estação do ano (Figura 

2.26) ajudará entender o que acontece com a circulação zonal na troposfera e na estratosfera nas 

diferentes épocas do ano.  

A Figura 2.26 mostra uma comparação entre o desvio padrão das anomalias totais (total) e o 

desvio padrão das anomalias intrassazonais (IS) de U para o período de 1979 a 2009. Esta 

comparação é feita para o desvio padrão anual (Figura 2.26i) e sazonal (Figura 2.26ii-v). 

Observa-se, para o HS, que o desvio padrão anual total de U é maior na região em torno de 60˚S, 
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entre 30 hPa e 10 hPa (Figura 2.26ai). Isto é, a variabilidade máxima anual de U é observada na 

estratosfera, associada a variabilidade do vórtice polar, sobre a região de estudo. A maior 

variabilidade do vórtice polar no HS ocorre na primavera (Figura 2.26aii). Quanto ao desvio 

padrão anual de UIS (Figura 2.26bi), observa-se que existe uma pequena contribuição da escala 

IS (desvio padrão entre 3-4 m/s) na variabilidade total de U (desvio padrão entre 25-30 m/s) na 

região de máxima variabilidade do vórtice polar (Figura 2.26a). Porém, quando analisado 

sazonalmente, observa-se que a contribuição IS na variabilidade total de U é maior na primavera 

(desvio padrão UIS entre 5-6 m/s, Figura 2.26bii), representando cerca de 20% a variabilidade 

total de U nesta época do ano (Figura 2.26aii). 

Portanto, estes resultados sugerem que a variabilidade IS do vórtice polar na primavera sobre 

a região de estudo possa ser um indício de que há uma variabilidade IS importante na estratosfera 

antártica, principalmente na primavera, e que possivelmente esteja associada aos eventos NMJO. 

Thompson et al.(2002) mostraram evidências que anomalias de baixas (altas) temperaturas do ar 

em superfície durante o inverno e o aumento na frequência de ocorrência de extremos frios 

(quentes) sobre algumas regiões continentais no HN estariam relacionadas ao enfraquecimento 

(intensificação) do vórtice polar estratosférico durante o inverno no HN. 

A seguir será investigado como ocorrem às interações entre a troposfera e a estratosfera para 

entender como a variabilidade IS na estratosfera pode provocar eventos IS de temperatura em 

superfície na Península Antártica. Para tal, serão calculados os fluxos turbulentos de calor e de 

momento, utilizando o Fluxo Eliassen-Palm (EP) (e.g., Edmon  et al., 1980). 

O Fluxo EP tem sido utilizado para diagnosticar a propagação de onda e a interação entre o 

fluxo médio-onda (Andrews e McIntyre, 1976; 1978; Edmon et al., 1980; Palmer 1981; Hartmann 

et al.,1984).  

O formalismo matemático para o cálculo do vetor fluxo EP pode ser entendido pelo 

diagnóstico da transformada Euleriana das equações do momentum médio zonal e da 

termodinâmica (e.g., Hartmann et al.1984), tal que: 

   

  
                                 (Equação 2.5) 

 

   

  
     

           (Equação 2.6) 

onde   representa as fontes de momento em escala sub-grade e Q é o efeito do aquecimento  

diabático; u e v são a componente zonal e meridional da velocidade do vento e θ é a temperatura 

potencial. DF é a forçante zonal induzida de onda por unidade de massa agindo no fluxo médio e 
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θz mede a estabilidade estática. Barras e linhas (‘) denotam médias zonais e desvio das mesmas, 

respectivamente. F é o Fluxo Eliassen-Palm (EP). As médias residuais da circulação meridional 

            são definidas por: 

          
 

  

 

  
    

            
     (Equação 2.7) 

 

           
 

     

 

  
                  

     (Equação 2.8) 

 

O vetor fluxo EP é definido por: 

                                                   
     (Equação 2.9) 

 

 onde,               
 

 
           

 

  
                    . 

A componente vertical do fluxo EP (Fz) é proporcional ao transporte meridional de calor ou 

ao transporte vertical de energia potencial pela onda planetária. Assim, as secções transversais 

altura-latitude contendo os vetores de fluxo EP, representam a direção de propagação das ondas 

de Rossby. O vetor fluxo EP foi calculado utilizando os dados diários das reanálises II do NCEP-

DOE e multiplicado por 2πacosφ devido a geometria esférica da superfície da Terra, como em 

Palmer (1981) e Hartmann et al. (1984), onde a é o raio da Terra e φ é a latitude. 

 A climatologia da temperatura, da circulação e do fluxo EP entre a troposfera e a estratosfera 

está descrita em Boiaski (2007). 

Após o cálculo do fluxo EP, foi computada a densidade espectral média da temperatura e dos 

fluxos turbulentos de momento (Fy) e de calor (Fz) em 200 hPa, 50 hPa e em 10 hPa, semelhante 

à metodologia descrita na seção 2.3.  

A densidade espectral média mostra um pico significativo em torno de 20 dias em T200 e 

T50 sobre a região de estudo na primavera, porém o mesmo não é observado em T10 (Figura 

2.27a). Não há variabilidade significativa na temperatura nestes níveis sobre a região de estudo 

no verão (Figura 2.27b). No outono, observa-se um pico significativo entre 10-17 dias 

somente em T50 (Figura 2.27c). A temperatura no inverno, nos níveis considerados, não 

apresenta variabilidade significativa sobre a região de estudo (Figura 2.27d).  
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Figura 2.26. Perfil do desvio padrão da componente zonal do vento (m/s) no período 1979-

2009: (a) Total e (b) Intrassazonal (IS). 
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(Continuação Figura 2.26) 

O espectro do fluxo turbulento de momento em 200 hPa (Fy200) mostra um pico 

significativo em torno de 13 dias na primavera para a região de estudo (Figura 2.28a). 

Observa-se para Fy50 um pico em torno de 20 dias e outro pico entre 12 dias e a mais alta 

frequência. O mesmo pico de 20 dias é observado em Fy10, porém não significativo. Para Fy10 

na primavera observa-se um pico significativo em torno de 11 dias. Observa-se fraca variabilidade 

IS em Fy na região de estudo no verão (Figura 2.28b). No outono, observa-se o mesmo pico 

de 13 dias em Fy200 observado na primavera e uma variabilidade significativa em mais alta 

frequência (Figura 2.28c). O espectro de Fy50 no outono mostra um pico entre 12-20 dias, 

semelhante ao que foi observado na primavera. Uma variabilidade significativa entre 11-20 dias é 

observada em Fy10 no outono, além de uma variabilidade em alta frequência. Por fim, observa-se 

uma fraca variabilidade IS em Fy200 no inverno (Figura 2.28d). No entanto, observa-se um 

pico entre 12-20 dias em Fy50 e um pico entre 10-20 dias em Fy10 na região de estudo no 

inverno. 

De maneira geral, o fluxo turbulento de calor (Fz) apresenta uma variabilidade semelhante à 

Fy (Figura 2.29), destacando-se a fraca variabilidade IS dos fluxos no verão (Figura 2.29b) e 

no outono (exceto em Fz10, Figura 2.29c) e uma variabilidade IS significativa entre 10-20 dias 

na primavera (Figura 2.29a) e no inverno (Figura 2.29d), principalmente para Fz50 e Fz10.   

Estes resultados indicam que há uma variabilidade IS nos fluxos no inverno e na primavera e 

que o sinal desta variabilidade é mais evidente na estratosfera.  

Portanto, a etapa a seguir consistiu em filtrar a temperatura, a circulação zonal e os fluxos Fy 

e Fz na escala intrassazonal, utilizando a mesma metodologia empregada na seção 2.3, obtendo-se 

as anomalias IS da temperatura (TIS), do vento zonal (UIS) e do fluxo EP (EPIS). As composições 

defasadas de UIS e EPIS e de TIS e EPIS foram feitas para investigar diretamente a contribuição de 

UIS e TIS em EPIS nos eventos MJO e NMJO. 

Os resultados para o inverno serão apresentados e discutidos na seção 2.4.1, enquanto 

que os resultados para a primavera serão abordados na seção 2.4.2. 
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Figura 2.27. Densidade espectral média da temperatura do ar em 200 hPa, 50 hPa e 10 hPa no domínio 

entre 65˚S-55˚S e 65˚W-55˚W (próximo a região de estudo) para cada estação do ano (a-d) no período de 

1979-2009. As linhas pontilhadas e tracejadas representam o ruído vermelho e o nível de significância 

estatística de 95%, respectivamente. 
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Figura 2.28. Idem a Figura 2.27, mas para o fluxo turbulento de momento (Fy). 
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Figura 2.29. Idem a Figura 2.27, mas para o fluxo turbulento de calor (Fz). 
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2.4.1. Inverno 

Observa-se durante os CIE-MJO, o predomínio de anomalias negativas (de leste) de UIS 

sobre a Península Antártica, contribuindo para o enfraquecimento do jato e do vórtice polar no 

inverno, com maior intensidade nos dias que antecedem os CIE-MJO (lag=-10 a lag=-5, Figura 

2.30a). Associado ao enfraquecimento do vórtice polar na escala IS observa-se um fluxo anômalo 

de momento (Fy) na baixa estratosfera (acima de 50 hPa) no sentido do polo para o equador 

(lag=-10 a lag=-5, Figura 2.30a) e um resfriamento anômalo na estratosfera (lag=-10 a lag=-5, 

Figura 2.31a) próximo a região de estudo. Concomitantemente, um fluxo anômalo de calor (Fz) 

na escala IS é observado no sentido da alta troposfera para a baixa estratosfera (lag=-10 a lag=-5, 

Figura 2.31a). No dia dos eventos CIE-MJO e cinco dias depois, ocorre uma inversão em Fz, ou 

seja, o fluxo de calor é observado no sentido da baixa estratosfera para a alta troposfera (lag=0 a 

lag=+5, Figura 2.31a). Observa-se que o resfriamento anômalo, observado na estratosfera 10 

dias antes da ocorrência dos CIE-MJO, atinge à troposfera no dia do evento (lag=0, Figura 

2.31a).  

Nos CIE-NMJO, as anomalias de leste de UIS são mais evidentes a partir de cinco dias 

antes da ocorrência dos eventos (lag=-5 a lag=0, Figura 2.30b) e estão confinadas em latitudes 

mais altas (ao sul de 60˚S) quando comparadas as anomalias nos CIE-MJO para o mesmo 

período (Figura 2.30a). Outra diferença está na altitude das anomalias mais intensas de UIS: os 

CIE-MJO apresentam um máximo nas anomalias de leste na troposfera (Figura 2.30a), enquanto 

nos CIE-NMJO as anomalias de leste de maior magnitude ocorrem na estratosfera (Figura 

2.30b). Embora haja o enfraquecimento da circulação zonal em ambos os casos sobre a região de 

estudo, diferenças substanciais são observadas na intensidade e no sentido do fluxo EPIS. O valor 

do fluxo EPIS encontra-se no canto inferior direito de cada figura. Observa-se na Figura 2.30b 

que a componente Fz do fluxo EPIS é dominante nos eventos CIE-NMJO, indicando o 

predomínio do fluxo de calor anômalo no sentido da estratosfera para a troposfera sobre a região 

de estudo. Associado a este fluxo, observa-se anomalias negativas de TIS na estratosfera a partir 

de cinco dias antes dos eventos CIE-NMJO (lag=-5, Figura 2.31b). Estas anomalias chegam à 

troposfera no dia do evento (lag=0, Figura 2.31b) e se intensificam na estratosfera após os CIE-

NMJO (lag=+5 a lag=+10, Figura 2.31b). 

