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RESUMO

Este estudo mostra uma climatologia de Linhas de Instabilidade (LIs) no Sul do
Brasil. As LlIs sao identificadas por imagens de radar, e sao classificadas em severas
ou nao severas com base em relatos de destruicao causada pelo vento ou medidas de
rajada de vento de pelo menos 80 km h~! por estacoes de superficie. Com base nos
campos sindticos em 500 hPa, as LIs sao agrupadas em trés tipos sinéticos. Dados da
reanalise CFSR sao utilizados para produzir compostos do ambiente sinético em que
ocorrem LIs severas e nao severas de cada tipo sindtico, além de gerar distribuigoes
estatisticas de parametros de tempo severo. Dois casos de LI severas sao simulados
com o modelo WRF com conveccao permitida e resolugao de 3 km. As LIs sdo mais
comuns na primavera, quando também ocorrem os maiores percentuais de LIs se-
veras. A maior parte das LIs ocorre durante a madrugada e a manha, mas o maior
percentual de LI severas é a tarde. LIs com deslocamento mais rapido tém maior
chance de ser severas, principalmente se o deslocamento for maior que 50 km h~!.
Os compostos dos campos sindticos mostram que hé advecgdo quente e convergéncia
do fluxo de umidade em baixos niveis associadas as LIs no Sul do Brasil. A insta-
bilidade termodindmica e o DCAPE na regiao sao maiores em casos de LI severas
de todos os tipos sindticos. A configuracao sinética mais recorrente quando ocorrem
LIs tem como caracteristica um cavado na média troposfera corrente acima do Bra-
sil, e os sistemas sinéticos sao mais intensos em casos severos desse tipo. Quando
o cavado em médios niveis se encontra a oeste dos Andes, os ambientes associados
a LIs severas tém como principal diferencial a maior instabilidade termodinamica e
maior DCAPE. LIs que ocorrem em ambientes com predominio de escoamento zonal
na média troposfera tém maior tendéncia de ser severas quanto maior for o cisalha-
mento do vento entre 1000 e 500 hPa. Os parametros de tempo severo com maior
poder discriminatoério da severidade das LlIs sao o CAPE e o DCAPE, e o cisalha-
mento para casos com escoamento zonal. A simula¢ao numérica da LI de 19/10/2014
mostrou que a vorticidade horizontal no ambiente permitiu a organizacao da linha
convectiva. A formacdo de um vortice meso-g e a descida do jato de retaguarda
associada a um eco de arco foram as principais causas das rajadas de vento severas
nesse caso. A LI de 20/12/2014, por outro lado, ndo esteve associada a um intenso
jato de retaguarda, mas a intensa piscina fria causada pela precipitacao da LI e a
formacao de vértices meso-y ao longo da linha convectiva causaram as rajadas de
vento severas. A estrutura de mesoalta e mesobaixas associada as LIs foram muito
similares aos modelos conceituais de LIs assimétricas. As distribui¢oes de flutuabi-
lidade, perturbagao de pressao e vorticidade horizontal também se assemelham aos
modelos conceituais, e confirmam que as LIs no SB tém diversas caracteristicas de
mesoescala similares as que ocorrem em outros lugares do mundo.

Palavras-chave: Linhas de Instabilidade. Sul do Brasil. Climatologia sindtica. Tempo
severo. Simulagdo numeérica.
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SQUALL LINES IN SOUTHERN BRAZIL

ABSTRACT

This study presents a climatology of squall lines in Southern Brazil. The squall
lines are identified by radar imagery, and classified in severe or non-severe based
on wind-related damage reports or wind gusts of at least 80 km h~! measured by
surface stations. Based on the 500-hPa synoptic fields, the squall lines are grouped
in three synoptic types. CFS Reanalysis data are used to build composites of the
environments where severe and non-severe squall lines under each synoptic config-
uration type occur, and generate statistical distributions of severe thunderstorm
parameters. Two significantly severe squall lines were simulated using the WRF
model with convection-allowing configuration and 3 km of horizontal resolution.
Squall lines are more common during Spring, when the highest percentages of se-
vere squall lines are also observed. The majority of the squall lines occur during
late night and morning, but the percentages of severe squall lines are higher in the
afternoon. Squall lines that move faster have higher chance of being severe, mainly
if the squall-line speed exceeds 50 km h~!. The synoptic composites show low-level
warm advection and moisture flux convergence are present when squall lines occur
in Southern Brazil. The thermodynamic instability and DCAPE in the region are
higher in severe squall line cases of all synoptic types. The most recurrent synoptic
configuration when squall lines are observed is characterized by a midlevel trough
upstream of Southern Brazil, and the synoptic systems near the region are more
intense in severe cases of this type. When the midlevel trough is located west of
the Andes, the main differences in severe and non-severe squall line environments
are the thermodynamic instability and DCAPE. Squall lines occurring under strong
zonal midlevel flow have higher chances of being severe as stronger is the 1000—500-
hPa wind shear. The severe thunderstorm parameters with higher discriminatory
capacity of the squall lines severity are CAPE and DCAPE, and the wind shear in
cases of zonal midlevel flow. The 19 October 2014 squall line numerical simulation
showed that horizontal vorticity in the pre-squall line environment organized the
convective line. The formation of a meso-(-scale vortex and rear inflow jet descent
associated with a bow echo were the main causes of severe wind gusts in this case.
The 20 December 2014 squall line, on the other hand, was not associated with an
intense rear inflow jet, but the strong cold pool caused by the squall line precipi-
tation evaporative cooling and the formation of several meso-vy-scale vortices along
the convective line were responsible for the severe wind gusts. The mesohigh and
mesolow structures were very similar to conceptual models of asymmetric squall
lines. The distributions of buoyancy, pressure perturbation and horizontal vorticity
are also comparable to most conceptual models, and confirm that squall lines in
Southern Brazil are similar to squall lines in other parts of the world.

Keywords: Squall Lines. Southern Brazil. Synoptic climatology. Severe weather. Nu-
merical simulation.
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espessura é mostrada em amarelo como referéncia. . . . . . . .. ... ..

Anomalia padronizada de temperatura em 850 hPa (desvios padrao,
sombreado), PNMM [desvios padrao, contornos continuos (descontinuos)
para valores positivos (negativos) a cada 0,25 (—0,25) desvio padrao co-

megando em 0,5 (—0,5) desvio padraol, e vento meridional em 850 hPa

(desvios padrao, contornos verdes de —1,0, —1,25 e —1,5 desvios padrao). 86

Compostos (CFSR) de MUCAPE (J kg~', sombreado), w médio entre
900 e 700 hPa (contornos azuis a cada —1 x 107! Pa s~! comecando
em —2 x 107! Pa s71), e cisalhamento do vento entre 1000 e 500 hPa
(barbelas de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira
a5 m s e uma bandeira a 25 m s~ !; apenas barbelas com magnitude
maior que 10 m s~! sdo plotadas) para os casos dos tipos (a) T1, (b) T2
e (c¢) T3 severos, e tipos (d) T1, (e) T2 e (f) T3 nao severos. A altura do

terreno é mostrada a cada 500 m comegando em 1500 m (m, sombreado). 88

Compostos (CFSR) de DCAPE (J kg !, sombreado) e SBCAPE (con-
tornos azuis a cada 300 J kg~! comegando em 600 J kg~') para os casos
dos tipos (a) T1, (b) T2 e (c¢) T3 severos, e tipos (d) T1, (e) T2 e (f) T3

nao severos. A altura do terreno é mostrada a cada 500 m comecando

em 1500 m (m, sombreado). . . . . . ...
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4.25

4.26

4.27

4.28

4.29

4.30

4.31

Tendéncia de altura geopotencial em 500 hPa em 12 horas (m, sombre-
ado) entre (a) —24h e —12h e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (c)
—24h e —12h e (d) —12h e 00h dos compostos NSVR do tipo T1. Os
contornos pretos sao a altura geopotencial em 500 hPa nos horarios de
(a,c) —12h e (b,d) 00h. Campos gerados a partir do CFSR. . . . . . . .. 91
Tendéncia de altura geopotencial em 500 hPa em 12 horas (m, sombre-
ado) entre (a) —24h e —12h e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (c)
—24h e —12h e (d) —12h e 00h dos compostos NSVR do tipo T2. Os
contornos pretos sao a altura geopotencial em 500 hPa nos horarios de
(a,c) —12h e (b,d) 00h. Campos gerados a partir do CFSR. . . . . . . .. 92
Tendéncia de altura geopotencial em 500 hPa em 12 horas (m, sombre-
ado) entre (a) —24h e —12h e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (c)
—24h e —12h e (d) —12h e 00h dos compostos NSVR do tipo T3. Os
contornos pretos sao a altura geopotencial em 500 hPa nos horarios de
(a,c) —12h e (b,d) 00h. Campos gerados a partir do CFSR. . . . . . . .. 93
Tendéncia de PNMM em 12 horas (m, sombreado) entre (a) —24h e —12h
e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (c) —24h e —12h e (d) —12h e
00h dos compostos NSVR do tipo T1. Os contornos pretos sao a PNMM
nos horarios de (a,c) —12h e (b,d) 00h. Campos gerados a partir do CFSR. 95
Tendéncia de PNMM em 12 horas (m, sombreado) entre (a) —24h e —12h
e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (c) —24h e —12h e (d) —12h e
00h dos compostos NSVR do tipo T2. Os contornos pretos sao a PNMM
nos horérios de (a,c) —12h e (b,d) 00h. Campos gerados a partir do CFSR. 96
Tendéncia de PNMM em 12 horas (m, sombreado) entre (a) —24h e —12h
e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (¢) —24h e —12h e (d) —12h ¢
00h dos compostos NSVR do tipo T3. Os contornos pretos sao a PNMM
nos horarios de (a,c) —12h e (b,d) 00h. Campos gerados a partir do CFSR. 97
Tendéncia de MUCAPE em 12 horas (J kg~!, sombreado) entre (a) —24h
e —12h e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (¢) —24h e —12h e (d)
—12h e 00h dos compostos NSVR do tipo T1. Campos gerados a partir
do CFSR. . . . . . 99
Tendéncia de MUCAPE em 12 horas (J kg~', sombreado) entre (a) —24h
e —12h e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (¢) —24h e —12h e (d)
—12h e 00h dos compostos NSVR do tipo T2. Campos gerados a partir
do CFSR. . . . . . . 100
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4.32

4.33

4.34

4.35

4.36

4.37

4.38

Tendéncia de MUCAPE em 12 horas (J kg~', sombreado) entre (a) —24h
e —12h e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (¢) —24h e —12h e (d)
—12h e 00h dos compostos NSVR do tipo T3. Campos gerados a partir

do CFSR. . . . . .

Sondagens compostas dos casos SVR (vermelho) e NSVR (preto) do tipo
T1. As linhas continuas sao temperatura e as tracejadas sao T,. Sonda-

gens geradas a partir do CFSR utilizando o ponto no centro da area de

S s

Hodégrafas compostas dos casos SVR (vermelho) e NSVR (preto) do
tipo T1. Os circulos pretos indicam a velocidade do vento em m s~ 1. Os
niveis verticais ao longo da hodografa sao marcados com pontos coloridos

conforme a legenda. Hodografas geradas a partir do CFSR utilizando o

ponto no centro da area de 3° x 3°. . . . ... ...

Sondagens compostas dos casos SVR (vermelho) e NSVR (preto) do tipo
T2. As linhas continuas sdo temperatura e as tracejadas sao Ty. Sonda-

gens geradas a partir do CFSR utilizando o ponto no centro da area de

37X 3%

Hodégrafas compostas dos casos SVR (vermelho) e NSVR (preto) do
tipo T2. Os circulos pretos indicam a velocidade do vento em m s~ 1. Os
niveis verticais ao longo da hoddgrafa sao marcados com pontos coloridos

conforme a legenda. Hodografas geradas a partir do CFSR utilizando o

ponto no centro da darea de 3° x3°. . . . . .. ...

Sondagens compostas dos casos SVR (vermelho) e NSVR (preto) do tipo
T3. As linhas continuas sao temperatura e as tracejadas sao T,. Sonda-

gens geradas a partir do CFSR utilizando o ponto no centro da area de

37X 3%

Hodografas compostas dos casos SVR (vermelho) e NSVR (preto) do
tipo T3. Os circulos pretos indicam a velocidade do vento em m s~!. Os
niveis verticais ao longo da hodografa sao marcados com pontos coloridos

conforme a legenda. Hodégrafas geradas a partir do CFSR utilizando o

ponto no centro da darea de 3° x 3°. . . . .. ... ...
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4.39 Distribuigoes de (a) MUCAPE (J kg™'), (b) SBCAPE (J kg™ '), (c) CIN
(J kg™'), (d) DCAPE (J kg~'), (e) magnitude do cisalhamento do vento
entre 1000 e 850 hPa (m s7') e (f) magnitude do cisalhamento do vento
entre 1000 e 500 hPa (m s7') nos casos SVR (vermelho) e NSVR (preto)
para cada tipo utilizando o CFSR na area de 3° x 3°. Os graficos mostram
0 902 e 0 10° percentis (limites superior e inferior das linhas tracejadas,
respectivamente), o 752 e o 252 percentis (limites superior e inferior das

caixas, respectivamente) e a mediana (linha no interior das caixas).

5.1 Mapa com os municipios do RS e de SC afetados pela LI do dia
19/10/2014 (amarelo; inferido por radar) e municipios em que houve
relatos de danos e/ou rajada de vento medida de pelo menos 80 km h~*
associada a LI (vermelho). Os niimeros sao as rajadas de vento medidas
acima de 80 km h~! e causadas pela LI. . . . . . ... ... .. .. ...

5.2 Refletividade (dBZ) em 3 km de altura do radar de Santiago-RS as
(a) 0200 UTC, (b) 0300 UTC, (c) 0400 UTC, e (d) 0500 UTC do dia
19/10/2014. O circulo com um ponto no centro indica a localiza¢ao do
radar. . ..o

5.3 Velocidade radial (m s~') na elevagao de 0,5° e refletividade em 3 km de
altura (dBZ, contornos pretos de 40, 50 e 60 dBZ) do radar de Santiago-
RS as (a) 0200 UTC, (b) 0300 UTC, (c) 0400 UTC, e (d) 0500 UTC do
dia 19/10/2014. O circulo com um ponto no centro indica a localizacao

do radar. As setas azuis indicam a rotacao associada ao vortice meso-f3, e

111

a seta rosa indica o maximo de velocidade associado ao jato de retaguarda.118

5.4 Imagens do satélite GOES-13 no canal infravermelho, realgadas conforme
a escala de temperatura, as (a) 2100 UTC do dia 18, (b) 0000, (c¢) 0300
e (d) 0600 UTC do dia 19/10/2014. As frentes sindticas sao mostradas
com os simbolos usuais. . . . . ... Lo

5.5 Diagramas skewT-logp dos perfis verticais de (a) Uruguaiana-RS (SBUG)
¢ (b) Santa Maria-RS (SBSM) & 0000UTC do dia 19/10/2014. . . . . . .
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5.6

5.7

5.8

5.9

5.10

Mapa com as observagoes de superficie de 0000UTC do dia 19/10/2014.
O circulo vermelho mostra a localizagao da convecgao nesse horario

(Fig. 5.4b). Os ntmeros em vermelho mostram a temperatura em 2 m

(°C), em verde a Ty em 2 m (°C'), em preto a PNMM (hPa), e as barbelas

1 1

o vento em 10 m (m s~', meia barbela equivale a 2,5 m s~ uma barbela

! e uma bandeira a 25 m s71). As linhas de mesma T}

inteira a 5 m s~
(em verde) sao plotadas manualmente a cada 2°C. Areas em amarelo sao

caracterizadas por T; menor que 16°C', em verde entre 20 e 22°C' e em

rosa acima de 22°C'. O sombreado indica a orografia (m). . . . . . . . ..

Magnitude do vento em 250 hPa (m s~!, sombreado), PNMM (hPa,
contornos pretos) e espessura entre 1000 e 500 hPa (dam, contornos
coloridos) as (a) 1200 UTC do dia 18 e (b) 0000 UTC do dia 19/10/2014,
andlises do GFS/NCEP de 0,5° x 0,5°. A linha vermelha em (b) mostra

a localizagao aproximada da conveccao nesse horario. . . . . . . ... ..

Vorticidade relativa ciclonica (107° s~!, sombreado), altura geopotencial
(dam, contornos pretos a cada 3 dam), w [107 Pa s7!, contornos azuis
(movimento ascendente) a cada —5 x 107! Pa s™! comecando em —5
x 107! Pa s7! e vermelhos (movimento descendente) a cada 5 x 1071
Pa s7! comegando em 5 x 107! Pa s7!] e vento (barbelas de vento;

! uma barbela inteira a 5 m s~ e uma

meia barbela equivale a 2,5 m s~
bandeira a 25 m s~!) no nivel de 500 hPa as (a) 1200 UTC do dia 18 e

(b) 0000 UTC do dia 19/10/2014, anélises do GFS/NCEP de 0,5° x 0,5°.

124

A linha rosa em (b) mostra a localiza¢do aproximada da LI nesse horario. 126

0. (K, sombreado), altura geopotencial (dam, contornos pretos) e vento
(barbelas de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira
a5 m s~ ! e uma bandeira a 25 m s~1) no nivel de 850 hPa e convergéncia
do fluxo de umidade entre 1000 e 700 hPa (107* g kg~! s, contornos

1 571 comecando em 1 x 107 g kg~! s71)

brancos a cada 1 x 107* g kg~
as (a) 1200 UTC do dia 18 e (b) 0000 UTC do dia 19/10/2014, anélises

do GFS/NCEP de 0,5° x 0,5°. A linha rosa em (b) mostra a localizagao

aproximada da LI nesse horario. . . . . . . . ... ... ... ... ....

Refletividade simulada (dBZ) no dominio de 3 km as 0400 UTC do dia

19/10/2014 de simulagbes utilizando o esquema de microfisica de (a)

Morrison, (b) Thompson e (¢) WSM6. . . . . ... ... ... ... ...
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5.11

5.12

5.13

5.14

5.15

5.16

5.17

5.18

MUCAPE (J kg~!, sombreado), cisalhamento entre 1000 e 500 hPa (bar-

! uma barbela inteira a

belas de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~
5m s~' e uma bandeira a 25 m s7!) e refletividade simulada (contornos

pretos de 40, 50 e 60 dBZ) as (a) 0000 UTC e (b) 0600 UTC do dia

19/10/2014, dominiode 9 km. . . . . . . ..o

DCAPE (J kg, sombreado) e refletividade simulada (contornos pretos
de 40, 50 ¢ 60 dBZ) as (a) 0000 UTC e (b) 0600 UTC do dia 19/10,/2014,

dominiode 9 km. . . . . . ...

Indices Total-totals (°C', sombreado) e K (°C, contornos coloridos a cada
5°C' comegando em 25°C') & 0000 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 9

K. s,

(a) Acumulado do méaximo potencial de rajada de vento em 10 m (km
h=1) e (b) acumulado da maxima helicidade da corrente ascendente (m?
s?) entre 0000 e 0600 UTC do dia 19/10/2017, dominio de 3 km. Os

contornos pretos mostram a refletividade simulada maxima na coluna de

50 dBZ de hora em hora (ntmeros pretos, UTC). . . . . ... ... ...

Refletividade simulada (dBZ) as (a) 2300 UTC do dia 18 e (b) 0000 UTC

do dia 19/10/2014, dominio de 3 km. . . . . . . . . ... ... L.

Temperatura em 2 m (°C, sombreado), PNMM (hPa, contornos pretos
a cada 2 hPa) e vento em 10 m (m s~!, barbelas de vento; meia barbela

equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira a 5 m s~! e uma bandeira a 25

m s~!) as (a) 2300 UTC do dia 18 e (b) 0000 UTC do dia 19/10/2014,

dominio de 3 km. Os contornos brancos indicam as isotermas de 10, 20

e 30°C. . o,

Perturbacao de PNMM (hPa, sombreado) e PNMM (hPa, contornos
pretos a cada 2 hPa) as (a) 2300 UTC do dia 18 e (b) 0000 UTC do dia

19/10/2014, dominio de 3 km. . . . . . . ...

