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REsSumMoO

O ciclo diurno do fluxo liquido de CO; no oceano Atlantico equatorial para 0 més de
agosto € estimado utilizando um algoritmo de transferéncia de gases. O algoritmo é baseado
na teoria de similaridade de Monin-Obukhov para fluxos turbulentos na interface ar-mar e na
fisica da transferéncia de CO, na camada molecular oceénica. Os fluxos turbulentos na
interface ar-mar sdo estimados utilizando dados meteorolégicos e oceanogréficos coletados
in-situ por uma bdia do Prediction and Research Moored Array over the Tropical Atlantic
Ocean. O algoritmo de transferéncia de CO, necessita da diferenca entre as pressdes parciais
do CO; na superficie do oceano (pCOyy) € no ar (pCO,,). A pCO,, € obtida in-situ por um
navio e seus valores sdo retirados do banco de dados do projeto de caracterizacdo de CO; na
superficie dos oceanos do Lamont-Doherty Earth Observatory. Os dados observados de
pCO,, estdo entre 402,7 patm e 411,2 patm. A pCO», foi estimada a partir de dados de fracdo
molar de CO, medidos in-situ em uma base na ilha Ascension (8°S, 14°W) e apresenta
valores estimados entre 361,5 e 362,7 yatm. A diferenca ApCO, = pCO,, — pCO2,
apresenta valores entre 40,1 patm e 49,7 patm. A velocidade de transferéncia para o CO,
(kcoz) representa a resisténcia as trocas do gas na interface e é estimada pelo algoritmo de
transferéncia. A kcoo apresenta valores entre 4,1 e 4,5 cm h?, o que é comparavel com a
literatura disponivel. Foi verificado que a kco, tem fraca dependéncia dos efeitos de origem
térmica e forte dependéncia dos efeitos de origem mecanica. O ciclo diurno do fluxo liquido
de COg, obtido na regido, caracteriza o oceano Atlantico equatorial como fonte de CO, para a
atmosfera e seus valores estdo entre 0,71 e 0,85 mol CO, m™ ano™. Qualitativamente, o fluxo
liguido de CO, apresenta forte dependéncia com o ciclo diurno do ApCO, na regido. Os
valores relacionados a pressao parcial do CO,, kcoz € do fluxo liquido de CO; obtidos neste
trabalho foram comparaveis aos apresentados em trabalhos de outros autores, realizados em

regibes equatoriais dos oceanos Pacifico e Atlantico.
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ABSTRACT

The diurnal cycle of CO; is estimated for the month of August on the Atlantic Ocean
using a gas transfer algorithm. The algorithm is based on the Monin-Obukhov similarity
theory for turbulent transfer at the air-sea interface and the physics of the CO; transfer at the
oceanic molecular layer. The turbulent fluxes at the air-sea interface are estimated using in-
situ data from a moored buoy from the Prediction and Research Moored Array over the
Tropical Atlantic Ocean. Along with the energy budget at the air-sea interface, the difference
between the surface ocean partial pressure of the CO, (pCO,y,) and the air partial pressure of
the CO, (pCO2,) must also be described to the algorithm. The pCO,,, was in-situ collected via
a ship and the values are obtained from the Lamont-Doherty Earth Observatory surface ocean
CO, characterization database. The observed values for the pCO,,, are in the 402.7 and 411.2
patm range. The pCO,, values are estimated from the mean CO, mixing ratio values as
calculated by the GLOBALVIEW-CO, project, using in-situ data collected at Ascension
island (8°S, 14°W). The estimated values for the pCO,, for the investigated region are in the
361.5 and 362.7 patm range. The values obtained by the ApCO, = pCO,, — pCO,, difference
are in the 40.1 and 49.3 patm range. The CO; transfer velocity (kco2) represents the resistance
to the gas exchange across the air-sea interfacial layer, and the simulated values are in the 4.1
and 4.5 cm h™ range, which are comparable to available literature. It was demonstrated that
the kcop, for the conditions available in this work, has weak dependency with on thermal
processes while, by induction, has strong dependency on mechanical processes. The CO;
diurnal cycle categorizes the region as being a gas source to the atmosphere, with estimated
values ranging from 0.71 mol CO, y™ to 0.85 mol CO, y™. It is qualitatively observed that the
diurnal cycle of the CO; flux has strong dependency on the diurnal cycle of ApCO; in the
investigated regions. All values presented in this work are comparable to the ones shown in

works of other authors for the equatorial Pacific and Atlantic oceans.
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1. INTRODUCAO

Desde o comeco do periodo industrial no final do século 18, diversas atividades
humanas foram responsaveis pela emissdo de grandes quantidades de dioxido de carbono
(CO,) na atmosfera. Destas atividades, se destacam a queima de combustiveis fosseis e o
desmatamento das florestas tropicais. Antes do periodo industrial, os niveis de CO, no planeta
estavam em estado estacionario, mas, desde entdo, os niveis deste gas na atmosfera tém
subido progressivamente (Keeling et al., 2009; Keeling et al., 2005; Tans and Keeling, 2011;
Thoning et al., 1989). No contexto atual, onde se discute o papel da alteracdo dos niveis de
CO; na atmosfera no clima do planeta e seu desenvolvimento futuro, é importante estudar e

entender com clareza o ciclo do COs, suas trocas e seu efetivo papel na manutencdo do clima.

O CO; é considerado um gas traco na atmosfera por aparecer em quantidade muito
menor do que a do oxigénio ou a do nitrogénio. Entretanto, esse gas traco possui um papel
importante na manuten¢do do clima e da vida no planeta. Na atmosfera, ele é capaz de

absorver e reemitir calor (efeito estufa), mas, nos oceanos, ele ndo possui estes propriedades.

Medidas e reconstrucdes do historico do CO, no planeta revelam que, nos ultimos 200
anos, 0s niveis do géas presentes na atmosfera subiram de cerca de 280 ppm para cerca de

391,25 ppm (http://www.esrl.noaa.qov/qmd/ccqq/trends/qlobal.html). Isto indica que cerca de 35% de todas

essas emissdes continuam na atmosfera (Sabine and Feely, 2007; Prentice et al., 2001).
Assim, o CO, de origem antrépica que ndo esta mais presente na atmosfera deve ter sido
retirado pelos oceanos, pela biosfera terrestre ou por ambos. Atualmente, cerca de 93% de
todo o CO, existente no planeta se encontra nos oceanos (Sabine and Feely, 2007). Na
atmosfera, h4 cerca de 750 Pg C (1 Petagrama de carbono = Pg C = 10" g de carbono), e a
atmosfera € o menor reservatorio entre o oceano, ela propria e a biosfera terrestre. Entre a

atmosfera e 0 oceano, se movimentam, anualmente, cerca de 100 Pg C.

Apesar dos oceanos terem papel preponderante em regular as concentracfes
atmosféricas de CO,, caracterizar as trocas na interface ar-mar e o impacto do oceano como
sorvedouro de CO, ainda é dificil e os desafios sdo acentuados na caracterizacdo dos oceanos
como removedores de CO; de origem antropica. Segundo Sabine and Feely (2007), 3% de
todo o CO, armazenado no oceano € antropogénico e a caracterizacdo do papel dos oceanos
como sorvedouro de CO, antropogénico se da pela separagdo do CO, de origem antrdpica

daquele presente no ciclo natural do carbono. Diversos métodos foram propostos para separar


http://www.esrl.noaa.gov/gmd/ccgg/trends/global.html

e medir os niveis de CO, antropogénico nos oceanos. Existem métodos que determinam a
origem do gas pela datagdo dos is6topos de carbono 13 e 14 (e.g., Sonnerup et al. 2004 e
Fallon et al. 2003), mas os mais utilizados sdo os que utilizam as propriedades fisicas e
biogeoquimicas do gas e/ou tragadores artificiais. Os primeiros destes métodos datam do final
da década de 1970 e utilizam concentragdes de oxigénio, nutrientes e carbono inorganico
dissolvido, juntamente com um conjunto de propriedades biogeoquimicas: precipitacdo e
dissolucdo de carbonato de célcio e a producao e remineralizacdo de material organico. Nesta
classe de métodos, se incluem os de Brewer (1978), Chen and Millero (1979), Goyet and

Brewer (1993), entre outros.

Uma melhoria dos métodos biogequimicos é a técnica AC*, proposto em Gruber et al.
(1996). A técnica AC* utiliza o tracador AC*, que reflete a tomada de CO, antropogénico
pela coluna oceénica e o desequilibrio ar-mar do gas, quando uma parcela de agua perde
contato com o oceano. Apesar desses metodos proporcionarem alternativas para se estimar o
CO, antropogénico nos oceanos, eles ainda ndo sdo largamente utilizados e, na pratica, €
somente medido o fluxo liquido total de CO, (antropogénico e natural) na interface oceano-

atmosfera.

A caracterizacdo dos fluxos liquidos totais de CO; (antropogénicos e naturais) para 0s
oceanos do hemisfério sul esta ainda em um estagio inicial de caracterizacdo quando em
comparagcdo com o0s oceanos do hemisfério norte, havendo somente estimativas numéricas
(baseadas em poucos dados in-situ) ou em medigdes pontuais. Assim, 0 estudo e a

caracterizacao dos fluxos totais na regido sdo importantes e necessarios.