Os eventos WIE estão associados com anomalias positivas (de oeste) de UIS sobre a 

Península Antártica em ambos os casos (MJO e NMJO), contribuindo para a intensificação do 

jato e do vórtice polar no inverno, porém com maior intensidade nos eventos NMJO (lag=-10 a 

lag=+10, Figura 2.32). Associado a intensificação do jato polar na escala IS observa-se um 

aumento do fluxo de momento (Fy) na alta troposfera (em torno de 100 hPa) no sentido do polo 
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para o equador nos WIE-MJO (lag=-10 a lag=-5, Figura 2.32a) e um aquecimento anômalo na 

estratosfera no dia do evento e cinco dias depois (lag=0 a lag=+5, Figura 2.33a) próximo a 

região de estudo. A componente Fy de EPIS predomina nos eventos MJO (Figura 2.32a), 

enquanto nos eventos NMJO (Figura 2.32b) a componente Fz parece ser mais importante na 

ocorrência dos eventos IS de temperatura não associados com a MJO. Neste caso (WIE-NMJO), 

observa-se o oposto ao que foi observado nos CIE-NMJO, i.e., o fluxo de calor anômalo (Fz) 

ocorre no sentido da troposfera para a estratosfera sobre a região de estudo (lag=-10 a lag=0, 

Figura 2.33b). Associado a este fluxo, observa-se o predomínio de anomalias positivas de TIS na 

estratosfera nos eventos WIE-NMJO (lag=-10 a lag=+10, Figura 2.33b). Estas anomalias 

chegam à troposfera cinco dias antes dos eventos e permanecem sobre a região de estudo até o 

dia dos WIE-NMJO (lag=-5 a lag=0, Figura 2.33b). Depois disso, o fluxo Fz enfraquece 

(lag=+5, Figura 2.33b) e muda de direção 10 dias após os WIE-NMJO (lag=+10, Figura 2.33b). 

De maneira geral, o fluxo EPIS e as anomalias de TIS no inverno foram mais intensos 

(maior magnitude) nos eventos NMJO do que nos eventos MJO. Os eventos MJO e NMJO 

apresentaram sentidos opostos do fluxo EPIS, principalmente nos dias anteriores aos eventos 

(exceto nos eventos WIE).  
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Figura 2.30. Composições defasadas das anomalias intrassazonais do vetor EP (1011 kg m s-2) e do vento zonal (m/s) 

durante os eventos extremos intrassazonais frios (CIE) no inverno: (a) CIE associados com a MJO e (b) CIE não 

associados com a MJO. O vetor EP em 150 hPa foi multiplicado por 10-2 devido as diferenças de magnitude entre a 

troposfera e estratosfera. Os vetores EP foram escalados tal que F  (cFy, Fz) , onde c = 0.0091, como descrito em Palmer 

(1981). 
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Figura 2.31. Idem a Figura 2.30, mas para as anomalias intrassazonais de temperatura (TIS) em ˚C. 
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Figura 2.32. Idem a Figura 2.30, mas para os eventos extremos intrassazonais quentes (WIE). 
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Figura 2.33. Idem a Figura 2.31, mas para os eventos extremos intrassazonais quentes (WIE). 
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2.4.2. Primavera 

De modo semelhante ao que foi observado nos CIE-MJO no inverno, observa-se o 

predomínio de anomalias negativas (de leste) de UIS sobre a Península Antártica, contribuindo 

para o enfraquecimento do jato e do vórtice polar na escala IS na primavera, com maior 

intensidade nos dias que antecedem os eventos (lag=-10 a lag=-5, Figura 2.34a). Associado ao 

enfraquecimento do vórtice polar na escala IS observa-se um fluxo anômalo de calor (Fz) no 

sentido da alta troposfera para a baixa estratosfera (lag=-10 a lag=-5, Figura 2.34a) e um leve 

resfriamento anômalo na estratosfera e na alta troposfera próximo à região de estudo (lag=-10 a 

lag=-5, Figura 2.35a). A partir do dia dos eventos CIE-MJO ocorre uma inversão em Fz, ou seja, 

o fluxo de calor anômalo é observado no sentido da baixa estratosfera para a alta troposfera, 

associado a uma mudança de fase nas anomalias de UIS (de negativas para positivas) sobre a 

região de estudo (lag=0 a lag=+10, Figura 2.34a). Neste mesmo período, observa-se, por meio 

da componente Fy, um fluxo de momento no sentido do polo para o equador na alta troposfera 

nos CIE-MJO. Ressalta-se que o resfriamento anômalo, observado na estratosfera 10 dias antes 

da ocorrência dos CIE-MJO, rapidamente é substituído por um aquecimento anômalo na escala 

IS que atinge à alta troposfera no dia do evento (lag=0, Figura 2.35a). Embora haja o 

enfraquecimento da circulação zonal em ambos os casos sobre a região de estudo nos eventos 

CIE, diferenças substanciais são observadas na intensidade e no sentido do fluxo EPIS. Observa-

se na Figura 2.34b o predomínio do fluxo de calor anômalo no sentido da estratosfera para a 

troposfera sobre a região de estudo nos dias que antecedem os eventos CIE-NMJO (lag=-5 a 

lag=-10, Figura 2.34b). A partir do dia dos eventos CIE-NMJO ocorre uma inversão em Fz; o 

fluxo de calor anômalo é observado no sentido da alta troposfera para a baixa estratosfera (lag=0 

a lag=+10, Figura 2.34b). Destaca-se nos eventos CIE-NMJO as persistentes anomalias 

negativas de TIS, mais intensas na estratosfera e mais fracas na troposfera (lag=-10 a lag=+10, 

Figura 2.35b), e as anomalias de leste de UIS sobre a região de estudo (lag=-10 a lag=+10, Figura 

2.34b).  

Assim como observado no inverno, os eventos WIE estão associados com anomalias 

positivas (de oeste) de UIS sobre a Península Antártica em ambos os casos (MJO e NMJO), 

contribuindo para a intensificação do jato e do vórtice polar na primavera (Figura 2.36). No 

entanto essas anomalias são mais persistentes sobre a região de estudo nos eventos WIE-NMJO 

(lag=-10 a lag=+5, Figura 2.36b). O fluxo EPIS é observado no sentido da troposfera para a 

estratosfera nos eventos WIE-MJO (lag=-5 a lag=+10, Figura 2.36a) e da estratosfera para 

troposfera nos eventos WIE-NMJO (lag=-5 a lag=+5, Figura 2.36b), próximo à região de 
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estudo. Nos dias que antecedem os WIE, observa-se um fraco aquecimento anômalo na alta 

troposfera e baixa estratosfera, próximo à região de estudo, nos eventos MJO (lag=-10 a lag=-5, 

Figura 2.37a). Já nos eventos WIE-NMJO observa-se o predomínio de anomalias positivas de 

TIS na estratosfera nos dias que antecedem os eventos em superfície (lag=-10 a lag=-5, Figura 

2.37b).  

De maneira geral, o fluxo EPIS e as anomalias de TIS na primavera foram mais intensos 

(maior magnitude) nos eventos NMJO do que nos eventos MJO. Além disso, nos eventos MJO o 

fluxo EPIS é mais intenso na alta troposfera (Figura 2.34a), enquanto nos eventos NMJO o fluxo 

é mais intenso na estratosfera (Figura 2.34b). Os eventos MJO e NMJO apresentaram sentidos 

opostos do fluxo EPIS. Os eventos MJO são precedidos de fluxos EPIS no sentido da troposfera 

para a estratosfera, enquanto os eventos NMJO são precedidos de fluxos no sentido da 

estratosfera para a troposfera. 
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Figura 2.34. Idem a Figura 2.30, mas para os CIE na primavera. 
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Figura 2.35. Idem a Figura 2.31, mas para os CIE na primavera. 
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Figura 2.36. Idem a Figura 2.32, mas para os WIE na primavera. 
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Figura 2.37. Idem a Figura 2.33, mas para os WIE na primavera. 
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2.4.3. Discussão dos resultados 

Assim como mencionado no Capítulo 1 (seção 1.2), a troposfera influencia a estratosfera 

principalmente por meio da propagação vertical das ondas atmosféricas. Estas ondas geram 

mudanças na circulação estratosférica e, ao interagirem com a circulação estratosférica, podem 

retornar para a troposfera e criar efeitos no tempo e no clima próximo à superfície.  

Estudos observacionais sugerem que a intensidade do vórtice polar estratosférico influencia a 

circulação na troposfera no HS (e.g., Thompson et al., 2005). Além disso, as variações do vórtice 

polar estratosférico no HS são seguidas por mudanças na temperatura da superfície na maior 

parte da Antártica (Thompson et al., 2005). Existe uma forte relação entre períodos de 

enfraquecimento do vórtice polar e incursões severas de ar frio no HN. Thompson et al. (2002) 

mostraram evidências que anomalias de baixas (altas) temperaturas do ar em superfície durante o 

inverno e o aumento na frequência de ocorrência de extremos frios (quentes) sobre algumas 

regiões continentais no HN estariam relacionadas ao enfraquecimento (intensificação) do vórtice 

polar estratosférico durante o inverno no HN.  

De maneira geral, os eventos intrassazonais frios (CIE) em superfície estiveram associados 

com o enfraquecimento do jato e do vórtice polar na escala IS sobre a região de estudo. O 

oposto foi observado nos eventos intrassazonais quentes (WIE). O fluxo EPIS e as anomalias de 

TIS foram mais intensos (maior magnitude) nos eventos NMJO do que nos eventos MJO, 

indicando um forte acoplamento entre a troposfera e a estratosfera nos eventos NMJO. Os 

eventos MJO e NMJO apresentaram sentidos opostos do fluxo EPIS.  

Em suma, a propagação vertical de energia associada à propagação meridional do trem de 

ondas nos eventos MJO ocorre no sentido da troposfera para a estratosfera, enquanto nos 

eventos NMJO a propagação de energia ocorre no sentido da estratosfera para a troposfera. A 

maior atividade de onda observada nos eventos NMJO pode ser explicada pela geração de ondas 

planetárias forçadas pela topografia da Antártica (Hsu e Weng, 2002). 

Maiores detalhes sobre as características tal como a estrutura vertical e a propagação zonal 

dos modos observados neste estudo serão apresentadas na próxima seção. 
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2.5. Estrutura vertical da circulação atmosférica nos eventos MJO e 

NMJO 

Os resultados apresentados nas seções 2.4.1 e 2.4.2 mostraram que a propagação vertical do 

trem de ondas, semelhante ao PSA, é um mecanismo importante nos eventos IS de temperatura 

na Península Antártica. Nesta seção será abordada, de forma qualitativa, a estrutura vertical dessas 

ondas, assim como a propagação zonal e o número de onda característico desses modos. 