Perturbagao de temperatura em 2 m (°C, sombreado) e temperatura em
2 m (°C, contornos pretos a cada 2 °C') a 0000 UTC do dia 19/10,/2014,

dominio de 3 km. Os contornos brancos indicam as isotermas de 10, 20

e 30°C. .
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5.19 Vorticidade vertical (1072 s~!, sombreado), vorticidade horizontal (1073

s~1 vetores roxos com escala no canto de baixo e direito da figura) velo-

1 contornos vermelhos indicam movimento ascen-

1

cidade vertical (m s~

dente a cada 4 m s~ comecando em 4 m s~
1

, € contornos azuis indicam

movimento descendente a cada —2 m s~! comegando em —2 m s7!) e

vento relativo a LI (barbelas de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s™1,
uma barbela inteira a 5 m s~! e uma bandeira a 25 m s!; deslocamento
da LI estimado em 100 km h~! para leste) em 1000 m acima do solo as
2300 UTC do dia 18/10/2014, dominio de 3 km. . . . . . . . . . . .. ..
5.20 Mesmo que Fig. 5.19, mas em 1000 m de altura a 0100 UTC do dia
19/10/2014. . . . . . L
5.21 Mesmo que Fig. 5.19, mas em 3000 m de altura as 2300 UTC do dia
18/10/2014. . . . . . . L
5.22 Mesmo que Fig. 5.19, mas em 3000 m de altura a 0000 UTC do dia
19/10/2014. . . . . . o

5.23 Tendéncia de vorticidade vertical devido a inclinagao (1076 s72

2

, sombre-
ado) e devido ao espichamento (107¢ s72, contornos azuis para valores
negativos a cada —4 x 107% s72 comecando em —4 x 107% s72 e contornos

vermelhos para valores positivos a cada 4 x 1076 s72

comecando em 4
x 107% s72) em 1000 m acima do solo & 0000 UTC do dia 19/10/2014,
dominiode 3 km. . . . . ...

5.24 Mesmo que Fig. 5.23, mas em 3000 m de altura a 0000 UTC do dia
19/10/2014. . . . .

5.25 Refletividade simulada (dBZ) as (a) 0100 UTC e (b) 0200 UTC do dia
19/10/2014, dominio de 3 km. . . . . . . ..o

5.26 Gradiente horizontal de 6, [107* K m™!, ou K (10km)~!, sombreado] e
0. (contornos pretos a cada 10 K') no nivel vertical mais baixo do modelo
as 0200 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 3 km. . . . . . .. ... ..

5.27 Mesmo que Fig. 5.19, mas em 1000 m de altura a 0100 UTC do dia
19/10/2014. . . . . . o

5.28 Mesmo que Fig. 5.19, mas em 1000 m de altura as 0200 UTC do dia
19/10/2014. . . . . o o

5.29 Mesmo que Fig. 5.19, mas em 3000 m de altura a 0100 UTC do dia
19/10/2014. . . . . o oo

5.30 Mesmo que Fig. 5.19, mas em 3000 m de altura as 0200 UTC do dia
19/10/2014. . . . . o o

5.31 Mesmo que Fig. 5.23, mas em 1000 m de altura as 0200 UTC do dia
19/10/2014. . . . .
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5.32

5.33

5.34

5.35

5.36

5.37

5.38

5.39

5.40

5.41

Refletividade simulada (dBZ) as (a) 0300 UTC e (b) 0400 UTC do dia
19/10/2014, dominio de 3 km. . . . . . .. ..o 160
Perturbacao de PNMM (hPa, sombreado) e PNMM (hPa, contornos
pretos a cada 2 hPa) as 0300 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 3 km. 161
Perturbacao de temperatura em 2 m (°C', sombreado) e temperatura em
2 m (°C, contornos pretos a cada 2 °C') as (a) 0300 e (b) 0400 UTC
do dia 19/10/2014, dominio de 3 km. Os contornos brancos indicam as
isotermas de 10, 20 e 30°C. . . . . . . ..o 162
Gradiente horizontal de 6, [107* K m™!, ou K (10km)~!, sombreado] e
0. (contornos pretos a cada 10 K') no nivel vertical mais baixo do modelo
as 0400 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 3 km. . . . . . . .. .. .. 164
(a) Flutuabilidade em 1000 m de altura (m s2, sombreado) e altura da
piscina fria (m, contornos pretos a cada 500 m apenas em pontos com
flutuabilidade menor que —0,1 m s72), e (b) intensidade da piscina fria
(C; m s71, sombreado) e cisalhamento entre a superficie e o topo da

! contornos pretos a cada 5 m s~! apenas em

piscina fria (AU; m s~
pontos em que C' = 0, ou seja, fora da piscina fria) as 0300 UTC do dia
19/10/2014, dominio de 3 km. O topo da piscina fria médio utilizado

para calcular o cisalhamento nesse momento é 3500 m. A intensidade da

piscina fria (C') é calculada conforme Eq. 2.2. . . ... ... ... ... 166
Mesmo que Fig. 5.19, mas em 1000 m de altura as 0400 UTC do dia
19/10/2014. . . . . o o 167
Mesmo que Fig. 5.19, mas em 3000 m de altura as 0400 UTC do dia
19/10/2014. . . . . . oo 169
Mesmo que Fig. 5.23, mas em 1000 m de altura as 0400 UTC do dia
19/10/2014. . . . . o o 170
Mesmo que Fig. 5.23, mas em 3000 m de altura as 0400 UTC do dia
19/10/2014. . . . . 171
Vorticidade vertical (107° s7!) média na caixa de 0,5° x 0,5° em torno

do maximo de vorticidade ciclonica em 3 km de altura em funcao da
altura na camada de 1000 a 5000 m, dominio de 3 km. O eixo x mostra

os horarios UTC e o eixo y a altura acima do soloem m. . . . . . . . .. 173
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5.42 Secao vertical entre a superficie e 10 km de altura em 57°W (reta “AB”

na Fig. 5.14) de flutuabilidade (m s~2, sombreado), velocidade zonal do

vento (m s~!, contornos pretos; paralela ao plano da figura) e perturbacao

de pressao (hPa, contornos vermelhos para valores negativos e brancos

para valores positivos a cada 1 hPa) as (a) 0300, (b) 0330 e (¢) 0400 UTC

do dia 19/10/2014, dominio de 3 km. O “B” vermelho indica o minimo

de perturbagao de pressao (p'). O eixo y mostra a altura em km. . . . . . 175
5.43 Secao vertical entre a superficie e 15 km de altura em 30,3°S (reta “AB”

na Fig. 5.14) de refletividade (dBZ, sombreado), velocidade vertical (m

571, contornos pretos continuos para movimento ascendente a cada 4 m

1 1

s~ comegando em 4 m s, e contornos pretos tracejados para movi-

I comegando em —0,5 m s7') e

mento descendente a cada —0,5 m s~

isoterma de 0°C' (linha rosa) as 0400 UTC do dia 19/10/2014, dominio

de 3 km. O eixo y mostra a alturaem km. . . . . . . .. .. ... .. .. 176
5.44 (a) Refletividade simulada (dBZ) maxima na coluna as 0500 UTC do

dia 19/10/2014. (b) Mesmo que Fig. 5.19, mas em 3000 m de altura as

0500 UTC do dia 19/10/2014. O “V” nas figuras indica a localizagao do

vortice meso-f. . . ... 178
5.45 Perturbagao de temperatura em 2 m (°C, sombreado) e temperatura em

2 m (°C, contornos pretos a cada 2 °C') as 0500 UTC do dia 19/10/2014,

dominio de 3 km. Os contornos brancos indicam as isotermas de 10, 20

e 30°C. . . 179
5.46 Perturbacdo de PNMM (hPa, sombreado) e PNMM (hPa, contornos

pretos a cada 2 hPa) as 0500 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 3 km. 180

! sombreado) e cisalhamento entre

5.47 Intensidade da piscina fria (C; m s~
a superficie e o topo da piscina fria (AU; m s~!, contornos pretos a cada
5 m s~ apenas em pontos em que C' = 0, ou seja, fora da piscina fria)
as 0500 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 3 km. O topo da piscina
fria médio utilizado para calcular o cisalhamento neste momento é 3500
m. A intensidade da piscina fria (C') é calculada conforme Eq. 2.2. . . . . 182
5.48 Secao vertical entre a superficie e 10 km de altura em 57°W (reta “AB”
na Fig. 5.14) de flutuabilidade (m s~2, sombreado), velocidade zonal do
vento (m s~!, contornos pretos; paralela ao plano da figura) e perturbacao
de pressao (hPa, contornos vermelhos para valores negativos e brancos
para valores positivos a cada 1 hPa) as (a) 0500, (b) 0530 e (¢) 0600 UTC
do dia 19/10/2014, dominio de 3 km. O “B” vermelho indica o minimo

de perturbagao de pressao (p'). O eixo y mostra a altura em km. . . . . . 184
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5.49

5.50

5.51

5.52

5.53

5.54

5.55

Segao vertical entre a superficie e 15 km de altura em 30,3°S (reta “AB”
na Fig. 5.14) de refletividade (dBZ, sombreado), velocidade vertical (m

s~!, contornos pretos continuos para movimento ascendente a cada 4 m

1 1

s~ comegando em 4 m s, e contornos pretos tracejados para movi-

1

mento descendente a cada —0,5 m s~! comecando em —0,5 m s7') e

isoterma de 0°C' (linha rosa) as 0600 UTC do dia 19/10/2014, dominio

de 3 km. O eixo y mostra a alturaem km. . . . . . ... ... ... ...

Mapa com os municipios do RS afetados pela LI do dia 20/12/2014 (ama-
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1 1

m (m s~', meia barbela equivale a 2,5 m s~', uma barbela inteira a 5 m
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! uma barbela inteira a

belas de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~
5m s~' e uma bandeira a 25 m s7!) e refletividade simulada (contornos

pretos de 40, 50 e 60 dBZ) as (a) 1800 UTC do dia 20 e (b) 0000 UTC

do dia 21/12/2014, dominiode 9 km. . . . . . . . . ...

DCAPE (J kg!, sombreado) e refletividade simulada (contornos pretos
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O km. . o

(a) Acumulado do maximo potencial de rajada de vento em 10 m (km
h~') e (b) acumulado da maxima helicidade da corrente ascendente (m?
s72) entre 1800 UTC do dia 20/12/2014 e 0000 UTC do dia 21/12/2017,
dominio de 3 km. Os contornos pretos mostram a refletividade simulada
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contorno amarelo denota a area onde as rajadas de vento foram causadas

pela baixa de retaguarda. . . . . . ... o0

Refletividade simulada (dBZ) as (a) 1500 e (b) 1700 UTC do dia
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! uma barbela inteira a 5 m s~! e uma

barbela equivale a 2,5 m s~
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s~1 vetores roxos com escala no canto de baixo e direito da figura) velo-

1 contornos vermelhos indicam movimento ascen-

1

cidade vertical (m s~

dente a cada 4 m s~! comecando em 4 m s~!, e contornos azuis indicam

! comecando em —2 m s7!) e

1

)

movimento descendente a cada —2 m s~
vento relativo a LI (barbelas de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~
uma barbela inteira a 5 m s~! e uma bandeira a 25 m s!; deslocamento
da LI estimado em 10 km h~! para leste e 20 km h~! para norte) em
1000 m acima do solo as 1700 UTC do dia 20/12/2014, dominio de 3 km. 212
Tendéncia de vorticidade vertical devido & inclinagao (107% s72, sombre-
ado) e devido ao espichamento (107¢ s72, contornos azuis para valores
negativos a cada —4 x 107% s72 comecando em —4 x 107% s72 e contornos

2

vermelhos para valores positivos a cada 4 x 107% 572 comecando em 4

x 107% s72) em 1000 m acima do solo as 1700 UTC do dia 20/12/2014,

dominiode 3 km. . . . . ..o 213
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Temperatura em 2 m (°C, sombreado), PNMM (hPa, contornos pretos
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, uma barbela inteira a 5 m s~

m s~1) as 1900 UTC do dia 20/12/2014, dominio de 3 km. Os contornos

brancos indicam as isotermas de 10, 20 e 30°C'". “BR” indica a baixa de

equivale a 2,5 m s~

retaguarda. . . ... Lo 217

! sombreado) e cisalhamento entre a

Intensidade da piscina fria (C; m s~
superficie e o topo da piscina fria (AU; m s~!, contornos pretos a cada 5
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fria médio utilizado para calcular o cisalhamento neste momento ¢ 2000

m. A intensidade da piscina fria (C') é calculada conforme Eq. 2.2. . . . . 218
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5.77

5.78

5.79

5.80

Potencial de rajada de vento em 10 m (km h~!, sombreado) e vento
em 10 m (barbelas de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~!, uma
barbela inteira a 5 m s~ e uma bandeira a 25 m s~') as 2100 UTC do
dia 20/12/2014, dominio de 3 km. As setas rosas indicam os maximos de

rajada de vento associados a maximos de vorticidade ciclonica em 3000

m de altura (Fig. 5.76). . . . . . ... .

Mesmo que Fig. 5.69, mas em 1000 m de altura as 2100 UTC do dia

20/12/2014. « . . .

Secao vertical entre a superficie e 10 km de altura em 57°W (reta “AB” na
Fig. 5.64) de flutuabilidade (m s=2, sombreado), velocidade meridional do
vento (m s~!, contornos pretos; paralela ao plano da figura) e perturbagao
de pressao (hPa, contornos vermelhos para valores negativos e brancos
para valores positivos a cada 1 hPa) as 2100 UTC, dominio de 3 km. O

“B” vermelho indica o minimo de perturbagao de pressao (p'). O eixo y

mostra a altura em km. . . . . . ..

Secao vertical entre a superficie e 6 km de altura da componente da vor-
ticidade horizontal paralela a LI (perpendicular ao plano da figura; 1073

s~!, sombreado), velocidade vertical (m s~1, contornos azuis para movi-

1 1

mento ascendente a cada 4 m s~ comecando em 4 m s, e contornos

! comecando em

vermelhos para movimento descendente a cada —4 m s~
—4 m s~') e vento perpendicular & LI (paralelo ao plano da figura; m
s~!, contornos pretos a cada 5 m s7') em (a) 30,3°S no dia 19/10/2014 as
0400 UTC e em (b) 56°W no dia 20/12/2014 as 2100 UTC. As escalas de

cores sao inversas nas figuras para que as cores roxas indiquem rotacao

antihordria e laranjas horaria. O eixo y mostra a altura em km. . . . . .
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6.1

6.2

6.3

Modelo conceitual mostrando as principais diferencas entre os compos-
tos severos e nao severos de cada tipo sindtico: (a) T1 severos, (b) T2
severos, (c) T3 severos, (d) T1 ndo severos, (e) T2 nao severos, (f) T3
nao severos. “B” simboliza a localizagao do minimo de PNMM, o losango
laranja indica a localizagdo do minimo de vorticidade vertical ((r), as
advecgoes quente (“AQ”) e fria (“AF”) sdo mostradas em contornos com
cores quentes e frias, respectivamente, o JAN é mostrado em roxo, a area
hachurada mostra onde hd maior CAPE e/ou DCAPE em um composto
em comparacao com o oposto do mesmo tipo, a seta verde indica o esco-
amento quente/timido em baixos niveis e a azul o escoamento frio/seco
de sul, as linhas finas azuis e vermelhas indicam as frentes frias, quentes

ou estacionarias. O tamanho das fontes e os contornos internos indicam

sistemas mais intensos. O sombreado do mapa ¢ a orografia (m). . . . . .

Fluxograma conceitual mostrando as etapas do processo de previsao para
avaliar a ocorréncia de LI e o potencial de severidade. Os valores foram
subjetivamente definidos com base nos valores climatoldgicos gerados a
partir do CFSR, portanto devem ser usados apenas para referéncia.

Modelo conceitual mostrando as diferentes estruturas verticais das Lls
dos dias (a) 19/10/2014 e (b) 20/12/2014. B ¢ a flutuabilidade indicada
pelas cores quentes para B > 0 e cores frias para B < 0, p’ é a perturbacao
de pressao indicada em cores rosas para p’ < 0, a seta verde indica o
escoamento da retaguarda para a dianteira da LI (no caso de 19/10/2014
se refere ao jato de retaguarda), as linhas de corrente pretas a trajetoria
do influxo e da corrente ascendente, e as setas rosas o vetor vorticidade

horizontal no plano da figura (7)) e vorticidade vertical (¢). O sombreado

cinza indica a intensidade da precipitacao. . . . . . . ... ... ... ..
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CAPE

CFSR

CFU

CIN

CLP

DCAPE

HRRR

INMET

JAN

JBN

LI

MUCAPE

NCL

NCEP

NE

NSVR

PNMM

REDEMET

SB

LISTA DE ABREVIATURAS E SIGLAS

— Convective Available Potential Energy
(energia potencial convectiva disponivel)

— Climate Forecast System Reanalysis

— Convergéncia do fluxo de umidade

— Convective inhibition (inibi¢do a convecgao)

— Camada limite planetaria

— Downdraft CAPE (CAPE da corrente descendente)
— High-Resolution Rapid Refresh

— Instituto Nacional de Meteorologia

— Jato de altos niveis

— Jato de baixos niveis

— Linha de Instabilidade

— Most unstable CAPE
(CAPE da parcela mais instével do perfil)

— Nivel de conveccao livre

— National Centers for Environmental Prediction
— Nivel de equilibrio

— Nao severo

— Pressao ao nivel médio do mar

— Rede de Meteorologia do Comando da Aerondutica

— Sul do Brasil (area de estudo)
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SBCAPE - Surface-based CAPE
(CAPE da parcela em superficie)

SCM — Sistema convectivo de mesoescala

SVR — Severo

T1 — Tipo 1

T2 — Tipo 2

T3 — Tipo 3

TVVT — Taxa de variagao vertical da temperatura
WRF — Weather Research and Forecasting
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LISTA DE SIMBOLOS

Temperatura

Perturbacao de temperatura
Temperatura do ambiente
Temperatura do ponto de orvalho
Temperatura virtual
Temperatura em Kelvin

Pressao
Perturbacao de pressao

Temperatura potencial

Perturbacao de temperatura potencial
Temperatura potencial do ambiente
Temperatura potencial equivalente
Temperatura potencial do bulbo imido

Densidade
Perturbacao de densidade
Densidade do ambiente

Umidade especifica

Perturbacao de umidade especifica
Razao de mistura de hidrometeoros
Razao de mistura

Umidade relativa (%)

Vetor velocidade do vento

Vetor movimento da tempestade /LI

Componente zonal do vento

Componente meridional do vento

Componente vertical do vento

Velocidade vertical em unidades de pressao por tempo

Vetor vorticidade

Vetor vorticidade horizontal

Componente vertical da vorticidade ou vorticidade relativa
Minimo de vorticidade vertical relativa

Componente da vorticidade horizontal no eixo x
Componente da vorticidade horizontal no eixo y
Vorticidade vertical planetaria
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Vvl()m
Vi

V;ajada
R

H

Herp
H

parcela
B

C

AU

Constantes:

g
Cpd

L
R,

Velocidade do vento em 10 m

Velocidade do vento em uma altura H

Velocidade estimada da rajada de vento em 10 m
Fator peso no célculo da rajada de vento em 10 m

Altura
Altura da camada limite planetaria
Altura da parcela com menor 6,

Flutuabilidade
Intensidade da piscina fria
Cisalhamento ambiental entre a superficie e a altura da piscina fria

Aceleracio da gravidade (= 9,81 m s72)

Calor especifico do ar seco a pressao constante (~ 1004 J kgt K1)
Calor latente (=~ 2,555 x 10° J kg™!)

Constante dos gases para o vapor d’dgua (~ 461 J kg~! K1)
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1 INTRODUCAO

As Linhas de Instabilidade (LIs) sdo formadas por conjuntos de tempestades orga-
nizadas em linha com dimensao da ordem de 10? km e duracdo da ordem de 1 h
[meso-3; Orlanski (1975)]. A linha de tempestades convectivas esta frequentemente
acompanhada de uma drea de precipitagdo estratiforme (HOUZE, 2004), normal-
mente na sua retaguarda. LIs ocorrem tanto nos trépicos quanto nos extratrépicos,
e sao alguns dos sistemas precipitantes mais frequentes na atmosfera (BLUESTEIN;
JAIN, 1985; PARKER; JOHNSON, 2000; HOUZE, 2004). Esses sistemas sao reconhe-
cidos por causar chuva forte, intensas rajadas de vento em superficie (NEWTON,
1950; PARKER; JOHNSON, 2000), além de queda de granizo e eventualmente tor-
nados [e.g., Wheatley e Trapp (2008)]. Um levantamento sobre desastres naturais
no Brasil (CEPED/UFSC, 2012) mostrou que vendavais sdo a causa de 5 a 15% das
ocorréncias no Sul o Brasil. Esses valores sao significativos quando se leva em con-
sideracao que os prejuizos anuais devidos a fendmenos meteorolégicos no Sul do
Brasil sdo da ordem centenas de milhoes de reais (CEPED/UFSC, 2012). Nesse con-
texto, o presente estudo tem como foco as LIs extratropicais que ocorrem no Sul
do Brasil (SB) e sua relacao com ocorréncias de rajadas de vento severas. As Lls
no Sul do Brasil tém caracteristicas distintas das LIs tropicais [e.g., Cohen et al.
(1995), Alcantara et al. (2011)], e recebem pouca aten¢ao da comunidade meteo-
rolégica, o que acarreta, entre outros fatores, em escasso conhecimento cientifico e

baixa previsibilidade desses sistemas.