1.1. CO, nos oceanos

Cerca de um terco do carbono de origem antrdpica lancado na atmosfera, resultado da
queima de combustiveis fosseis e alteracdes de uso do solo sdo absorvidos pelos oceanos, e
uma fracdo similar é absorvida pela biosfera terrestre (Sabine et al., 2004; Sabine and Feely,
2007). Desta fracdo, cerca da metade € mantida na atmosfera, onde o didxido de carbono
(CO,) é um gas que contribui para o efeito estufa (Sabine et al., 2004; Sabine and Feely,
2007).



De acordo com Libes (2009), a maioria do carbono presente no oceano é de origem
inorganica (98%), predominantemente na forma de bicarbonato (87%), e esté localizado em
aguas profundas ou intermediarias. Dos cerca de 2% do carbono disponivel em forma

organica, a maioria € composta de carbono organico dissolvido.

Antes do periodo industrial, 0 oceano era uma fonte de CO, para a atmosfera ja,
atualmente, o oceano é, de maneira geral, um sorvedouro liquido de CO,. Esta inversdo no

papel oceénico se deu por conta da injecdo de CO, antropogénico no planeta (Libes, 2009).

A atmosfera terrestre contém uma quantidade relativamente pequena de carbono, sendo
a maior concentracao deste elemento na forma de CO, e metano (CH,). Sabe-se também que
h& uma variagdo sazonal na concentracdo de CO,, sendo as menores concentracfes no verao
reflexo da absor¢cdo do gas por vias bioldgicas, i.e. por plantas e algas. Ja no inverno, a
atividade bioldgica decai e, com ela, ha decréscimo da remocdo (Libes, 2009). Ha também
variacdo sazonal do CO, com a latitude (Figura 1), e as maiores amplitudes séo vistas nas
regibes onde hé& grandes alteracbes na producdo de energia devido ao clima, i.e. onde ha
mudanca significativa na quantidade de energia produzida e consumida pelos habitantes entre
0 verdo e o inverno; em especifico, ocorre principalmente no hemisfério norte, em latitudes
médias (Arnfield, 2003; Roth, 2007; Thomas et al., 2004).

E importante frisar que, apesar das emissdes de origem antropica terem aumentado
linearmente com o tempo, a variacdo interanual dos niveis de CO, na atmosfera ndo tém sido
linear (Zeng et al., 2005).



Figura 1: Distribuicéo latitudinal e temporal das médias mensais de fracdo molar de dioxido de carbono na
camada limite planetaria, sobre o oceano, em fragcdo molar para o ar seco. Fonte:
www.esrl.noaa.gov/gmd/ccgg/trends.

De acordo com Libes (2009) e Siegenthaler and Sarmiento (1993), existem trés grandes
“injetores” de carbono no oceano: um devido a solubilidade dos gases na dgua do mar, um

devido as trocas bioldgicas e um devido ao fluxo liquido de CO; na interface ar-mar.

A solubilidade do CO, é funcao da temperatura e da salinidade da &gua do mar. O CO; é
mais solivel em aguas geladas dos polos do que nas quentes do equador. No caso dos pélos, a
agua mais fria e mais densa chega a afundar até abaixo da termoclina, injetando CO, nas
camadas mais profundas (Figura 2). O sistema de injecdo que depende dos processos fisico-
quimicos ligados a solubilidade do gas na dgua e a circulacdo oceanica é chamado de bomba

fisica.

A bomba bioldgica se da pela submersdo de partes biogénicas, i.e. restos de carbono
inorganico e organico particulado na coluna d’agua. O processo de injecdo bioldgico ocorre
em 2 etapas: em um primeiro momento ha submersdo das particulas a partir da superficie
oceanica e, ao submergir, parte destas particulas é remineralizada enquanto outra parte é presa
abaixo da termoclina, sendo retirada de qualquer interacdo posterior com a atmosfera. Os
carbonatos ndo processados na etapa 1 sdo soterradas no leito oceéanico e, assim, sao retirados

do ciclo do carbono por periodos de cerca de milhares de anos (Libes, 2009).


www.esrl.noaa.gov/gmd/ccgg/trends

A concentragdo atual de CO, na atmosfera € de 391,25 ppm

(nttp://www.esrl.noaa.govigmd/ceag/trends/global.htmi). A pressdo parcial do CO; sobre a superficie oceénica

(pCO,y) possui variacdo geografica e sazonal com valores entre 150 e 550 patm. Estes valores
tornam a superficie oceédnica supersaturada em relagdo a pressdo parcial do CO, na atmosfera
(pCO24) em alguns lugares e subsaturada em outros. Deste desequilibrio, surgem os fluxos

liquidos de CO; (Fcoz) na interface ar-mar.

Uma maneira tradicional de calcular Fco, € utilizando formulas bulk, onde as trocas do
gas sdo calculadas a partir do gradiente da pressdo parcial do CO; entre a superficie do oceano
e a atmosfera (4pCO, = pCOyy - PCO24 ).
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Figura 2: Penetracdo de dioxido de carbono de origem antrdpica na coluna d’agua ocednica (a) oceano
Atlantico, (b) oceano Pacifico e () oceano Indico. As linhas pretas representam isopicnais, as cinzas sao
divisdes entre guas intermediérias e profundas, sendo os nimeros que as acompanham o valor de CO,
antropogénico, dados em Pg C (Pg C = 10™ g de carbono). Obs.: A penetragio de carbono de origem antrépica
chega a ser 2 vezes mais profunda no Atlantico norte do que nos outros oceanos. Fonte: Sabine et al. (2004).


http://www.esrl.noaa.gov/gmd/ccgg/trends/global.html

Takahashi et al. (2002) a partir de um banco de dados contendo aproximadamente 50
anos de observacgdes coletadas in situ (de 1956 a 2000), em todo o globo, ap0s retiraram da
série 0s anos em que ocorreu o fendmeno EI Nifio, estimaram a média mensal e anual do Fco2

normalizadas para o0 ano de 1995.

Na Figura 3, pode-se verificar que as regides oceanicas equatoriais funcionam como
fontes de CO, para a atmosfera, mas, de maneira geral, 0 oceano se comporta como
sorvedouro de CO,. De acordo com Takahashi et al. (2009), estima-se que o oceano global é
capaz de retirar CO, & taxa de 2,2 + 0,2 Pg C ano™ (1 Petagrama de carbono = Pg C = 10" g
de carbono), o que é um valor mais alto do que aquele encontrado nos oceanos pré-revolucao
industrial — 0,4 + 0,2 Pg C ano™.
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Figura 3: Média anual do fluxo liquido de CO, na interface oceano atmosfera em mol CO, m? ano™ para 0 ano
de 1995. Fontes oceanicas de CO, sdo mostradas em vermelho e amarelo e sorvedouros em azul e roxo. Fonte:
Takahashi et al. (2002).

As regides de alta latitude atuam como sorvedouros de CO,, pois séo lugares de intensa
atividade bioldgica e de desequilibrio gasoso, especialmente no oceano subpolar do Atlantico
norte (Figura 4). O desequilibrio gasoso nestas regides é alimentado por correntes oceanicas
vindas da regido equatorial, que, ao carregar dguas mais quentes, relativamente mais pobres
em CO,, em direcdo aos polos, intensificam o processo de absor¢do do gés pelo oceano. Em
especifico, o aumento da retirada de CO, da atmosfera se da pelo aumento da solubilidade do

gés, que é incrementada pelo resfriamento da agua, e pela acdo dos ventos sobre estas dguas



relativamente mais pobres em CO,, que incrementam a diferenca gasosa entre a superficie do
oceano e atmosfera. A salinidade atua inibindo o processo de retirada de CO, da atmosfera,
pois a solubilidade do gas na 4gua do oceano é diminuida com o incremento da salinidade.
Entretanto, a  salinidade na regido ¢  praticamente constante  (~35,5%o;

http://www.nodc.noaa.gov/General/salinity.html) e os efeitos mais importantes para a retirada de

CO, atmosférico pelo oceano sdo as a¢des combinadas do vento e da temperatura da
superficie do mar. Outra parte da retirada de CO, da atmosfera é efetuada pela atividade

bioldgica presente nas regides polares (Libes, 2009).
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Figura 4: Remocéo hioldgica de CO, oceanico. Em vermelho, locais associados a eventos de ressurgéncia, onde
a remogao por processos biologicos é mais intensa. Fonte: Takahashi et al. (2002).

A contribuicdo dos oceanos Atlantico e Indico equatoriais como fonte de CO, para a
atmosfera é pequena, sendo o maior papel desempenhado pelo oceano Pacifico equatorial.
Neste, efeitos de ressurgéncia e de circulacdo local trazem aguas ricas em CO, para a camada
de mistura oceanica de superficie, sendo posteriormente lancado a atmosfera (Libes, 2009;
Takahashi et al., 2002).

Os fluxos liquidos de CO, também podem variar de maneira sazonal. Estes efeitos sdo
observados principalmente em regides sujeitas a grandes variacdes de temperatura e
salinidade, producdo de massas d’agua e processos bioquimicos. Ainda por Takahashi et al.
(2002), vé-se que os padrbes espaciais e temporais de remocao de CO, no oceano concordam
com aqueles onde ha producdo liquida de CO, (Figura 3 e 4), atingindo valores mais altos nas

zonas de aguas subpolares e de ressurgéncia costeira.


http://www.nodc.noaa.gov/General/salinity.html

De acordo com Takahashi et al (2002; 2009), a regido tropical do oceano Atlantico
funciona como uma fonte de CO, a atmosfera. A superficie do oceano, nesta regido, é
supersaturada de CO, em relacdo ao ar e o sentido do fluxo é, na média anual, do oceano para
a atmosfera. Além disso, como explica Libes (2009), lugares sujeitos a eventos de
ressurgéncia, como o oceano Atlantico equatorial (Skielka et al., 2010), trazem aguas mais
profundas, ricas em CO,, para a superficie. Uma vez que essas aguas frias e ricas em CO,
entram na camada de mistura oceénica equatorial, elas se aquecem. O aquecimento decresce a
solubilidade do CO, na &4gua e, com isso, a capacidade do oceano armazenar este gas também
diminui. O desbalanc¢o entre a concentracdo do gas na superficie do oceano e na atmosfera faz

com que a transferéncia se dé do oceano para a atmosfera.