Portanto, os resultados serão apresentados numa seção longitude versus pressão, obtidos para 

o domínio entre 65˚S e 55˚S, em torno da latitude das estações utilizadas neste estudo (Figura 

2.1).  

2.5.1. Inverno 

Um padrão de onda bastante robusto é observado na troposfera e na baixa estratosfera 

no hemisfério oeste nos CIE-MJO, propagando-se para leste, atingindo sua máxima amplitude 

nos dia dos eventos (lag=0, Figura 2.38a). Este padrão de onda é caracterizado por anomalias IS 

negativas de geopotencial (HIS), localizadas em torno da longitude das estações utilizadas neste 

estudo (em torno de 60˚W), e por anomalias positivas de HIS a oeste. Nos dias que antecedem os 

eventos observa-se que as anomalias negativas de HIS apresentam uma estrutura vertical 

barotrópica equivalente, enquanto as anomalias positivas apresentam uma leve inclinação para 

oeste com a altura (lag=-10 a lag=-5, Figura 2.38a). A partir do dia dos eventos CIE-MJO 

observa-se uma onda na baixa estratosfera no hemisfério leste, propagando-se para leste e para 

baixo, em direção a troposfera, no decorrer nos dias (lag=0 a lag=+10, Figura 2.38a). A estrutura 

vertical dessa onda é caracterizada por uma inclinação para oeste com a altura, a qual é uma 

característica dos distúrbios baroclínicos. Uma característica semelhante é observada por meio de 

UIS, porém observa-se o predomínio das anomalias de leste UIS em boa parte do domínio, 

incluindo a região de estudo (Figura 2.39a). Já em relação às anomalias IS de temperatura (TIS) 

observa-se que o padrão é bastante semelhante ao observado em HIS, com destaque para as 

anomalias frias sobre a região de estudo desde a superfície até aproximadamente 300 hPa e o par 

de anomalias na baixa estratosfera no hemisfério leste, indicando anomalias quentes a oeste e 

frias a leste, associadas com as anomalias positivas e negativas de HIS, respectivamente (Figura 

2.40a e Figura 2.39a).  
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Nos eventos CIE-NMJO, observa-se um padrão de onda semelhante ao que foi 

observado nos eventos CIE-MJO, porém o par de anomalias no hemisfério oeste apresenta 

menor amplitude, enquanto as anomalias na estratosfera no hemisfério leste apresentam maiores 

amplitudes nos eventos CIE-NMJO (Figura 2.38b). Destaca-se nas anomalias de UIS, após os 

eventos CIE-NMJO (lag=+5 a lag=+10, Figura 2.39b), o predomínio de anomalias de oeste 

(leste) no hemisfério leste e de anomalias de leste (oeste) no hemisfério oeste na troposfera 

(estratosfera). Em relação às anomalias de TIS, destacam-se as anomalias frias na baixa estratosfera 

e troposfera a oeste da região de estudo a partir de cinco dias antes dos eventos CIE-NMJO 

(lag=-5 a lag=+10, Figura 2.40b). Estas anomalias apresentam uma inclinação maior com a altura 

quando comparado aos eventos CIE-MJO, sugerindo que a estrutura vertical seja mais 

baroclínica no hemisfério leste nos eventos NMJO. 

A fase do trem de ondas é oposta nos eventos WIE, caracterizado por anomalias 

positivas de HIS e de TIS sobre a região de estudo (Figura 2.41 e Figura 2.43, respectivamente) e 

anomalias positivas (de oeste) de UIS mais robustas a oeste da região (Figura 2.42). As diferenças 

entre os eventos WIE-MJO e WIE-NMJO são semelhantes àquelas observadas nos eventos CIE, 

com destaque para as anomalias de HIS com maior amplitude no hemisfério leste e a inclinação 

para oeste com a altura das anomalias de TIS nos eventos NMJO (Figura 2.41 e Figura 2.43, 

respectivamente). 
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Figura 2.38. Idem a Figura 2.13, mas para uma seção longitude versus pressão. A média foi calculada no 

domínio entre 65˚S e 55˚S. O intervalo dos contornos é de 1 mgp. 
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Figura 2.39. Idem a Figura 2.38, mas para as anomalias intrassazonais do vento zonal (m/s). O intervalo 

dos contornos é de 0,5 m/s. 
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Figura 2.40. Idem a Figura 2.38, mas para as anomalias intrassazonais de temperatura (˚C). O intervalo 

dos contornos é de 0,5 ˚C. 
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Figura 2.41. Idem a Figura 2.38, mas para os eventos intrassazonais quentes (WIE). 
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Figura 2.42. Idem a Figura 2.39, mas para os eventos intrassazonais quentes (WIE). 
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Figura 2.43. Idem a Figura 2.40, mas para os eventos intrassazonais quentes (WIE). 
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2.5.2. Primavera 

Características muito semelhantes ao inverno são observadas nos CIE-MJO na primavera. 

As anomalias de HIS mostram uma estrutura vertical barotrópica equivalente no hemisfério oeste, 

enquanto que no hemisfério leste as anomalias de maior amplitude encontram-se na baixa 

estratosfera (Figura 2.44a). Observa-se o predomínio das anomalias de leste UIS em boa parte do 

domínio, incluindo a região de estudo (Figura 2.45a). Já em relação às anomalias IS de 

temperatura (TIS) observa-se que o padrão é bastante semelhante ao observado em HIS, com 

destaque para as anomalias frias sobre a região de estudo desde a superfície até aproximadamente 

300 hPa e o par de anomalias na baixa estratosfera no hemisfério leste, indicando anomalias 

quentes a oeste e frias a leste, associadas com as anomalias positivas e negativas de HIS, 

respectivamente (Figura 2.46a e Figura 2.44a). No entanto, observa-se por meio de TIS que as 

anomalias no hemisfério oeste na troposfera estão defasadas em relação às anomalias na 

estratosfera, a partir de cinco dias antes até o dia dos eventos CIE-MJO (lag=-5 a lag=0, Figura 

2.46a). A mesma situação é observada nos eventos CIE-MJO no inverno (lag=-5 a lag=0, Figura 

2.40a). 

Nos eventos CIE-NMJO, observa-se que o par de anomalias de HIS no hemisfério oeste 

apresenta maior amplitude quando comparado aos eventos CIE-MJO, enquanto as anomalias na 

estratosfera no hemisfério leste apresentam menores amplitudes (Figura 2.44b). Além disso, a 

inclinação para oeste com altura das anomalias no hemisfério leste parece ser maior nos eventos 

CIE-MJO (Figura 2.44a). Ou seja, esta característica é oposta a que foi observada nos eventos 

CIE no inverno (Figura 2.38). Destaca-se nas anomalias de UIS, o predomínio de anomalias de 

leste a oeste da região de estudo, assim como observado nos eventos CIE-MJO (Figura 2.45a), 

porém com maior amplitude nos CIE-NMJO (Figura 2.45b). Em relação às anomalias de TIS, 

destacam-se as anomalias frias sobre a região de estudo na troposfera e a oeste da região na baixa 

estratosfera a partir de dez dias antes dos eventos CIE-NMJO (lag=-10 a lag=+10, Figura 2.46b). 

A fase do trem de ondas é oposta nos eventos WIE, caracterizado por anomalias 

positivas de HIS e de TIS sobre a região de estudo (Figura 2.47 e Figura 2.49, respectivamente) e 

anomalias positivas (de oeste) de UIS mais robustas a oeste da região nos eventos WIE-MJO 

(Figura 2.48a). As diferenças entre os eventos WIE-MJO e WIE-NMJO são semelhantes 

àquelas observadas nos eventos CIE na primavera, com destaque para a inclinação para oeste 

com a altura das anomalias de TIS nos eventos NMJO (Figura 2.49, respectivamente). 
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Figura 2.44. Idem a Figura 2.38, mas para os CIE na primavera. 
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Figura 2.45. Idem a Figura 2.39, mas para os CIE na primavera. 
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Figura 2.46. Idem a Figura 2.40Figura 2.39, mas para os CIE na primavera. 
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Figura 2.47. Idem a Figura 2.38, mas para os WIE na primavera. 
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Figura 2.48. Idem a Figura 2.39, mas para os WIE na primavera. 
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Figura 2.49. Idem a Figura 2.40, mas para os WIE na primavera. 
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2.5.3. Discussão dos resultados 

Uma parcela significativa da variabilidade espacial e temporal da atmosfera está contida 

nos movimentos de escala planetária. Embora tais características de grande escala sejam 

dominantes na estratosfera e no inverno (Randel 1988), a variabilidade das ondas planetárias é 

também importante na troposfera, a qual tem sido relacionada com bloqueio (e.g., Quiroz 1987), 

regimes persistentes de tempo (e.g., Hansen e Sutera 1986) e com a variabilidade do storm track 

(e.g., Lau 1988).  

De acordo com Randel (1988), existe uma grande variação sazonal nas ondas 

estacionárias na estratosfera do HS. O autor sugere duas importantes escalas temporais para as 

ondas planetárias na estratosfera do HS: 1) ondas transientes com uma escala de tempo entre 5-

30 dias; e 2) ondas quasi-estacionárias com escalas de tempo maiores que 30 dias, cujas 

características variam sazonalmente. Diversos autores (e.g., van Loon et al. 1973; Hartmann 1977; 

Randel 1987a) salientaram que durante o inverno no HS (junho-agosto) as ondas estacionárias 

são mais fracas do que as componentes transientes e elas são caracterizadas por uma estrutura 

vertical barotrópica equivalente. Em contraste, as ondas estacionárias na estratosfera durante a 

primavera no HS (setembro-novembro) são fortemente baroclínicas e as ondas transientes 

assumem um papel secundário. 

No presente estudo, o modo barotrópico equivalente observado no hemisfério oeste 

tanto no inverno quanto na primavera parece ser dominante na ocorrência dos eventos IS de 

temperatura na Península Antártica. No entanto, este modo parece ser acompanhado por uma 

estrutura vertical baroclínica no hemisfério leste, com anomalias significativas na estratosfera. 