Nas tultimas décadas, diversos estudos evidenciaram que o SB é uma das regioes no
mundo onde mais ocorrem tempestades severas [e.g., Zipser et al. (2006), Romats-
chke e Houze (2010), Rasmussen e Houze (2011), Albrecht et al. (2016), Nascimento
et al. (2016), Ribeiro e Bosart (2018)]. Os resultados obtidos por Rasmussen e Houze
(2011), indicam que um grande percentual dos Sistemas Convectivos de Mesoescala
(SCMs) ocorridos na Bacia do Prata se forma a oeste do SB, quando ainda sao ca-
racterizados por tempestades discretas (isto é, que ndo interagem entre si), e depois
se propagam para leste em dire¢ao ao SB com édrea (medida por satélite) e organiza-
¢ao maiores. Dessa forma, o SB é atingido por SCMs com areas maiores que os que
ocorrem na metade oeste da Bacia do Prata. Esse resultado permite inferir que as

LIs, que sao SCMs organizados e com uma grande area, sao relativamente comuns
no SB.

A maior parte dos estudos sobre LIs tém foco nos extratropicos do Hemisfério Norte
le.g., Bluestein e Jain (1985), Smull e Houze (1987), Schmidt e Cotton (1990), Houze



et al. (1990)], sendo conhecidos os ambientes sinéticos favoraveis a formagao des-
ses sistemas. As LIs comumente ocorrem em associagao a frentes frias (BLUESTEIN;
JAIN, 1985), onde hé convergéncia do vento em baixos niveis, movimento ascendente
em escala sinética associado a um cavado em altos niveis, e cisalhamento do vento
paralelo a frente fria, o que favorece a interacdo entre as tempestades e a organiza-
¢ao do SCM em forma de LI. Em outros casos, a LI se forma a partir da interagao
das piscinas frias causadas por diversas tempestades (WEISMAN, 1992; HOUZE et al.,
1990; HOUZE, 2004), sem estar necessariamente associadas a um sistema de escala
sindtica. A piscina fria é uma massa de ar, em mesoescala, resfriada principalmente
pela evaporacao da precipitacao, e promove o levantamento de ar em sua dianteira
responsavel pela organizacao da conveccao em forma de linha. Portanto, ambien-
tes que favorecem a formacao de intensas piscinas frias também sao favoraveis a
ocorréncia de LIs (ROTUNNO et al., 1988; WEISMAN, 1992). No SB, contudo, nao
ha estudos sobre o ambiente sindtico e de mesoescala associado a LIs a partir de
um grande numero de casos. A maioria dos estudos exploram sistemas ou comple-
xo0s convectivos de mesoescala (ANABOR et al., 2008; SALIO et al., 2007; MACHADO
et al.,, 1998), sem distinguir entre LIs e outros modos convectivos nao lineares. Os
estudos sobre LI nessa regido restringem-se a estudos de casos (ABDOULAEV et al.,
2000; KNEIB, 2006; RIBEIRO; NUNES, 2011; FERREIRA; NASCIMENTO, 2016a). Com
a crescente demanda por previsdes de eventos severos, é fundamental desenvolver
estudos dos ambientes em que se formam as LIs no SB, assim como identificar as

caracteristicas que favorecem sua severidade.

A organizagdao de mesoescala das LIs também é um importante fator na evolugao
e severidade dos sistemas. As LIs podem ser divididas em duas partes principais
conforme o padrao de refletividade medida por radar: uma convectiva (daqui para
frente chamada “linha convectiva”), caracterizada por tempestades com alta refle-
tividade e intensas correntes verticais, organizadas em linha, e uma estratiforme,
onde a refletividade é moderada e o movimento vertical é associado a correntes de
mesoescala, relativamente menos intensas que as convectivas mas que agem sobre
uma drea maior (HOUZE, 2004). A configuragdo de LI mais comum, e que esta fre-
quentemente associada a tempo severo, ocorre quando a area estratiforme se localiza
atrds da linha convectiva (PARKER; JOHNSON, 2000). Essa configuracao favorece a
formacao de um jato de retaguarda, que é um maximo de vento em torno de 3 km de
altura direcionado de tras para a frente da LI relativo a linha convectiva (WEISMAN,
1992). O jato de retaguarda ocorre porque ha aquecimento na alta troposfera atrés
a linha convectiva e resfriamento associado a piscina fria, formando um minimo de

pressao na média troposfera. Detalhes sobre a organizacao das LIs sdao mostrados



no Cap. 2.

O padréao classico de pressao ao nivel médio do mar (PNMM) observado é de um
centro de baixa PNMM a frente da LI (mesobaixa) e um centro de alta pressao (me-
soalta) atrds da linha convectiva da LI (NEWTON, 1950; HAERTEL; JOHNSON, 2000;
HOUZE, 2004). As rajadas de vento ocorrem devido a passagem da linha convectiva
da LI, pois nessa regiao da LI ha intenso gradiente de pressao entre a mesoalta e
a mesobaixa, e portanto o ar se move rapidamente da mesoalta para a mesobaixa.
Haertel e Johnson (2000) evidenciaram que o padrao de mesobaixa e mesoalta pode
nao ser simétrico. Casos em que a LI estd associada a um vértice de escala meso-
B (da ordem de 10? km) na média troposfera, a mesoalta em superficie tende a
se localizar mais préxima do vortice que a mesobaixa, e a LI apresenta uma linha

convectiva mais intensa préoximo do mesovortice.

A estrutura de mesoescala das LIs, como o jato de retaguarda, a piscina fria e o pa-
drao de pressao em superficie, foi pouco estudada no Brasil. Abdoulaev e Lenskaia
(1998) e Figueiredo et al. (2016) analisaram as caracteristicas de mesoescala de al-
guns casos de LI no SB, mas sem uma avaliagao profunda dos mecanismos fisicos que
levaram a determinada configuracdo, assim como sua evolugao temporal, e dos as-
pectos que determinaram a severidade da LI. Estudos da organizacao de mesoescala
das LIs sao necessarios para entender quais processos estao envolvidos na ocorrén-
cia de intensas rajadas de vento, o que auxilia na previsao imediata dessas rajadas
(de poucos minutos a algumas horas de antecedéncia). Os processos de mesoescala
também influenciam a velocidade e diregdo de movimento das LIs (CORFIDI, 2003;
CONIGLIO et al., 2010). O presente trabalho pretende analisar as caracteristicas de
mesoescala associados a alguns casos de LI ocorridos no SB, e assim responder a

algumas questoes cientificas que auxiliarao a previsao imediata desses sistemas.

Este trabalho pretende preencher as lacunas cientificas acima expostas realizando
um estudo climatolégico e do ambiente atmosférico que favorece a ocorréncia de Lls
no SB a partir de uma grande amostra de casos. Os processos de mesoescala que
ocorrem nas LIs serdo analisados com o uso de simulagoes numéricas com convecgao
explicita (sem parametrizagdo de convecgdo), possibilitando o maior entendimento

das LIs no SB e auxiliando na melhoria das previsoes e alertas.
1.1 Hipoteses

Este estudo parte de algumas hipdteses que foram levantadas com base em pesquisas

anteriores e no conhecimento fisico e dinamico dos sistemas que atuam no SB.



Hipotese 1: Lls sao frequentes no SB dada a frequéncia com que SCMs ocorrem na
regiao, conforme mostrado por outros autores (MACHADO et al., 1998; RASMUSSEN;
HOUZE, 2011; ANABOR et al., 2008);

Hipotese 2: A ocorréncia e a severidade das LIs no SB sao condicionadas pelo

ambiente sinético e de mesoescala em que se formam;

Hipdtese 3: As rajadas de vento mais intensas associadas a LIs no SB ocorrem devido
a processos de mesoescala como a descida do jato de retaguarda e a formacao de

mesovortices.
1.2 Objetivos

O principal objetivo deste trabalho é estudar as caracteristicas climatolégicas das
LIs no SB, incluindo as condigoes sinoticas associadas a formagao e severidade das
LIs, assim como os processos de mesoescala relacionados a formacao, intensificagao

e dissipagao desses sistemas.

Objetivos especificos:

e Identificar os parametros dinamicos e termodinamicos que melhor discri-

minam ambientes favoraveis a LIs severas e LIs ndo severas;

e Analisar os ambientes sindticos e processos de mesoescala associados a dois

casos de LlIs severas que tiveram alto impacto social e econémico;

e Avaliar a capacidade de modelos atmosféricos nao hidrostaticos com con-

veccao explicita de simular LIs no SB;

e Aumentar a previsibilidade operacional de LIs severas.

1.3 Estrutura do texto

Este trabalho esta organizado na seguinte estrutura: o Cap. 2 mostra uma revisao
bibliografica dos principais trabalhos que servem de suporte para o presente estudo;
o Cap. 3 apresenta a metodologia e os dados utilizados na pesquisa; o Cap. 4 mostra
os resultados da climatologia e configuragoes sinéticas, e o Cap. 5 os resultados dos
estudos de caso e simulagoes numéricas; e o Cap. 6 é composto pelas conclusoes
do presente estudo e discussao das hipdteses que motivaram a pesquisa, além de

sugestoes para trabalhos futuros.



2 REVISAO BIBLIOGRAFICA

As LIs sao tecnicamente definidas como uma linha de tempestades com forte gradi-
ente de refletividade medida por radar em sua vanguarda (daqui para frente linha
convectiva), geralmente seguida por uma area de menor refletividade, ou drea estrati-
forme [Fig. 2.1; Newton (1950)]. LIs sdo um tipo particular de sistema convectivo de
mesoescala (SCM), portanto tém caracteristicas usualmente observadas em outros
SCMs (HOUZE, 2004). De maneira geral, os SCMs apresentam uma érea convectiva e
uma area estratiforme, mas apenas aqueles cuja vanguarda é organizada linearmente

(linha convectiva) sao caracterizados como LIs (HOUZE, 2004).

Figura 2.1 - Refletividade (dBZ) em 3000 m de altura do radar de Santiago-RS mostrando
uma LI no dia 20/12/2014 as 1946 UTC. O radar localiza-se no ponto cinza
no centro da imagem.
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2.1 Estrutura observacional das Linhas de Instabilidade

Bluestein e Jain (1985) analisaram imagens de radar de LIs no centro dos Esta-
dos Unidos e classificaram-nas de acordo com quatro tipos de formagao (Fig. 2.2). O

maior nimero de LIs é do tipo broken line, as quais comecam como células convecti-



vas alinhadas formadas ao mesmo tempo. Novas células convectivas formam-se entre
as células antigas. O outro tipo muito comum foi chamado back building, quando
novas células convectivas formam-se corrente acima das mais antigas. As LIs do
tipo broken line ocorrem preferencialmente em ambientes pré-frontais com pouco
cisalhamento vertical do vento (daqui para frente o termo cisalhamento, quando
nao especificado, trata-se da diferenca do vento horizontal entre dois niveis), en-
quanto que as back building acontecem associadas a superficies frontais ou linhas

de convergéncia, onde o cisalhamento vertical é intenso.

Figura 2.2 - Formatos de LI observadas nas planicies do centro dos Estados Unidos.
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Fonte: Bluestein e Jain (1985)

Parker e Johnson (2000) classificaram as LIs em trés tipos em funcao do posiciona-
mento da area estratiforme: a frente da linha convectiva (leading stratiform), atras
da linha convectiva (trailing stratiform) ou paralela a linha convectiva (parallel
stratiform) (Fig. 2.3). O tipo mais comum ¢é de uma linha convectiva seguida pela
area estratiforme, ou trailing stratiform, que ocorreu em 60% dos casos. Os com-

postos de vento relativo a LI mostraram que o maior cisalhamento em baixos niveis



ocorre nos casos parallel stratiform, porém apenas no caso trailing stratiform
ha transporte de hidrometeoros para tras da linha convectiva e recirculacao, o que
explicaria seu maior tempo de vida médio. O tipo trailing stratiform geralmente
se orienta de acordo com alguma linha de convergéncia (frentes sindticas ou frentes
de rajada), enquanto que os outros formatos tém orientagao randémica. Além disso,
a maior parte formou-se na entrada equatorial do jato de altos niveis (JAN), e 61%

tiveram suporte do jato de baixos niveis (JBN).

Figura 2.3 - Tipos de LI classificados por Parker e Johnson (2000). Os perfis verticais de
vento médio paralelo a LI (notagao vetorial perpendicular ao plano da figura)
e perpendicular & LI (vetores) em quatro camadas (0 a 1 km,2a 4 km, 5 a 8
km e 9 a 10 km) sdo mostrados a direita para cada tipo. As dreas sombreadas
representam a intensidade da precipitagdo observada em superficie.
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Fonte: Parker e Johnson (2000)

Um dos primeiros aspectos observados em LIs foi a ocorréncia de maximos e minimos
relativos de pressao associados a sua passagem. Esse registro é antigo porque apenas

com um baroémetro é possivel distinguir os niicleos de pressao alta e baixa (mesoalta



e mesobaixa, respectivamente). No ano de 1950, Tepper (1950) ja recomendava que o
nome desse aumento repentino na pressao apos a passagem da linha de tempestades

fosse chamado linha de salto da pressdo (pressure jump line).

A Fig. 2.4 mostra um esquema das mesobaixas e mesoalta em LIs simétricas e as-
simétricas (LOEHRER; JOHNSON, 1995) para o Hemisfério Norte. A mesoalta logo
atras da area convectiva é formada pelo resfriamento do ar devido a evaporagao,
derretimento e/ou sublimagao de hidrometeoros e o peso da precipitagdo na coluna
atmosférica. No setor estratiforme o resfriamento em superficie é mais intenso e/ou
prolongado, portanto a mesoalta tende a se localizar neste setor, principalmente no
caso assimétrico (Fig. 2.4b). A formacao da mesobaixa atras da area estratiforme é
mais complicada, e ndo existe um consenso quanto aos processos envolvidos. Miller
e Betts (1977) atribuem a mesobaixa ao aquecimento em superficie causado por
subsidéncia ou um minimo relativo de levantamento, que seria forcado pelo ar frio
que se espalha atras da linha de instabilidade. Outros estudos sugerem que a sub-
sidéncia seria formada por ondas de gravidade (SCHMIDT; COTTON, 1990) e pelo
resfriamento latente (ZHANG; GAO, 1989). As LlIs associadas a grandes oscilagoes de
pressao sao geralmente responsaveis por tempo severo, principalmente ventos fortes
em superficie devido a uma intensa mesoalta (HAERTEL; JOHNSON, 2000; LOEHRER;
JOHNSON, 1995; EVANS et al., 2014). Gaffin (1999) estudou uma baixa de retaguarda
que causou rajadas de vento severas nos Estados Unidos, que indica que essa baixa é
uma importante parte das LIs. Além disso, a previsao de rajadas de vento causadas

pela baixa de retaguarda é um desafio operacional.

Um corte vertical de uma LI classica pode ser visto no trabalho de Houze
(1989)(Fig. 2.5). O escoamento em baixos niveis relativo a LI move-se em dire-
¢do a linha convectiva a frente da LI, sobe na corrente ascendente, e se direciona
para a traseira da LI na média e alta troposfera. Parte do influxo em baixos niveis
sobe até a troposfera superior e diverge. No interior a LI, ha escoamento de tras
para frente associado a subsidéncia, e o ar desce da média troposfera até a piscina
fria. Conforme o sistema avanga (para a direita na Fig. 2.5), novas células vao sendo
geradas e tomando o lugar das células antigas na linha convectiva. A banda bri-
lhante é observada atras da linha convectiva sobre a piscina fria, e é formada pelo
derretimento dos hidrometeoros ao atravessarem a isoterma de 0°C' em seu movi-
mento para baixo. Em superficie, nota-se o padrao de pressao mostrado na Fig. 2.4,
com a mesobaixa a frente da LI, a mesoalta associada a piscina fria, e a baixa de
retaguarda na traseira do sistema. Na média troposfera, ha baixa pressao na linha

convectiva e préximo da banda brilhante, o que induz o escoamento da retaguarda



Figura 2.4 - Modelo conceitual de LI (a) simétrica e (b) assimétrica com as respectivas me-
soaltas e mesobaixas para o Hemisfério Norte. As dreas sombreadas indicam
alta refletividade de radar em baixos niveis. As linhas continuas indicam a
anomalia de PNMM e as setas pequenas o vento em superficie. A seta grande
indica a dire¢ao de movimento da LI.
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Fonte: Loehrer e Johnson (1995)

para a dianteira da LI e o jato de retaguarda, conforme mostrado adiante.

2.2 Ambientes sinéticos favoraveis a formacao de Linhas de Instabili-
dade

Uma LI tem potencial para causar multiplos registros de tempo severo, e por isso
os ambientes sinéticos que favorecem a formagao e severidade desses sistemas foram
amplamente estudados no Hemisfério Norte [e.g., Bentley e Mote (1998), Evans e
Doswell (2001), Coniglio et al. (2010), Coniglio et al. (2012), Thompson et al. (2012),
Evans et al. (2014), Guastini e Bosart (2016)]. O principal fendmeno de tempo severo
associado a LI é vento forte em superficie, os quais ocorrem em linha reta (straight-
line winds), devido a passagem da frente de rajada, e diferem dos ventos rotativos
associados a tornados. Além disso, as LIs podem gerar tornados embebidos na linha

convectiva, precipitacdo de granizo e chuva forte.

Quando uma vasta area ¢é atingida por fortes ventos, o evento é chamado
derecho (JOHNS; HIRT, 1987). Para ser classificado como derecho, o conjunto de

tempestades deve causar danos estruturais devido ao vento em uma area com com-



Figura 2.5 - Corte vertical de uma LI classica. As setas indicam o escoamento. As areas
sombreadas indicam grande concentracdo de hidrometeoros. As letras A e B

indicam alta e baixa pressdo, respectivamente.
~ Topo da nuwvem

=
~— Eco do radar
#—Nova célula
:' — 0 —= Movimento

.
. \ do sistema
L) —
B

v fat
Chuva forte | Célula | | Célulk .
estratiforme ' antiga-’ L madura Frente de rajada
Chuva estratiforme Chuva forte
convectiva

Fonte: Houze (1989)

primento de pelo menos 400 km, com registros de rajadas de mais de 25,8 m s+

em alguns pontos (JOHNS; HIRT, 1987). Os registros ainda devem ocorrer em um
intervalo de pelo menos 6 horas. Os sistemas que causam derechos sao geralmente
muito rapidos e apresentam formato linear, como LIs e ecos de arco (CONIGLIO et
al., 2010; CONIGLIO et al., 2012; EVANS et al., 2014; CORFIDI et al., 2016).

Nesse contexto, se apresenta a seguir uma revisao de ambientes favoraveis a Lls e
derechos, uma vez que esses ambientes se assemelham aos obsevados no SB (NASCI-
MENTO, 2005; RIBEIRO; BOSART, 2018). Um dos poucos estudos sobre derechos na
América do Sul foi realizado por Figueiredo et al. (2016). Esse estudo serd abordado

na discussao de um estudo de caso, pois é o mesmo analisado por esses autores.

Diversos autores, ao classificar os ambientes de grande escala associados a LlIs, divi-
diram as configuracdes em ambientes de intensa forcante e de fraca forcante sinética
le.g., Johns e Hirt (1987), Evans e Doswell (2001), Guastini e Bosart (2016)], que
deve ser interpretado como a intensidade do levantamento em escala sinética. Am-
bientes com intensa for¢cante sao caracterizados pela presenca de um cavado em
médios e altos niveis da troposfera corrente acima da LI (JOHNS; HIRT, 1987). O
cavado causa adveccao diferencial de vorticidade ciclonica, e estd geralmente asso-
ciado a frentes sindticas em superficie, as quais servem de foco para a iniciacao da
conveccao. Em ambientes com fraca forcante, ndo é evidente a acdo de um sistema
de escala sindtica associado a levantamento (GUASTINT; BOSART, 2016), e a LI se

forma principalmente devido a instabilidade termodinamica.
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Johns e Hirt (1987) definiram os derechos em progressivos e seriais. Os progressivos
ocorrem em torno de uma zona frontal estacionaria e sob escoamento zonal na média
troposfera, ou seja, com forcante fraca. Derechos seriais ocorrem corrente abaixo de
um cavado em médios niveis, com intensa forcante. Entre os ingredientes necesséarios
para que ocorra uma LI severa, Johns e Hirt (1987) indicam que o CAPE deve ter

1

valores acima de 3000 J kg™, e o cisalhamento entre a superficie e 700 hPa deve

ser de pelo menos 15 m s~ 1.

