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1. RESUMO

Dentro do contexto atual, onde se investigam o papel dos gases do efeito estufa nas
mudancas climéticas, é de suma importancia tratar o transporte destas variaveis na interface
oceano-atmosfera. No relatorio de atividades anterior foi apresentada a conexao e a validacdo
qualitativa de um algoritmo para o célculo da velocidade de transferéncia do CO; ao modelo
unidimensional de turbuléncia General Ocean Turbulence Model (GOTM). Neste trabalho,
sera apresentada a obtengdo da pressao parcial do CO, na superficie do oceano e da atmosfera e
da velocidade de transferéncia do gas no oceano Atlantico equatorial.



2. INTRODUCAO

2.1 Estimativa numérica dos fluxos turbulentos verticais de momento, calor e CO, na

interface ar-mar

Fairall et al. (2000) apresentam uma parametrizacdo para a transferéncia de gases na
interface ar-mar baseada naquela apresentada em Fairall et al. (1996b) com adic¢do de conceitos
de surface renewal como proposto por Soloviev and Schliissel (1994). O algoritmo, batizado de
NOAA/COARE, foi ampliado para resolver aplicacdes de transferéncias gasosas. Neste
trabalho, foi utilizada a verséo apresentada em Hare et al. (2004), focada na transferéncia de
CO..

O fluxo de CO; na interface ar-mar pode ser escrito como uma formula tipo bulk (Hare
et al., 2004; Takahashi et al., 2002),

FCOZ = _kCOQ Ao, (pCO2w - pCO2a) (1)

onde Kkco2 é a velocidade de transferéncia do gas, pCO,, € a pressao parcial do CO;
medida na superficie do oceano e pCO,, é a pressdo parcial do CO; na atmosfera, medida em
10 m.

O algoritmo de transferéncia de gas necessita como parametro de entrada, além de
variaveis meteorologicas e oceanogréaficas, os fluxos turbulentos de calor sensivel, latente e de
momento. Apesar da grande importancia destas variaveis, medicGes in situ ndo estdo
disponiveis para a regido do oceano Atlantico equatorial e os parametros séo, aqui, estimados
numericamente pelo modelo unidimensional General Ocean Turbulence Model (GOTM).

O GOTM possui diferentes parametrizac@es para o calculo dos fluxos de momento e
calor entre a interface oceano-atmosfera. A parametrizacdo utilizada neste trabalho para o
calculo dos fluxos foi o de Fairall et al. (1996b, 2003), que representa um aprimoramento do
método proposto anteriormente por Liu-Katsaros-Businger (Liu et al., 1979). A radiacéo solar
foi prescrita por dados colhidos in situ e a radiacdo liquida de onda longa foi estimada pelo

modelo, utilizando a parametrizacdo de Bignami et al. (1995).

O fluxo liquido de calor no oceano pode ser descrito como:

Qner = (1 — )OC — [OL + H + LE] )



Onde a é o albedo da superficie do mar, OC ¢ a radi¢do de onda curta incidente na superficie
do oceano, OL é a radiagdo liquida de onda longa na interface ar-mar, H e LE sdo,
respectivamente, os fluxos turbulentos de calor sensivel e latente na superficie do mar e séo
dados pela Equacéo (3). Neste trabalho, o fluxo é considerado positivo quando o oceano ganha
calor e negativo quando perde.

Os fluxos turbulentos de calor sensivel, calor latente e momento podem ser definidos como
(Fairall et al, 1996b):

H = —pocpoW'T" = pocpotis T
LE = —poLw'q = poLeti gy (3)

T = —paW'u = pau>

onde W, T", u’, q" representam as flutuacGes da componente vertical do vento, temperatura, da
componente horizontal do vento e umidade, respectivamente; T+, u~ e g~ Sd0 as escalas
caracteristicas de temperatura, velocidade e umidade especifica da atmosfera. As barras
horizontais representam média de conjunto, mas, na pratica, utilizam-se valores médios no

tempo.

A temperatura da superficie do mar é geralmente obtida na profundidade de -1 m e,
como mostrado em Saunders (1967), em geral ndo representa a temperatura real da superficie.
Para estimar a temperatura da superficie do oceano com maior precisdo é necessario levar em

consideracdo dois efeitos fisicos importantes, o cool-skin e o diurnal warm-layer.