Este modo baroclínico parece ser mais evidente nos eventos NMJO no inverno (e.g., Figura 2.38 

e Figura 2.40) e nos eventos na primavera (e.g., Figura 2.44 e Figura 2.46). Ambos os modos 

propagam-se para leste. Hsu e Weng (2002) encontraram um padrão de circulação na estratosfera 

antártica, com número de onda um, propagando-se para leste, com periodicidade em torno de 30 

dias, o qual foi denominado Oscilação Intrassazonal Antártica Estratosférica (em inglês, 

Stratospheric Antarctic Intraseasonal Oscillation - SAIO). Os autores relataram uma inclinação para 

oeste com altura deste modo, na qual é mais evidente no hemisfério leste, assim como foi 

observado nas anomalias de HIS e TIS no presente estudo. Segundo Hsu e Weng (2002), a SAIO 

pode ser vista como uma manifestação da onda planetária, a qual é forçada pela topografia da 

Antártica. 
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Capítulo 3: Estudo de caso utilizando o modelo regional 

atmosférico BRAMS 

A discussão dos mecanismos associados com variações intrassazonais de temperatura na 

Península Antártica (Capítulo 2) claramente ressaltou a existência de interações em múltiplas 

escalas temporais e espaciais nos fenômenos que afetam a região. Mostrou-se que a variabilidade 

climática em escala intrassazonal depende de complexas interações entre os trópicos e os 

extratrópicos e entre a troposfera e a estratosfera. Por outro lado, os resultados claramente 

sugerem que a atividade intrassazonal modula a atividade em escala sinótica que, por sua vez, 

afeta os sistemas em mesoescala. Localmente, estas interações afetam a região de modo distinto. 

A topografia complexa da Península, a cobertura de gelo marinho e a sua variabilidade sazonal 

estão entre os principais aspectos que geram distintas respostas locais. Compreender estas 

interações e impactos locais depende de uma adequada cobertura de dados que ainda hoje é 

deficiente. A modelagem regional é uma forma de explorar mecanismos e processos físicos que 

atuam na região. Entretanto, a adequada simulação dos fenômenos que atuam na região depende 

de vários fatores, entre eles a representação da topografia complexa e da cobertura de gelo 

marinho.  O objetivo desta etapa do estudo é implantar a sazonalidade do gelo marinho no 

modelo regional atmosférico brasileiro BRAMS (Brazilian Regional Atmospheric Modeling System) para 

melhor representar as variações da temperatura do ar e da circulação atmosférica observadas na 

Península Antártica, moduladas pela atividade IS descritas no Capítulo 2. 

Uma descrição sobre o impacto do gelo marinho na temperatura sobre a região de estudo 

pode ser encontrada em Boiaski (2007). 
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3.1. Descrição do modelo numérico 

3.1.1. Brazilian Regional Atmospheric Modeling System – BRAMS 

O modelo regional atmosférico brasileiro BRAMS (Brazilian Regional Atmospheric Modeling 

System) foi um projeto desenvolvido em parceria com as seguintes instituições: ATmospheric, 

Meteorological and Environmental Technologies (ATMET); Instituto de Matemática e Estatística da 

Universidade de São Paulo  (IME/USP); Instituto de Astronomia, Geofísica e Ciências 

Atmosféricas da Universidade de São Paulo  (IAG/USP) e  o Centro de Previsão de Tempo e 

Estudos Climáticos do Instituto Nacional de Pesquisas Espaciais (CPTEC/INPE)5. O BRAMS é 

uma versão adaptada do modelo regional atmosférico RAMS (Regional Atmospheric Modeling System, 

Cotton et al., 2003), desenvolvido pela Universidade do Estado do Colorado (Colorado State 

University - CSU) e pela MRC/*ASTeR  (Mission Research Corporation/ASTeR Division) – ambas as 

instituições norte-americanas. O RAMS é um modelo numérico não-hidrostático designado para 

simular circulações atmosféricas em diversas escalas (da micro até a grande escala). Entretanto, a 

sua aplicação mais frequente é voltada para fenômenos de meso-escala (escala horizontal da 

ordem de 2 a 2000 km) com a finalidade de fornecer tanto informações de previsão de tempo 

operacional, quanto suporte à pesquisa (Cotton et al. 2003).  

O modelo fundamenta-se no conjunto de equações que governam a evolução do estado 

atmosférico, baseado nas leis de movimento de Newton e da termodinâmica de um fluido, 

incluindo parametrizações dos diversos processos físicos presentes nestas equações. É equipado 

com um esquema de aninhamento múltiplo de grades, permitindo que as equações do modelo 

sejam resolvidas simultaneamente sob qualquer número de grades computacionais com diferentes 

resoluções espaciais. Grades de maior resolução são utilizadas para simular detalhes dos sistemas 

atmosféricos de menor escala, tais como o escoamento sobre terrenos complexos e as circulações 

termicamente induzidas pela superfície. As grades maiores, de menor resolução, são utilizadas 

para modelar o ambiente destes sistemas menores, fornecendo assim as condições de fronteira 

para as grades mais finas. Além disso, as grades de menor resolução são utilizadas para simular os 

sistemas atmosféricos de grande escala, os quais interagem com os sistemas de menor escala 

resolvidos nas grades mais finas. Este procedimento contribui para uma correta representação 

dos campos meteorológicos e permitirá avaliar o papel das forçantes remotas tropicais (de grande 

escala) sobre a circulação atmosférica de meso-escala na região da Península Antártica. 

                                                 
5 http://brams.cptec.inpe.br  

http://brams.cptec.inpe.br/
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O modelo RAMS parametriza os processos de microfísica de nuvens, transferência 

radiativa, turbulência e interação solo-vegetação-atmosfera. Este último é obtido pelo modelo 

LEAF-3 (Land Ecosystem-Atmosphere Feedback model, Walko et al., 2000), o qual é uma representação 

dos aspectos da superfície, incluindo vegetação, solo, lagos, oceanos e cobertura de neve e suas 

influências uns sobre os outros e sobre a atmosfera.  

Uma breve descrição sobre o modelo LEAF será apresentada na próxima seção. 

3.1.2. Land Ecosystem-Atmosphere Feedback Model – LEAF 

O modelo LEAF-3 inclui equações prognósticas para temperatura do solo e umidade em 

múltiplas camadas, temperatura da vegetação e água na superfície. Os termos de troca nestas 

equações prognósticas incluem trocas turbulentas, condução de calor, difusão de água e 

percolação nas camadas do solo, transferências radiativas de onda curta e onda longa, 

transpiração e precipitação. Um dos aspectos importantes do LEAF-3 é sua habilidade em 

representar variações de alta resolução nas características da superfície, tais como tipo de 

vegetação, inclinação do terreno, tipo de solo e umidade e corpos d’água, os quais 

freqüentemente variam consideravelmente sobre curtas distâncias horizontais. Cada tipo de 

superfície responde às influências da atmosfera adjacente de uma maneira própria. O LEAF-3 

oferece a possibilidade de se considerar múltiplos tipos de superfície coexistindo dentro de uma 

única célula de grade, resolvida numa coluna de ar, através da definição de patches. Cada tipo de 

superfície ou patch consiste de sua própria vegetação, camadas de solo e ar do dossel (exceto para 

corpos d’água) sendo as variáveis prognósticas evoluídas para todos estes componentes pelo 

patch. Nessa aproximação, todos os patches interagem com a mesma coluna de ar, cada um de 

acordo com a sua cobertura fracional. Um benefício desta aproximação é a habilidade em 

representar vários tipos de superfície (e.g., oceano e gelo) dentro de uma mesma célula de grade. 

Cada tipo de superfície ocupa uma fração da grade e é tratado separadamente. Esse 

procedimento leva em conta a contribuição de cada tipo de superfície em vez de considerar um 

tipo predominante em cada célula de grade. Outro benefício é a habilidade de tratar unicamente 

para cada patch a precipitação simulada que atinge o solo.  

3.2. Motivação 

Em um estudo recente, Carvalho et al. (2008)  mostraram que o BRAMS tem alta 

capacidade de simular a variabilidade atmosférica devido aos sistemas de escala sinótica 

embebidos no trem de ondas atmosférico, responsáveis por extremos de temperatura na escala 
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intrassazonal sobre a Península Antártica (Boiaski, 2007). Os autores ressaltaram a importância da 

cobertura de gelo para simular corretamente o perfil de temperatura. No entanto, foram 

encontradas algumas diferenças entre as temperaturas simuladas e as observadas que poderiam 

ser explicadas pela deficiência nos dados de cobertura de gelo marinho disponível para o modelo. 

Ressalta-se que os dados de cobertura do solo do USGS (United States Geological Survey), utilizado 

rotineiramente no BRAMS, possuem sobre a Península Antártica a identificação para o gelo 

continental permanente; porém não há informações sobre o gelo marinho nesse conjunto de 

dados.  

Assim, o presente estudo propôs incorporar uma representação mais realista da cobertura 

de gelo sobre a região de estudo no modelo BRAMS, incluindo as estimativas do gelo marinho e 

suas variações para melhora representar as variações da temperatura do ar e da circulação 

atmosférica observadas na Península Antártica, moduladas pela atividade IS (Capítulo 2). 

Uma análise preliminar dos dados de reanálises do NCEP foi realizada com a finalidade de 

testar a viabilidade da utilização destes dados como condição inicial e condição de contorno para 

o modelo numérico BRAMS. A seguir, são comparados os ciclos anuais da temperatura do ar 

observada em algumas estações da Península Antártica versus as reanálises do NCEP de 

temperatura do ar a 2m (T2m) em pontos de grade próximos aos das estações (Figura 3.1). 

Observa-se que o ciclo anual da temperatura do ar observado nas três estações está em fase com 

o ciclo anual de T2m das reanálises do NCEP. Diferenças sistemáticas entre os ciclos anuais são 

observadas nas estações localizadas no oeste da Península Antártica: Arturo Prat (Figura 3.1a) e 

Ferraz (Figura 3.1c). Já na estação argentina Marambio (Figura 3.1c), localizada no setor leste da 

Península Antártica, o ciclo anual da temperatura observada é muito similar ao ciclo anual de 

T2m da reanálise NCEP.  

Uma breve descrição sobre as limitações das reanálises para altas latitudes do HS foi 

apresentada no Capítulo 2 (seção 2.3). Maiores informações podem ser encontradas em 

Bromwich e Fogt (2004), Bromwich et al. (2007) e Setzer e Kayano (2009). 
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(a) Arturo Prat 

 

(b) Marambio 

 
(c) Ferraz 

 

 

Figura 3.1. Comparação entre o ciclo anual médio da temperatura do ar a 2m (T2m) obtido pelas 

reanálises do NCEP versus o ciclo anual da temperatura do ar observada na estação Arturo Prat (a), 

Marambio (b) e Ferraz (c) entre 1990-2008. Os pontos de grade das reanálises correspondentes a cada 

estação foram: (a) 62.5°S e 60°W; (b) 65°S e 57.5°W; (c) 62.5°S e 57.5°W. 

3.3. Definição dos experimentos 

A versão 4.2 do BRAMS foi utilizada para simular dois casos, um MJO e outro NMJO, 

em quatro experimentos distintos: controle (ctr), superfície oceânica com gelo marinho (ice), 

superfície continental sem topografia (stp) e deserto (drt). Estes experimentos foram construídos 

com o objetivo de testar as condições de superfície (topografia e gelo) nas variáveis atmosféricas 

simuladas pelo modelo BRAMS na região da Península Antártica. A Tabela 3.1 mostra as 

diferenças entre os experimentos em relação às condições de superfície (topografia e gelo). 

Maiores descrições sobre o experimento com gelo marinho serão dadas na próxima seção (3.3.1). 
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Tabela 3.1. Descrição dos experimentos realizados com o BRAMS: CTR (controle), ICE (com gelo 

marinho), STP (sem topografia), DRT (deserto). 