Evans e Doswell (2001) analisaram os ambientes em que se formaram Lls severas
utilizando sondagens proximas, distantes nao mais que 167 km de distancia e lan-
cadas até 2 horas antes da passagem da LI. Nos casos severos, o vento em relacao
ao sistema é mais intenso em baixos niveis, principalmente em ambientes com fraca
forcante. A variavel que melhor se relaciona com a severidade é a intensidade do
vento médio na troposfera. Quanto mais intenso o vento médio, maior a energia
cinética na troposfera e maior a chance de ocorréncia de rajadas de vento intensas
em superficie. Os pardmetros CAPE e cisalhamento em baixos niveis, apesar de in-
dicar a ocorréncia de LI, mostraram-se pouco discriminantes da severidade da LI.
Esse resultado é sustentado por outras pesquisas utilizando séries de parametros de
tempo severo [e.g., Thompson et al. (2012)], e evidencia que a atmosfera apresenta
uma organizacao complexa, o que dificulta a discriminacao do tempo severo a partir

de um 1nico parametro.

Thompson et al. (2012) comparam eventos de LI severas com supercélulas tornddicas
utilizando sondagens proximas, porém com dados de reandalise. Os autores também
mostram que os parametros em ambientes severos e nao severos se sobrepdem: para
um mesmo valor de certo parametro, é registrado tempo severo em um caso e em
outro nao, mesmo utilizando parametros compostos. Estudos como o de Thompson

et al. (2012) mostram a dificuldade de prever a ocorréncia de tempo severo.

Outra grande dificuldade encontrada na previsao de eventos severos é determinar o
modo convectivo que ird prevalecer quando a convecgao atingir o estdgio maduro.
A ocorréncia de LIs é condicionada a uma interacao entre diversas tempestades,
as quais causam precipitacao e resfriam o ar em baixos niveis (NEWTON, 1950). A
fronteira entre o ar ambiental e a camada de ar resfriado é onde a convecgao se
organiza em forma de linha. Em outras circunstancias, é possivel que as tempesta-
des nédo interajam e mantenham-se discretas (isoladas) durante todo o seu ciclo de
vida. Tornados e granizo sdo mais frequentemente causados por tempestades dis-

cretas [principalmente supercélulas; Thompson et al. (2012), Smith et al. (2012)],
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enquanto que ventos fortes em superficie sao favorecidos quando o sistema tem ca-
rater linear (WEISMAN et al., 2013). Portanto, além dos pardmetros de tempo severo,
¢é preciso levar em consideragao como a convecgao vai evoluir para determinar qual

o evento de tempo severo é mais provavel e o grau de severidade.

De acordo com Dial et al. (2010), o modo convectivo pode ser previsto com algu-
mas horas de antecedéncia se for observada a orientacdo do cisalhamento do vento
na camada da nuvem em relacdo a superficie onde a conveccao inicia (Fig. 2.6). A
Fig. 2.6 mostra o caso em que ha uma grande componente do cisalhamento perpen-
dicular a frente fria, e as tempestades interagem entre si através das piscinas frias e
da bigorna, formando uma LI. No caso de cisalhamento perpendicular a superficie
frontal ou linha seca (dry line), as piscinas frias e bigornas das diversas tempestades

nao interagem, e as células se mantém discretas (isoladas).

Figura 2.6 - Caso de convecgao (a) com cisalhamento do vento paralelo a superficie fron-
tal e (b) com cisalhamento perpendicular a superficie. As dreas sombreadas
indicam precipitagdo, as linhas tracejadas indicam a piscina fria e as areas
com tracos indicam onde nova convecgao é esperada.

Fonte: Dial et al. (2010)

Klemp (1987) utiliza as equagoes da dindmica de tempestades para mostrar como a
tempestade adquire rotagao se ocorrer em um ambiente em que o vetor cisalhamento

do vento gira com a altura (hoddgrafa curvada). Esse tipo de perfil é comum quando
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o escoamento em baixos niveis é em direcdo aos polos e o escoamento na média
troposfera é de oeste, fato recorrente na América do Sul e do Norte (NASCIMENTO,
2005). Contudo, em situagdes de linhas de instabilidade, é mais comum encontrar
um perfil de vento sem giro significativo com a altura [hoddgrafa linear; Thompson
et al. (2012)]. Uma hoddégrafa linear facilita a interagao entre as tempestades (DIAL
et al., 2010). Também é importante considerar o movimento das tempestades, pois
mesmo hoddgrafas lineares podem apresentar giro do vento quando se diminui do

perfil de vento do vetor movimento da tempestade.

Os SCMs podem também ser classificados conforme seu movimento: SCMs que se
movem a favor do vento médio na camada da nuvem (downwind-propagating) e
SCMs que tém movimento contra o vento em baixos niveis [upwind-propagating; Co-
niglio et al. (2010)]. Corfidi (2003) apresentam uma técnica para estimar o movi-
mento dos SCMs (Fig. 2.7). SCMs com propagagao contra o vento em baixos niveis
tém deslocamento aproximado pelo vetor vento médio menos o vetor do JBN. Os
SCMs com deslocamento a favor do vento tém movimento aproximado pela soma
do vetor movimento de SCMs com deslocamento contra o vento mais o vetor vento
médio. Essa técnica explica porque os SCMs com deslocamento a favor do vento
médio podem se deslocar mais rapido que o vento médio: hd uma componente do
movimento que é a propagacao, ou seja, a formacgao de novas células, e que se soma
ao vento médio (advectivo). O estudo de Anabor et al. (2008) foi o primeiro a ana-
lisar SCMs com deslocamento contra o JBN na América do Sul (Fig. 2.8), e serd

explorado na proxima se¢ao.
2.3 Sistemas convectivos de mesoescala no sul do Brasil

Uma vez que as LIs sdo um tipo particular de SCM, esta secao abordara estudos
sobre SCMs de maneira geral, com foco no SB e imediacoes. E possivel assumir
que os padroes e sistemas sinéticos relacionados com a ocorréncia de SCMs sejam
similares aos que ocorrem em ambientes favoraveis a Lls, portanto pesquisas sobre

SCMs servem de base para pesquisas sobre Lls.

Zipser et al. (2006) e Rasmussen e Houze (2011) evidenciaram que a Bacia do Prata
(na qual boa parte do SB esta inserido) é um dos locais do mundo com convecgao
mais severa de acordo com as assinaturas medidas pelo satélite TRMM. Os SCMs
geralmente formam-se no norte da Argentina e sul do Paraguai associados a con-
veccao profunda, e movem-se para leste em direcdo ao SB, onde sdao caracterizados
por convecgao menos profunda e maior area. Machado et al. (1998) mostraram que

70% dos SCMs que atingem o SB movem-se para leste/sudeste, enquanto que 30%

13



Figura 2.7 - Movimento estimado de SCMs com deslocamento contra o escoamento em
baixos niveis (upwind; vetores de cima) e a favor do vento médio (downwind,
vetores de baixo).
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Fonte: Corfidi (2003)

movem-se para norte/nordeste.

O SB é frequentemente atingido por SCMs, principalmente no verao. Siqueira et
al. (2005) mostraram que boa parte da formacao de SCMs no SB é causada pelo
avanco de sistemas frontais, os quais estao associados a forte convergéncia de massa
em baixos niveis. Além disso, os SCMs formados na Bacia do Prata sao altamente
influenciados pelo JBN da América do Sul (SALIO et al., 2007), uma corrente de
vento com um maximo em baixos niveis e um ciclo diurno bem definido. O JBN
transporta ar quente e imido da Bacia Amazonica até a Bacia do Prata. De acordo
com Salio et al. (2007), 41% dos eventos de JBN estao associados com a formagao de
SCMs, e 70% dos eventos de precipitacao intensa na regiao ocorrem quando o JBN é
observado. Teixeira e Satyamurty (2007) também ressaltam a importancia do JBN na
ocorréncia de precipitacao intensa no SB (a qual muitas vezes é associada a SCMs), e
mostram que a aproximacao de um cavado baroclinico na média troposfera fornece
suporte dindmico a esses eventos, pois causa adveccao diferencial de vorticidade

ciclonica na média troposfera e favorece levantamento em escala sinética corrente
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abaixo. O estudo de Anabor et al. (2008) mostra que os SCMs cujo deslocamento
¢ contra o escoamento em baixos niveis (Fig. 2.8) ocorre na entrada anticiclonica
(equatorial) do jato subtropical de altos niveis, ocorrendo também advecgao de ar
quente e imido em baixos niveis. Esses estudos evidenciam que os processos de escala
sindtica, principalmente os que favorecem movimento ascendente, sao determinantes
na formacao de SCMs (CAMPOS; EICHHOLZ, 2011).

Figura 2.8 - Esquema que descreve a formacao de novos SCMs a noroeste do SCM mais
antigo, resultando em uma propagacdo contra o vento em baixos niveis (que
¢ de norte).
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L ]
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Fonte: Anabor et al. (2008)

Na Bacia do Prata, os SCMs formam-se preferencialmente em dois horarios: fim
da tarde, devido ao aquecimento diurno, e no meio da madrugada, quando o JBN
estd mais intenso e ha uma circulagao de vale-montanha entre os Andes e a Bacia
do Prata que favorece convergéncia em superficie (SAULO et al., 2004; ANABOR et
al., 2008). A maturagdo ocorre durante a madrugada, quando o sistema atinge o
maximo tamanho. Durante a manha, devido a inversao da circulacao vale-montanha,
predomina divergéncia em baixos niveis e o sistema tende a se dissipar (SALIO et al.,
2007). O enfraquecimento do JBN devido a destruicdo da camada limite estavel

noturna também enfraquece o SCM.

A posicao do JBN influencia o local de formacao de SCMs. Eventos em que o JBN
¢é observado ao sul de 25°S sdo chamados Jato do Chaco (SAULO et al., 2004), e
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causam SCM na regidao norte da Argentina, sul do Paraguai e SB. Quando o JBN
nao caracteriza um Jato do Chaco, os SCM restringem-se a regiao a norte de 25°S.
A posigao do JBN, por sua vez, estd associada aos sistemas semi-estacionarios Baixa
do Chaco e Baixa do Noroeste da Argentina, a leste dos Andes (SELUCHI; SAULO,
2012). A intensificacdo desses sistemas causa um aumento do vento geostréfico de
norte/noroeste, favorecendo a oscilagao inercial que intensifica ainda mais o vento
de norte adicionando uma componente ageostréfica. Desta maneira, o JBN ocorre
preferencialmente no verao, quando os dois sistemas de baixa pressao a leste dos
Andes sao climatologicamente mais intensos. O JBN se intensifica a noite devido a
presenca da oscilacdo inercial, efeito que também é mais intenso no verao, pois a
camada limite planetaria (CLP) é mais profunda (VERA et al., 2006). Além desses
fatores, a variagao com a altura do vento térmico devido ao aquecimento diferencial
entre os Andes e a planicie é mais forte no verdo durante a noite, o que também cria
uma componente ageostrofica de norte e intensifica o JBN no periodo noturno. Todos
esses efeitos somados favorecem a manutencao dos SCM no periodo da madrugada

pela continua advecgao de ar quente e imido pelo JBN (SALIO et al., 2007).

O JAN também influencia a ocorréncia de SCMs na regido devido as circulagoes
ageostroficas proximo aos maximos de vento, havendo movimento ascendente na
entrada equatorial e na saida polar do JAN. As circulagdes ageostroficas sao mais
intensas quando ocorre acoplamento do JAN com o JBN (UCCELLINT; JOHNSON,
1979; ANABOR et al., 2008), favorecendo movimento ascendente e formagao de SCMs.

De acordo com Nascimento (2004), o ambiente sindtico que favorece os SCMs na
Bacia do Prata é muito semelhante ao das Grandes Planicies da América do Norte: o
movimento para leste de um cavado na troposfera superior, formagao de um ciclone
extratropical na planicie a sotavento da cadeia de montanhas, intensificagao do JBN
e acoplamento com o JAN, além de forte cisalhamento vertical do vento em baixos
niveis e alto CAPE. Apesar da vasta literatura sobre SCMs no Brasil, os aspectos

especificos de ambientes associados a LIs nao foram explorados no SB.
2.3.1 Linhas de Instabilidade no sul do Brasil

No Brasil, ha muitos estudos sobre as LIs tropicais, que afetam a costa da regiao
Norte. As LIs encontram-se geralmente a sul da Zona de Convergéncia Intertropical,
principalmente nos meses de inverno (CAVALCANTI, 1982) e deslocam-se sobre a
Bacia Amagzodnica. Essas LIs tém comprimento da ordem de 1000 km e um tempo
de vida de alguns dias, comparavel a outras Lls tropicais (COHEN et al., 1995). O
padrao de ventos em estudos de casos de LI (SILVA DIAS; FERREIRA, 1992; COHEN
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et al., 1995; ALCANTARA et al.,, 2011) mostram a presenca de um profundo JBN de
leste e a atuagao da brisa maritima na formagao e propagacao das LIs sobre a Bacia
Amazonica. Takemi (2014) ressalta que a principal diferenga entre as LIs tropicais
e extratropicais é a taxa de variagao vertical da temperatura (TVVT) e do CAPE,
que sao responsaveis por correntes ascendentes mais fortes nas Lls extratropicais,

onde a distribui¢ao vertical de CAPE na troposfera é heterogénea.

As LIs no sudeste do Brasil foram estudadas por diversos autores (SILVA DIAS, 1987;
SALES; PEREIRA, 2005; BENDER, 2012). Ocorrem durante todo o ano, algumas vezes
associadas a propagacao de frentes frias e a Zona de Convergéncia do Atlantico Sul,
esta tltima principalmente no verdo (BENDER, 2012). Bender (2012) fez uma andlise
de alguns indices de instabilidade, e concluiu que as LIs formadas em ambientes com
alta baroclinia e intensa forcante sao bem relacionadas com os indices, mas o mesmo
nao ocorre com LIs em ambientes de fraca forcante. Os indices de instabilidade
termodindmicos (e.g., CAPE) sao melhores previsores de LI severas do que os indices
cineméticos (e.g., cisalhamento do vento) em latitudes subtropicais. No sudeste do
Brasil, as LIs tém algumas caracteristicas semelhantes as extratropicais (SALES;
PEREIRA, 2005), mas a velocidade de propagacdo é menor (FERREIRA, 2010). E
provavel que em latitudes mais elevadas, como no SB, os indices cineméaticos sejam

mais significativos para a severidade das LIs.

No SB, os estudos de Abdoulaev e Lenskaia (1998) e Abdoulaev et al. (2000) foram
os dnicos a tratarem da estrutura de “linhas de convecgao severa” (LCS). Abdoulaev
e Lenskaia (1998) analisaram morfologicamente 38 casos de LCS cuja refletividade
das células na linha convectiva fosse maior que 55 dBZ, com extensao maior que 200
km, utilizando o radar meteorolégico de Pelotas-RS. O maior niimero de LLCS ocorreu
de abril a novembro (78% dos casos), com deslocamento da LCS preferencialmente
de SW e W, enquanto que as células na linha convectiva se deslocam de NW. O

desenvolvimento das novas células convectivas geralmente ocorre a NW da LCS.

Abdoulaev et al. (2000) mostraram que um referencial acompanhando a LCS é
mais 1util para prever a direcdo de propagacao do sistema. Os autores verificaram
a ocorréncia do jato de retaguarda e o movimento descendente na regiao estrati-
forme medida por radar Doppler. Esse é um dos tnicos trabalhos a identificar essas
caracteristicas em LIs no SB. Contudo, Abdoulaev e Lenskaia (1998) e Abdoulaev
et al. (2000) nao fazem nenhuma referéncia ao ambiente sinético e de mesoescala
associado as LCS, o que é tratado apenas em alguns estudos de caso (KNEIB, 2006;
RIBEIRO; NUNES, 2011).
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Recentemente, pesquisas sobre tempo severo no SB tém sido frequentes [e.g., Ferreira
e Nascimento (2016a), Ferreira e Nascimento (2016b), Figueiredo et al. (2016)]. Fer-
reira e Nascimento (2016a) realizaram um levantamento de rajadas de vento obser-
vadas por estagoes em superficie e as possiveis causas (tornados, linhas de instabili-
dade, etc). Os autores mostraram que as rajadas sao precedidas por uma diminuigao
da pressao e aumento da temperatura, e o oposto ocorre apods a rajada. Essas situa-
¢des ocorrem com maior frequéncia na primavera, seguida pelo verdao. O CAPE da
corrente descendente (DCAPE) é apontada pelos autores como um indice capaz de
prever esses eventos, pois esta associado ao potencial para a formacao de piscinas

frias.

Outros estudos associam indices de tempo severo com a ocorréncia de tempestades
severas no SB [e.g., Brooks et al. (2003), Nascimento et al. (2010), Foss (2011),
Nascimento et al. (2016), Ribeiro e Bosart (2018)]. Esses estudos mostram que o
SB frequentemente apresenta condigoes favoraveis a ocorréncia de tempestades se-
veras. Nascimento et al. (2016), utilizando sondagens observadas, evidenciaram que
a maior frequéncia de ambientes favoraveis a tempo severo ocorre no oeste do SB,
nordeste da Argentina e sul do Paraguai (Fig. 2.9a), principalmente na primavera.
Essas regioes também sao as que apresentam condigoes significativamente severas
(indices de instabilidade ainda mais elevados) com maior frequéncia (Fig. 2.9b). Es-
ses estudos justificam a escolha do SB como area de estudo, e servirao de base para

as comparacoes com os resultados do presente trabalho.

2.4 Estrutura de mesoescala das Linhas de Instabilidade e a Teoria
RKW

2.4.1 Piscina Fria

As primeiras observagoes de LIs usando dados de superficie evidenciaram a presenca
de uma mesobaixa antes da aproximacao da linha convectiva, e uma mesoalta apos
a passagem da linha convectiva, conforme exposto anteriormente (NEWTON, 1950;
HAERTEL; JOHNSON, 2000; LOEHRER; JOHNSON, 1995). A mesoalta é acompanhada
por uma area com perturbacao negativa de temperatura (ar mais frio que o ambi-
ente), que é chamada piscina fria (o termo piscina fria é uma traducao literal de
cold pool, e seré utilizado nesse texto). O ar é resfriado devido a evaporacao, subli-
macao e derretimento de hidrometeoros quando estes precipitam, uma vez que o ar
em niveis mais baixos é mais quente. A piscina fria é uma das caracteristicas mais
importantes das Lls, pois o gradiente de densidade entre o ar frio na retaguarda da

LI e o ar do ambiente (geralmente quente e imido) causa rajadas de vento inten-
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Figura 2.9 - Porcentagem de sondagens com parametros de tempo severo nos limiares (a)
SVR1 e (b) SVR2 definidos em Nascimento et al. (2016). SVR refere-se a

severo.
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Fonte: Nascimento et al. (2016)

19



sas em superficie. Essa fronteira entre as duas massas de ar é chamada de frente
de rajada (ENGERER et al., 2008). A Fig. 2.10 mostra o padrao tipico associado a
passagem da linha convectiva e frente de rajada, quando ha um decréscimo da tem-
peratura potencial equivalente (6.), aumento da pressdo e mudanga na diregdo do

vento.

Figura 2.10 - Variagdo temporal da (a) dire¢do do vento (graus), (b) PNMM (hPa) e (c) 6.
(K) durante a passagem de uma LI. O eixo & mostra o tempo em segundos.
Os principais processos meteorologicos sdo indicados.

350 (a)

300
250
200
150
100
50
0

1] 50 100 150 200 250 300 350 400 450 500

975
974
973
972
a7
a70
9690

mesobaixa
50 100 150 200 250 300 350 400 450 500

370
366
362
358
354
350
346
342
338
334 ;

] 50 100 150 200 250 300 350 400 450 500

Fonte: Engerer et al. (2008)

A piscina fria é definida como uma massa de ar com flutuabilidade negativa. A flu-
tuabilidade, que tem unidade de aceleracao, é proporcional a perturbacao de tem-
peratura potencial (#), & perturbagdo da umidade especifica e ao “peso” adicional
associado aos hidrometeoros (Eq. 2.1). Uma parcela com flutuabilidade negativa
tende a se movimentar para baixo em relagao ao ambiente. Dessa forma, o ar na

piscina fria é estavel, pois tem flutuabilidade negativa.