Apesar do papel importante que o fluxo liquido de CO, entre o oceano e a atmosfera
representa no ciclo do carbono, ha poucos trabalhos observacionais disponiveis para todos os
oceanos. Nenhum dos trabalhos encontrados (e.g. McGillis et al., 2004, McGillis et al., 2001,
Ito et al., 2005 e McNeil et al., 2006) investiga 0 oceano Atlantico equatorial em especifico,
sendo todos eles baseados em séries de poucos dias de medidas. Assim, uma caracterizacdo
geral destes fluxos liquidos nos oceanos ainda esta em um estagio embrionario e € necessario
trabalhar com aproximacdes e simulacdes numéricas. Por exemplo, € possivel estimar 0 Fcoz
utilizando formulas tipo bulk, que recebem dados meteoroldgicos, oceanograficos e de
pressdo parcial do CO, como valores de entrada. Apesar das formulas bulk fornecerem uma
alternativa para calcular os fluxos liquidos, ainda hoje os dados das pressdes parciais do CO,
na superficie do oceano (pCO,y,) e na atmosfera (pCO,,) e apresentam grande espacamento
geogréfico e temporal. A disponibilidade destes dados é ainda mais rara quando a area em

estudo é o oceano Atlantico equatorial.

Takahashi et al. (2002) estimaram a média anual do Fco, no oceano Atlantico equatorial
em torno de 1 mol CO, m? ano™, normalizada para o ano de 1995. J& o valor climatolégico
do pCO,y para 0 oceano Atlantico equatorial foi entre 350 e 400 patm. A média anual para a

ApCO; foi estimada entre 40 e 60 patm. O pCO,, Nd0 foi apresentado neste trabalho.

Takahashi et al. (2009) utilizaram, em relacdo ao trabalho anterior, um banco de dados
3 vezes maior de medidas de pCO,,, com dados dos anos de 1970 a 2007. Apesar do numero
de medidas disponiveis no banco de dados do LDEO ter aumentado em 3 vezes, 0 oceano
Atlantico equatorial continuou sub-representado em relagdo aos oceanos do hemisfério norte,

com somente 2 novas entradas de medidas coletadas por navios em 10 anos, uma em 2002 e



outra em 2003. Por praticamente ndo haver incremento significativo no nimero de medidas
disponivel na regido entre um trabalho e outro, o valor estimado para 0 Fco, no oceano
Atléantico equatorial foi 0 mesmo encontrado em Takahashi et al. (2002), cerca de 1 mol CO;
m ano™, mas agora normalizado para o ano de 2000. O ApCO; climatolégico para o més de
agosto foi estimado entre 30 e 60 patm. Em Takahashi et al. (2009) ndo foram apresentados
os valores de pCOz, nem da pCOz,.



1.2. OBJETIVOS

Este trabalho teve como objetivo principal investigar o ciclo diurno do fluxo
turbulento liquido de CO, na interface ar-mar do oceano Atlantico equatorial, para 0 més de

agosto. Para isso, foram definidos os objetivos especificos:

- caracterizar o ciclo diurno das varidveis meteorologicas e oceanogréficas para a

regido e o periodo investigados;

- caracterizar o ciclo diurno do balango de energia na interface ar-mar;

- determinar o ciclo diurno da presséo parcial do CO, na superficie do oceano e na

atmosfera;

- utilizar um algoritmo de transferéncia de CO, (Fairall et al. 2000; Hare et al. 2004)
baseado na teoria de similaridade de Monin-Obukhov e nos processos fisicos do transporte do

gas na interface para determinar a velocidade de transferéncia do COg;

- investigar e comparar os valores obtidos para o fluxo liquido de CO; na regido e

periodo investigados com a bibliografia disponivel.
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2. REGIAO DE ESTUDO E DADOS UTILIZADOS

A regido de estudo é o oceano Atlantico tropical, com énfase na parte central da sua

bacia equatorial (Figura 5).
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Figura 5: Oceano Atlantico equatorial. O retangulo branco tracejado representa a area escolhida para a
localizacdo dos dados de presséo parcial do CO, na superficie do oceano (pCO,y), 0s circulos pretos representam
o trajeto feito pelo navio coletor de pCO,,, o circulo vermelho representa a boia do projeto PIRATA e a estrela
amarela representa a localiza¢do da ilha Ascension (8°S, 14°W), onde os dados de fragdo molar de CO,
atmosférico (xCO,) foram coletados. Figura adaptada de Bourleés et al. (2008).

O oceano Atlantico tropical ocupa uma bacia relativamente estreita, limitada por
continentes, onde existem intensa conveccdo e subsidéncia atmosférica. A posicdo e a
intensidade da conveccdo atmosférica sobre o oceano sdo sensiveis as mudancas da
temperatura da superficie do mar. A temperatura da superficie do oceano Atlantico tropical,
por sua vez, esta relacionada as anomalias climaticas regionais e ao deslocamento da zona de
convergéncia intertropical (ZCIT) como mostrado por Wainer and Soares (1997); Moura and
Shukla (1981); Mechoso et al. (1990); Hastenrath (1991); entre outros.

No Atlantico tropical, o sistema de ventos aliseos de nordeste e sudeste é separado pela
ZCIT. Os movimentos da zona de convergéncia atmosférica sdo tais que a ZCIT sempre
permanece sobre as aguas de superficie mais quentes. Quando essa zona de intensa
convergéncia — em resposta ao aquecimento da temperatura da superficie do mar do
hemisfério norte — se desloca para o norte, os aliseos de sudeste cruzam o equador e se
intensificam. A ZCIT alcanga sua posi¢do mais ao norte durante agosto e setembro, quando se
estende além de 10°N. Entre marco e abril, quando as 4guas da camada de mistura oceénica
do norte esfriam e as do sul esquentam, a ZCIT retorna a sua posi¢do mais ao sul do equador

(Wang and Carton, 2003; Soares et al., 2009). As chuvas na regido NE do Brasil ocorrem
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quando a ZCIT est4 na sua posicdo mais ao sul (5°S em media, podendo atingir até 10°S;
Chang et al., 2000).

O algoritmo utilizado neste trabalho para estimar numericamente a velocidade de
transferéncia do CO, (Jeffery et al., 2007) é unidimensional (considera variagdes somente na
direcdo vertical) de modo que fornece melhores resultados quanto maior a homogeneidade da
regido investiga na direcdes horizontais. Dessa forma, apresenta resultados fisicamente mais
consistentes na auséncia de processos advectivos horizontais, na presenca de ventos com
velocidade superior a 6 m s™ e em periodos de grande incidéncia de radiacéo solar. Conforme
mostrado por Skielka et al. (2010), dos dados disponiveis na regido, o periodo que mais se
assemelha a essas indicagcdes € o segundo semestre de cada ano, quando a ZCIT ndo se
encontra mais sobre a regido investigada neste trabalho, ha pouca precipitacdo, ha grande
intensidade de radiacao solar incidente na superficie, o regime de ventos é mais intenso e ha
pouca contribuicdo de processos advectivos horizontais. Dos meses do segundo semestre, 0
escolhido foi o de agosto, pois, como sera discutido na secdo 2.2 em diante, além de
apresentar as caracteristicas fisicas buscadas, foi o Unico do segundo semestre do ano onde
havia dados de presséo parcial e de fracdo molar do CO, disponiveis tanto no oceano quanto

na atmosfera, na regido investigada.

Os dados oceanograficos e meteorologicos utilizados neste trabalho foram obtidos in
situ por uma boia oceanogréafica do Prediction and Research Moored Array over the Tropical
Atlantic Ocean (PIRATA; Servain et al., 1998; Bourlés et al., 2008) fundeada em (0°, 23°W).

As medidas de pressdo parcial do CO, na superficie do oceano (pCO,,) foram
disponibilizadas pelo banco de dados do Lamont-Doherty Earth Observatory (LDEO;
Takahashi et al., 2007 e 2010) e as medidas de fracdo molar do CO, atmosférico foram
obtidas em uma base do projeto GLOBALVIEW-CO, (Conway et al, 2010;

www.esrl.noaa.gov/gmd/ccga/globalview/co2/co2_intro.html), instalada na ilha Ascension (Figura 5).

A Tabela 1 lista todas as variaveis utilizadas para estimar o fluxo liquido de CO,, os
projetos que disponibilizaram os dados e como eles foram utilizados. Em especifico, a pressdo
parcial do CO; na superficie do oceano (pCO,) foi obtida observacionalmente, ja a pressao
parcial do CO, no ar (pCOy,) foi estimada a partir de dados in-situ de fracdo molar de CO;
(xCO2; dado em pmol mol™). Foi assumido que os dados de pCO,, para os dias 5 e 6 de

agosto de 2003 eram representativos do més de agosto (Secdo 2.2), enquanto a pCO,, foi
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estimada a partir da média mensal dos dados de concentragdo de CO, no ar, coletados na ilha
Ascension (Secdo 2.3) e dos dados médios horérios de pressao atmosférica e da temperatura
da superficie do mar (TSM) obtidos pelo navio (banco de dados do LDEOQ). Os fluxos de calor
foram obtidos a partir de dados in-situ e a velocidade de transferéncia do CO; foi obtida a
partir de dados in-situ e das estimativas dos fluxos de calor. A descricdo especifica de cada
uma das variaveis esta nas Sec¢des 2.1, 2.2 e 2.3.