Devido a existéncia de um intenso gradiente de temperatura na superficie oceanica no
primeiro milimetro de profundidade, a temperatura chega a ser 0,2 ~ 0,5 K mais fria do que a
agua diretamente abaixo, gerando o efeito conhecido como cool skin (Woodcock, 1941;
Saunders, 1967).

Aliado ao cool-skin ha outro processo fisico importante no primeiro metro da coluna
d’agua oceanica que ocorre em condi¢des de vento fraco, durante o periodo diurno, onde a
superficie do oceano tende a um estado dinamicamente estavel e 0s primeiros metros
apresentam temperatura superior aos niveis imediatamente abaixo. Este fenbmeno é chamado
de diurnal warm layer e pode atingir até pouco mais de um metro de profundidade (Price et al.,
1986).



Como discutido detalhadamente em Fairall (1996b), o algoritmo aqui leva em
consideracédo os dois efeitos. Ambas as parametrizagdes, tanto para cool skin quanto o warm-
layer, necessitam como variavel adicional o fluxo de onda curta incidente. Estas corre¢des séo

baseadas na integracdo dos balancos de energia e momento em superficie (Price et al., 1986).

De maneira geral, a parametrizacdo de Fairall et al. (2000) para a transferéncia gasosa
na interface oceano-atmosfera se baseia na adi¢do direta dos fluxos do gas na agua e no ar.
Feita em termos de componentes moleculares e turbulentas para ambos os ambientes, leva em
consideragdo a fina camada oceédnica onde ocorre a transferéncia molecular. A expressao

completa de (1) é dada por:

Aoy Usq Ap C102

Feo, = —
O palpalhwSHE + n(20/60) /K] + alCY? — 5 + In(Sea/ (26)] @

onde os subescritos s, a e w se referem, respectivamente, a superficie, ar e agua. O termo
relativo a solubilidade do COa, aco2, € definido como

Qeo, = 10°/ (RgasTw) (5)
onde Rgys é constante universal dos gases e vale 8,314 J K mol™. T, é a temperatura da
superficie do oceano em Kelvin (TSM) e « é a funcdo adimensional de solubilidade para o
CO,, definida como (Wanninkhof, 1992):

a = exp(—10,1794 + 3761, 33/T.,) (6)
A velocidade caracteristica da atmosfera (u=,) € definida como (Stull, 1988)

Usg = u 5/ (log(zu/20) — Y (2u/L)) (7)

onde u é a intensidade observada para o0 vento, x € a constante de Von Karman e vale 0,4, z, é a
altura em que o vento foi medido (no caso 4m), z, é o0 parametro de rugosidade aerodindmico, L
4



é a escala de comprimento de Monin-Obukov e y é uma fungdo empirica que descreve a
estabilidade do sistema e sua dependéncia com o perfil médio de vento. As variaveis zy, L € w
sdo obtidas numericamente e a descrigdo completa de seus calculos é apresentada em Fairall et
al. (2000). ApCO, é a diferenca entre as pressdes parciais do CO, observados na superficie do
oceano e na atmosfera, em 10 m, como apresentado na Equacdo (1). A densidade da agua é
considerada aqui uma constante dada por p,= 1022 kg m™ e a densidade do ar, pa, é dada por:

P
" Ryus T, (140,61¢) (8)

Pa

onde P € a pressao atmosférica em hPa, T, é a temperatura da atmosferaem 10 me q é a
umidade especifica em g kg™.

O namero de Schmidt para a agua, Scw, é funcédo da temperatura da superficie do oceano
e representa uma proporgao entre a viscosidade cinemética da agua do mar e o coeficiente de
difusividade de CO,. Neste trabalho é calculado numericamente, e, para a regido em estudo,
apresenta valores entre 400 e 600 e sua descricdo completa estd em Fairall (2000) e
Wanninkhof (1992). A altura em que a temperatura do oceano foi medida € dada por z, e seu
valor é de -1 m, J,, é a espessura estimada da camada de mistura e os detalhes de seu computo
estdo em Fairall (1996b) e Fairall (2000). O coeficiente de arrasto da atmosfera (Cg,) é dado

por:

Cun = (22)’ (9)

Sca € 0 numero de Schmidt para a atmosfera e representa uma proporcdo entre a
viscosidade cinemaética do ar e o coeficiente de difusividade de CO, e seu valor aqui €

considerado igual a 0,9 (Hare et al. 2004).