20



/ /

7
B=gl =g |7 +0,608(¢) + (2.1)
Po 0

onde B ¢ a flutuabilidade, g é a aceleragao da gravidade (=~ 9,81 m s72), p' é a
perturbacao de densidade, py é a densidade do ambiente, 6’ é a perturbacao de
temperatura potencial, 8, é a temperatura potencial do ambiente, ¢’ é a perturbacao
de umidade especifica e ¢; é a razao de mistura dos hidrometeoros na nuvem (ADAMS-
SELIN et al., 2013a).

Utilizando a flutuabilidade como referéncia, define-se o topo da piscina fria como o
nivel onde, subindo na troposfera, a flutuabilidade muda de sinal [de negativa para
positiva; e.g., Bryan e Parker (2010)]. Assim, pode-se quantificar a espessura da
piscina fria. Bryan e Parker (2010) fazem uma revisao da altura da piscina fria em
diversos casos, e mostram que a piscina fria tem espessura de 2 a 3 km em média,
mas que em alguns casos pode chegar a 4 km [e.g., Roux et al. (1984), Wakimoto
(1982)].

A quantidade utilizada para medir a “intensidade” da piscina fria é o parametro
C' [Eq. 2.2; Weisman e Rotunno (2004), Stensrud et al. (2005)]. Esse pardmetro é
proporcional a integracao da flutuabilidade negativa da piscina fria desde a superficie
até seu topo (onde a flutuabilidade ¢ zero). C tem unidade de velocidade (m s71), e
pode ser considerada como uma estimativa do vento causado pela LI em superficie

devido a passagem da frente de rajada.

s H
C?=-2[ Bz, (2.2)
0

onde C' é a intensidade da piscina fria, B é a flutuabilidade (Eq. 2.1), z é a altura e
H ¢é o topo da piscina fria (BRYAN; PARKER, 2010).

2.4.2 A Teoria RKW

O melhor entendimento da estrutura bi e tri-dimensional das LIs s6 foi possivel
a partir do final do século XX, quando observacoes de ar superior, campanhas de
pesquisa de campo e a utilizagdo de modelos numéricos tornaram-se mais frequen-
tes. Uma das mais importantes referéncias no estudo de sistemas convectivos é o
trabalho de Rotunno et al. (1988), que é conhecido como Teoria “RKW?” (em re-

feréncia a inicial do sobrenome dos autores Rotunno, Klemp e Weisman). Através
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de simulagbes numéricas, os autores mostram que o cisalhamento vertical do vento
ambiental em baixos niveis (AU) e a intensidade da piscina fria (C') controlam o
balanco de vorticidade horizontal na frente de rajada e definem a inclinagdo das cor-
rentes ascendentes na linha convectiva (Fig. 2.11) e consequentemente a intensidade
e duracao da LI. Se a relacao A—% > 1, as correntes ascendentes tendem a se inclinar
para tras da LI, enquanto que se TCU < 1 as correntes ascendentes se inclinam para a
frente da LI. As correntes sao aproximadamente verticais se C' =~ AU. Experimentos
numéricos mostram que as LIs mais duradouras e intensas ocorrem com C ~ AU,
mas as observagoes apontam que estas acontecem quando C' > AU (ROTUNNO et
al., 1988; PARKER; JOHNSON, 2000; PARKER, 2010), ou seja, quando as correntes
ascendentes se inclinam para tras da LI. Ha alguns fatores que limitam a analise das
LIs baseada apenas na relacao TCU e na teoria RKW, como a atuagao do jato de reta-
guarda (SMULL; HOUZE, 1987; WEISMAN, 1992; GRIM et al., 2009; MENG et al., 2012),
a recirculacdo de hidrometeoros entre as areas convectiva e estratiforme (SEIGEL;
HEEVER, 2013) e a acao de ondas de gravidade (ADAMS-SELIN; JOHNSON, 2013).

Algumas dessas caracteristicas serdo analisadas mais adiante.

O ciclo de vida de uma LI é caracterizado por trés fases em funcao da inclinacao
da corrente ascendente [Fig. 2.11; Weisman (1992)]: fase de corrente ascendente in-
clinada para a frente da LI e a favor do cisalhamento vertical (donwshear-tilted
updraft, ou cisalhamento abaixo), fase de corrente ascendente totalmente vertical
(upright) e fase de corrente ascendente inclinada para tras da LI e contra o cisa-
lhamento vertical (upshear-tilted updraft, ou cisalhamento acima). No inicio do
seu ciclo de vida, o cisalhamento vertical do vento no ambiente domina a forga da
piscina fria (C' < AU; Fig. 2.11a), pois a convecgao ainda nao causou precipitagao
suficiente para diminuir a temperatura do ar proximo a superficie e C' é pequeno.
Conforme a piscina fria se intensifica (Fig. 2.11b), a vorticidade negativa em sua
vanguarda aumenta (pois o gradiente horizontal de B aumenta; Eq. 2.3), e entra
em balango com a vorticidade positiva associada ao cisalhamento do ambiente (C' &
AU). A intensidade da piscina fria aumenta mais a medida que a LI entra no estégio
de maturagdo, e o balan¢o de vorticidade horizontal muda (C' > AU; Fig. 2.11c),

favorecendo correntes ascendentes inclinadas para tras da LI (cisalhamento acima).

A intensifica¢do da vorticidade negativa (saindo do plano da Fig. 2.11) na dianteira
da piscina fria é explicada pela equagao da tendéncia de vorticidade (Eq. 2.3) consi-
derando a aproximacao de Boussinesq, em que a densidade é tomada como constante
exceto quando associada ao termo da flutuabilidade. Nessa equacao, desconsidera-se

o vento perpendicular & LI (componente v), o que resulta na relacdo da tendéncia
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Figura 2.11 - Modelo conceitual da circulagdo perpendicular & LI em funcdo de C' e AU.
A seta branca indica o influxo em baixos niveis e a corrente ascendente, a
seta preta maior indica o jato de retaguarda e os sinais positivo e negativo
mostram o sinal da vorticidade horizontal perpendicular ao plano da figura
(n). Os tragos continuos e retilineos indicam a precipitacdo e a regiao som-
breada a piscina fria. O perfil vertical do vento relativo a LI é indicado a
direita.
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de vorticidade apenas com o gradiente horizontal de flutuabilidade. A regidao da LI
onde o gradiente horizontal de flutuabilidade é maior é ao longo da frente de rajada,
onde se encontra a fronteira entre o ar com menor flutuabilidade da piscina fria e
o ar do ambiente. Logo, ao longo da frente de rajada ocorre geragao de vorticidade
horizontal negativa (Fig. 2.11b). A vorticidade horizontal negativa na dianteira da
piscina fria é o mecanismo dinamico que explica a corrente ascendente ao longo da

linha convectiva (Fig. 2.11b).

dn  dB v v dv dn OB
P %Mafy%a?ﬂ“f)%%ﬁ“’ e

(2.3)
onde 7 é a vorticidade horizontal no eixo y (perpendicular a LI), B é a flutuabilidade
(Eq. 2.1), v é a componente do vento no eixo y, £ é a componente da vorticidade
horizontal no eixo x, ¢ é a vorticidade vertical relativa e f é a vorticidade vertical
planetaria (WHEATLEY; TRAPP, 2008). O primeiro termo do lado direito é o termo
baroclinico, o segundo é o espichamento da vorticidade horizontal no eixo y e o
terceiro e quarto sao a inclinagao das outras componentes do vetor vorticidade (nos

eixos T e z).

Na média e alta troposfera, onde a conveccao causa flutuabilidade positiva devido
ao aquecimento latente (WEISMAN, 1992), sdo observados os mesmos maximos e
minimos de vorticidade horizontal, mas com o sinal inverso (Fig. 2.11b). Esse di-
polo de flutuabilidade causa, na retaguarda da LI, a formac¢do de um minimo sobre
um maximo de vorticidade na média troposfera, o que favorece um escoamento da
traseira para a dianteira da LI (Fig. 2.11c). Esse escoamento é chamado de jato de

retaguarda, e sera descrito na segao seguinte.

A teoria RKW tem limitagoes em alguns pontos. Algumas LIs nao apresentam a
estrutura simplificada como exposta no estudo, e alguns ambientes caracterizados
por cisalhamento em uma camada mais profunda (e.g., entre 0 e 6 km) nao se
enquadram na teoria, que utiliza o cisalhamento entre 0 e 2 ou 3 km (CONIGLIO
et al., 2012). Contudo, essa teoria foi um marco importante no estudo de Lls, e até
hoje ¢é utilizada como referéncia. O presente estudo pretende utilizar os conceitos da

teoria RKW para analisar casos de LI severas no SB.
2.4.3 Jato de retaguarda

A discussao acerca da teoria RKW e dos maximos e minimos de vorticidade hori-

zontal [Fig. 2.11; Weisman (1992)] no modelo conceitual de LI evidenciam que a
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intensificagdo da piscina fria e da flutuabilidade positiva na média e alta troposfera
causam a formacgao do jato de retaguarda. O jato de retaguarda é analisado em
diversos estudos observacionais [e.g., Grim et al. (2009), Wakimoto et al. (2015)] e
simulagbes numéricas (WEISMAN, 1992; WHEATLEY; TRAPP, 2008).

O jato de retaguarda ocorre entre 800 e 500 hPa, e apresenta velocidade relativa a
LIde 5 a20 m s, em média (SMULL; HOUZE, 1987). Estudos observacionais como
o de Bryan e Parker (2010) utilizando sondagens mediram o jato de retaguarda em
torno de 800 hPa, quando ele ja estava proximo ao solo. O estudo de Wakimoto et
al. (2006) utilizando dados observados por avidao e radares (Fig. 2.12) mostra um
exemplo da assinatura do jato de retaguarda atras da linha convectiva medido por

radar Doppler.

Figura 2.12 - Velocidade radial (m s~!) medida por radar Doppler préximo a uma LI. A
seta preta indica o jato de retaguarda. Os ntimeros e barbelas sdo observagoes
de superficie.
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Fonte: Wakimoto et al. (2006)

A formacao do jato de retaguarda também é explicada pela teoria RKW e pelo
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balanco de vorticidade horizontal associado. Quando a piscina fria domina o cisa-
lhamento vertical no ambiente (C' > AU; Fig. 2.11c), o padrao de aquecimento e
resfriamento latente devido as correntes verticais na LI forma um dipolo de flu-
tuabilidade, com aquecimento na alta troposfera (B > 0) e resfriamento na baixa
troposfera (B < 0) atras da linha convectiva. Portanto, de acordo com a Eq. 2.4,
forma-se uma area de baixa pressao relativa (p’ < 0) em niveis médios atras da linha
convectiva, onde B aumenta com a altura (deve-se notar que V?p’' é proporcional
a —p' se p’ tiver comportamento ondulatério, como suposto neste caso). Essa area
de baixa pressao relativa acelera os ventos desde a retaguarda da LI, formando o
jato de retaguarda. Rotunno et al. (1988) previu que a condigao C' =~ AU, quando
as correntes ascendentes sao verticais e nao inclinadas, favoreceria a severidade da
LI. Contudo, quando ha atuacao do jato de retaguarda, a condigdo C' > AU (cor-
rentes ascendentes inclinadas para tras da LI) é a que favorece maior severidade da
LI (WEISMAN; ROTUNNO, 2004), pois o balango de vorticidade (Fig. 2.11) se mo-
difica. Além de ser importante na formacao de ecos de arco e na intensificacao da
convecgao na vanguarda da LI, o jato de retaguarda promove a recirculagao de hidro-
meteoros entre as areas convectiva e estratiforme da LI (SEIGEL; HEEVER, 2013), que

por sua vez interferem na dindmica do sistema através dos fluxos de calor latente.

2./ =2 .
Vpp:—v2<”)+v-(vxw)+83%—p'o<‘93 (2.4)
0

onde B é a flutuabilidade (Eq. 2.1), p’ é a perturbagao de pressdao, ¥ é o vetor
velocidade do vento e & é o vetor vorticidade. O primeiro termo no lado direito é
o fator dindmico nao linear, o segundo é o fator dindmico linear e o terceiro é a

influéncia da flutuabilidade (WEISMAN, 1992).

O jato de retaguarda é particularmente importante nas LIs que causam ventos fortes
em superficie, pois o jato se associa a movimento descendente quando atinge a dian-
teira da piscina fria e encontra o minimo de vorticidade horizontal (SMULL; HOUZE,
1987). Weisman (1993) mostrou com simulagoes numéricas que LIs em que o jato de
retaguarda se mantém elevado desde a retaguarda até a dianteira da LI sao poten-
cialmente mais severas (Fig. 2.13a). Isso ocorre porque o jato desce abruptamente
na dianteira da piscina fria, onde ha movimento descendente vigoroso associado a
intensa precipitagao convectiva. Quando o jato desce gradualmente dentro da pis-
cina fria, sem colocac¢ao com a linha convectiva (Fig. 2.13b), as rajadas de vento em
superficie sao menos intensas. O jato de retaguarda se mantém elevado quando a

vorticidade positiva na alta troposfera, associada ao maximo de flutuabilidade na
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linha convectiva (Eq. 2.3), é mais intenso, o que esta associado a correntes ascen-
dentes na linha convectiva também mais intensas. Como o maximo de flutuabilidade

na alta troposfera é mais intenso, pois a convecgao é mais vigorosa, o minimo de

pressdo na média troposfera é mais intenso (pois —p’ %—f; Eq. 2.4), favorecendo

maior aceleragao da retaguarda para a dianteira da LI e jato de retaguarda mais
intenso. O minimo de pressao ¢ mais intenso também quanto mais intensa for a pis-
cina fria, pois isso se reflete no gradiente vertical de flutuabilidade. Além disso, Grim
et al. (2009) mostraram que a intensidade do jato de retaguarda é influenciada pelo

ambiente sinético e, principalmente, mesovortices formados ao longo da LI.

Figura 2.13 - Modelo conceitual da atuagao do jato de retaguarda na dindmica da LI em
casos nos quais o jato de retaguarda (a) desce dentro da piscina fria e (b) se
mantém elevado sobre a piscina fria. A seta branca indica o influxo em baixos
niveis e a corrente ascendente, a seta preta maior indica o jato de retaguarda
e os sinais positivo e negativo mostram o sinal da vorticidade horizontal (7).
Os tragos continuos e retilineos indicam a precipitacio e a regiao sombreada
a piscina fria. O perfil vertical do vento é indicado a direita.

(a) Jato de retaguarda descendente

Fonte: Weisman (1993)
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Figura 2.14 - Influéncia de cada componente na intensidade do jato de retaguarda.
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2.4.4 Ecos de arco

E comum observar a formacao de arcos ao longo da linha convectiva da LI (Fig. 2.1).
Essa caracteristica pode ser visualizada facilmente em imagens de radar, e é reco-
nhecida por meteorologistas como uma assinatura associada a ventos fortes em su-
perficie (WEISMAN, 1992; EVANS et al., 2014; WAKIMOTO et al., 2015). Por ter sido
inicialmente observada em imagens de radar, essa estrutura ficou conhecida pelo
nome “eco de arco” (do inglés bow echo). Os ecos de arco podem ocorrer associados
a LI maiores ou isolados. Estudos observacionais com o uso de radar Doppler de ecos
de arco identificaram que a linha convectiva da LI se curva para a frente em fungao
da intensificacdo do jato de retaguarda naquele local [Fig. 2.15; Weisman (1993),
Wakimoto et al. (2006)]. Ecos de arco costumam ter comprimentos variados, entre
20 e 200 km (WAKIMOTO et al., 2006; WAKIMOTO et al., 2015).

A ocorréncia de vortices de escala meso-f ao longo da LI favorecem a intensificagao
do jato de retaguarda (Fig. 2.14; Grim et al. (2009); Atkins e Laurent (2009a)), que
por sua vez causam a aceleracdo da linha convectiva e a formacao de um eco de
arco. Portanto, varios autores recorrem ao balanco de vorticidade vertical ao longo
da linha convectiva para explicar a formagao de ecos de arco. Os ecos de arco ocorrem

geralmente acompanhados por um par de vértices meso-3 (Fig. 2.15) em cada lado,
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Figura 2.15 - Modelo conceitual da formagao de um eco de arco a partir da intensificacao
do jato de retaguarda para o Hemisfério Norte. As cores sombreadas sao
refletividade. Os pontos pretos sdo ocorréncias de vento forte.

Grande eco Eco de arco

Ciclénico

Anticiclonico

Fonte: Wakimoto et al. (2006)

e o vortice ciclonico tende a ser mais intenso com o tempo devido a convergéncia de
vorticidade planetédria (TRAPP; WEISMAN, 2003). Por estarem geralmente associados
ao jato de retaguarda, os ecos de arco costumam causar as rajadas mais intensas em
seu eixo, pois é onde o jato de retaguarda estd mais intenso e acelera mais o eco de
arco em relagdo ao restante da linha convectiva [Fig. 2.15; Wakimoto et al. (2006)].
A Fig. 2.16 mostra um eco de arco associado a um vértice meso-/3 ciclonico. Esse
sistema causou um dos mais intensos derechos documentados nos Estados Unidos,
com cerca de 200 registros de destrui¢ao por vento (13 de vento acima de 130 km
h~1), 26 tornados, e prejuizos de mais de 115 milhoes de délares (WEISMAN et al.,
2013; EVANS et al., 2014). A maior aceleracao da linha convectiva (eco de arco)
ocorre préximo ao mesovortice. Os mesovortices serao tratados em mais detalhes na

proxima segao.
2.4.5 Mesovortices

Mesovértices ao longo de LIs ocorrem em duas escalas: vortices de escala meso-y (or-
dem de 2—20 km) e meso-f (ordem de 20—200 km) (ORLANSKI, 1975). Os vértices
de escala meso-y ocorrem geralmente ao longo da linha convectiva (TRAPP; WEIS-
MAN, 2003; WEISMAN; TRAPP, 2003). Esses vOrtices sdo os principais responsaveis
por tornados ao longo de LIs. Os vortices de escala meso- (chamados na literatura
de bookend vortices) ocorrem principalmente em associagdo com ecos de arco, pois
a aceleracao de uma parte da LI é favorecida quando ha um mesovortice anticiclo-
nico e um vortice ciclonico préximos (WEISMAN; TRAPP, 2003; ATKINS; LAURENT,
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Figura 2.16 - Refletividade na elevacao de de 0,5° de um eco de arco associado a um
mesovortice (no centro da figura) no dia 8 de maio de 2009, no centro dos
Estados Unidos. Este sistema foi responsdvel por um intenso derecho.

Fonte: Weisman et al. (2013)

2009a; ATKINS; LAURENT, 2009b). A Fig. 2.17 mostra uma LI simulada (ATKINS;
LAURENT, 2009a; ATKINS; LAURENT, 2009b), onde é possivel identificar o jato de
retaguarda presente entre os dois vortices meso-/3 (ciclonico e anticicldnico), o eco
de arco associado a dianteira do jato de retaguarda e mesovértices meso-y ao longo

da linha convectiva.

A vorticidade vertical associada aos vortices de mesoescala pode ser atribuida a di-
versos fatores. A Eq. 2.5 mostra que a tendéncia de vorticidade vertical absoluta
(lado esquerdo) ¢ causada pela inclinagao (tilting) da vorticidade horizontal (dois
primeiros termos do lado direito) e pelo espichamento (stretching) da vorticidade
vertical (terceiro termo do lado direito). A inclinagao faz com que a vorticidade
horizontal seja transformada em vertical onde houver um gradiente horizontal de
velocidade vertical w (Eq. 2.5). Por exemplo, parcelas de ar contendo vorticidade
horizontal, quando encontram a corrente ascendente associada a convecgao, tém sua
vorticidade horizontal transformada em vertical (WEISMAN, 1993). A inclinacao de
vorticidade horizontal pode gerar vorticidade vertical em casos em que nao existe
vorticidade vertical no ambiente. O espichamento ocorre quando hd movimento ver-

tical variando com a altura, e apenas existe quando ha vorticidade vertical.
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Figura 2.17 - Simulacdo numérica de uma LI no Hemisfério Norte. Razdo de mistura de
chuva em 1,3 km (sombreado, cinza claro maior que 2,5 g kg~! e cinza escuro
maior que 4 g kg~'), vorticidade vertical em 0,2 km maior que 1,25 x 1072
57! (sombreado preto) e vento relativo a LI em 0,2 km (vetores).
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o £ "5y (i (2.5)
onde 7 é a componente da vorticidade horizontal no eixo y (perpendicular a LI), £ é
a componente da vorticidade horizontal no eixo x, ¢ é a vorticidade vertical relativa,
f ¢é a vorticidade vertical planetaria, w é a componente vertical do vento, z é a altura
et é o tempo (ATKINS; LAURENT, 2009b).