Dados Projeto Local Periodo Utilizagdo
Velocidade do PIRATA (0°, 23°W) Média horéria de Estimativa dos
vento, radiacéo de agosto (1999 a fluxos
onda curta 2005) turbulentos
incidente,
temperatura do
ar, umidade
relativa e
temperatura da
superficie do mar
Presséo parcial do LDEO Centradoem (0°,  Média horéria de Estimativa do
CO, na superficie 23°W) com 4° de  agosto (05 e 06 fluxo liquido
do oceano latitude e 24° de de 2003) turbulento de
longitude CO,
Concentracéo de GLOBALVIEW-CO, Ilha Ascension Média mensal de Estimativa da
CO, atmosférico (8°S, 14°W) agosto de 2003 média horéaria
para a pressao

parcial do ar; uso

posterior desta na
estimativa do

fluxo turbulento

de CO,
Temperatura da LDEO Centradoem (0°,  Média horéria de Estimativa da
superficie do mar 23°W) com 4°de  agosto (05 e 06 média horéria
e pressao latitude e 24° de de 2003) para a pressdo
atmosférica longitude parcial do ar; uso

posterior desta na
estimativa do
fluxo turbulento
de CO,

Tabela 1: Variaveis utilizadas neste trabalho. Projetos que as disponibilizaram, local de coleta, periodo e
utilizagéo final.

2.1. Dados do PIRATA
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A Tabela 2 mostra a resolucdo temporal e a altura dos sensores utilizados para medir in
situ as variaveis meteoroldgicas e oceanograficas utilizadas neste trabalho, obtidas pela boia
do PIRATA, fundeada em (0°, 23°W), nos meses de agosto de 1999 a 2005.

Resolucéo de
Variavel Altura do sensor (m) coleta dos dados

(min)

Velocidade do

4,0 10
vento (V)
Radiacao de onda
curta incidente 3,5 2
(GC)
Temperatura do
3,0 10
ar (Ta)
Umidade relativa
3,0 10
(UR)
Temperatura da
superficie do mar -1,0 10

(TSM)

Tabela 2: Varidveis meteoroldgicas e oceanogréaficas utilizadas neste trabalho, medidas in situ pela bdia
PIRATA fundeada em (0°, 23°W). Periodo: meses de agosto de 1999 a 2005.

A radiacdo solar (OC) na superficie do oceano apresenta um ciclo diurno bem
definido, com a méxima intensidade da ordem de 910 W m, ocorrendo as 13 h (Figura 6a).

O aguecimento da superficie pela OC, em agosto, se inicia as 7 h e termina as 19 h.

A temperatura da superficie do mar (TSM) (Figura 6b, linha continua) ndo apresenta
grande variacdo diurna. Durante 0 més de agosto, 0 maximo da TSM (25,3°C) ocorre as 16 h
e, apods resfriamento continuo durante a noite, o valor minimo da TSM ¢ atingido as 9 h e vale
25,0°C. 7

A temperatura da atmosfera (T,; Figura 6b, linha tracejada), conforme esperado,

responde mais prontamente do que a TSM ao ciclo diurno de OC. Seu minimo (24,4°C) ocorre
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as 7 h, apds resfriamento continuo durante a noite. Seu méaximo (24,9 °C) ocorre as 18 h, apos

aquecimento ao longo do dia. Logo ap6s o pér do sol, as 20 h, o valor decaiu 0,2°C.

O mobdulo da velocidade horizontal do vento (Figura 6c¢), média horéaria para agosto €
praticamente constante (em torno de 5,8 m s™), com uma variacéo de intensidade da ordem de

0,4ms™

A umidade relativa (UR) atinge seu minimo, de 83,1%, em torno das 17 h. 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 85,2% (Figura 6d). Conforme apresentado por Skielka et
al. (2010), e ndo mostrado aqui, a precipitacdo climatoldgica para agosto, nesta regido, é

aproximadamente nula.
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Figura 6: Ciclo diurno de (a) radiagéo de onda curta incidente na superficie do oceano (OC), (b) temperatura do
ar (T, linha tracejada) e temperatura da superficie do mar (TSM, linha continua), (c) vento horizontal total (V) e
(d) umidade relativa. Média horéria para todos os meses de agosto de 1999 até 2005.

2.2. Dados de pCO, na superficie do oceano

Delimitando-se a area centrada em (0°, 23°W) com 4° de latitude e 24° de longitude
(Figura 5) e utilizando as informag6es do banco de dados de 50 anos de coleta de pressao
parcial do CO; na superficie do oceano (pCO.y) disponibilizado pelo LDEO e atualizado em
junho de 2010, verifica-se que ha apenas 12 passagens de navios durante o periodo em estudo
neste trabalho (segundo semestre dos anos de 1999 a 2005), totalizando somente 4053

medidas (Figura 7).

Das medidas disponiveis para o periodo em estudo, apenas uma série pdde ser utilizada,

a de 05 a 06 de agosto de 2003 (Figura 8), com periodicidade de coleta de 4 minutos (0,067
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Hz). As outras 11 séries restantes apresentavam muitas falhas ou possuiam periodicidade

esparsa, ndo completando 24 h seguidas.
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Figura 7: Trajeto dos navios coletores de pressdo parcial do CO, na superficie do oceano (pCO,,) no Atlantico
equatorial. Os tridngulos representam os locais de coleta dos dados. As cores representam os valores das medidas
de pCO,,, (em patm). Estes dados foram coletados no segundo semestre dos anos de 1970 a 2009 e estéo
presentes no banco de dados do LDEO. No periodo disponivel ha 4053 medidas para a regido investigada. Fonte:
Banco de dados do LDEO (http://cdiac.ornl.gov/oceans/L DEO_Underway, Database/).

A série de observacOes disponivel (Figura 8), apesar de curta e totalizando apenas um
dia de medidas, apresenta valores condizentes com a média climatolégica de pCO,,, estimada
numericamente por Takahashi et al. (2002). De acordo com Takahashi et al. (2002), o valor

de pCO;,y, no oceano Atlantico equatorial esta entre 350 patm e 450 patm.
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Figura 8: Média horaria da série temporal de observacoes de pCO,,, no oceano Atlantico equatorial, para os dias
05 e 06 de agosto de 2003. Fonte: Banco de dados do LDEO (http://cdiac.ornl.qov/oceans/LDEO Underway. Database/).

O navio também coletou dados de TSM e pressdo atmosférica (P; em hPa). Na Figura
9a, o valor maximo de TSM é de 26,3 °C e 0 minimo é de 26,0 °C, a diferenca entre o valor
méaximo e o minimo é de 0,3 °C. O ciclo diurno de TSM & comparavel ao obtido pelo boia
PIRATA (Figura 6). Tanto nos dados obtidos pela bdia do PIRATA quanto nos obtidos pelo
navio, a diferenga entre 0 maximo e o minimo da TSM é de 0,3 °C, o valor méaximo é atingido
as 16 h e o minimo as 9 h. Os horarios onde 0 méximo e 0 minimo ocorrem séo condizentes

com o ciclo diurno da radiacéo solar na regido.

O valor maximo da pressdao atmosférica é atingido as 11 h e vale 1014,4 hPa (Figura
9b). H& também outro pico as 23 h, valendo 1013,9 hPa. Ha dois horéarios onde o ciclo diurno
apresenta valores minimos: um as 4 h, com valor de 1012,5 hPa, e outro as 16h, valendo
1011,3 hPa.
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Figura 9: Média horaria da série temporal de observacGes de (a) TSM e (b) pressao atmosférica no oceano
Atléntico equatorial, para os dias 05 e 06 de agosto de 2003. Fonte: Banco de dados do LDEO

(nttp://cdiac.ornl.gov/oceans/LDEQ_Underway. Database/).

2.3. Dados de CO, atmosférico

Os dados de fracdo molar de CO; na atmosfera (xCO;) foram retirados do banco de
dados do projeto GLOBALVIEW-CO.. Este projeto é um esfor¢o conjunto da NOAA e de
dezenas de institutos de pesquisa de disponibilizar, pela internet, dados de concentracdo de

CO; no ar seguindo padrdes especificos de medicdo e de qualidade.

Dados de xCO; sobre 0 oceano Atlantico equatorial foram encontrados somente na base
de coleta localizada na ilha Ascension (8°S, 14°W). Na ilha, a periodicidade de tomada dos
dados é de aproximadamente 3 coletas por semana e a série vai de agosto de 1979 até
dezembro de 2009 (Figura 10a). Além destes dados, a base disponibiliza a média mensal
calculada segundo o padrao do GLOBALVIEW-CO:..

Apesar da baixa resolucdo temporal das medidas, é possivel observar, na ilha, o
acréscimo gradual dos niveis de CO, na atmosfera desde 1979 até hoje (Figura 10a). De
maneira qualitativa, é percebido que os dados apresentados possuem tendéncia linear de
crescimento similar aquela vista em Mauna Loa (oceano Pacifico), a maior e mais longa série
temporal de concentracdo de CO, atmosférico disponivel (Thoning et al., 1989;

http://www.esrl.noaa.gov/gmd/ccga/trends/). A expressao f(x) = 0,135x + 335,38 foi obtida

fazendo uma regresséo linear dos dados. O coeficiente de Pearson (R?) obtido entre esta reta e
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os dados coletados foi de 0,99, indicando forte correlacéo linear entre as variaveis — i.e., nos
Gltimos anos existe tendéncia de crescimento linear dos niveis de CO; na regido. Para 0 més
de agosto de 2003, a média calculada foi de 374,87 umol mol™ (Figura 10b).