 CTR ICE STP DRT 

Topografia SIM SIM NÃO SIM 

Gelo  PERMANENTE PERMANENTE+MARINHO PERMANENTE NÃO 

 

Os experimentos foram realizados com duas grades aninhadas de 90x62 pontos cada e 

com espaçamento horizontal de 40 km e 10 km, respectivamente (Figura 3.2). Na vertical, 42 

níveis sigma foram empregados, com espaçamento da grade começando em 70 m, aumentando 

progressivamente com a altura em um fator de stretching de 1.2 até 1000m. O primeiro nível do 

modelo está em 33.4 m acima da superfície. As condições iniciais e de fronteira lateral foram 

obtidas através de reanálises do NCEP/NCAR (2.5º de resolução horizontal), e as condições de 

fronteira inferior, dada pela topografia e cobertura do solo (ambas com resolução de 1 km), 

foram extraídas do USGS (acrônimo em inglês de United States Geological Survey) (Figura 3.3 e 

Figura 3.4, respectivamente). Os dados de cobertura do solo do USGS correspondem ao 

período de abril de 1992 até março de 1993. A TSM utilizada (1 e 0.25° de resolução) foi obtida 

no NCDC/NOAA6. Os experimentos foram realizados com a atualização da TSM durante a 

integração. 

Os esquemas de radiação Chen, difusão vertical Mellor-Yamada, difusão horizontal 

Smagorinsky e a parametrização de cumulus Grell foram empregados. O esquema de microfísica 

utilizado trata vapor d’água, chuva, pristine, gelo, neve, agregados, graupel e granizo como uma 

distribuição gamma generalizada.   

 

Figura 3.2. Domínio das grades utilizadas no BRAMS. Grade 1 (G1): 40 km e Grade 2 (G2): 10 km.  

 

 

                                                 
6 http://www.ncdc.noaa.gov/oa/climate/research/sst/oi-daily.php, em 10 de agosto de 2012 

G1 

G2 

http://www.ncdc.noaa.gov/oa/climate/research/sst/oi-daily.php
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(a) (b)  

  
Figura 3.3. Topografia do modelo BRAMS a partir dos dados do USGS para as grades (a) G1 (40 km) e 

(b) G2 (10 km). As letras D, F, O e M indicadas em (b) destacam a localização das estações Dinamet, 

Ferraz, O’Higgins e Marambio, respectivamente. 

 

 

Figura 3.4. Cobertura do solo (dados de 1992-1993; USGS) para a grade G1 (40 km): gelo permanente 
(branco), oceano (azul), solo nu (verde). 

 

O solo e a cobertura de neve estão divididos em vários níveis verticais, e a vegetação e o 

ar do dossel estão representados por um único nível. Foram utilizadas 4 camadas de neve e 9 

camadas de solo em todos os experimentos. 

As simulações foram feitas para um período de 30 dias:  

1) Caso MJO: começando às 00 UTC do dia 20 de julho a 19 de agosto de 2002, quando 

houve a transição de um regime quente para frio na escala intrassazonal, observado na estação 

Dinamet, no qual esteve associado com a MJO;  

2) Caso NMJO: começando às 00 UTC do dia 14 de agosto a 13 de setembro de 2005, 

quando houve o predomínio de um evento frio na escala intrassazonal não associado com a 

MJO, no qual foi observado na estação Dinamet. Este caso ocorreu 116 (123) dias depois (antes) 

da MJO e foi precedido por um evento WIE-NMJO entre os dias 03 de agosto e 13 de agosto de 

2005. 
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3.3.1. Experimento com gelo marinho 

A metodologia utilizada neste experimento é baseada no estudo realizado por Gandu7 

(2009). Uma descrição sobre o procedimento utilizado é relatado a seguir. 

O uso de algoritmos de conversão de gelo marinho para TSM é justificado, pois 

observações de TSM por satélites ou por observação direta tendem a ser deficientes na zona de 

gelo marginal (ZGM – MIZ, marginal ice zone). No trabalho de Reynolds et al. (2007), foi 

utilizada uma relação quadrática entre a fração de gelo oceânico (I) e a TSM (Ti) inferida, dada 

por: 

0

2  para       IIcbIaITi   

onde Ti é a TSM inferida, I é a fração da concentração de gelo, que varia de 0 a 1, e I0 é o valor 

mínimo de I usada para calcular a TSM.  Foi também considerada uma versão linear mais simples 

dada por: 

0 para       ´´ IIcIbTi 
 

Os coeficientes a, b, c, b´ e c´ dessas relações empíricas foram determinados  por 

regressão linear para bandas de 30° de longitude para cada Hemisfério. Além disso, para o caso 

do oceano, foi assumido que Ti é igual ao ponto de congelamento da água (-1,8°C) para 

concentrações de gelo igual a 100%. Da análise de dez anos de dados, Reynolds et al. (2007) 

adotaram a relação linear, aplicada somente a casos onde a concentração de gelo oceânico fosse 

maior que 50%. 

Tendo em vista da complexidade que seria incorporar dados de cobertura de gelo 

observada no código do modelo BRAMS, e devido à facilidade com que seria usar uma relação 

empírica entre gelo oceânico e TSM, decidiu-se optar por esta última. A dificuldade seria que o 

procedimento de incluir uma nova variável no BRAMS requer modificações em diversas sub-

rotinas do modelo, com modificações na alocação de memória e alterações em diversos outros 

procedimentos. A facilidade da nova abordagem seria a de que é possível “inverter” a equação 

usada por Reynolds et al. (2007) para definir a TSM a partir da cobertura de gelo observada, 

obtendo assim uma função da cobertura de gelo em função da TSM, que é uma variável 

normalmente utilizada pelo modelo BRAMS. 

                                                 
7 http://www.bv.fapesp.br/pt/bolsas/77719/influencia-cobertura-gelo-maritimo-temperatura/ , em 03 de dezembro 

de 2012 

http://www.bv.fapesp.br/pt/bolsas/77719/influencia-cobertura-gelo-maritimo-temperatura/
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A nova abordagem adotada foi baseada na ideia de que o esquema de interação entre a 

superfície e a atmosfera, o modelo LEAF (Walko et al. 2000), permite que cada célula da grade 

seja dividida em múltiplas áreas com distintos tipos de superfície (patchs),  e que cada patch 

interage com a coluna atmosférica acima com um  peso que é proporcional a sua área na célula da 

grade. Assim, as simulações foram realizadas com quatro patchs, sendo o primeiro, “oceano”, o 

segundo e o terceiro definidos pelos dados padrões do USGS, e o quarto patch imposto como 

sendo “gelo marinho”. 

A próxima etapa dessa nova abordagem foi a definição da equação da cobertura de gelo 

em função da TSM para ser incluída no código do modelo. Foi escolhida a área simulada (Figura 

3.2) para separar e comparar os dados de TSM e cobertura de gelo dos arquivos do NCDC-

NOAA. Os dados relativos ao dia 01 de agosto de 2002 encontram-se na Figura 3.5. Como 

observado por Reynolds et al. (2007), e comentado acima, qualitativamente pode-se observar que 

a correlação entre a TSM e a fração de gelo (F_ice) é melhor quando F_ice é maior que 0,5. Nesta 

etapa do trabalho foi adotada a função linear apresentada na Figura 3.5, expressa por: 

TSMiceF  475,1671,1 , onde a TSM é expressa em °C, e F_ice está limitado entre 0 e 1. 

Assim, para TSM menores que -1,81°C F_ice é igual a 1 e para TSM maiores que -1,13°C F_ice é 

igual a zero. 

 

Figura 3.5. Fração da cobertura de gelo versus a Temperatura da Superfície do Mar (TSM) em cada ponto 

do domínio do modelo. Fonte: cortesia do Dr. Adilson W. Gandu (IAG-USP). 

Esta expressão foi incluída no código do modelo, de tal forma que toda vez que o 

programa atualizasse (diariamente) a TSM, nesse instante era calculado a fração de gelo marinho e 

as áreas dos patchs 1 e 4 eram alteradas de forma consistente com esse valor. Ou seja: 

Área do patch 1 (oceano) = (1 - F_ice) X Áreas anteriores dos patchs 1 e 4 
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Área do patch 4 (gelo) = F_ice X Áreas anteriores dos patchs 1 e 4 

 A Figura 3.6 mostra as frações de cobertura de terra (gelo) para os dados utilizados 

normalmente pelo BRAMS (painel a) e a nova fração de gelo definida a partir da equação de 

transformação apresentada acima, utilizando TSM semanal e com 1 grau de resolução (painel b). 

É notável a diferença entre o conjunto de dados de TSM diária com 0.25 graus de resolução 

(painel c) e a TSM semanal com 1 grau de resolução (painel b), mostrando que o novo conjunto é 

bem mais consistente com as observações da cobertura de gelo (Figura 3.7). 

(a) 

 

(b) 

 
(c) 

 

 

Figura 3.6. Fração de cobertura de terra (gelo) para a Península Antártica, baseada nos dados de tipos de 

superfícies do USGS (a), derivada a partir das TSM semanal com 1° de resolução (b), (c) derivada a partir 

das TSM diária com 0.25° de resolução. A fração de gelo apresentada no painel (b) e (c) é a média para o 

período 20 de julho a 19 de agosto de 2002. 

 



94 
 

 

Figura 3.7. Concentrações de gelo marinho (porcentagem da área oceânica coberta por gelo marinho), 

derivadas das temperaturas de brilho dos sensores SMMR do satélite Nimbus-7 e SSM/I  dos satélites F-8, 

F-11 e F-13 do DMSP, em uma grade de células com 25 x 25 km, para agosto de 2002. Extraída do site do 

NSIDC. 

Ressalta-se também que os valores de albedo do gelo marinho simulados pelo modelo 

(Figura 3.8), estão próximos dos valores encontrados na literatura (entre 20% e 50%; Marshall e 

Plumb, 2008). 

 

Figura 3.8. Albedo médio do gelo permanente e do gelo marinho simulado durante o período 20 de julho 

a 19 de agosto de 2002. 

A etapa seguinte consistiu em ajustar os parâmetros do solo para o gelo marinho e testar a 

sensibilidade das variáveis atmosféricas a essas modificações.  A classe de solo areia foi utilizada 

para representar o gelo marinho, pois é a classe de solo cujos parâmetros físicos são mais 

próximos dos parâmetros de gelo. Assim, os parâmetros da areia foram adaptados para o gelo, de 

acordo com Renfrew (2004). Na Tabela 3.2 são apresentados os parâmetros físicos alterados. 
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Tabela 3.2. Parâmetros da areia que foram alterados para o gelo no modelo LEAF-3. Os parâmetros para 

gelo foram obtidos em Renfrew (2004). 