Outra funcdo que aparece em (4) é aquela responsavel pela mistura turbulenta devido

aos efeitos térmicos na camada molecular,

13,3
hy = A4 (10)



onde A é uma constante, considerada igual a 1,3 (Hare et al., 2004) e ¢ é uma fungdo empirica
que leva em consideracdo tanto os efeitos de empuxo quanto 0s mecanicos na transferéncia
turbulenta no oceano, sua atuacdo no efeito cool-skin e na determinacéo da espessura final da
camada de transferéncia molecular na interface, deduzida em termos da taxa de dissipa¢do da
energia cinética turbulenta e da teoria de similaridade de Monin-Obukov (Fairal et al., 1996a).
A funcéo ¢ vale 6/4, e 1 é dado por:

—-1/3

4 3\ 3/4
\A=6 1+(Qbu02 gAtwprpwv) ] (ll)

ud, (pa/puw)?k?

onde o valor 6 na Equacdo (11) é a constante de Saunders, determinada empiricamente, g é a
aceleracdo da gravidade, considerada aqui 9,82 m s™, Ay, é 0 coeficiente de expansdo térmico
da 4gua e é uma funcdo da TSM [2,1 x 10® (T, + 3.2)>"®] , Cow € 0 calor especifico da 4gua e
vale 4000 J kg™ K, v* é a viscosidade cinemética e possui valor constante de 1x10°, kr é a
condutividade térmica da agua e, aqui, possui valor constante de 0,6 S m™ O termo final em

(9), Quuo, € 0 resfriamento efetivo na interface, e é dado por:

Qbuo = Qout + (%Cljpw) LE (12)

onde £ é o coeficiente de expansdo salina e, aqui, possui valor constante de 0,026 m*kg™, 1é o
calor latente de vaporizagdo e é uma funcdo da TSM [(2.501 — 0,00237 T,) x 10°], S é a
salinidade e, aqui, possui valor constante de 1 g kg™. Qou € 0 resfriamento total realizado na

interface, como apresentado por Saunders (1967), e é dado por
Qout = H+ LE + Ry (13)

onde H ¢ o fluxo turbulento de calor sensivel, LE é o fluxo turbulento de calor latente e R, é a
radiacdo liquida de onda longa. No algoritmo utilizado neste trabalho, a R, possui um valor
constante de -50 W m™ (i.e. 0 oceano esta, a cada iteracio do algoritmo, se resfriando a taxa de
50 W m?). Segundo Fairall et al. (1996b) o valor entre parénteses da Equagdo (11), para a
regido do oceano Pacifico tropical (regido onde o algoritmo foi calibrado), é de cerca de 0,14 e

para situagdes de vento calmo, quando os termos relativo ao empuxo estdo atuando, o termo
6



Qouo diferird de Qou por ndo mais que 10%. Por fim, é importante notar que a Equacao (10)
utiliza a velocidade caracteristica da atmosfera, pois a tensdo é a mesma em ambos os lados da
interface. Os elementos entre parénteses nas Equacdes (10) e (11) se tornam importantes para
velocidades de vento de cerca de 4 ms™, dito calmo por Fairall et al., (1996b).

3. RESULTADOS

3.2 Estimativa do pCO2 na superficie do oceano Atlantico equatorial

A presséo parcial do CO,, pCO,, é a pressdo que o gas em equilibrio, no ar, exerceria
sobre uma superficie plana de agua contendo CO, dissolvido. Em especifico, segue a lei de
Dalton das pressdes parciais e € uma fungéo da pressdao ambiente e da concentracdo do gas

(fracdo molar). E dada por:

pCOs =nco, P (14)

onde N, € a concentracdo do gas em moles e P € a pressdo ambiente em hPa.