A geragao de vorticidade vertical a partir da inclinacao de vorticidade horizontal
¢ dependente do tipo de vorticidade horizontal que estard sujeito as correntes as-
cendentes. Ha dois tipos de vorticidade horizontal: paralela ao escoamento relativo
a tempestade/Ll (streamwise; Figs. 2.18a e 2.19a) e perpendicular ao escoamento
relativo [crosswise; Figs. 2.18b e 2.19b; Wakimoto et al. (2006), Atkins e Laurent
(2009b), Markowski e Richardson (2011)]. Quando a corrente ascendente causa incli-
nacao de vorticidade horizontal paralela ao escoamento relativo, ocorre um aumento
ou diminui¢ao da vorticidade vertical no local onde ocorreu inclinagdo. No caso de
inclinacao da vorticidade horizontal perpendicular ao escoamento relativo, formam-
se um maximo e um minimo de vorticidade vertical (WEISMAN, 1993). A Fig. 2.19
mostra como as linhas de vértice (as quais sdo paralelas ao vetor vorticidade hori-
zontal) sdo “deformadas” pela corrente ascendente, fazendo com que a vorticidade

horizontal seja transformada em vorticidade vertical pela inclinagao.

A relagao da vorticidade horizontal com o escoamento em direcao a LI pode definir
a evolucao do sistema. Em casos de LI em ambientes com vorticidade horizontal
paralela ao escoamento relativo, a linha convectiva é caracterizada por uma banda
de vorticidade ciclonica (WAKIMOTO et al., 2015). Quando a vorticidade horizontal
é perpendicular ao escoamento relativo, as correntes ascendentes na linha convec-
tiva causam a formagao de maximos de vorticidade ciclonica e anticiclonica [vor-
tices meso-vy; Atkins e Laurent (2009b)], e esses vértices podem estar associados
a tornados e ventos intensos em superficie. O processo que explica a formacao de
vortices meso-3 ao longo da linha convectiva é o mesmo, mas causado pela corrente
descendente na retaguarda da linha convectiva associada a vorticidade horizontal
perpendicular ao escoamento relativo gerada pela piscina fria (TRAPP; WEISMAN,
2003).
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Figura 2.18 - Esquema tridimensional mostrando a relagdo entre os vetores vorticidade
horizontal e vento relativo a tempestade/LI em casos de (a) vorticidade ho-
rizontal paralela ao vento relativo e (b) vorticidade horizontal perpendicular

ao vean‘cclo relzlxtlivo.
orticidade paralela ao
(a) (b)

escoamento relativo

Vorticidade perpendicular ao
escoamento relativo

Perfil de vento Vento relativo a

Perfil de vento wpe“ade oulil

’ a Vetor vorticidade

Vento relativo a
tempestade ou LI

etor vorticidade

etor cisalhamento

©The COMET Program

Fonte: COMET /MetEd/UCAR Skew-T Mastery (2017)

2.5 Simulag¢oes numéricas de Linhas de Instabilidade

Simulacoes numeéricas de LI sdo muito frequentes na literatura. Por possuirem cir-
culagbes praticamente bidimensionais (exceto quando ocorrem ecos de arco ou me-
sovértices associados a LI), podem ser simuladas com modelos com uma coordenada
vertical e uma horizontal (PARKER; JOHNSON, 2004; LETKEWICZ; PARKER, 2011).
Simulagoes bidimensionais foram utilizadas por Rotunno et al. (1988) para desen-
volver a teoria RKW, a qual relaciona o balango entre a intensidade da piscina fria
e o cisalhamento vertical do vento na manutencao das LIs. Contudo, estudos mais
detalhados de LI sao feitos com modelos tridimensionais de previsao de tempo uti-
lizando dados reais. Os processos microfisicos e dindmicos no interior das LlIs s6 sdo
corretamente simulados quando se utiliza modelos de alta resolucao espacial, com
espacamento da ordem de 1 a 4 km entre os pontos, os quais resolvem a conveccao
no interior da LI de maneira mais realistica. Com espacamento de poucos km, a
convecgao nao necessita ser parametrizada para ser ativada no modelo. Logo, ape-
nas a microfisica é parametrizada, e a convecc¢ao é resolvida explicitamente pelas

equacoes dinamicas.

Simulagdes numéricas em alta resolucao exigem boas condicdes iniciais e de fronteira.
Os dados introduzidos devem descrever corretamente os fendmenos que ocorrem na
escala da resolucao do modelo, o que requer uma densa rede de observagoes no lo-

cal onde ocorre a simulagao. Entre os dados utilizados na assimilagao destacam-se
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Figura 2.19 - Esquema tridimensional mostrando como a corrente ascendente deforma as
linhas de vértice em casos em que (a) a vorticidade horizontal é paralela
ao vento relativo e (b) a vorticidade horizontal é perpendicular ao vento
relativo. wp é o vetor vorticidade horizontal, S ¢é o vetor cisalhamento do
vento em baixos niveis, ¥ é o vento horizontal e ¢ é o vetor movimento da
tempestade/LI. As setas pretas grandes indicam o escoamento relativo a
corrente ascendente, e as linhas pretas sao as linhas de vortice, paralelas ao
vetor vorticidade horizontal (wp,).
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Fonte: Markowski e Richardson (2011)
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radares meteorologicos (VENDRASCO et al., 2016; CHEN et al., 2016; FERREIRA et al.,
2017), perfiladores e lidars, perfis vertical gerados por avides na decolagem e pouso
e densas redes de estagoes de superficie (mesonets). A assimilacdo desses dados
permite que a previsao ou simulagao seja mais realista porque o modelo tende a
se aproximar mais das observacoes conforme a simulagao ocorre. Contudo, como o
objetivo do presente estudo é analisar as caracteristicas de mesoescala dos casos de
LI estudados, optou-se por nao utilizar assimilacao de dados nas simulac¢oes. Além
disso, no Brasil ndo ha uma regiao onde operacionalmente se fagcam tantas obser-
vagoes, entao deve-se utilizar outro método para simular fendmenos de mesoescala.
Conforme mostrado adiante, diversos autores estudaram processos de mesoescala
sem assimilar dados ao longo da simulagao, obtendo resultados satisfatérios para o

estudo proposto.

Existem diversos métodos de inicializacao de modelos de altissima resolucao. Um
deles consiste em utilizar uma condicao inicial homogénea, que tenha um perfil ter-
modinamico vertical instavel e horizontalmente invariavel (SEIGEL; HEEVER, 2013;
ADAMS-SELIN et al., 2013a), ou seja, um perfil vertical que represente todo o ambi-
ente. Esse perfil pode ser observado ou idealizado. Nesses tltimos casos sao intro-
duzidas perturbagoes nos campos de temperatura em baixos niveis para gerar as
primeiras células convectivas e formar a LI. Simulagoes com condigoes iniciais ide-
alizadas sao muito utilizadas para testar a sensibilidade do sistema a mudancas no
ambiente e isolar os processos fisicos, o que é praticamente impossivel em simulagoes

de casos reais.

Outro método ¢ fornecer condigbes iniciais e de contorno de outro modelo para
o modelo utilizado. Weisman et al. (2013) utilizaram o modelo WRF (Weather
Research and Forecasting) com resolu¢do horizontal de 3 km para estudar um
caso de LI responsével por derecho nos Estados Unidos (Fig. 2.16). Nesse caso, as
andlises do modelo GFS de 0,5° (= 55 km) de resolucao fornecia condigdes iniciais
e de contorno para um modelo regional com resolugao de 13 km (modelo RAP), o
qual finalmente fornecia condigoes iniciais e de contorno para o WRF com 3 km
de resolugao. A simulacao previu a LI com 2 h de atraso e com pequena defasagem
espacial, mas devido a compatibilidade entre a refletividade observada e a simulada,
as caracteristicas dindmicas e microfisicas da LI puderam ser analisadas. Essa sera
a abordagem utilizada para simular os dois casos de LI neste trabalho, uma vez que
nao € necessario que a LI simulada ocorra no mesmo horario e local que a LI real,

mas que tenham as mesmas caracteristicas morfologicas.
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A revisao bibliografica apresentada aqui evidencia que ha uma caréncia por estudos
climatolégicos de sistemas convectivos especificos, como LIs, no sul do Brasil. O me-
lhor conhecimento das condigoes sindticas e de mesoescala associadas a Lls pretende
preencher essa lacuna cientifica e auxiliar na melhoria da previsao desses sistemas.
Além disso, o melhor conhecimento dos processos de mesoescala de LIs na regiao
permite uma comparacao com aqueles ja estudados em outras regioes no mundo, a
melhoria nos modelos numéricos de convecgao explicita, auxiliando dessa forma a
previsao de curto prazo e consequentemente a emissao de alertas sobre os possiveis

impactos a populacao.
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3 METODOLOGIA
3.1 Identificacao das Linhas de Instabilidade

A identificagao das Lls é feita utilizando a maxima refletividade no perfil vertical em
cada ponto. Uma LI é definida como uma linha com refletividade maior que 40 dBZ,
comprimento maior que 100 km e duragdo maior que 1 h. O horario de formacao da
LI é o primeiro horario em que as caracteristicas da LI sao observadas nas imagens
de radar. Varios trabalhos utilizaram imagens de radar para a identificacao de LI,
sendo o limiar de 40 dBZ o mais comumente usado (BLUESTEIN; JAIN, 1985; HOUZE
et al., 1990; ABDOULAEV; LENSKAIA, 1998; HOCKER; BASARA, 2008). A identificagdo
de LI por imagens de satélite nao é simples, uma vez que o satélite identifica apenas
os topos das nuvens. Em algumas ocasioes, as imagens de satélite mostram um
grande aglomerado de nuvens em formato nao linear, enquanto que os ecos de radar

apresentam caracteristicas de LI.

Dados dos radares meteorologicos de Cangugu-RS, Santiago-RS e Morro da Igreja-
SC, pertencentes a Rede de Meteorologia do Comando da Aerondutica (REDE-
MET), entre 2009 e 2016, foram utilizados para a identificagdo das LIs (Fig. 3.1).
Esses radares operam em banda-S (comprimento de onda de =~ 10 ¢m), varrendo uma
area com raio aproximado de 250 km e modo de vigilancia com raio de 400 km. As
séries de dados disponiveis tém grandes periodos de falta de dados devido a manu-
tencao dos radares. Neste trabalho, utilizaram-se apenas as imagens de refletividade

dos radares para identificacao das Lls, ndo os dados brutos.

A area de estudo é mostrada na Fig. 3.1, compreendendo a area coberta pelos radares
a sul de 27°S, e foi escolhida porque apresenta padrdes meteorologicos distintos das
outras regioes onde ocorrem LIs no pais (regiao sudeste/centro-oeste, que tem padrao
subtropical, e regiao norte, tropical). Daqui para a frente, o termo SB (Sul do Brasil)

sera utilizado para se referir a area de estudo.

Kneib (2006) realizou um estudo observacional das LIs que ocorrem no PR, as quais
tém caracteristicas distintas das LIs que ocorrem mais a sul, principalmente em
funcao da orografia. Portanto, a area utilizada no presente estudo inclui apenas as
regides do RS e SC, que nunca foram estudadas. Além disso, os radares do PR,
operados pelo Sistema Meteorol6gico do Parand (SIMEPAR), sdo mais recentes que
os radares da REDEMET, o que nao permite a realizacao de uma climatologia de
LIs em toda a regiao Sul do Brasil (RS, SC e PR).
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Figura 3.1 - Area de estudo, cuja extremidade norte é a latitude de 27°S. Os circulos azuis
mostram a localizacao dos radares meteoroldogicos banda-S da REDEMET de
Santiago-RS (STG), Cangugu-RS (CAN) e Morro da Igreja-SC (MIG), com a
area de alcance aproximada em sombreado azul. As estagoes de radiossonda-
gens de Uruguaiana-RS (SBUG), Santa Maria-RS (SBSM), Porto Alegre-RS
(SBPA), Floriandpolis-SC (SBFL), Curitiba-PR (SBCT), Foz do Iguagu-PR
(SBFI), Ezeiza, Argentina (SAEZ), Resisténcia, Argentina (SARE) e Assun-
¢do, Paraguai (SGAS) sdo mostradas em estrelas vermelhas. O sombreado é
a orografia (m).
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A velocidade das LlIs foi estimada utilizando o método descrito em Campbell et
al. (2017), que se baseia na velocidade de movimento da linha convectiva da LI no
momento em que a LI estd madura. A maturidade da LI ocorre no momento em
que apresenta uma linha convectiva e uma area estratiforme bem definidas. Como a
velocidade da LI é estimada com base nas imagens de radar, sao atribuidos valores
de velocidade de 10 em 10 km h~!. O teste t de Student, assumindo diferentes
variancias das distribuigoes, foi utilizado para medir a significAncia estatistica da

diferenca de velocidade entre as Lls severas e nao severas.
3.2 Definicao de Linhas de Instabilidade severas

As Lls foram classificadas em severas e nao severas com base em relatos de tempo
severo na midia, sites das Defesas Civis do RS e de SC, e estagoes meteorologicas.
Neste estudo, foram utilizados apenas relatos de vento forte, uma vez que essa ¢é a
principal ocorréncia severa associada a LIs. Pouquissimos casos de LIs provocaram
queda de granizo (cerca de 5% dos relatos). A frequéncia de alagamentos e/ou en-
xurradas (cerca de 15% dos relatos) ¢ maior do que a de granizo, mas ainda assim
consideravelmente mais baixa que de ventos fortes (cerca de 80% dos relatos). Essas
porcentagens sao estimativas, pois uma vez que um determinado caso estava associ-
ado a trés relatos (o suficiente para ser considerado severo), ndo mais se procurava
por outros relatos. Neste trabalho nao foi realizada uma analise detalhada dos rela-
tos de tempo severo, sendo que essa informacao foi utilizada apenas para discriminar

LIs severas de nao severas.

Para que uma LI fosse considerada severa, ela deveria ser responsavel por registros
de vento forte em pelo menos trés pontos com distancia minima de 50 km entre
si. Neste estudo nao se discrimina se o vento forte foi causado por tornado ou nao,

desde que esteja associado a LI. Os registros considerados severos sao os seguintes:

- Relatos de danos estruturais, queda de &rvores/postes, destelhamentos, etc., cau-

sados por vento forte;

- Rajadas de vento superiores a 80 km h~!, medidas por alguma estacdo meteorolé-
gica de superficie [SY NOP, M ET AR, e esta¢oes automaticas do Instituto Nacional
de Meteorologia (INMET)]. Segundo Tominaga et al. (2009), rajadas de vento acima

de 75 km h~! j4 causam danos a estruturas;

Devido a escassez de relatos de tempo severo no SB, principalmente nos primeiros

anos da série (2009 a 2011), e a baixa densidade de esta¢bes meteorolégicas na
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regiao, algumas assinaturas de radar comumente associadas a tempo severo também
foram utilizaras para estimar a severidade da LI. As LIs que apresentaram essas
assinaturas mas nao tiveram relatos de tempo severo associados foram classificadas

como “potencialmente severas” As assinaturas sao as seguintes:

- Presenga de um eco de arco (em preto na Fig. 3.2) (WEISMAN, 1992; WEISMAN,
1993) com comprimento de pelo menos 50 km e refletividade acima de 50 dBZ ao

longo da linha convectiva, mantendo essas caracteristicas por pelo menos 30 minutos;

- Presenga de um in flow notch (seta branca na Fig. 3.2) (UCAR/METED, 2016), que
é uma reducao da refletividade de pelo menos 20 dBZ atras da linha convectiva da
LI

Figura 3.2 - Exemplo de assinaturas de tempo severo associadas a Lls.

19/10/2014 032Q UTC-
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Fonte: REDEMET

Geralmente, essas caracteristicas sdo observadas em conjunto, pois ambas sao for-
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madas pelo mesmo mecanismo de mesoescala, que é a intensificacdo do jato de

retaguarda.

Apenas 6% das LIs foram classificadas como potencialmente severas. Testes foram
feitos incluindo essas LIs nos casos severos e descartando esses casos, e nao foram
observadas diferencas significativas nos compostos por se tratar de um nimero muito
pequeno. Em vista disso, essas Lls foram incluidas na estatistica e nos compostos

COMO CasoS Severos.
3.3 Tipos sinéticos

As configuracoes sindticas associadas a cada caso de LI foram analisadas, e
identificaram-se trés configuragoes mais recorrentes (Sec. 4.2.2). Em vista disso,
classificou-se cada caso também em grupos de acordo com esses tipos sindticos.
Neste trabalho, optou-se por uma classificacao baseada na anélise de caso por caso,
porque o uso de um método objetivo, como o de componentes principais, poderia
gerar resultados que nao tém significado fisico e dinamico. A metodologia utilizada
aqui é recorrente na literatura no estudo de condigoes sindticas favoraveis a ocorrén-
cia de tempo severo (GUASTINT; BOSART, 2016; MENG et al., 2013) e SCMs (CORFIDI,
2003; CONIGLIO et al., 2010; SIQUEIRA et al., 2005). Os compostos (Sec. 3.4), quando
divididos por configuracoes sinodticas distintas, evidenciam processos que poderiam
ser atenuados se fossem considerados todos os casos em um unico grupo. Os tipos

sinéticos sdo descritos em detalhes na Sec. 4.2.2.
3.4 Compostos

Foram construidos compostos de escala sindtica dos dias em que ocorreram LIs na
area de estudo. Tomou-se como “00A” o horario sinético que antecedeu a ocorréncia
da LI. Por exemplo, se a LI se formou as 02:45UTC, o horario 00h desse caso é
0000 UTC, e assim por diante. Também foram gerados compostos para os horérios
-12h e -24h (12 horas antes e 24 horas antes do horario 00k, respectivamente), com o
intuito de analisar a variacao temporal dos ambientes sindticos antes da ocorréncia de
LIs. Foram calculadas as tendéncias de diversas variaveis, o que é feito subtraindo
o campo de determinada varidavel pelo campo da mesma variavel 12 horas antes,
resultando em duas tendéncias: entre os tempos -24h e -12h e entre os tempos -12h
e 00h.

Dados da reandlise CFSR (Climate Forecast System Reanalisys) do NCEP

(National Centers for Environmental Prediction) sao utilizados para a cons-
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trugao dos compostos. O CFSR é uma reandlise com resolugao horizontal T382 (~
38 km, interpolada para uma grade de 0.5° x 0.5°) e 64 niveis verticais, e tem oce-
ano, superficie e atmosfera acoplados no sistema de modelagem (SAHA et al., 2010).
Além das principais variaveis meteoroldgicas nos niveis de pressao representativos,
foram calculados diversos parametros comumente utilizados na previsao e pesquisa
de tempo severo (THOMPSON et al., 2003).

Os compostos de LI sdo separados em severos (SVR) e nao severos (NSVR), e tam-
bém em tipos sinéticos (T1, T2 e T3). Os compostos sao apresentados na Sec 4.2.
Essa andlise permite avaliar quais caracteristicas dos ambientes sao mais importan-
tes em cada tipo sindtico. Os compostos foram calculados incluindo as LIs poten-
cialmente severas no grupo SVR, e nao houve grande diferenca nos campos (nao

mostrado).
3.5 Parametros de tempo severo

Na literatura, usa-se muito o termo “sondagem representativa” para se referir a
sondagens observadas que caracterizam o ambiente onde se forma ou esta ocorrendo
um SCM (BRYAN; PARKER, 2010; CORFIDI, 2003; THOMPSON et al., 2003). De acordo
com Thompson et al. (2003), uma sondagem representativa é aquela langada a menos
que 300 km do sistema convectivo e nao mais que trés horas antes da passagem do
sistema pelo local, sempre onde o escoamento de baixos niveis esta direcionado para
o sistema, ou seja, no influxo. Além disso, a sondagem representativa nao pode ter
sido afetada por conveccao, porque a instabilidade termodinamica do ambiente é

consumida.