-
-=7
-
-
-

XCO, (umol mol™")
w
[4,]
[4,]

l | | f(x) = 0.135x + 335.38 - ----

E2E
\

L
=
-1

335
1982 1985 1988 1991 1994 1997 2000 2003 2006 2009
Ano

I T T T T T T I T T T T T T I T T T T T T I T T T T T T I
o 380 [ (b) o R . R (=")n = 374.87 —6— ]
° A4 —<7 A é A4 7
€ 370 _
g 360 - i
=]
g\' 350 -
A N T P S i

02 09 16 23 30

Agosto 2003

Figura 10: Concentracio de CO, atmosférico (em pmol mol™) observada na ilha Ascension. (a) Periodo de 1979
a 2009 e sua regressdo linear (linha tracejada; f(x) = 0,135x + 335,38) e (b) circulos representam os dados do
més de agosto de 2003, com valor médio mensal de 374,87 umol mol™.

Neste trabalho, sera utilizado o valor da média mensal de xCO, do més de agosto de
2003 para estimar o ciclo diurno da pressdo parcial do CO, atmosférico (pCO,,) sobre o
oceano Atlantico equatorial. Como explicado por Libes (2009) e Weiss (1979), a variacdo
diurna de xCO, na atmosfera sobre o oceano é pequena, sendo observadas alteracdes

significativas somente em periodos maiores a 1 més.
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3. ESTIMATIVADOS FLUXOS TURBULENTOS

Neste capitulo, serdo descritos os algoritmos de transferéncia de calor e de CO; na
interface ar-mar. Ambos sdo uma adaptacdo do método de Liu-Katsaros-Businger (Liu et al.,
1979), baseado na teoria de similaridade de Monin-Obukhov com correc6es especificas para a
interface ar-mar (Fairall et al., 1996b, 2000).

3.1. Balanco de energia

Cerca de metade da energia solar que chega ao planeta é absorvida pelo oceano ou pelas
superficies terrestres, e cerca de 1/5 desta energia é absorvida pela atmosfera. O restante é
perdido para o espaco. Da energia absorvida pelo oceano, parte € transferida para a atmosfera
na forma de evaporacdo (calor latente) e de radiagdo de onda longa (proporcional a
temperatura do oceano). O remanescente € transportado pelas correntes oceanicas para outras
regibes do planeta, especialmente latitudes mais altas. A energia perdida pelos oceanos
tropicais ¢ um dos grandes motores da circulagdo atmosférica no globo e possuem papel

preponderante no clima da Terra (Stewart, 2005).

Neste trabalho, o balanco de energia na superficie do oceano é dado pela equacgéo 1:

Qnet =0OC +OL+ H + LE (1)

onde Qnet é calor armazenado na camada superficial do oceano; OC é a radiacdo liquida de
onda curta na superficie do oceano; OL ¢ a radiacdo liquida de onda longa na superficie do
oceano; H e LE sdo, respectivamente, os fluxos turbulentos de calor sensivel e latente na

superficie do mar, descritos na Se¢édo 3.2.

Neste trabalho, o fluxo € considerado positivo quando o oceano ganha calor, momento e

CO; e negativo quando perde.

21



3.2. Fluxos de calor e momento

O algoritmo de transferéncia de calor e momento usa como entrada variaveis
meteoroldgicas e a temperatura da superficie do mar (TSM) e retorna a estimativa dos
coeficientes de transferéncia de calor e momento. Estes coeficientes, uma vez calculados,
tornam possivel estimar o fluxo de calor latente e sensivel a partir do método bulk

aerodinamico.

Os fluxos turbulentos de calor sensivel (H), calor latente (LE) e momento (z) podem ser
definidos, respectivamente, a partir de uma férmula tipo bulk, como (Fairall et al, 1996b):

H = —panaCth(TSM — T)
LE = _paLeCth(Qw - Qa) (2)
T = p,,,Cth2

onde Cy, Ce e Cq sdo os coeficientes de transferéncia para o calor sensivel, latente e momento,

respectivamente; V, ¢ a intensidade do vento horizontal total (V» = V u? + 'U2) aaltura z; cpa €
o calor especifico do ar e vale 1008 J kg™ K™; L. é o calor especifico de vaporizacdo da agua

do mar e vale 3895 J kg™ K™ e p, é a densidade do ar e é dada por:

P
% = Ryas T (11 0,6144) (3)

onde P ¢ a presséo atmosférica em hPa, T é a temperatura da atmosfera em K, Rgas € constante
universal dos gases e vale 8,314 J K mol™ e g, é a umidade especifica do ar em kg kg™, dada

por:

 0,62(UR e)
9= "0 38 (4)
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onde UR € a umidade relativa da atmosfera, e é a pressdo de vapor a temperatura do ar e é
dada pela férmula Buck (Buck, 1981). A umidade especifica de saturacao (gw) a temperatura

da superficie do mar (TSM) e é dada por:

~0,62(0,98¢,)

= "P 0,38, ©)

onde es é a pressao de vapor de saturacdo ao nivel do mar, em hPa, fungdo da TSM e é
também dada pela formula Buck.

Os coeficientes de transferéncia na Equagdo (2) podem ser decompostos em suas

componentes individuais, baseadas nas escalas caracteristicas:

C - _ Use L
" V(T — TSM)
Us s
Co= -l
Vh(Qﬂ - Qw) (6)

onde ux, T« e (= sdo, respectivamente, as escalas caracteristicas de velocidade, temperatura e
umidade. Neste trabalho, as escalas caracteristicas sdo estimadas numericamente utilizando o
algoritmo de transferéncia apresentado em Fairall et al (1996b; 2000). Neste algoritmo, as
escalas caracteristicas sdo discretizadas utilizando um aprimoramento do método de Liu-
Katsaros-Businger (Liu et al.,1974), onde as variaveis sdo funcdes do perfil vertical do vento
e da estabilidade térmica da camada limite superficial (CLS), como descrito pela teoria de

similaridade de Monin-Obukhov (Stull, 1988). As escalas sdo dadas por:

e = Vg ez — Uy ()
T.=(T5M = 1) 1og<z/;£§u—* G )
Vo Us

4= e = ) T 0,

onde x € a constante de von Karman e vale 0,40, z é a altura e z, zto, Zqo S40 0S parametros de
rugosidade para o vento, temperatura e umidade, respectivamente. Sobre o oceano, Smith

(1988) apresenta zo como a soma de um termo referente ao escoamento laminar e uma fungéo
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que leva em conta a modificagdo média da superficie do oceano (dependéncia tipo Charnock;

relativa a idade das ondas, tempo de quebra, etc.) e é dado por:

A2 0,110,
_|_

g U

(8)
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onde g é a aceleracdo da gravidade e A, € a constante de Charnock e vale aqui 0,018. z7o € Zgo
séo deduzidos a partir da espessura da camada de transferéncia molecular e séo dados por:

20T = 0, exp (—rKu./ k)
209 = 0y exp (—Ku./k})

9)

onde J, € proporcional a microescala de Kolmogorov e vale 4§, = Ajv/u. (onde A1 € um
coeficiente de proporcionalidade) e kr’ e k,’ sdo proporcionais a resisténcia ao escoamento na
camada molecular (Fairall et al., 2000). Ainda na Equagdo (7), Wwn, Y1 e ¥, séo a funcdes de
perfil de Monin-Obukhov para o vento, a temperatura e umidade, respectivamente e sdo
calculadas numericamente pelo algoritmo. O parédmetro de estabilidade de Monin-Obukhov é

¢=1z/L,ondeL éaescala de comprimento de Obukhov, dada por:

u2

L= T @ 1061 T ) (10)

A variavel L também é conhecida como “escala caracteristica de comprimento da

camada limite planetaria” e € um importante parametro desta camada.

O parametro L pode ser visto como uma medida da estabilidade térmica da atmosfera,
pois ele é proporcional a altura, acima da superficie, em que os efeitos térmicos comecam a se
sobrepor aos mecanicos na mistura turbulenta. Em especifico, L negativo indica uma CLP
instavel (ou convectiva), enquanto L positivo indica uma CLP estavel. Quando L é igual zero,
diz-se que a camada esta neutra (situacdo raramente encontrada na prética) e, quando L tende
ao infinito, o regime de turbuléncia passa a ser conhecido como convecgéo livre, i.e. 0 fluxo

turbulento ndo sofre nenhuma influéncia mecéanica.
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3.3. Fluxo de CO»,

O algoritmo de transferéncia de CO, na interface ar-mar € baseado naquele apresentado
na Secdo 3.2 (da Equacdo 2 a Equacdo 6) com a adicdo de conceitos especificos para o
transporte de gases e de melhorias na representacdo fisica da camada limite oceénica
(NOAAJ/COARE; Fairall et al., 1996b; Fairall et al., 2000; Hare et al., 2004). De maneira
geral, o algoritmo se baseia na adi¢do direta dos fluxos do géas na agua e no ar e leva em

consideracédo a fina camada oceénica onde ocorre a transferéncia molecular.