Soil type Dry specific-heat 

capacity 

[J/m
3
.k] 

Density 

[kg/m
3
] 

Porosity 

[m
3
/m

3
] 

Saturated hydraulic 

conductivity [m/s] 

Saturated 

moisture 

potential [m] 

b exponent 

areia 1465x10
3
 1600 0.395 0.18x10

-3
 -0.1210 4.05 

gelo 1884x10
3
 900 0.050 0.01 -0.0244 1.00 

Na Figura 3.9 são apresentadas as diferenças entre a simulação com gelo marinho, 

obtido através da relação linear da Figura 3.5 - utilizando TSM diária com 0.25° de resolução 

horizontal, e a simulação controle, baseada nos dados de superfície do USGS, i.e., somente gelo 

permanente (ver Figura 3.6a). Observa-se uma redução do fluxo de calor sensível em grande 

parte da região da Península Antártica, o que era esperado, uma vez que o gelo marinho dificulta 

a transferência do calor armazenado no oceano para a atmosfera (Figura 3.9a). A presença de 

gelo marinho também dificulta a evaporação da água do mar, diminuindo o fluxo de calor de 

latente na atmosfera, como pode ser observado na Figura 3.9b. A queda de temperatura do ar 

associada à presença do gelo marinho também se mostrou coerente (Figura 3.9c), incluindo as 

maiores diferenças observada sobre o Mar de Weddell - onde há maior concentração de gelo 

marinho (Figura 3.7). Em resposta a diminuição de temperatura, foi observado um aumento na 

pressão ao nível do mar na região da Península Antártica (Figura 3.9d). Por fim, houve uma 

intensificação do vento na zona marginal do gelo marinho (Figura 3.9e), possivelmente 

associada ao aumento no gradiente horizontal de pressão observado na Figura 3.9d. 
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(a) (b) 

  
(c) (d) 

  
(e)  

 

 

Figura 3.9. Diferença entre a simulação com gelo marinho e a simulação controle (vide explicação no 

texto acima) para (a) calor sensível médio, (b) calor latente médio, (c) temperatura média do ar à superfície, 

(d) pressão ao nível do mar média, (e) magnitude média do vento, para o período de 20 de julho a 19 de 

agosto de 2002. 

3.4. Simulações versus observações 

A etapa seguinte foi comparar as simulações com os dados observados de algumas 

estações da Península Antártica para o caso MJO (simulação entre 20 de julho a 19 de agosto de 

2002) e para o caso NMJO (simulação entre 14 de agosto a 13 de setembro de 2005). 

3.4.1. Caso MJO 

A Figura 3.10 mostra uma comparação entre as observações e as simulações de 

temperatura do ar no primeiro nível do modelo (33,4 m) nas estações Dinamet (Figura 3.10a), 

Ferraz (Figura 3.10b), Marambio (Figura 3.10c) e O’Higgins (Figura 3.10d) durante o evento 

MJO no inverno de 2002. É possível notar nos dados observados (linha preta) uma tendência de 
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aquecimento seguido por uma tendência de resfriamento durante o período simulado, sobreposta 

a variações de mais alta frequência. Estas variações indicam o controle dos distúrbios 

intrassazonais nos sistemas de escala sinótica sobre a região de estudo no período analisado. Em 

relação aos dados de reanálises (reana), observa-se certa concordância com os dados observados 

apenas no período entre 02 -12 de agosto nas estações Dinamet (Figura 3.10a) e Ferraz (Figura 

3.10b). No restante do período simulado e nas demais estações, os dados de reanálise 

apresentaram um comportamento oposto às observações de temperatura do ar. Resultados 

semelhantes foram encontrados nas simulações controle na grade G1 (ctr1), controle na grade 

G2 (ctr2), sem topografia na grade G1 (stp1) e sem topografia na grade G2 (stp2). Destaca-se o 

desempenho das simulações com gelo marinho (ice1 e ice2) e deserto (drt1 e drt2) em representar 

o resfriamento no início do período simulado (de 20 de julho a 02 de agosto) na estação 

O’Higgins (Figura 3.10d). De maneira geral, as simulações com gelo marinho e deserto 

subestimaram os valores observados de temperatura do ar.  

Comparando-se as simulações da temperatura do ar em 33,4 m (Figura 3.10) com as 

simulações da temperatura do dossel (tcan) (Figura 3.11), observa-se maior variabilidade da tcan 

no período simulado, com destaque para o melhor desempenho das simulações controle (ctr1 e 

ctr2) e sem topografia (stp1 e stp2) no período entre 02 -12 de agosto nas estações Dinamet 

(Figura 3.11a) e Ferraz (Figura 3.11b). Tcan é a temperatura do ar controlada pelos processos 

em superfície e, portanto, depende da cobertura do solo. Neste estudo, a tcan foi obtida a partir 

da superfície de gelo permanente, exceto na simulação deserto (drt1 e drt2). Ressalta-se que ao 

extrair os dados de tcan para as simulações ctr1, stp1 e ice1 para a estação Marambio, o ponto de 

grade (grade G1) mais próximo da estação localiza-se no oceano e, portanto, os valores de tcan 

nestas simulações apresentaram pouca variabilidade ao longo do período (Figura 3.11c). 

De acordo com o Diagrama de Taylor (Anexo B) para tcan (Figura 3.12a), tanto a 

correlação (R; Anexo B), como o erro (E’; Anexo B) e o desvio padrão (; Anexo B) indicam que 

as simulações não representam adequadamente os valores observados de temperatura do ar, 

sobretudo nas estações Marambio e O’Higgins, cuja a correlação entre os dados simulados e 

observados foi negativa. Destaca-se apenas a similaridade entre o desvio padrão da simulação 

com gelo marinho na grade G2 (ice2) e o desvio padrão observado. Ressalta-se que o Diagrama 

de Taylor (DT) foi feito também para as simulações da temperatura do ar no primeiro nível do 

modelo (33,4 m), porém as correlações foram todas negativas (não mostrado). Da mesma forma, 

o DT para a velocidade do vento e para a temperatura do ponto de orvalho mostrou que as 

simulações realizadas com o modelo BRAMS foram insatisfatórias em representar essas variáveis 
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nas estações da Península Antártica para este caso (não mostrado). A Figura 3.13 mostra a 

discrepância entre as velocidades do vento simuladas e as observadas. 

Os resultados mais satisfatórios para este caso foram para as simulações da pressão ao 

nível do mar (Figura 3.14), especialmente as simulações com gelo marinho (ice1 e ice2) e deserto 

(drt1 e drt2). Estas simulações representaram a tendência de aumento seguida pela tendência de 

diminuição da pressão ao nível do mar (slp) observada, o que não foi observado nos dados de 

reanálise. De acordo com o DT para a slp, as simulações com gelo marinho (ice1 e ice2) e deserto 

(drt1 e drt2) apresentaram as melhores correlações (acima de 0,6) e valores de desvio padrão 

próximo ao desvio padrão observado (Figura 3.12b). O erro (E’; Anexo B) foi semelhante para 

todas as simulações (em torno de 10 hPa). 

Neste caso, observa-se que a direção predominante do vento em Dinamet foi de oeste e 

com velocidade média em torno de 6 m/s, enquanto a maioria das simulações apresentaram 

ventos de noroeste e com velocidades superiores a observada (Figura 3.15). Para a estação 

Ferraz, observa-se que a direção predominante do vento foi de noroeste e com velocidade média 

em torno de 5 m/s no período analisado (Figura 3.16). A maioria das simulações representou 

satisfatoriamente a direção predominante do vento observada, porém superestimando a 

velocidade do vento. A direção predominante do vento em Marambio foi de noroeste e com 

velocidade média de 7,5 m/s (Figura 3.17). As simulações com deserto (dsert1 e dsert2) 

representaram satisfatoriamente tanto a direção quanto a velocidade do vento na estação 

Marambio neste caso. O pior desempenho das simulações em representar a direção 

predominante do vento para este caso foi observado na estação O’Higgins (Figura 3.18). A 

direção predominante do vento nesta estação foi de sudoeste e com velocidade média de 4,6 m/s, 

enquanto a maioria das simulações indicou ventos de noroeste e com velocidades muito 

superiores a observada durante o caso MJO no inverno de 2002. 
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(a)  (b)  

  
(c)  (d)  

  
Figura 3.10. Comparação entre as observações de temperatura do ar (°C) das estações (a) Dinamet, (b) Ferraz, (c) Marambio e (d) O’Higgins e as simulações com o 

modelo BRAMS durante um evento MJO ocorrido entre 20 de julho a 19 de agosto de 2002. Vide texto para a explicação de cada simulação. 
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(a)  (b)  

  
(c)  (d)  

  
Figura 3.11. Idem a Figura 3.10, mas para a temperatura do ar do dossel (°C). 
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(a) Temperatura do ar do dossel  

 
(b) Pressão ao nível médio do mar 

 
Figura 3.12. Diagrama de Taylor entre os valores simulados e observados das estações da Península Antártica durante um evento MJO ocorrido entre 20 de julho a 
19 de agosto de 2002: (a) temperatura do ar do dossel, (b) pressão ao nível médio do mar. O traço indica correlação negativa entre as simulações e as observações.  
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(a)  (b)  

  
(c)  (d)  

  
Figura 3.13. Idem a Figura 3.10, mas para a velocidade do vento (m/s). 
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(a)  (b)  

  
(c)  (d)  

  
Figura 3.14. Idem a Figura 3.19, mas para a pressão ao nível médio do mar (hPa). 
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Dinamet 

 
Figura 3.15. Rosa dos ventos para as simulações com o modelo BRAMS e para as observações (obs) da 

estação Dinamet durante um evento MJO ocorrido entre 20 de julho a 19 de agosto de 2002. Vide texto 

para a explicação de cada simulação. 
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Ferraz 

 
Figura 3.16. Idem a Figura 3.15, mas para a estação Ferraz. 
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Marambio 

 
Figura 3.17. Idem a Figura 3.15, mas para a estação Marambio. 
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O’ Higgins 

 
Figura 3.18. Idem a Figura 3.15, mas para a estação O’Higgins. 
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3.4.2. Caso NMJO 

A Figura 3.19 mostra uma comparação entre as observações e as simulações de 

temperatura do ar no primeiro nível do modelo (33,4 m) nas estações Dinamet (Figura 3.19a), 

Ferraz (Figura 3.19b), Marambio (Figura 3.19c) e O’Higgins (Figura 3.19d) durante o evento 

NMJO no inverno de 2005. É possível notar nos dados observados (linha preta) uma leve 

tendência de resfriamento na primeira quinzena (de 14-29 de agosto) seguida por uma tendência 

de aquecimento no restante do período simulado, sobreposta a variações de mais alta frequência. 

Da mesma forma como foi observado no caso MJO, estas variações indicam o controle dos 

distúrbios intrassazonais nos sistemas de escala sinótica sobre a região de estudo também para 

este caso, no qual não esteve associado com atividade IS tropical. Em relação aos dados de 

reanálises (reana), observa-se certa concordância com os dados observados apenas no começo do 

período simulado (entre 14 -20 de agosto) e no período entre 02-06 de setembro na maioria das 

estações. No restante do período simulado, de maneira geral, os dados de reanálise subestimaram 

as observações de temperatura do ar. Resultados mais próximos aos valores observados foram 

encontrados nas simulações controle (ctr1 e ctr2) e sem topografia (stp1 e stp2) nas estações 

Dinamet (Figura 3.19a), Ferraz (Figura 3.19b) e O’Higgins (Figura 3.19d), enquanto na estação 

Marambio a simulação com deserto foi a que melhor representou a temperatura observada 

(Figura 3.19c). Isto pode ser melhor identificado no DT da temperatura do ar na Figura 3.21a.  