As estagoes de sondagens utilizadas nesse estudo sao mostradas na Fig. 3.1. Apenas
40% das LlIs tiveram uma sondagem que fosse representativa, tanto pela falta de
sondagens em diversos horarios da série em algumas estagoes quanto pelas restrigoes
que o método impoe para que uma sondagem seja representativa. Logo, a abordagem
utilizada nesse estudo consiste em utilizar dados do CFSR em uma area de 3° x 3°
representativa do ambiente em que se formou a LI ou a frente (no influxo de baixos
niveis) de uma LI ja formada. Assim, cada caso de LI classificado esté associado a
uma latitude e longitude que indica o centro da area de 3° x 3°. Essa metodologia
naturalmente suaviza as distribui¢oes dos parametros de tempo severo, o que deve
ser levado em consideragao na analise dos resultados. A distribuicao estatistica dos
parametros de tempo severo foi feita utilizando a média dos pardmetros na area de
3° x 3° para cada caso. As sondagens e hodografas compostas utilizam o ponto de

grade no centro da area de 3° x 3°, e também sao geradas com dados do CFSR.
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Nascimento (2005) e Foss (2011) realizaram compostos de perfis verticais calculando
diversos indices dinamicos e termodinamicos. Os indices de instabilidade termodina-
mica calculados nos compostos sdo o CAPE de superficie (SBCAPE, sur face-based
CAPE), o CAPE da parcela mais instavel (MUCAPE, most unstable CAPE), a ini-
bigdo a convecgao (CIN, convective inhibition), e o CAPE da corrente descendente
(DCAPE, downdraft CAPE). O SBCAPE e o MUCAPE tém a mesma formulagao
do CAPE, mas sao calculados para a parcela mais préoxima da superficie e para a
parcela mais instavel do perfil vertical, respectivamente. Nas Eqgs. 3.1 e 3.2 estao
definidos 0 CAPE e DCAPE (NASCIMENTO, 2005; FOSS, 2011), respectivamente.

NE Tv arcela — Tv
CAPE = g ( pareel ’°> dz, (3.1)
NCL Ty o

onde NE é o nivel de equilibrio (onde a flutuabilidade é zero), NCL é o nivel
de convecgdo livre, g é a aceleragao da gravidade (=~ 9,81 m s72), Ty parcela € @
temperatura virtual da parcela da corrente ascendente, 75, o ¢ a temperatura virtual

do ambiente e z é a altura.

Hparce a —
DCAPE — / l g Tv,O Tv,ptl?"cela dZ, (32)
0 Tv0

onde g é a aceleracio da gravidade (=~ 9,81 m s72), Ty parcela € @ temperatura virtual
da parcela da corrente descendente, T}, é a temperatura virtual do ambiente e z é
a altura. Hpgrcelq € a altura da parcela com menor temperatura potencial do bulbo

umido (6,,), e se encontra geralmente entre a superficie e 4 km de altura.

O CAPE ¢ a integral da flutuabilidade positiva que uma parcela de ar teria se
fosse levantada na atmosfera (Eq. 3.1) do nivel de condensagao por levantamento
até o nivel de equilibrio. A flutuabilidade é a medida da forca de aceleracao que
age sobre a parcela de ar devido a diferenca das caracteristicas da parcela de ar
e do ambiente. Flutuabilidade positiva significa que a parcela de ar que sobe tem
aceleragdo para cima por ser menos densa que o ar do ambiente, o que faz com
que ela siga subindo. J& o DCAPE mede a flutuabilidade negativa que uma parcela
de ar teria se fosse levada para baixo, por exemplo, por uma corrente descendente
(Eq. 3.2). O DCAPE mede a integral da flutuabilidade negativa que a parcela tera
em relagdo ao ambiente em sua trajetoria até a superficie. Para calcular o CAPE e

o DCAPE, os perfis verticais sao interpolados para niveis verticais de 500 em 500
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metros.

Também foram calculados os cisalhamentos verticais do vento nas camadas entre
1000 e 850 hPa e 1000 e 500 hPa, que consistem na simples subtragao do vento no
nivel mais alto pelo vento no nivel mais baixo. A convergéncia do fluxo de umidade
(CFU) foi calculada conforme Banacos e Schultz (2005) (Eq. 3.3). A 6, foi calcu-
lada utilizando a equagdo de Davies-Jones (2009) (Eq. 3.4). Esses pardmetros estao
associados com os ingredientes basicos para a ocorréncia de tempestades severas,
que sao a presenca de instabilidade termodinamica, alguma fonte de levantamento,
umidade e cisalhamento do vento. A helicidade da corrente ascendente (UH) é cal-
culada conforme a Eq. 3.5, e é uma medida da rotagdo da corrente ascendente da

tempestade.

dq dq ou  Ov
FU=—u|Z2) —p[Z2) g [ 2=+ 22 .
CFU u(@x) U(&y) q<8x+8y>’ (3.3)

onde ¢ é a umidade especifica, u é a velocidade zonal do vento e v é a velocidade

meridional do vento.

R
Cpd

UR - rL
0. — (22 4
¢ <100> ezp (a,,dTK>’ (3:4)

onde # é a temperatura potencial, UR é a umidade relativa (%), R, é a constante
dos gases para o vapor d’dgua (= 461 J kg=* K™'), ¢,q é o calor especifico do ar
seco a pressao constante (= 1004 J kg~! K1), r é a razdo de mistura, L é o calor

latente (= 2,555 x 10% J kg™') e Tk ¢é a temperatura do ar em K.

5km
UH = w(dz, (3.5)

2km
onde ( ¢é a vorticidade vertical e w ¢é a velocidade vertical.

O teste t de Student, assumindo diferentes variancias das distribuicoes, foi utilizado
para medir a significancia estatistica das diferencas entre os parametros de tempo

severo entre as LIs severas e ndo severas.
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3.6 Estudos de caso e simulagoes numéricas

Dois casos de LI severas foram escolhidos para serem analisados com o uso de simu-
lagoes numéricas. Esses casos foram selecionados por terem causado danos severos
no SB, sendo muito significativos. Como o objetivo de simular os casos é analisar a
estrutura de mesoescala de Lls severas, os casos nao foram escolhidos levando em
consideracao a configuracgao sindtica associada, mas apenas o fato de terem sido seve-
ros. Os casos ocorreram em 19/10/2014 e 20/12/2014. Para cada caso, foi realizada
uma discussao sindtica, com a andlise das condigoes de escala regional que favore-
ceram a ocorréncia e a severidade da LI, e uma analise dos processos de mesoescala

através de simulagoes numéricas.

Neste estudo, foi utilizado o modelo WRF (Weather Research and
Forecasting) (SKAMAROCK; KLEMP, 2008) com dois dominios acoplados, com
espacamento de grade de 9 km e 3 km, respectivamente. Esta técnica é conhecida
como “grades aninhadas”, pois os dois dominios interagem durante a rodada
do modelo, trocando informagoes. Como a evolugdo dos dois casos foi diferente,
os dominios nao cobrem a mesma &rea, e sua configuracdo mais adequada foi
determinada em cada caso a partir da realizacdo de testes de sensibilidade. As
areas dos dominios sao mostradas no inicio das segoes de cada caso (Secs. 5.1.3.1
e 5.2.3.1). Também se respeitou a relacdo entre os dois dominios de 1:3, a qual é
comumente usada em grades aninhadas (WEISMAN et al., 2013; ADAMS-SELIN et
al., 2013a). Os dominios também tém 40 niveis verticais (topo em 50 hPa) com
pressao e altura média mostradas na Tabela 3.6. H4 maior quantidade de niveis
verticais proximo ao solo, com espacamento entre os niveis verticais aumentando
exponencialmente com a altura. O modelo gera saidas do dominio de 9 km a cada

1 hora e do dominio de 3 km a cada 5 minutos.
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Tabela 3.1 - Pressao (hPa) e altura (m) médias para cada nivel vertical do modelo.

Pressao (hPa) | Altura (m) || Pressao (hPa) | Altura (m)
984 193 337 8708
976 265 308 9357
965 362 280 10004
951 486 255 10651
934 643 231 11297
913 842 209 11943
888 1087 189 12589
858 1377 170 13238
827 1695 153 13885
796 2023 137 14528
764 2362 123 15165
720 2862 111 15800
665 3515 99 16433
614 4166 89 17064
266 4816 80 17694
021 5465 72 18327
479 6113 65 18965
440 6762 58 19611
403 7411 52 20261

Os dados iniciais e de fronteira para o dominio de 9 km sdo as andlises do modelo
global GF'S com resolugao horizontal de 0,5° x 0,5°. O dominio de 9 km fornece as
condigoes iniciais e de fronteira para o dominio de 3 km. As simulagdes foram rodadas
utilizando a versao do GFS que era operacional no final de 2014, quando ocorreram
os casos. Diversos estudos utilizaram dados do GFS como condigoes inicial e de
fronteira do WRF, e obtiveram simulagoes muito realisticas. Weisman et al. (2013)
utilizaram uma grade intermediaria com 13 km de espacamento entre os pontos,
e uma grade final de 3 km, para simular um intenso derecho ocorrido nos Estados
Unidos. Adams-Selin et al. (2013b) fizeram um estudo de sensibilidade dos esquemas
de microfisica em casos de eco de arco com um modelo de 3 km de resolucdo, em
que as condigoes iniciais eram fornecidas por um modelo com 1° (= 111 km) de
resolugao, ou seja, sem grade intermediaria. No Sudeste do Brasil, Bender (2012)
estudou as LIs utilizando o modelo BRAMS com resolugdes de 16 e 8 km, realizando
mudangas de esquemas de microfisica. Sales e Pereira (2005) simularam uma LI com
o modelo RAMS bidimensional, com uma coordenada vertical e outra horizontal
perpendicular a LI. A condicao inicial foi fornecida por uma sondagem, de maneira
semelhante a Seigel e Heever (2013) e Adams-Selin et al. (2013b).
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Foram realizados testes de sensibilidade com o modelo WRF para avaliar quais con-
figuracoes eram as ideais para simular os casos estudados. Foram testados diferentes
esquemas de microfisica, radiagdo, convecgao (para o dominio maior de 9 km), e
CLP, além de modificacoes no tamanho e localizagdo da grade de maior resolucao.
As principais mudancas nas simulagoes se deram quando houve troca do esquema
de microfisica. Foram testados os esquemas de Thompson (THOMPSON et al., 2004),
Morrison (MORRISON; GETTELMAN, 2008) e WSM6 (HONG; LIM, 2006), os quais sao
utilizados comumente em estudos de SCMs com modelos de convecgao explicita. As
avaliagoes desses esquemas de microfisica em comparacao com o observado sao mos-
tradas na introdugao de cada caso (Secs. 5.1.3.1 e 5.2.3.1). Como as outras parame-
trizagoes (radiagao, CLP, convecgao no dominio de 9 km) nao apresentaram grande
sensibilidade, utilizou-se a parametrizacdo de Goddard (CHOU; SUAREZ, 1999) para
radiagdo de onda longa e curta, de Mellor-Yamada-Janji¢ (JANJIC, 1994) para CLP
e de Grell-Freitas (GRELL; FREITAS, 2013) para convecgdo no dominio de 9 km.
As simulagoes comegam entre 18 e 24 h antes da ocorréncia da LI. Para o caso de
19/10/2014, que ocorreu entre 0000 e 0600 UTC, a simulagdo comegou no dia 18/10
as 0600 UTC. A simulagao do caso de 20/12/2014, que ocorreu entre 1500 e 2100
UTC, comegou dia 20/12 as 0000 UTC. Essa antecedéncia é necessaria porque o
modelo esta no periodo de spin-up nas primeiras 6 a 12 h de simulagao quando nao
ha assimilacao de dados, pois 0 modelo comecga com precipitacao zero e leva algumas
horas para entrar em equilibrio. A Tabela 3.6 mostra as configura¢ées do modelo

utilizadas neste estudo.
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Tabela 3.2 - Configuragoes e parametrizagoes utilizadas no WRF.

| - | 19/10/2014 \ 20/12/2014 |
Inicio da simulagao 18/10/2014 0600 UTC | 20/12/2014 0000 UTC
Tempo de integracgao 30 h 30 h
Cond. iniciais/fronteira Analises GFS 0,5° x 0,5° 6—6 h
Passo de tempo 9 km 45 s 45 s
Passo de tempo 3 km 15 s 15 s
Dominio de 9 km 151 x 151 pontos 151 x 151 pontos
Dominio de 3 km 361 x 301 pontos 331 x 331 pontos
Niveis verticais 40 40
Topo do modelo 50 hPa 50 hPa
Parametrizacgoes:
Conveccao em 9 km Grell-Freitas Grell-Freitas
Microfisica Thompson Thompson
Radiacao Goddard Goddard
CLP Mellor-Yamada-Janji¢ | Mellor-Yamada-Janji¢
Camada superficial Janji¢ Janji¢

Para cada horéario das simulacoes, é estimado o potencial de rajadas de vento em

superficie. Essa estimativa é calculada com base na Eq. 3.6.

Viajada = Viom + maz oo, ) [RVE — Viom)], (3.6)

onde Vygjeda € a magnitude da rajada de vento em 10 m, Vi, € o vento médio em
10 m do modelo, R é um fator peso que decresce exponencialmente com a altura
(Eq. 3.7), Vi é o vento em uma determinada altura H no modelo e max g, »)

indica que é o valor maximo do que esta entre colchetes entre a superficie e o topo

da CLP (Hepp). O fator R é definido na Eq. 3.7.

R=1-( " ). (3.7)

Herp

Portanto, a rajada em 10 m é estimada somando-se o vento médio em 10 m com um
valor que é resultado da aplicagdo de um fator peso a diferenca entre o vento em
um determinado nivel e o vento em 10 m. Por exemplo, se houver um vento de 20
m s~ em 1000 m de altura, o potencial de rajada de vento em superficie serd maior
do que se houver o mesmo vento de 20 m s~! em 3000 m de altura. Essa estimativa

da rajada de vento parte do principio de que o momentum horizontal é transfe-

48



rido mais facilmente para a superficie (por exemplo, por uma corrente descendente)
quanto mais baixo estiver o maximo de vento dentro da CLP (BRASSEUR, 2001). E
importante salientar que o potencial de rajada de vento é apenas uma estimativa,
que serve apenas para verificar como a LI evolui conforme as rajadas de vento mais

intensas sido favorecidas.

A andlise de mesoescala das LIs utiliza os campos de perturbacao de algumas va-
ridveis em relagdo ao ambiente a frente da LI (daqui para frente chamado ambiente
“pré-LI7). As perturbagoes sao tteis para estimar a intensidade da piscina fria, da
mesobaixa e mesoalta, e a distribuicao da flutuabilidade no sistema. Para o calculo
das perturbagoes, é necessario definir um ponto ou area no ambiente pré-LI que seja
representativo das condi¢oes médias no ambiente, em relacao ao qual se calculam as

perturbagoes.

H& diversos métodos para definir as condigbes ambientais. Weisman et al. (2013),
analisando dados de modelo com convecgao explicita, utilizou uma area de 30 x 30
km localizada 35 km na frente da LI como representativa do ambiente pré-LI. Bryan

e Parker (2010) utilizaram uma sondagem solta aproximadamente 20 km a frente
da LI

Nesse trabalho, serd utilizada a mesma metodologia de Weisman et al. (2013), mas
utilizando uma area de 50 x 50 km localizada de 50 a 100 km a frente da LI. Testes
foram realizados utilizando areas mais proximas da LI, mas as perturbacoes de
pressao nao eram representativas porque a area se localizava dentro da mesobaixa.
A mudanca de lugar da area nao tem um grande impacto nas perturbacoes se a area

escolhida estiver suficientemente longe da LI.

Dessa maneira, e perturbagao de temperatura 7"(x,y, z) é definida como:

T,((L’, Y, Z) = T(I, Y, Z) - Tambiem&e(z); (38)

onde T'(z,y,z) é a temperatura em cada ponto de grade e T,piente(2) € a tempe-
ratura média na area de 50 x 50 km em cada nivel vertical. O mesmo vale para as
perturbagoes de pressao (p'). A flutuabilidade também é calculada utilizando essa

area de 50 x 50 km como representativa do ambiente pré-LI.
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4 RESULTADOS: CLIMATOLOGIA E CONFIGURACOES SINOTI-
CAS

Este capitulo é dividido em duas se¢Oes principais, uma que aborda a distribuicao
estatistica dos casos de LI (Sec. 4.1) e outra que trata dos compostos (Sec. 4.2). Daqui
para frente, os termos primavera, verao, outono e inverno serao usados para se referir
aos meses de setembro-outubro-novembro, dezembro-janeiro-fevereiro, marco-abril-

maio e junho-julho-agosto, respectivamente.
4.1 Estatistica dos casos de Linha de Instabilidade

No periodo de 2009 a 2016, foram identificadas 149 LIs, sendo que 85 (57%) foram
classificadas como severas. A Fig. 4.1 mostra o percentual de LIs ocorridas em cada
ponto da area de estudo. Uma porcentagem de 50 a 60% indica que 50 a 60% de todas
as LIs contabilizadas passaram sobre a drea. A maior parte das LIs ocorre no oeste do
RS, onde as LIs sao aproximadamente duas vezes mais frequentes (50—60% de todas
LIs atingiram a regiao) que no nordeste da area de estudo (10 a 30%). Os percentuais
apresentam um decréscimo em direcao ao leste, o que corrobora pesquisas anteriores
le.g., Zipser et al. (2006), Anabor et al. (2008), Rasmussen e Houze (2016)] que
mostraram que a ocorréncia de SCMs é mais comum no oeste da regiao sul do Brasil.
Além disso, as maiores frequéncias localizadas na fronteira do RS com o Uruguai
¢ um indicativo da propagacao das LIs para nordeste, atingindo primeiro aquela
regiao. As menores frequéncias observadas em SC refletem a menor quantidade de
LIs em areas com orografia complexa (ou seja, uma preferéncia por regides planas),
embora esse valor também pode ser influenciado pela menor cobertura de radares

na regiao no periodo estudado.

A variabilidade mensal do niimero de casos total e severos é mostrada na Fig. 4.2.
As colunas pretas indicam o percentual de todas as LIs ocorridas em cada més, as
colunas vermelhas o percentual de todas LIs ocorridas em cada més e que foram
severas, e o nimero acima das colunas representa a porcentagem do nimero de LIs
severas em relagao ao total de cada més. No més de janeiro, por exemplo, ocorreram
8% de todas LIs, 4% de todas LIs severas, e a quantidade de LIs severas em relacao
ao total do més é 50%. A maior quantidade de LIs ocorre nos meses de primavera
e inicio do verao, e ha um maximo secundario em abril. Poucas LIs ocorrem no
inverno, sendo que nenhum caso ocorreu em junho. A frequéncia de LIs aumenta a
partir de setembro, ainda com menor porcentagem de casos severos em relagao aos
meses seguintes. O nimero de LIs e a porcentagem de LIs severas atingem o maximo

nos meses de outubro e novembro, com mais de 17% das LIs ocorrendo em cada més
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Figura 4.1 - Distribuicdo espacial do percentual de LIs ocorridas na area de estudo.
sl e .

(60% a 70% dessas sao severas). Esse resultado é compativel com o levantamento
da Defesa Civil (CEPED/UFSC, 2012) que mostra que no SB os meses com mais re-
gistros de danos por vendavais sao os meses de primavera. Nesses meses, a crescente
insolagao diurna conforme o solsticio de verao se aproxima e a presenca de baroclinia
nas latitudes subtropicais e médias promovem ambientes com instabilidade termo-
dindmica e alto cisalhamento do vento, favorecendo LIs severas. A porcentagem de
casos severos também ¢é mais alta no outono do que no verao, possivelmente pelo
fato de ser uma estacao de transicdo como a primavera, quando hé instabilidade
termodindmica e cisalhamento do vento elevado. As frentes na primavera e outono

sao intensas, e estao associadas a intenso contraste térmico.

A variac¢do anual do nimero total de LIs (severas e nao severas) e de Lls severas é
mostrada na Fig. 4.3. A maior quantidade de LIs ocorreu no ano de 2009, seguida
pelos anos de 2015 e 2014. O menor ntmero foi observado no ano de 2011. Na
Sec. 4.1.1, a diferenca entre o niimero de LIs entre 2009 e 2011 é explorada com uma

analise das condi¢oes sindticas predominantes na primavera desses dois anos.

A quantidade de LIs pode ser muito diferente em cada ano, variando entre anos
com cerca de 30 casos e anos com menos que 10 casos. A média é de 18,6 LIs por
ano (desvio padrao de 8,6), sendo que cerca de 10,6 sao severas (desvio padrao de

4,8). Nota-se também que a porcentagem de LIs severas varia de 50% a 80% entre
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Figura 4.2 - Percentual de LIs (colunas pretas) e de LIs severas (colunas vermelhas) ocor-
ridas em cada més. A porcentagem de LIs severas em relacdo ao total para
cada més é mostrada acima das colunas.
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os diferentes anos da série.