Como indicado por Takahashi et al. (2002) e Libes (2009), o oceano Atlantico
equatorial é uma das fontes de CO, oceanico para a atmosfera, junto com o oceano indico e
com a regido equatorial do Pacifico. Por ser uma regido de ressurgéncia, aguas ricas em CO,
sdo trazidas a superficie, alimentando o sistema (Libes, 2009). O valor do pCO, na superficie
do oceano, para esta regido, foi estimado por Takahashi et al., (2002) entre 350 patm e 450
patm.

No oceano Atlantico equatorial, as medicGes diretas de CO, sdo raras e esparsas, tanto
temporalmente quanto espacialmente. Delimitando-se a area de 4° de latitude por 24° de
longitude (Figura 1) e coletando as informac@es do banco de dados de 50 anos de coleta de
pCO2 na superficie do oceano disponibilizado pelo observatério Lamont-Doherty Earth
Observatory (LDEO; Takahashi and Sutherland, 2007), atualizado em junho de 2010, ha
apenas 12 passagens de navios durante o periodo em estudo neste trabalho (segundo semestre

dos anos de 1999 a 2006), totalizando somente 4053 medicdes — Figura 2.
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Figura 1: Posigdo geogréfica da area selecionada para obtencédo do pCO, na superficie do oceano. Centrada em (0°N, 23°S),
sua area total € um retangulo de 4° de latitude por 24° de longitude.

Das medidas disponiveis para o periodo em estudo, apenas uma série pode ser utilizada,
a de 05 de agosto de 2003 a 06 de agosto de 2003 (Figura 3), com periodicidade de coleta a
cada 4 minutos (0,067 Hz). As outras 11 restantes, ou apresentavam muitas falhas nas séries ou

possuiam periodicidade esparsa, e ndo completavam 24h seguidas.
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Figura 2: 4053 observagdes de pCO, na superficie do oceano Atlantico equatorial, para o segundo semestre. Os dados
observados no periodo de 1957 a 2009 por diversas campanhas in-situ e sdo do banco de dados do LDEO. Centrada em (0°N,
23°S), sua area total € um retangulo de 4° de latitude por 24° de longitude.

A série disponivel, apesar de curta e totalizando apenas um dia de medidas, tem seus
valores condizentes com a média climatolégica do pCO, na superficie do oceano estimada

numericamente por Takahashi et al. (2002).
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Figura 3: Série temporal de observagdes de pCO,,, no oceano Atlantico equatorial, para o dia 05 de agosto de 2003 a 06 de
agosto de 2003.

3.3 Estimativa do pCO2 atmosférico na regido do oceano Atlantico equatorial

Os dados de concentragéo de CO- na atmosfera foram obtidos do projeto

GLOBALVIEW-CO, (Conway et al, 2010; www.esrl.noaa.gov/gmd/ccgg/globalview/co2/co2_intro.html).



Este projeto é um esforco conjunto da NOAA e de dezenas de institutos de pesquisa com o
intuito de disponibilizar, pela internet, dados de concentragéo de CO, no ar seguindo padrdes
especificos de medicdo e de qualidade. Apenas a base de coleta localizada na ilha Ascension
(8°S, 14°W) esta disponivel para o oceano Atlantico tropical. Na ilha, a periodicidade de coleta
é de aproximadamente 3 dados por semana e sua série de dados vai de agosto de 1979 até
dezembro de 2009. Como a variacdo da concentracdo desse gas na atmosfera se da de maneira
muito mais lenta do que na superficie do oceano (Takahashi et al., 2002; McGillis et al. 2004;
Libes, 2009) , a pequena resolucdo temporal das medicOes ainda consegue captar variacoes
maiores, como o incremento gradual dos niveis de CO, na atmosfera (Figura 5a).
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Figura 4: EstacOes de coleta de concentracdes de CO, atmosférico. Localidades associadas aos projeto
GLOBALVIEW-CO,.

Corroborando a discusséo, vemos pela Figura 5b que a variacdo dos niveis de CO,
atmosférico para um més qualquer é baixa (e.g. agosto de 2003), mas a série completa, Figura

5a, capta o crescimento anual dos indices de CO, no ar.
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Figura 5: Concentracdo de CO, observada na ilha Ascension. (a) Série completa, de 1979 a 2009 e (b) Agosto de

2003 e seu valor médio mensal (374,87 pmol mol™).