Comparando-se as simulações da temperatura do ar em 33,4 m (Figura 3.19) com as 

simulações da temperatura do ar do dossel (tcan) (Figura 3.20), observa-se maior variabilidade da 

tcan no período simulado, com destaque para o melhor desempenho da simulação stopo1 nas 

estações Dinamet e Ferraz, e da simulação com deserto (dsert1 e dsert2) na estação Marambio 

(Figura 3.21b). Ressalta-se que ao extrair os dados de tcan para as simulações ctr1, stp1 e ice1 

para a estação Marambio, o ponto de grade (grade G1) mais próximo da estação localiza-se no 

oceano e, portanto, os valores de tcan nestas simulações apresentaram pouca variabilidade ao 

longo do período (Figura 3.20c). 

O pior desempenho para este caso foi encontrado nas simulações da pressão ao nível do 

mar (Figura 3.22), embora os dados de reanálise (reana) tenham representado as tendências de 

aumento da pressão ao nível do mar (slp) observada na primeira quinzena (de 14-28 de agosto) e 

no período entre 29 de agosto a 09 de setembro. Ressalta-se que o DT foi obtido também para a 
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slp, porém as correlações entre os dados simulados e observados foram negativas (não 

mostrado).  

A velocidade do vento foi superestimada pelas simulações na maioria das estações 

(Figura 3.23). O melhor desempenho na representação da velocidade do vento foi da simulação 

com deserto (dsert 1 e dsert2) na estação Dinamet (Figura 3.24b). Nas demais estações, as 

simulações apresentaram pouca habilidade em representar a variabilidade da velocidade do vento 

neste caso. 

O DT para a temperatura do ponto de orvalho mostra que as simulações sem topografia 

(stopo1 e stopo2) e com gelo marinho (ice1 e ice2), foram as que apresentaram o melhor 

desempenho na maioria das estações para este caso (Figura 3.24a).  

Neste caso, observa-se que a direção predominante do vento em Dinamet foi de oeste e 

com velocidade média em torno de 6 m/s (Figura 3.25). A simulação que melhor representou o 

comportamento do vento em Dinamet foi a dsert1, enquanto as demais simulações apresentaram 

ventos com velocidades superiores à observada. Para a estação Ferraz, observa-se que a direção 

predominante do vento foi de oeste-sudoeste e com velocidade média em torno de 4 m/s no 

período analisado (Figura 3.26). A simulação dsert1 foi a que obteve o melhor desempenho em 

representar o comportamento do vento em Ferraz neste caso. A direção predominante do vento 

em Marambio foi de sudoeste-noroeste e com velocidade média de 8 m/s (Figura 3.27). As 

simulações com deserto (dsert1 e dsert2) representaram satisfatoriamente tanto a direção quanto 

a velocidade do vento na estação Marambio. Assim como foi observado no caso MJO, o pior 

desempenho das simulações em representar a direção predominante do vento foi observado na 

estação O’Higgins (Figura 3.28). A direção predominante do vento nesta estação foi de sul-

sudeste e com velocidade média de 6,2 m/s, enquanto a maioria das simulações indicou ventos 

de noroeste e com velocidades superiores a observada durante o caso NMJO no inverno de 2005. 
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(a)  (b)  

  
(c)  (d)  

  
Figura 3.19. Comparação entre as observações de temperatura do ar (°C) das estações (a) Dinamet, (b) Ferraz, (c) Marambio e (d) O’Higgins e as simulações com o 

modelo BRAMS durante um evento NMJO ocorrido entre 14 de agosto a 13 de setembro de 2005. Vide texto para a explicação de cada simulação. 
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(a)  (b)  

  
(c)  (d)  

  
Figura 3.20. Idem a Figura 3.19, mas para a temperatura do ar do dossel (°C). 
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(a) Temperatura do ar  

 
(b) Temperatura do ar do dossel 

 
Figura 3.21. Diagrama de Taylor entre os valores simulados e observados das estações da Península Antártica durante um evento NMJO ocorrido entre 14 de 
agosto a 13 de setembro de 2005: (a) temperatura do ar, (b) temperatura do ar do dossel. 
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(a)  (b)  

  
(c)  (d)  

  
Figura 3.22. Idem a Figura 3.19, mas para a pressão ao nível médio do mar (hPa). 
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(a)  (b)  

  
(c)  (d)  

  
Figura 3.23. Idem a Figura 3.19, mas para a velocidade do vento (m/s). 
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(a) Temperatura do ponto de orvalho 

 
(b) Velocidade do vento 

 
Figura 3.24. Idem a Figura 3.21, mas para (a) temperatura do ponto de orvalho, (b) velocidade do vento. 
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Dinamet 

 
Figura 3.25. Rosa dos ventos para as simulações com o modelo BRAMS e para as observações (obs) da 

estação Dinamet durante um evento NMJO ocorrido entre 14 de agosto a 13 de setembro de 2005. Vide 

texto para a explicação de cada simulação. 
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Ferraz 

 
Figura 3.26. Idem a Figura 3.25, mas para a estação Ferraz. 
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Marambio 

 
Figura 3.27. Idem a Figura 3.25, mas para a estação Marambio. 
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O’ Higgins 

 
Figura 3.28. Idem a Figura 3.25, mas para a estação O’Higgins. 
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3.5. Discussão dos resultados 

Foi possível observar que o desempenho das simulações com o modelo BRAMS em 

captar as variações de temperatura, pressão e vento, moduladas pelos distúrbios intrassazonais, 

não foi o mesmo nos dois casos.  

Para o caso MJO de 2002, os resultados mais satisfatórios foram para a slp, especialmente 

nas simulações com gelo marinho (ice1 e ice2) e deserto (drt1 e drt2). Estas simulações 

representaram a tendência de aumento seguida pela tendência de diminuição da slp observada, o 

que não foi observado nos dados de reanálise (Figura 3.14). De acordo com o DT para a slp, as 

simulações com gelo marinho (ice1 e ice2) e deserto (drt1 e drt2) apresentaram as melhores 

correlações (acima de 0,6) e valores de desvio padrão próximo ao desvio padrão observado 

(Figura 3.12b). A maioria das simulações representou satisfatoriamente a direção predominante 

do vento observada em Ferraz, porém superestimando a velocidade do vento (Figura 3.16).  

No caso NMJO de 2005, os resultados mais próximos aos valores observados foram 

encontrados nas simulações sem topografia (stp1 e stp2) e com gelo marinho (ice 1 e ice2) para a 

temperatura do ar do dossel nas estações Dinamet e Ferraz, enquanto na estação Marambio a 

simulação com deserto (drt1 e drt2) foi a que melhor representou a temperatura observada 

(Figura 3.21b). A simulação dsert1 foi a que obteve o melhor desempenho em representar a 

velocidade do vento em Dinamet neste caso (Figura 3.24b). A direção predominante e a 

velocidade do vento em Ferraz foram melhor simuladas pelo experimento dsert1 (Figura 3.26). 

Por fim, algumas similaridades foram encontradas entre os dois casos. Os experimentos 

com deserto (dsert1 e dsert2) foram os que melhor simularam a direção predominante e a 

velocidade média do vento na estação Marambio em ambos os casos (Figura 3.17 e Figura 

3.27). O pior desempenho das simulações em representar a direção predominante e a velocidade 

média do vento foi observado na estação O’Higgins (Figura 3.18 e Figura 3.28).  

Uma explicação para as simulações com deserto apresentarem um melhor desempenho 

em representar a velocidade do vento na maioria das estações, nos casos aqui analisados, pode ser 

associada à rugosidade da superfície. O valor da rugosidade nas simulações com deserto é de 0,43 

cm, enquanto nas demais simulações a rugosidade é nula, o que explica a superestimativa destas 

em relação à velocidade do vento. Sendo assim, este parece ser um fator importante a ser 

considerado nas simulações da velocidade do vento naquela região. 
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Quanto ao pior desempenho dos experimentos em simular a temperatura do ar no caso 

MJO em 2002 pode-se atribuir aos dados de reanálises que, na maior parte do período simulado, 

apresentaram um comportamento oposto a temperatura observada (Figura 3.10). Já no caso 

NMJO em 2005, no qual o desempenho dos experimentos para a temperatura do ar foi 

relativamente melhor, a reanálise conseguiu representar melhor a temperatura observada, 

principalmente no começo do período simulado na maioria das estações analisadas (Figura 3.19).  

Os resultados para a temperatura do ponto de orvalho (Figura 3.24a) foram semelhantes 

aos resultados encontrados para a temperatura do ar (Figura 3.21a) no caso NMJO em 2005. 

Para o caso MJO em 2002 os resultados foram insatisfatórios tanto para a temperatura do ar 

quanto para a temperatura do ponto de orvalho (DT não mostrado devido às correlações 

negativas entre simulações e observações). 

De maneira geral, a variável melhor simulada pelos experimentos foi a slp no caso MJO 

em 2002, principalmente pelos experimentos com gelo marinho e deserto (Figura 3.12b). 

Comparando-se o desempenho da reanálise para a slp no caso MJO em 2002 (Figura 3.14) com 

a slp no caso NMJO em 2005 (Figura 3.22), observa-se que a reanálise foi melhor que os 

experimentos neste último caso, enquanto que no caso MJO os experimentos ice e drt foram 

melhores do que a reanálise quando comparados às observações das estações analisadas. 
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Capítulo 4: Conclusões e sugestões para trabalhos futuros 

Mostrou-se neste estudo que a variabilidade climática em escala intrassazonal na 

Península Antártica depende de complexas interações entre os trópicos e os extratrópicos e entre 

a troposfera e a estratosfera. O resultado disso é que nem toda a atividade IS nos extratrópicos 

no HS pode ser explicada pela MJO. Cerca de 70% dos eventos IS de temperatura na Península 

Antártica estiveram associados com a MJO. Porém, foi observado um número substancial de 

eventos NMJO, principalmente no inverno e na primavera. De modo geral, ocorreram mais 

eventos IS de temperatura na primavera quando comparado ao inverno. Ressalta-se o 

predomínio dos eventos MJO no verão. Os eventos mais persistentes ocorreram na primavera 

(eventos WIE-MJO e WIE-NMJO em torno de 40 dias), seguido dos eventos WIE-MJO no 

verão e no inverno (34 dias). Nos primeiros 12 anos analisados (1986-1997) houve uma maior 

frequência de eventos NMJO na primavera e no inverno quando comparado aos últimos 12 anos 

(1998-2009), embora no de 2005 tenham ocorrido 6 eventos NMJO na primavera, 5 no inverno e 

nenhum evento IS associado com a MJO naquele ano.  