O algoritmo de transferéncia de CO, recebe, alem das variaveis meteorologicas e
oceanogréficas, as estimativas dos fluxos de calor sensivel e latente como parametros de
entrada. O retorno do algoritmo é a estimativa da velocidade de transferéncia do CO,. Uma
vez obtida a velocidade de transferéncia do gas, é possivel, a partir de uma formula tipo bulk,
calcular o fluxo de CO, (Equacéao 11).

Os modelos conceituais de camada limite tanto para a atmosfera quanto para o oceano
dividem ambos os lados em camadas turbulentas, fora da interface, e de transferéncia
molecular, junto a ela. Perto da interface ar-mar, os processos de mistura turbulenta séo
suprimidos e os processos moleculares se tornam dominantes. Disto decorrem 0s grandes
gradientes de temperatura e de concentracdo de gases nesta regido em comparagdo com 0s
seus valores fora dela (Donnelan and Wanninkhof, 2002; Soloviev and Schlissel, 2002).
Como a difusividade do CO, é muito maior na atmosfera do que na dgua (Libes, 2009; Hare
et al., 2004; Fairall et al., 2000), o escoamento do gas atraves da interface é limitado pela
resisténcia da camada difusiva oceanica a sua passagem. Somada a resisténcia a troca gasosa
na interface, também é preciso considerar a solubilidade do CO,, pois este gas € pouco soluvel
em agua e a sua fase aquosa domina a troca de massas (Weiss, 1974). Para gases pouco
soliveis em agua, caso do CO,, a magnitude da velocidade de transferéncia é controlada

praticamente pelo lado oceénico (Jeffery et al., 2007).

O fluxo de CO; na interface ar-mar pode ser escrito como uma férmula tipo bulk (Hare
et al., 2004):
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F002 - _kCOQ Aoy (pCO2w - pCO2a) (11)

onde pCO,, e pCO,4 sd0, respectivamente, a pressao parcial do CO, medida na superficie do
oceano e na atmosfera (interpretada como o potencial de troca do gas) e k. € a velocidade de
transferéncia do gas (interpretada como a resisténcia as trocas do gés entre as camadas limite
do oceano e da atmosfera) e o termo relativo & solubilidade do CO3, a2, dado em mol m™
hPa, é definido como:

oy = 10°0t/ (Ryas TSM) (12)

onde « é a funcdo adimensional de solubilidade para o CO,, definida como (Weiss, 1974):

a = exp(—10, 1794 + 3761, 33/TSM) (13)

onde os valores dos coeficientes sdo os propostos por Wanninkhof (1992).

O termo kco, na Equacdo (11) é estimado numericamente utilizando o algoritmo
apresentado em Fairall et al. (2000) e Hare et al. (2004). O algoritmo, baseado na teoria de
surface-renewal ou “teoria de trocas turbulentas difusivas perto da interface ar-mar”
(Soloviev and Schlissel, 1994), considera a resisténcia as trocas de CO; entre a atmosfera e o
oceano, expressa tanto em termos turbulentos quanto moleculares, e possui correcdes para
efeitos fisicos tipicos da camada de mistura oceanica (CMO), como o cool-skin. De maneira
geral, o efeito cool-skin é o resfriamento da TSM na interface ar-mar devido aos gradientes de

temperatura entre a atmosfera e 0 oceano. Assim, Kco, € dado por:

Uy

kco, = ((p_w)1/2 rw> o aco, (14)

Pa

onde os subescritos a e w se referem, respectivamente, a atmosfera e a superficie do oceano; a
velocidade caracteristica da atmosfera (u~) € dada pela Equacdo (7); a densidade da agua é
aqui considerada uma constante, dada por py, = 1022 kg m*; a densidade do ar (p.) é dada pela

Equacéo (3) e as resisténcias adimensionais ry e r sdo definidas como:
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ra = [C4/" = 5+ In(S.0/ (26)
Tw = [RwSY? +1n(24/60)]

c

(15)

onde Cq4 é dado pela Equacéo (6) e Sca € 0 nUmero de Schmidt para a atmosfera e representa
uma proporg¢do entre a viscosidade cinematica do ar e o coeficiente de difusividade do CO,.
Aqui, o valor de S, é considerado constante e vale 0,9 (Hare et al. 2004); « é a constante de
von Karmann e vale 0,40 e S., € 0 nUmero de Schmidt para a 4gua, uma proporcao entre a
viscosidade cinematica da agua e o coeficiente de difusividade do CO,. Neste trabalho, S, €
calculado numericamente e, para a regido em estudo, apresenta valores entre 400 e 600, tendo
sua descricdo completa apresentada em Wanninkhof (1992) e z, é a altura em que a
temperatura da superficie do mar foi medida (no caso, -1 m).

Na Equacéo (15), o termo r,, € que domina as a trocas de CO; na interface ar-mar (r,, >>
ra; Jeffery et al., 2007; Fairall et al., 2000; Hare et al., 2004) e, nele, o termo h,, € responsavel

pela troca devido aos efeitos térmicos na camada molecular do oceano:

By = —2= (16)

onde A é uma constante, considerada igual a 1,3 (Hare et al., 2004) e ¢ é uma funcdo empirica
que representa as trocas ocorridas devido ao empuxo, e € deduzida em termos da taxa de
dissipacdo da energia cinetica turbulenta (Saunders, 1967). A fungdo ¢ vale 6/4, e A é dada

por:

4 3\ 3/41 7Y
)\:6[1+(Qnet2 gAt’w pw pr 'Uw) ]

ut(pa/ pw)*kF (17)

onde o valor 6 na Equacdo (17) é a constante de Saunders, determinada empiricamente; g € 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®° (TSM + 3.2) 0,79], Cow € 0 calor especifico da

4gua e vale 4000 J kg™ K, vy, ¢ a viscosidade cinematica da agua e possui valor constante de
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1x10°®, kr é a condutividade térmica da 4gua e, aqui, possui valor constante de 0,6 S m™ e Quet

é dado pela Equagdo (1).

Ainda no termo r, da Equacdo (15), as trocas de CO, devido a mistura turbulenta sdo
dadas por In(z,/d,), onde d, é a espessura da camada onde ocorre o cool-skin, é proporcional

a microescala de Kolmogorov, depende da Equacéo (17), e é dada por:

A Uy
Op = —F—r— (18)

V Pa/ Pw Us

ow possui valores entre 0,1 e 1 mm. Segundo a parametrizacdo de Liu-Katsaros-
Businger (Liu et al. 1979), é possivel utilizar o valor de ¢,, para determinar o coeficiente de
difusdo turbulenta (K; teoria-K; Stull, 1988) e, consequentemente, o perfil do fluxo de CO,. O
valor de K determinado a partir do método de Liu-Katsaros-Businger permite descrever o
perfil vertical do fluxo de CO, com sua parte molecular e turbulenta. A deducdo completa de
ow estd em Fairall et al (2000) e Liu et al. (1979).

O valor de o, também permite corrigir a TSM, levando em consideracéo o efeito cool-
skin. Sverdrup et al. (1942) teorizaram que, se 0 ar esta em contato com o topo da camada
onde ocorre o cool-skin e ndo com as aguas mais profundas, a correta caracterizacdo das
trocas entre o oceano e atmosfera dependem do valor correto da TSM na interface. Trabalhos
atuais demonstraram que erros da ordem de 1 K no valor correto da TSM podem gerar erros
da ordem de até 30 W m™ na estimativa dos fluxos de calor (Webster et al., 1996; Fairall,
1996a; Cornillon and Stramma, 1985; Zeng and Dickinson, 1998; Parsons et al., 2000). Como
a solubilidade dos gases na agua do mar depende da temperatura, a concentracdo do CO, na
interface também depende. Assim, as variacGes de temperatura na superficie do oceano
alteram as concentracoes e, portanto, o fluxo de CO,. McNeil and Merlivat (1996) e Ward et
al. (2004) demonstraram que o valor da TSM na interface, durante o dia, suprime o fluxo de
CO, — como a temperatura é menor, maior a solubilidade e, portanto, menor a concentracao
do gas disponivel para a troca — e que a incorreta caracterizacdo da TSM pode gerar erros de

até 5% na estimativa do fluxo de CO..
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4. RESULTADOSE DISCUSSAO

Aqui é feita a discussdo dos resultados das simulacGes realizadas com o algoritmo de
transferéncia de calor e o algoritmo de transferéncia de CO,, utilizando o conjunto de dados
apresentado na Secéo 2.

Como discutido na Secdo 3.3, a estimativa do fluxo liquido de CO, (Fco2) depende dos
fluxos de calor, da velocidade de transferéncia do CO, e da diferenca entre a pressdo parcial
do CO;, na superficie do oceano e na atmosfera (ApCOy).

Para obtencdo do Fcoy, foi utilizado dados de pCO,, dos dias 5 e 6 de agosto de 2003
(Secdo 2.2), enquanto a pCO,, foi estimada a partir da média mensal dos dados de fracdo
molar do CO; no ar, coletados na ilha Ascension (Secdo 2.3) e dos dados médios horarios de
pressdo atmosferica e da temperatura da superficie do mar (TSM) obtidos pelo navio (dados
disponiveis no banco de dados do LDEO). Os fluxos turbulentos de calor foram obtidos a
partir de dados coletados in-situ (Secéo 2.1) e a velocidade de transferéncia do CO; foi obtida

a partir dessas estimativas dos fluxos de calor.

4.1. Fluxos turbulentos de calor

Os fluxos turbulentos de calor latente (Figura 11a) e sensivel (Figura 11b), durante toda
a simulacdo, tém seus sentidos do mar para o ar, indicando que a superficie do oceano esta
perdendo energia e umidade para a atmosfera. O maximo de transferéncia de calor latente
ocorre as 15 h, com valor, em médulo, de cerca de 90 W m O minimo de LE ocorre as 0 h,

com médulo de cerca de 78 W m™.