A concentracdo de CO; disponibilizada pelo projeto GLOBALVIEW possui unidade de
umol mol™ (10° mol de CO, por mol de ar seco, também equivalente & parte por milh&o, ppm)
e para utilizar na Equacao (1) é necessario converté-la para unidade de patm. A converséo é

dada por:
pCOyy = 2COy (P —e;) 9.869 1074 (15)

onde xCO, é a concentragdo de CO; dada em pmol mol™, P é o valor da pressdo atmosférica, es
€ a pressao de vapor de saturacdo a temperatura da superficie do mar em hPa, e é dada pela
equacdo de Buck (Buck, 1981):

(16)

es = 6.1121 exp (T (18.678 — (T/234.5>>)

(25714 4+ T)

Como estes sdo os Unicos dados disponiveis de concentracdo de CO; no ar para a regido
do oceano Atlantico em estudo, foi assumido que o valor médio de xCO, obtido era também
valido para a atmosfera sobre o oceano onde os dados de pCO,,, foram colhidos, seguindo
metodologia sugerida por Takahashi et al.( 2002). Assim, os valores de pressao barométrica e

TSM utilizados nas Equacdes (11) e (12) sdo aqueles que foram recolhidos pelo navio.

3.4 Velocidade de transferéncia do CO,

A velocidade de transferéncia do CO, pode ser interpretada como a resisténcia as trocas

deste gas entre as camadas limite do oceano e da atmosfera.
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Os modelos conceituais de camada limite tanto para a atmosfera quanto para 0 oceano
dividem ambos os lados em camadas turbulentas, fora da interface, e difusivas, juntas a ela.
Perto da interface ar-mar, 0s processos de mistura turbulenta séo suprimidos e 0s processos
moleculares se tornam dominantes. Disto decorrem os grandes gradientes de temperatura e de
concentracdo de gases nesta regido em comparacgao com os seus valores fora dela (Donnelan
and Wanninkhof, 2002; Soloviev and Schlussel, 2002). Como a difusividade do CO, é muito
maior na atmosfera do que na agua, o escoamento do géas através da interface é limitado pela
resisténcia da camada difusiva oceénica a sua passagem. Somada a resisténcia a troca gasosa na
interface, também é preciso considerar a solubilidade do CO,, pois este gas é pouco soltvel em
agua e a sua fase liquida domina a troca de massas (Weiss, 1974). Fora da interface, no oceano,
a mistura turbulenta térmica (devido a conveccao) e mecénica (devido a transferéncia de
momento do vento) também atuam no processo. Para gases pouco sollveis em agua, caso do
CO,, a magnitude da velocidade de transferéncia é controlada praticamente pelo lado oceénico
(Jeffery et al., 2007).

O algoritmo necessita de varios parametros meteorolégicos e oceanograficos para
estimar a velocidade de transferéncia do CO,. Neste trabalho, estes foram observados de uma
boia PIRATA fundeada em (0°S, 23°W) e estéo listados na Tabela 1. O periodo de dados
utilizados é de marco de 1999 a junho de 2006.

Resolucédo de
Variavel Altura do sensor (m) coleta dos
dados (min)
Velocidade do
4,0 10
vento zonal
Onda curta
o 3,5 2
incidente
Temperatura do ar 3,0 10
Umidade relativa 3,0 10
Temperatura da
- -1,0 10
superficie do mar

Tabela 1: Varidveis meteoroldgicas e oceanogréficas utilizadas neste trabalho, medidas pela béia PIRATA.