A variabilidade IS da circulação atmosférica próxima à região de estudo no inverno foi 

mais evidente nos dados de U200, enquanto que a atividade IS na primavera foi mais evidente em 

U50 e U10. Estes resultados sugerem um acoplamento entre a troposfera e a estratosfera 

associada à atividade IS em altas latitudes do HS. Na Antártica, a contribuição IS na variabilidade 

total de U200 (U50) é acima de 70% (60%), principalmente na primavera e no inverno.  
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Não foram encontradas diferenças substanciais nos padrões de grande escala entre os 

eventos MJO e NMJO. Os resultados apresentados sugerem que o trem de ondas observado nos 

eventos IS de temperatura na Península Antártica, semelhante ao PSA, possui uma estrutura 

vertical barotrópica equivalente (por meio das observações de U200IS e U50IS). Este modo 

barotrópico equivalente é mais evidente no hemisfério oeste, enquanto que no hemisfério leste 

foi observada uma estrutura vertical baroclínica, com anomalias significativas na estratosfera. O 

modo baroclínico parece ser mais evidente nos eventos NMJO no inverno e nos eventos na 

primavera. Ambos os modos propagam-se para leste. 

De maneira geral, os eventos CIE em superfície estiveram associados com o enfraquecimento 

do jato e do vórtice polar na escala IS sobre a região de estudo. O oposto foi observado nos 

eventos WIE. O fluxo EPIS e as anomalias de TIS foram mais intensos (maior magnitude) nos 

eventos NMJO do que nos eventos MJO, indicando um forte acoplamento entre a troposfera e a 

estratosfera nos eventos NMJO. Os eventos MJO e NMJO apresentaram sentidos opostos do 

fluxo EPIS. Em suma, a propagação vertical de energia associada à propagação meridional do 

trem de ondas nos eventos MJO ocorre no sentido da troposfera para a estratosfera, enquanto 

nos eventos NMJO a propagação de energia ocorre no sentido da estratosfera para a troposfera. 

A maior atividade de onda observada nos eventos NMJO pode ser explicada pela geração de 

ondas planetárias forçadas pela topografia da Antártica (Hsu e Weng, 2002). No entanto, outros 

estudos são necessários para aprofundar o conhecimento da variabilidade interna da circulação 

atmosférica em altas latitudes do HS associada à topografia da Antártica. 

Os experimentos com o modelo BRAMS foram realizados para resolver aspectos que as 

reanálises não conseguem resolver, dada a complexidade da topografia e da cobertura de gelo. O 

objetivo desta etapa da tese foi investigar esses aspectos e o modelo regional foi uma alternativa 

tanto para entender processos físicos quanto dinâmicos oriundos das interações entre diversas 

escalas temporais.  

As simulações com deserto apresentaram um melhor desempenho em representar a 

velocidade do vento na maioria das estações, nos casos analisados. Isto pode ser explicado pela 

rugosidade da superfície. O valor da rugosidade nas simulações com deserto foi de 0,43 cm, 

enquanto nas demais simulações a rugosidade foi nula, o que explica a superestimativa destas em 

relação à velocidade do vento. Sendo assim, este parece ser um fator importante a ser 

considerado nas simulações da velocidade do vento naquela região.  
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O desempenho dos experimentos em simular a temperatura do ar esteve associado à 

qualidade dos dados de reanálise que foram utilizados como condição inicial. No caso MJO em 

2002, as reanálises apresentaram um comportamento oposto a temperatura observada na maior 

parte do período simulado, enquanto que no caso NMJO em 2005, no qual o desempenho dos 

experimentos para a temperatura do ar foi relativamente melhor, a reanálise conseguiu 

representar melhor a temperatura observada, principalmente no começo do período simulado na 

maioria das estações analisadas. 

Para melhorias nos resultados com a modelagem regional atmosférica sobre a Península 

Antártica sugere-se:  

i. Testar outras parametrizações de nuvens e de radiação; 

ii. Avaliar e melhorar a representação da camada limite planetária, calibrando e 

validando o modelo com dados de radiossondagens; 

iii. Utilizar conjuntos de dados com melhor resolução como condição inicial tal 

como as reanálises do Climate Forecast System (CFS). 

Outros estudos são necessários para entender os efeitos dos distúrbios IS sobre a 

circulação de mesoescala na Península Antártica e como esta interação entre escalas afeta os 

eventos extremos naquela região. A correta simulação desta interação permitirá diagnosticar-se e 

prever-se o clima e suas mudanças de modo acurado e realista. 
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Apêndice A: Ondeleta 

Matematicamente, a ondeleta decompõe o sinal s(t) em termos de algumas funções 

elementares ψa,b(t), (denominadas ondeletas-filhas, ou simplesmente ondeletas) derivadas da ondeleta-

mãe ψ(t) por dilatações [e.g., ψ(t)  ψ(2t)] e translações [e.g., ψ(t)  ψ(t+1)] (Weng e Lau, 1994; Lau 

e Weng, 1995). Com escala de dilatação positiva a e em posição transladada b (ambos números 

reais, contínuos ou discretos), as ondeletas-filhas são definidas por: 

 

O fator a-1/2 é de normalização da energia, i.e. mantém a energia das ondeletas igual à da ondeleta-

mãe, assim como elas mantêm a mesma forma (Weng e Lau, 1994).  

A ondeleta do sinal real s(t) com relação à ψ(t) pode ser definida como uma integral de 

convolução, ou o produto interno entre a função s(t) e as ondeletas, i.e. 

, 

onde ψ* indica o complexo conjugado da função (Weng e Lau, 1994; Lau e Weng, 1995; 

Torrence e Compo, 1998). 

Para caracterizar uma função ondeleta-mãe, ψ(t) deve ser quadraticamente integrável no 

tempo e no espaço, i.e. deve possuir energia finita, além de ter média zero (condição de 

admissibilidade). Também deve ser uma função centrada em zero e, no limite | t |  ∞, deve 

decair rapidamente a zero (Farge, 1992; Meyers et al., 1993). 

(Eq. 1) 

(Eq. 2) 
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A função ondeleta utilizada neste estudo é a de Morlet, que representa uma onda modulada por 

um envelope gaussiano: 

 

É a mais indicada para sinais climáticos devido à sua forma ondulada, apresentando variações no 

tempo tão suaves quanto íngremes. Por ser complexa, ela é capaz de detectar tanto a amplitude 

quanto a fase (em função do tempo) para diferentes freqüências exibidas na série temporal de um 

sinal meteorológico (Weng e Lau, 1994). O parâmetro w0 indica uma freqüência adimensional. 

As ondeletas derivadas da função Morlet seguem a equação: 

 

Sendo a função ψ(t) complexa, a ondeleta W(a,b) é também complexa. A ondeleta pode ser 

dividida em parte real R{W(a,b)} e parte imaginária I{W(a,b)}, ou em amplitude |W(a,b)| e fase 

tan -1[I{W(a,b)}/ R{W(a,b)}]. Pode-se também definir a energia do escalograma de ondeleta por 

|W(a,b)|2, o que dá a medida da variância da série em cada escala a cada tempo. A fase das 

funções de ondeleta definidas no espaço dos números reais não é definida, pois a parte imaginária 

é nula (Torrence e Compo, 1998). 

Após a definição da ondeleta-mãe, é necessário escolher a série de escalas a serem 

representadas na ondeleta. Para a ondeleta Morlet, que é contínua, é conveniente escolher escalas 

como derivadas da potência de dois: 

 

 

onde s0 é a menor escala resolvível e J determina a maior escala. A menor escala pode ser pelo 

menos 2δt, e o maior valor de δj que continua a dar amostragem adequada é de aproximadamente 

0,5 para a ondeleta Morlet. Quanto menor δj, mais fina será a resolução do escalograma. 

O espectro de ondeleta global consiste na média (por escala s) da potência da ondeleta 

sobre todo o período da série (eq. 6) (Torrence e Compo, 1998). É equivalente ao espectro de 

Fourier suavizado pela função ondeleta Morlet no espaço de Fourier (Farge, 1992). 

 

A ondeleta em um ponto no tempo ti sempre contém informações dos pontos vizinhos. 

A quantidade de pontos vizinhos considerados vai depender da ondeleta-mãe escolhida e das 

(Eq. 6) 

(Eq. 3) 

(Eq. 4) 

(Eq. 5) 
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escalas consideradas. Assim, se a ondeleta está centrada próxima ao início ou ao final da série, 

ocorrem erros de borda. Define-se, portanto, o cone de influência (COI), que é a região do 

escalograma de ondeletas fora da qual os efeitos de borda não podem ser ignorados. O COI é 

dado pela área onde, por conta de uma descontinuidade na borda, a potência da ondeleta sofre 

decaimento de fator e–2 (Maraun e Kurths, 2004; Grinsted et al., 2004). 
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Apêndice B: Diagrama de Taylor 

O Diagrama de Taylor (DT, Taylor 2001) foi usado nessa tese para representar 

graficamente a comparação estatística entre o conjunto de dados das diferentes simulações 

obtidas com o modelo BRAMS e os dados de referência, nesse caso, os dados observados das 

estações meteorológicas de superfície na Península Antártica.  

A similaridade entre os valores simulados e observados é quantificada pela variação 

simultânea de três índices estatísticos complementares: a correlação (R), a raiz do erro quadrático 

médio centrado (E’) e a amplitude de variação (representada pelo desvio padrão, ). Esses índices 

estatísticos são determinados para cada par de séries (simulada e observada) e podem ser 

representados em um gráfico bidimensional através da lei dos cossenos (Taylor 2001). Cada 

ponto do diagrama representa uma simulação identificada por uma cor, de forma que quanto 

menor à distância entre os pontos, maior o grau de similaridade entre as simulações. Os 

contornos pontilhados em marrom indicam E’ que varia em relação ao ponto marcado com 

“observado” no eixo x. Pontos localizados mais próximos ao ponto “observado” indicam boa 

concordância do padrão simulado com o observado, como o ponto azul (simulação 2) e 

vermelho (simulação 1) indicados na Figura A1.  

O desvio padrão dos valores simulados é proporcional à distância radial da origem do 

gráfico, como pode ser visto para a simulação 6 (~19 °C) na Figura A1 que é claramente maior 

que o desvio padrão observado, indicado pelo arco pontilhado em preto sobre  o valor de 12,7 

°C. A correlação é indicada pelas linhas retas em cinza que cruzam a origem. A simulação 1 

(ponto vermelho) apresentou maior (menor) correlação (E’) com o padrão observado (~0,98, 

Figura A1) e menor E’ (~4 °C), apesar de superestimar a amplitude de variação das observações. 
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Em contraste, a simulação 3 (ponto verde, Figura A1) teve o pior desempenho, com R=0,2, e E’ 

> 15°C, embora com desvio padrão mais próximo ao observado em relação as demais 

simulações.  

 Para um conjunto de valores simulados (f) e um conjunto de valores de referência (r), as 

fórmulas para calcular R, E’ e os desvios padrões de f e r são, respectivamente: 

 

 

 

 

Esses índices são relacionados entre si pela seguinte fórmula: 

 

 

Figura A1. Exemplo de Diagrama de Taylor para temperatura (°C) calculada por 6 simulações 

diferentes de um mesmo modelo atmosférico.  