Durante toda a simulacéo, a TSM esta mais elevada do que a temperatura do ar e a maior
diferenca de temperatura entre 0 oceano e a atmosfera ocorre as 7 h (Figura 6b) e isso se
reflete no valor maximo do fluxo de calor sensivel, de aproximadamente 6,5 W m?, em
mddulo, atingido as 7 h. Conforme esperado, o fluxo de calor sensivel é pequeno durante todo
0 periodo, sendo que seu valor maximo corresponde a menos de 1% do valor da OC incidente

na superficie do oceano.
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O calor armazenado no oceano (Qnet) foi estimado utilizando a Equagéo (1). Verifica-se
que a intensidade do resfriamento noturno ¢ muito menos do que o agquecimento diurno do
oceano (Figura 11c) devido, principalmente, a radiacdo solar. O valor maximo de Qnet, de 745
W m?, foi atingido &s 13 h e, durante a noite, o resfriamento é aproximadamente constante e

vale cerca de -165 W m™.
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Figura 11: Variacgdo diurna da intensidade de (a) fluxo de calor latente, (b) fluxo de calor sensivel e (c) calor
armazenado no oceano. Média horéria para todos os meses de agosto de 1999 até 2005.

4.2. Estimativa de pCO, na atmosfera

A pressao parcial do CO, na atmosfera (pCO,,) pode ser considerada como a presséo
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 é funcdo da pressao

total da mistura de gases e da concentragdo do gas (fracdo molar). E dada por:

pCOy =nco, P (19)
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onde neo2 é a fragdo molar do gas em umol mol™ e P é a presséo total da mistura de gases, em

hPa (neste trabalho, P € equivalente a pressdo atmosférica).

A conversdo de fracdo molar do CO, na atmosfera (xCO,) em pCO, ¢ efetuada a partir
da Equacéo (19) e da equacgdo de Buck (Buck, 1981), e € dada por:

pCOsy = 2COs (P —e,) 9,869 107 (20)

onde P é o valor da pressdo atmosférica em hPa, es é a pressdo de vapor de saturacdo ao nivel
do mar em hPa, e é a equacdo de Buck:

(21)

o — 61121 oxp (TSM (18,678 — (TSM/234, 5)))

(257,14 + TSM)

A pCOy, foi estimada, para a regido do oceano Atlantico equatorial, utilizando o valor
médio de xCO, para 0 més de agosto de 2003 (374,87 patm; Figura 10) na Equacdo (19),
juntamente com os valores de pressao atmosférica e de TSM coletados pelo navio (Figura 9)

na Equacdo (20). Foram obtidos valores da pCO», entre 361,5 patm e 362,7 patm (Figura 12).
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Figura 12: Variagdo diurna da pressdo parcial do CO, na atmosfera (pCO,,) estimada a partir da média mensal
da concentracao do gas no ar observada na ilha Ascension (8°S, 14°W) para agosto de 2003.

Como discutido na Introducdo, a variacao diurna do CO, na atmosfera sobre o oceano é
pequena (e.g. o desvio padrdo do valor médio obtido na ilha Ascension € de aproximadamente
1%) e, além disso, a frequéncia de obtencdo dos dados na ilha é baixa (3 dias), assim,

assumiu-se que o valor médio de xCO; na ilha Ascension era também valido para a atmosfera
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sobre o oceano durante todo o periodo de simulacdo, seguindo metodologia sugerida por
Takahashi et al.( 2002).

4.3. Velocidade de transferéncia do CO,

A média horaria da velocidade de transferéncia do CO; (kco2) estimada pela Equacgéo
(14) para 0 més de agosto de 2003 pode ser vista na Figura 13a. Ela atinge seu valor maximo
durante o dia (4,5 cm h™, as 13 h) e minimo durante a madrugada (4,2 cm h™, as 2 h). Estes
valores sdo comparaveis com os apresentados por Hare et al. (2004; Pacifico) e Jeffery et al.
(2007; Atlantico equatorial), para esta faixa de intensidade da velocidade do vento (entre 5 e 6

m s™*; Figura 6c).

O termo de incremento da velocidade de transferéncia devido ao empuxo (¢ = 6/4,
onde A ¢é dado pela Equacédo 17; Figura 13b), indica que a contribuicdo dos efeitos térmicos a
velocidade de transferéncia do CO, é pequena, cerca de 2% do valor total, durante a
simulacdo. Isto indica que a turbuléncia de origem mecénica na camada de mistura oceanica,
decorrente da transferéncia de momento do vento em superficie, € 0 mecanismo mais

importante para o transporte turbulento de CO, na interface.
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Figura 13: Variacdo diurna da (2) velocidade de transferéncia do CO, e do (b) parametro relativo ao incremento
percentual da velocidade de transferéncia devido ao empuxo.
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4.4. Fluxo liquido de CO,

O potencial para a troca gasosa é dado pela diferenca da pressao parcial do CO; entre o
oceano e a atmosfera, ApCO,. Assim, o sentido final do fluxo serd4 dado pelo sinal obtido
desta diferenga, conforme a Equacdo (11). Quando a superficie do oceano se apresentar
supersaturada (subsaturada) de CO, em relagdo ao ar, o fluxo serd negativo (positivo), i.e. 0

oceano sera fonte (sorvedouro) do gas para a atmosfera.

A diferenca entre as pressdes parciais do CO, na superficie do oceano e na atmosfera
(Figura 14) apresenta seu ciclo diurno dominado pelo valor da pressdo parcial do gas na
superficie do oceano (Figura 8Figura 9), atingindo seu valor minimo as 11 h (40,1 patm) e

valor maximo de 49,7 patmas 6 he 17 h.

ApCO, (patm)

0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22
Hora

Figura 14: Variacdo diurna da diferenga entre as pressdes parciais do CO, na superficie do oceano e na
atmosfera para o oceano Atlantico equatorial, representativa do més de agosto.

Na Figura 15, € apresentado o fluxo liquido de CO;, (Fc2) no oceano Atlantico
equatorial para 0 més de agosto, estimado pela Equacdo (11), com os valores de ApCO,

apresentados na Figura 14 e de velocidade de transferéncia apresentados na Figura 13.

O Fco2 simulado apresenta, em modulo, dois picos de valores. O primeiro ocorre as 6 h e
o segundo as 16 h, e eles valem 0,84 mol CO, m? ano™ e 0,85 mol CO, m? ano™,
respectivamente. O valor minimo em mddulo ocorre as 11 h, e vale 0,71 mol CO, m? ano™.
Os valores encontrados neste trabalho para o Fco, caracterizam a regido como fonte de CO,
para a atmosfera. O valor maximo encontrado neste trabalho é comparavel ao simulado por
Takahashi et al. (2002; 2009) para a média anual da transferéncia de CO, da regido, de
aproximadamente 1 mol CO, m™? ano™. O ciclo diurno do Fco, estimado segue praticamente

sincronizado a variagdo diurna de ApCO; (Figura 14Figura 13).
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Figura 15: Variagdo diurna do fluxo liquido de CO, no oceano Atlantico equatorial, representativa do més de

agosto.

Neste trabalho, o periodo onde a superficie oceénica sofre seu maior resfriamento é
aquele onde aparece um dos picos no fluxo liquido de CO,, i.e. as 6 h. Neste horario, o fluxo
liquido de CO, sofre um acréscimo de cerca de 20% ao seu valor minimo visto durante o dia.
Entre as 16 h e 18 h h& outro maximo de transferéncia de CO, do oceano para a atmosfera.
Comparando as Figura 14 e 15 vé-se que, qualitativamente, o ApCO, atua como o potencial

para a troca do Fco, na interface ar-mar, o que corrobora a discusséo inicial desta se¢éo.
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5. CONCLUSAO

Neste trabalho, foi apresentado o ciclo diurno do fluxo liquido de CO, no oceano
Atléantico equatorial para 0 més de agosto utilizando um algoritmo de transferéncia de gases.
O algoritmo, baseado na teoria de similaridade de Monin-Obukhov para fluxos turbulentos na
interface ar-mar e na fisica da transferéncia de CO, na camada molecular oceéanica (conceito
de surface renewal), utilizou como parametros de entrada dados meteoroldgicos e

oceanogréaficos coletados in-situ.

Os dados meteoroldgicos e oceanograficos, obtidos de uma bdia PIRATA fundeada em
(0°, 23°W), foram utilizados para estimar os fluxos turbulentos de calor e de CO,. O ciclo
diurno das variaveis utilizadas (radiacdo solar, temperatura do ar e da superficie do oceano,
vento horizontal total e umidade relativa) foi apresentado e discutido. A média horéaria das
variaveis foi calculada a partir de dados coletados em todos os meses de agosto dos anos de
1996 a 2005. Os valores obtidos foram comparaveis aos obtidos por Skielka et al. (2010 e
2011).

Os fluxos turbulentos de calor latente e sensivel respondem juntos por cerca de 15% do
calor armazenado no oceano estimado neste trabalho. Os valores obtidos tanto para os fluxos
de calor latente, sensivel e radiacao liquida s@o todos comparaveis com Skielka et al. (2010 e

2011), trabalho que apresenta um estudo aprofundado do balanco de energia na regido.

Para estimar o fluxo de CO; na interface ar-mar é necessario obter a diferenca entre
pressdes parciais do CO, na atmosfera (pCO2s) e na superficie do oceano (pCO.y), a

velocidade de transferéncia do CO; (kco2) € a solubilidade do gas (a).