Além dos parametros descritos na Tabela 1, o algoritmo de velocidade de transferéncia
necessita dos fluxos turbulentos de momento, calor sensivel e latente. Estes sdo calculados pelo
algoritmo de Fairall (1996b), presente no modelo, e sao disponibilizados para determinacgdo da

velocidade de transferéncia por meio de uma subrotina implementada com este intuito.
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O conjunto de dados utilizado neste trabalho é o mesmo apresentado em Skielka et al.
(2010). Naquele trabalho, os autores identificaram 2 periodos bem definidos para a posic¢do da
Zona de Convergéncia Inter-tropical (ZCIT): o primeiro quando ela esta sobre a regiéo,
caracterizado por ventos menos intensos e 0s extremos anuais de precipitacao, e o segundo
quando os ventos e o balango de calor na superficie sdo maiores. Aqui, utilizaremos o periodo
de 01 de agosto de 1999 até 31 de outubro de 2006, onde a ZCIT ndo se encontra mais sobre a
regido, ha pouca precipitacdo, ha grande intensidade de radiacdo solar incidente na superficie, o
regime de ventos € mais intenso e ha pouca contribuicdo de processos advectivos. De acordo
com Jeffery et al. (2007), a expressao utilizada para estimar a velocidade de transferéncia do
CO; funciona melhor em situagdes de ventos intensos e com grande incidéncia de radiacao
solar.

A Figura 6 mostra o ciclo diurno das médias horarias das variaveis meteorologicas e
oceanogréficas para 0 més de agosto, correspondente aos anos de 1999 a 2006, também
utilizadas como parametros de entrada para o célculo da velocidade de transferéncia do gas. O
ciclo diurno de onda curta incidente (OC) na superficie do oceano € bem definido, com a
méxima intensidade da ordem de 910 W m™, ocorrendo as 13 h (Figura 6a). O inicio do
aquecimento da superficie pela OC, em agosto, se dad as 7 h e termina as 19 h.

Os méximos e minimos da TSM (Figura 6b, linha continua) coincidem com os de
radiacdo de onda curta incidente na superficie do oceano, defasados de cerca de 3 h. Apos
resfriamento continuo durante a noite, seu valor minimo, da ordem de 25 °C, € atingido as 9 h.
A diferenca entre seu minimo as 9 h e seu maximo as 16 h (25,3 °C) é de cerca de 0,3 °C.

A temperatura da atmosfera (Figura 6b, linha tracejada) responde mais prontamente do
que a TSM ao ciclo diurno de OC. Ela esta cerca de 1 h defasada daquela. Seu minimo ocorre
as 7 h (24, 4 °C), apos resfriamento continuo durante a noite. Seu maximo ocorre as 18 h, apds
aquecimento ao longo do dia. Logo apds o p6r do sol, as 20 h, o valor decaiu 0,2°C.

A velocidade do vento (Figura 6.c), no més de agosto, se apresenta constante, com uma

variacdo de intensidade da ordem de 0,5 ms™.

A umidade relativa atinge seu minimo, de 83%, em torno das 18h. Com o resfriamento
da superficie a partir das 18 h, a umidade relativa volta a aumentar até cerca das 2 h, quando
atinge seu maximo de 85% (Figura 6d). Conforme apresentado por Skielka et al. (2010), e ndo

mostrado aqui, a precipitacao climatoldgica para agosto, nesta regido, é aproximadamente nula.
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Figura 6: Ciclo diurno da (a) radiacdo de onda curta incidente na superficie do oceano, (b) temperatura
do ar (T, linha tracejada) e TSM (linha continua), (¢) componente zonal do vento e (d) umidade relativa. Média

horéria para todos os meses de agosto desde 1999 até 2006.

O fluxo de calor latente (Figura 7a) e sensivel (Figura 7b) foram estimados pelo modelo
utilizando a parametrizacdo de Fairall et al. (1996b).

O fluxo de calor latente, durante toda a simulacéo, tem seu sentido do mar para o ar,
indicando que a superficie do oceano esta perdendo energia para a atmosfera. Na superficie do
oceano, isto ocorre devido ao fato de que parte da OC recebida é armazenada na camada de
mistura e ela é utilizada no processo de evaporacdo da dgua. Uma vez na fase de vapor, essa
energia € transportada para o ar, onde podera ser liberada novamente. O maximo valor de
transferéncia de calor latente se deu as 15 h, 2 h apds o pico OC incidente (Figura 6a) e seu

valor foi de cerca de 91 W m'2, cerca de 10% da OC incidente.
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Como o fluxo de calor sensivel (Figura 7b) denota o calor transferido entre a superficie
e o ar devido a diferenca de temperatura, e a TSM estd sempre mais elevada do que a
temperatura do ar (Figura 6b), seu sentido é do oceano para a atmosfera durante a simulag&o.
Seu valor maximo (6,5 W m) corresponde a menos de 1% da OC incidente e seu papel na
troca de energia entre a interface e a atmosfera pode ser desprezado (Skielka et al., 2010).

O fluxo liquido de calor na superficie oceanica (Figura 7c) é dado pela Equagdo (2) e é
calculado pelo modelo. Possui seu ciclo diurno em sincronia com a OC, sendo seu valor
maximo atingido as 13 h, o valor obtido foi de 745 W m™. Durante a noite, seu valor é
negativo, indicando que a superficie do oceano esta perdendo calor para a atmosfera a taxa de
164 W m?,
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Figura 7: Variacdo diurna da intensidade de (a) fluxo de calor latente, (b) fluxo de calor sensivel e (c) radiacéo

liquida.

A velocidade de transferéncia do CO, simulada apresenta um ciclo diurno definido,
atingindo seus valores maximos durante o dia e 0s minimos durante a noite. O valor maximo
foi de 4,5 cm hr, as 13 h, e 0 minimo foi de 4,2 cm hr, as 2 h. Durante o dia, 0 méximo de
velocidade de transferéncia de CO, ocorre em conjunto com o pico de velocidade do vento.

Durante a noite, devido ao resfriamento da superficie do oceano (Figura 6b) em conjunto com a
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diminuigdo da velocidade do vento, ha também queda da velocidade de transferéncia do gés.
Estes valores obtidos de velocidade de transferéncia, para esta faixa de modulo de velocidade
zonal do vento, é comparavel com o apresentado por Hare et al. (2004) e Jeffery et al. (2007).

McGillis et al. (2004) demonstraram que a maior correlacéo entre varias
parametrizac@es de transferéncia de CO; e os fluxos do gas ocorrem para intensidades de vento
maiores ou iguais & 6 m s™. Para valores de intensidade abaixo de 6 ms™, foi apresentada uma
dependéncia fraca com a velocidade do vento, que também pode ser visto neste trabalho.

O termo de incremento da velocidade de transferéncia devido ao empuxo (Equagéo 11;
Figura 8b), indica que a contribuicdo dos efeitos térmicos a velocidade de transferéncia do CO,
é pequena, cerca de 2% do valor total, durante toda a simulagdo. Isto significa que a mistura
turbulenta na camada de mistura oceénica devido a transferéncia de momento pelo vento em
superficie €, durante toda a simulagdo, 0 mecanismo mais importante para o transporte de CO,

na interface.
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Figura 8: Variacdo diurna de (a) velocidade de transferéncia do CO, e (b) o pardmetro relativo ao incremento

percentual da velocidade de transferéncia devido ao empuxo.

4. CONCLUSOES PRELIMINARES
A pressdo parcial do CO, para a superficie do oceano Atlantico foi obtida através do

banco de dados do projeto LDEO. Para o periodo em estudo, todos os meses de agosto dos anos
de 1999 a 2006, apenas uma série de dados pdde ser utilizada. Ela contém 24 horas de medidas
com freqiiéncia de 4 minutos. Para a pressdo parcial do ar, foi necessario estimar o ciclo diurno
a partir da média mensal disponibilizada pelo projeto GLOBALVIEW-CO,. Como uma das

forcantes principais para o fluxo de CO; na interface ar-mar ¢ a presséo parcial do CO; na
16



superficie do oceano, este trabalho foi concentrado nas médias horarias para agosto. Por fim, a
velocidade de transferéncia do CO, foi estimada utilizando dados climatoldgicos e

oceanogréficos médios para o referido més.

5. ETAPAS FUTURAS

O passo final deste trabalho sera estimar o fluxo de CO; na superficie do oceano
Atlantico equatorial a partir de uma férmula tipo Bulk (Equacéo 1), utilizando os valores
estimados aqui para a velocidade de transferéncia do CO; e a diferenca entre as pressoes

parciais na superficie e na atmosfera.
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