Os dados para pCO,,, foram obtidos do banco de dados do projeto LDEO. Este banco de
dados contém 50 anos de medidas de pCO,, feitas in-situ por diversos navios, em todo o
planeta. Para o oceano Atlantico equatorial ha poucas séries disponiveis quando em
comparacdo com o oceano Pacifico ou o Atlantico norte, e.g. a quantidade de séries
disponiveis € da ordem de 1 digito para o Atlantico e de dezenas para o Pacifico. Da cerca de
8 séries disponiveis, somente uma possuia dados em resolucdo temporal adequada para
descricdo de um ciclo diurno, aquela coletada nos dias 05 e 06 de agosto de 2003. O ciclo

diurno da pCO,, apresentou 2 picos, um as 6 h e outro as 17 h, ambos apresentando o valor
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de 411,2 patm. A série também apresenta um minimo geral as 11 h, com valor de 402,7 patm.
Os valores obtidos sdo comparaveis aqueles estimados por Takahashi et al. (2002, 2009), para

a mesma regido.

A estimativa da pCO-, foi efetuada a partir de dados de fracdo molar de CO; na
atmosfera (xCOy; dados em pmol mol™) coletados na ilha Ascension (8°S, 14°W) e de
pressao atmosférica e temperatura da superficie do mar coletados por um navio, na regiao
investigada (retirada do banco de dados do LDEQ). As medidas de xCO; na ilha s&o tomadas
de 3 em 3 dias, aproximadamente. Apesar desta baixa resolucdo temporal, 0s processos fisicos
que alteraram as concentracdes de CO, na atmosfera ocorrem em periodos maiores do que um
més (Weiss, 1979; Libes, 2009). Assim, o ciclo diurno de pCO,, foi calculado a partir da
média mensal de xCO, para 0 més de agosto de 2003 (valor igual a 374,87 pmol mol™)
disponibilizada pelo GLOBALVIEW-CO; e dos dados de pressdo e TSM coletados pelo
navio. Os dados de pressdo e TSM sdo comparaveis aos valores de media horaria obtidos
neste trabalho para estimativa dos fluxos de calor, na regido. O ciclo diurno estimado para a
pCO2, apresenta um maximo geral as 10 h com valor de 362,7 patm. O minimo geral aparece

as 14 h e vale 361,5 patm. A variacéo entre o valor maximo e o minimo é de menos de 1%.

Os horarios onde ocorrem os valores maximo e o minimo da diferenca entre pCO,, €
pCO2, (ApCO,) séo os mesmos daqueles encontrados para a pCO,y. Os valores encontrados
para 0s maximos séo de 49,0 patm as 6 h e 49,7 patm as 17 h. O minimo, obtido as 11 h, vale

40,1 patm.

O algoritmo de transferéncia permitiu o calculo da velocidade de transferéncia do CO,
(kcoz). A kco2 indica a resisténcia as transferéncias do gas na interface ar-mar e é
parametrizada em termos das trocas na camada molecular do oceano e turbulentas do oceano
e da atmosfera. A média horaria estimada para 0 més de agosto atinge seu valor maximo de
4,5 cm h™ as 13 h e minimo de 4,1 cm h™ &s 23 h. Foi demonstrado que os efeitos decorrentes
do empuxo, para as condicdes deste trabalho, ndo sdo preponderantes na estimativa da
velocidade de transferéncia do gas. O parametro indicador dos efeitos do empuxo na
transferéncia de CO; (p) incrementao valor de kco, em aproximadamente 3% duramente toda
a simulacdo. E sabido que a kco, tem forte dependéncia com o médulo do vento horizontal
total e a baixa atuagdo de ¢ na transferéncia corrobora o forte papel dos efeitos mecéanicos nas
condigdes deste trabalho. O valor estimado para a kcoz € comparavel aos obtidos por Jeffery
et al. (2007), Hare et al. (2004) e Wanninkhof and McGillis (1999). Eles demonstraram que
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as estimativas numéricas de kcoz, para a faixa de vento total obtida neste trabalho (~5ms™),

estdo entre 4 cm h™ e 10 cm h™, dependendo do tipo de parametrizacéo utilizada.

O ciclo diurno do fluxo liquido de CO, na interface ar-mar (Fcoz) foi estimado a partir
da ApCO, e da kcoz. Como apontam Takahashi et al. (2009), ApCO, é o potencial
termoquimico que dita a transferéncia liquida de CO; pela interface ar-mar. Por exemplo,
quando pCO,, é maior do que pCO,,, ApCO, é positivo e 0 CO, presente na camada de
mistura oceénica é levado a atmosfera. O fluxo liquido de CO, pode ser obtido ao se
multiplicar o ApCO; pelo kcop. Qualitativamente, percebe-se que a ApCO,, nas condicdes
deste trabalho, teve papel preponderante na estimativa do ciclo diurno. Ao se comparar a
figura que descreve o ciclo diurno da ApCO, (Figura 14) com aquela que descreve o ciclo
diurno de Fco2 (Figura 15) os horarios onde os maximos e minimos em maddulo ocorrem 0s
mesmos. Em especifico, o ciclo diurno de Fco, apresenta valores maximos, em modulo, em
dois horarios, o primeiro, de 0,84 mol CO, m? ano™, ocorre as 6 h e 0 segundo, de 0,85 mol
CO, m? ano™, ocorre s 16 h. A série apresenta um minimo geral em médulo as 11 h, de
valor igual a 0,71 mol CO, m? ano™. Os valores encontrados neste trabalho para 0 Fcoz
caracterizaram a regido investigada como fonte de CO, para a atmosfera. O valor maximo
encontrado é comparavel ao valor estimado por Takahashi et al. (2002; 2009), de
aproximadamente 1 mol CO, m? ano™ para a média anual de Fcoz, normalizada para os anos

de 1995 e 2000, para a regido investigada.

Com o intuito de comparar os resultados obtidos aqui com trabalhos anteriores, foi feita
uma revisao bibliografica em busca de valores de comparacdo para a variacdo diurna do Fco»
na regido equatorial dos oceanos. Valores simulados e in-situ para o perfil diurno de Fco»
foram encontrados somente em McGillis et al. (2004), para o Pacifico equatorial e, nele, o
pico de emissdo de CO, ocorre as 6 h e 0 minimo geral ocorre as 18 h, o periodo de maior
acréscimo no fluxo é entre as 18 h e 24 h e de maior decréscimo entre as 6 h e 18 h. De
maneira quantitativa, os valores encontrados aqui sdo cerca de 5 vezes menores daqueles
encontrados por McGillis et al. (2004). Para o Fco, estimado aqui, Figura 15, ha dois picos
nos valores em modulo de Fcoz: um em torno das 6h e outro em torno das 17 h, ambos com
posterior diminuic¢do do fluxo; ja em McGillis et al. (2004), a diminui¢cdo nos niveis de Fco»
ocorre a partir das 6 h, logo apds o primeiro e Unico pico diurno. Assim, aqui ndo foi visto um
ciclo diurno de Fco tdo bem definido quanto aquele obtido por McGillis et al. (2004). Como

a variagdo diurna do ApCO; depende da temperatura do ar, da TSM, da salinidade, da pressao

37



atmosférica e de efeitos biologicos locais, a diferenca durante o dia pode ser devida a esses
fatores. A noite, 0 pCO.,, e consequentemente o ApCO,, sofre acréscimo em seu valor devido
ao incremento da mistura turbulenta na camada de mistura oceanica (que traz guas ricas em
CO, de niveis inferiores aos superiores) e ao aumento da solubilidade do gés na superficie do
oceano devido a diminuicdo da temperatura da agua. De maneira geral, o fluxo é
incrementado durante a noite, e possiveis efeitos fisico-quimicos locais, fora o vento e a TSM,
decorrentes de condigdes meteoroldgicas, oceanograficas e ambientais (biogequimicas),
podem ndo participar tdo ativamente como na hipétese feita para a variacdo diurna. O
incremento de Fcoz durante a noite depende fortemente do vento e da TSM, enquanto, durante
o dia, a atividade bioldgica e outros processos fisico-quimicos locais também podem alterar
significadamente o valor do fluxo liquido (McGillis et al., 2004).

Outro trabalho usado como comparacdo foi o de Takahashi et al. (2009), onde os
autores apresentam simulacdes de Fco, para todo o planeta, para o ano de 2000, feitas a partir
de um modelo numérico baseado em equacGes de difusdo. L&, eles estimaram valores médios
anuais entre 0 e 1 mol CO, m? ano™ para 0 Fcop no Atlantico equatorial (Figura 3),

qualitativamente comparavel ao obtido aqui.

5.1. Sugestdes para trabalhos futuros

Considera-se importante:

- acoplar o algoritmo de transferéncia de CO, utilizado neste trabalho a um modelo de
turbuléncia e investigar como as propriedades turbulentas da camada de mistura oceanica

podem alterar o fluxo de CO, e vice-versa.

- investigar a validade da utilizacdo do algoritmo e da metodologia apresentada neste
trabalho em regides fora do equador. Em especifico, onde o regime médio dos ventos seja
menor que 6 m s* e que ocorram periodos de grande insolacdo (céu-claro). Testar e
implementar no algoritmo, se necessario, correcBes que levem em consideracdo esses

processos fisicos.

- acoplar o algoritmo a um modelo quimico de pressdo parcial do CO, na camada de

mistura oceanica, este acoplado a um modelo de mistura turbulenta no oceano.
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