A Fig. 4.4 mostra o percentual de LIs por periodo do dia. Se a LI ocorreu as 1900
UTC (16h local), entdo o periodo de ocorréncia atribuido a ela é 1800 a 0000 UTC
(15h a 21h local). As LIs ocorrem preferencialmente no periodo entre a madrugada
e o inicio da tarde (03 h a 15 h; Fig. 4.4), mas o maior percentual de LIs severas
acontece no periodo do fim da tarde ao inicio da noite (15 a 21 h). O horério com
menor percentual de LIs severas é o da manha e inicio da tarde (09 a 15 h). A
maior severidade no final da tarde e inicio da noite (15 a 21 h) pode ser devido
ao aquecimento diurno e maximo de instabilidade termodindmica (CAPE) neste
periodo, conforme mostrado posteriormente na Sec. 4.2.2.4, enquanto que a menor
severidade durante a noite e manha se deve a dificuldade do ar com maior momentum

em niveis médios e baixos da troposfera de penetrar a CLP estavel noturna e causar
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Figura 4.3 - Percentual de LIs (colunas pretas) e de LIs severas (colunas vermelhas) ocor-
ridas em cada ano. A porcentagem de LIs severas em relagdo ao total para
cada ano é mostrada acima das colunas.
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ventos fortes (CONIGLIO et al., 2010). No inicio da noite também ocorre a aceleragao
do JBN, o qual intensifica o cisalhamento do vento em baixos niveis. Também é
possivel que alguns casos de Lls severas a noite foram classificados como nao severos

devido a dificuldade de reportar estragos pelo vento no periodo noturno.

A ocorréncia de maior quantidade de LIs durante a madrugada e manha foi verificada
em outras pesquisas (HOUZE et al., 1990; BLUESTEIN; JAIN, 1985). Nesses horarios, a
propagacao do sistema é causada em alguns casos por ondas de gravidade, e nao pela
propagacao da piscina fria, uma vez que o gradiente de densidade entre a piscina fria
e o ar estéavel da CLP noturna nao é tao intenso quanto durante o dia (GEERTS et al.,
2017). SCMs noturnos tém sido tema de muitas pesquisas nos tltimos anos (GEERTS
et al., 2017).

A Fig. 4.5 mostra a distribuigdo das velocidades de todas LIs (colunas pretas) e
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Figura 4.4 - Percentual de LIs (colunas pretas) e LIs severas (colunas vermelhas) ocorridas
em cada intervalo de 06 h. Os periodos s@o em horério local (UTC-3). A
porcentagem de LIs severas em relagdo ao total para cada horario é mostrada
acima das colunas.
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das LIs severas (colunas vermelhas), assim como a porcentagem das LIs totais que
foram severas para cada velocidade (niimeros no eixo x). A velocidade se refere ao
movimento da LI em relagao ao solo na direcao perpendicular a linha convectiva
no momento de maturidade da LI (ver Sec. 3.1). A velocidade média de todas LIs
¢ de 43 km h™! (desvio padrdao de 13 km h™!'), enquanto que a velocidade média
das LIs severas ¢ de 48 km h™' (desvio padrdo de 12 km h™') e das nao severas
de 36 km h™! (desvio padrao de 11 km h~'). A diferenca entre as distribuicoes
de velocidades das Lls severas e nao severas é estatisticamente significativa (95%
de confianga) utilizando o teste t de Student. Esse resultado é importante para a
previsao de severidade das LIs. No grafico (Fig. 4.5) é possivel notar que a distribui-
cao de velocidade das LIs severas apresenta moda mais elevada que o total de Lls,
corroborando a velocidade maior das LIs severas. A Fig. 4.5 também mostra que
LIs severas representam 20 a 35% de todas LIs com velocidades entre 10 e 30 km
h=t. A velocidade de 40 km h~! é observada em um mesmo ntimero de LIs severas
e nao severas. LIs com velocidades superiores a 50 km h~! sdo predominantemente
severas (percentuais de LIs severas de mais de 70%). Esse resultado estd de acordo
com a maior parte dos estudos sobre LIs que relacionam a velocidade do sistema
com a severidade (CORFIDI, 2003; CONIGLIO et al., 2010; CAMPBELL et al., 2017).
Geralmente, a maior parte do movimento da LI é atribuido ao escoamento médio
na troposfera, portanto LIs mais rapidas ocorrem com escoamento mais intenso e
maior momentum horizontal na troposfera, o que acarreta em maior potencial de
rajadas de vento intensas. O tinico caso com velocidade aproximada de 100 km h~1

ocorreu no dia 19 de outubro de 2014, e sera estudado na Sec. 5.1.

4.1.1 Relacao entre o nimero de Linhas de Instabilidade e as condigbes

médias sazonais: 2009 versus 2011

A grande diferenca entre as primaveras de 2009 e 2011 levou a investigar as confi-
guracoes sinoticas médias nesses periodos, que podem ser relacionadas a quantidade
de LIs. Como a maior diferenca no niimero de LIs ocorreu na primavera desses dois

anos, a analise serd concentrada nessa estacgao.

A Fig. 4.6 mostra que o padrao sindtico predominante na primavera desses dois anos
foi muito diferente. No ano de 2009 (Fig. 4.6a), quando muitas LIs foram observadas,
havia predominio de anomalias positivas de altura geopotencial em 500 hPa sobre
o Brasil, com maximo no Atlantico préximo a costa da Regido Sudeste. Anomalias
negativas predominavam em todo o sul da América do Sul, com centro entre a Terra

do Fogo e a Peninsula Antartica, e um cavado anémalo se estendia desde o centro de
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Figura 4.5 - Percentual de LIs (colunas pretas) e LIs severas (colunas vermelhas) com cada
velocidade da linha convectiva (km h~'). A porcentagem de Lls severas em
relacao ao total para cada velocidade é mostrada acima das colunas.
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anomalia negativa até o norte da Argentina. Essa configuracao em 500 hPa favoreceu
movimento ascendente anémalo sobre o SB, pois a regiao estava a leste de um cavado
andémalo na média troposfera em termos médios sazonais. Além disso, o padrao em
latitudes médias apresentou alta amplitude, com um trem de ondas (sequéncia de
cristas e cavados andémalos) bem definido no Pacifico e Atlantico Sul. A presenca
de um centro de anomalia negativa a norte da crista andémala no Pacifico é sinal
de que a condigao de bloqueio do tipo baixa sobre alta [ou bloqueio de Rex (REX,
1950)] predominou na primavera de 2009, o que foi responsédvel pela manutengao do
minimo de anomalia sobre o sul da América do Sul e consequentemente do cavado

andmalo corrente acima do SB.

No ano de 2011 (Fig. 4.6b), quando poucas LIs ocorreram, houve predominio de

anomalias positivas de altura geopotencial sobre o Atlantico Sul e de anomalias
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negativas (de menor intensidade) no Pacifico sudeste e Atlantico em torno de 30°S.
Associado ao centro de anomalia positiva no Atlantico Sul, uma crista andémala
se estendeu para noroeste até a costa do norte do Chile. Ao contrario do que foi
observado em 2009 (Fig. 4.6a), em 2011 havia uma crista andémala corrente acima
do SB, o que favoreceu movimento descendente anémalo e menor quantidade de
LIs. O centro de anomalia negativa sobre o Atlantico a norte do centro de anomalia
positiva indica a ocorréncia de um bloqueio de baixa sobre alta no Atlantico em
2011.

Figura 4.6 - Anomalia de altura geopotencial (dam) em 500 hPa na primavera de (a) 2009
e (b) 2011.
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Em 250 hPa (Fig. 4.7), é possivel notar que as anomalias de altura geopotencial
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na média troposfera estiveram associadas a posicdo do JAN. Em 2009 (Fig. 4.7a),
o JAN esteve mais intenso desde o Pacifico até o Atlantico, com um maximo de
anomalia no leste do Uruguai e Argentina. O maximo de vento anémalo se loca-
lizou entre os centros de anomalia positiva e negativa de altura geopotencial em
500 hPa (Fig. 4.7a), onde o gradiente de altura geopotencial e o vento geostréfico
eram mais intensos. O SB estava sob a entrada equatorial do maximo de vento ano-
malo, o que também favoreceu movimento ascendente anémalo devido as circulagoes
ageostréficas (UCCELLINT; JOHNSON, 1979). Os ventos andémalos de oeste também
contribuiram para aumentar o cisalhamento do vento, favorecendo a formacao de
sistemas convectivos organizados. Em 2011 (Fig. 4.7b) se observou o contrario, com
ventos anomalos de leste/sudeste sobre o SB. A presenga da crista andémala obser-
vada no centro da Argentina e Oceano Pacifico a oeste do Chile (Fig. 4.7b), assim
como a posi¢ao do padrao de baixa sobre alta no Atlantico estiveram associados ao

JAN menos intenso que a climatologia.

As anomalias de espessura entre 1000 e 500 hPa, mostradas na Fig. 4.8, refletem as
anomalias de altura geopotencial em 500 hPa (Fig. 4.6). Observaram-se anomalias
negativas de espessura em toda a porc¢ao sul da América do Sul, com minimo entre a
Argentina e o Chile, e anomalias positivas sobre todo o leste e centro do continente. O
SB localizava-se entre as anomalias positivas e negativas, em uma zona com gradiente
de espessura acima da média climatoldgica. O gradiente meridional andémalo de
espessura esta associado a maior baroclinia, e consequentemente vento térmico e
JAN mais intensos que a média (Fig. 4.7a). Em 2011 (Fig. 4.8b), o gradiente de
espessura no SB foi o inverso, com o ar na camada anomalamente frio (anomalia
negativa de espessura) na costa do Sudeste e quente sobre a Argentina central, e

portanto o JAN esteve menos intenso na primavera desse ano.

A Fig. 4.9a mostra que a espessura da camada acima da média observada em boa
parte do Brasil em 2009 esteve associada a escoamento de norte anémalo em 850
hPa. Esse escoamento é responsavel por transportar ar mais quente e imido para o
SB. Além disso, nota-se uma reducao dos ventos andémalos de norte sobre o sul do
Brasil e ventos de sudoeste sobre a Argentina, o que causou convergéncia anémala em
baixos niveis sobre o SB e favoreceu movimento ascendente. O escoamento anémalo
de norte também sugere que eventos de JBN foram mais frequentes que o normal
em 2009. Em 2011, escoamento anomalo de leste predominou sobre o SB em 850
hPa. Logo, o ar relativamente mais frio, com menor espessura (Fig. 4.8b), observado

sobre o Atlantico era transportado para o SB.
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Figura 4.7 - Anomalia de magnitude (m s~!, sombreado) e dire¢io do vento (vetores) em

250 hPa na primavera de (a) 2009 e (b) 2011.
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Figura 4.8 - Anomalia de espessura da camada entre 1000 e 500 hPa (dam) na primavera
de (a) 2009 e (b) 2011.
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1

Figura 4.9 - Anomalia de magnitude do vento (m s+, sombreado) e diregdo do vento

(vetores) em 850 hPa na primavera de (a) 2009 e (b) 2011.
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As anomalias de dgua precipitavel, mostradas na Fig. 4.10, evidenciam que a circu-
lacao sindtica descrita nos paragrafos anteriores foi responsavel pela ocorréncia de
anomalias positivas de dgua precipitavel sobre o SB em 2009 (Fig. 4.10a), enquanto
que 2011 (Fig. 4.10b) apresentou anomalias negativas. Em 2009, anomalias positi-
vas de agua precipitavel foram observadas no centro do continente sul-americano, e
anomalias negativas no sul da Argentina e imediacoes dos Andes. Essas anomalias es-
tiveram associadas as anomalias de espessura (Fig. 4.8a) e ao transporte de umidade
pelo escoamento em baixos niveis (Fig. 4.9a). As anomalias negativas observadas em
todo o sul e sudeste do Brasil em 2011 refletem a presenca de ar relativamente frio
no Atlantico (Fig. 4.8b).

As condigoes predominantes nas primaveras de 2009 e 2011 sao absolutamente con-
dizentes com a ocorréncia de cerca de cinco vezes mais LIs em 2009 em comparac¢ao
com 2011. A alta amplitude do escoamento em 500 hPa e o bloqueio de baixa so-
bre alta no Pacifico Central favoreceram a permanéncia de um centro de anomalia
negativa de altura geopotencial sobre o sul da América do Sul e um cavado and-
malo corrente acima do SB, o que causou levantamento anémalo em 2009. O maior
gradiente de espessura e baroclinia na regidao estiveram associados a intensificagdo
do JAN, o qual se posicionou com sua entrada equatorial sobre o SB, também fa-
vorecendo movimento ascendente. Além disso, o escoamento andémalo de norte em
baixos niveis foi responsavel pelo transporte de ar quente e imido para o SB, além
de causar maior convergéncia e cisalhamento em baixos niveis sobre regiao. Essas
caracteristicas nao foram observadas nos campos anémalos na primavera de 2011,
que se mostrou um periodo com condigoes sindticas desfavoraveis a ocorréncia de

convecgao e, consequentemente, com menor nimero de Lls.
4.2 Compostos

Esta secao mostra primeiramente os compostos de todos os casos, sem distincao
entre os tipos sinéticos (Sec. 4.2.1). Depois, sdo mostrados os compostos na hora 00h,
comparando os diferentes tipos sindticos (Sec. 4.2.2). Na Sec. 4.2.2.4, sao mostradas
as tendéncias temporais das varidveis compostas. Em seguida, apresentam-se as
sondagens e hodografas compostas (Sec. 4.2.2.5) e a distribui¢ao estatistica dos

pardmetros de tempo severo (Sec. 4.2.2.3).

Daqui em diante, o termo “T1SVR” serd usado para referir aos compostos do tipo
1 severos e o termo “TINSVR” para compostos ndo severos, o mesmo ocorrendo
para os outros tipos. Ainda, “T1” refere-se de maneira geral aos compostos do tipo

1, tanto severos quanto nao severos, assim como “SVR” se refere de maneira geral
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Figura 4.10 - Anomalia de d4gua precipitdvel (mm) na primavera de (a) 2009 e (b) 2011.
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aos compostos dos casos severos, independentemente do tipo sinotico.
4.2.1 Configuracao sinética geral

Esta secao mostra as configuragoes sindticas associadas aos casos de Lls severas e
nao severas, sem a discriminacao entre os tipos sinéticos. O objetivo é mostrar quais
as diferencas entre os ambientes sindticos de maneira geral. Os detalhes sobre os
processos dinamicos e termodinamicos associados a esses ambientes serao explorados
mais profundamente na Sec. 4.2.2, onde os tipos sinéticos sdo discriminados, sendo
possivel determinar com mais clareza os processos atmosféricos envolvidos. O horario

utilizado nos compostos é o horario sindtico precedente a ocorréncia da LI (“hora

00").

A Fig. 4.11 mostra os campos compostos em 500 hPa de casos severos e nao severos.
Ambos os campos mostram um cavado sobre a Argentina a sul de 30°S associado a
uma area com vorticidade relativa (¢) negativa (ciclonica), e escoamento de noroeste
sobre o SB. O eixo do cavado a leste dos Andes nos compostos SVR (Fig. 4.11a)
tem inclinagdo um pouco mais meridional. Também ha areas com vorticidade ciclo-
nica a oeste dos Andes nos dois compostos, com maior vorticidade nos compostos
NSVR (Fig. 4.11b). O gradiente meridional de altura geopotencial em 500 hPa e o
escoamento sobre o SB sdo mais intensos nos compostos SVR (Fig. 4.11a), o que
contribui para maior cisalhamento do vento entre a baixa e a média troposfera. A
localizacao e intensidade do maximo movimento ascendente (contornos azuis) sao

muito similares entre os dois compostos.

Os campos de espessura da camada entre 1000 e 500 2 Pa (daqui por diante chamada
apenas de “espessura”) e pressao ao nivel médio do mar (PNMM) sao mostrados
na Fig. 4.12. Nos compostos SVR (Fig. 4.12a), a espessura tem um méximo sobre
Argentina, Paraguai e Bolivia, e uma zona com intenso gradiente meridional de
espessura entre 25°S e 35°S. O maximo de espessura estd associado ao minimo
de PNMM (menor que 1002 hPa), o que sugere que o centro de baixa PNMM ¢é
barotropico. Essa baixa PNMM esta associada principalmente a Baixa do Chaco,
que é comum no final da primavera e verao (quando ocorre a maioria das LI) e tem
cardter barotrépico (SELUCHI; SAULO, 2012). Um cavado estende-se desde o centro
de baixa PNMM até o Uruguai e SB, onde o gradiente de espessura é mais intenso. O
aumento da pressao em direcao ao leste em torno de 25°S estd associado a escoamento
de norte sobre o norte da Argentina e Paraguai. O gradiente de espessura e o cavado
de PNMM no SB sao sinais da presenca de uma frente quente, onde ha advecgao

quente e levantamento sindtico (BLUESTEIN, 1993), conforme serd discutido adiante.
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Figura 4.11 - Compostos de ¢ (107° s~!, sombreado para valores negativos), altura geo-
potencial (dam, contornos pretos) e vento (barbelas de vento; meia barbela
equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira a 5 m s~ e uma bandeira a 25 m
s71) em 500 hPa e w médio entre 700 e 500 hPa (10~ Pa s~!, contornos
azuis a cada —1 x 107! Pa s~! comecando em —1 x 10~ Pa s~!) dos casos

(a) severos e (b) nao severos.
Severos, 00h 82 casos N&o Severos, 00h 62 casos
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No centro da Argentina, nota-se uma crista de alta pressao que estd associada a um
centro de alta pressao no Pacifico, ambos na retaguarda do cavado em 500 hPa
(Fig. 4.11a), onde ha anticiclogénese e o avango da massa de ar mais frio para norte

a leste dos Andes.

Os casos NSVR (Fig. 4.12b) tém a mesma configuragdo que os severos, mas com
menor baroclinia sobre o SB (menor gradiente meridional de espessura) e centro de
PNMM no norte da Argentina menos intenso (PNMM menor que 1006 hPa). H&
pouca diferenca entre a espessura sobre a Argentina entre os dois compostos, mas os
compostos SVR (Fig. 4.12a) mostram uma atmosfera mais quente a norte de 30°S,
contribuindo para o maior gradiente de espessura. Tanto o cavado no SB quanto
o gradiente zonal de PNMM em torno de 25°S sao menos intensos nos compostos
NSVR (Fig. 4.12b), portanto ha ventos menos intensos de norte e menor conver-
géncia ao longo do gradiente de espessura nesses compostos em comparagao com 0s

compostos SVR.

Os compostos SVR apresentam condigoes sindticas mais favoraveis a ocorréncia de

LIs severas: os ventos na baixa e média troposfera sao mais intensos, o que contribui
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Figura 4.12 - Compostos (CFSR) de espessura da camada entre 1000 e 500 hPa (dam,
sombreado) e PNMM (hPa, contornos pretos). A linha de 570 dam de es-

pessura é mostrada em amarelo como referéncia.
Severos, 00h 82 casos
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para maior cisalhamento; ha maior baroclinia sobre o SB associada a um cavado de
PNMM mais pronunciado, e ha maior convergéncia de massa sobre a regiao frontal;
e o0 ar no ambiente onde a LI se forma e se desenvolve é mais quente, com espessura

maior. Essas caracteristicas serdo mais exploradas na se¢ao seguinte.
4.2.2 Comparacao entre os tipos sindticos
4.2.2.1 Estatistica dos tipos sindticos

Trés tipos sindticos mais frequentes foram identificados na classificacao das LIs. Essa
classificacao foi realizada manualmente apds analisar os campos individuais de todos
os casos selecionados. A Fig. 4.13 mostra as caracteristicas utilizadas como base para

a classificacdo, que sao os campos de geopotencial, ventos e vorticidade em 500 hPa.

O tipo T1 (Fig. 4.13a) é caracterizado por um cavado em médios niveis a leste
dos Andes, corrente acima do SB, com o maximo de vorticidade ciclonica a leste

“yorticidade ciclonica” refere-se a

dos Andes no eixo do cavado (daqui para frente,
vorticidade vertical relativa ¢ < 0). Essa configuragao é uma das mais frequentemente
observadas em trabalhos sobre a formacao de SCMs na Bacia do Prata (ANABOR
et al., 2008; SALIO et al., 2007), pois corrente abaixo de um méximo de vorticidade

ciclonica ocorre movimento ascendente e favorecimento da convecgao. A configuragao
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do tipo T2 (Fig. 4.13b) apresenta um cavado a oeste dos Andes, e escoamento de
noroeste sobre o SB. Essa configuracao também é caracterizada por movimento
ascendente sobre o SB, uma vez que a regiao esta sob a influéncia de escoamento
ciclénico em altos niveis. Os casos do tipo T3 (Fig. 4.13¢,f) tém como caracteristica
mais marcante o escoamento zonal sobre o SB, sem a presenca de um cavado de
escala sindtica nas imediacoes. Essa configuracao nao esta associada diretamente a
movimento ascendente em escala sindtica, mas também foi estudada em trabalhos
sobre a formacao de SCM, principalmente na América do Norte. Guastini e Bosart
(2016), por exemplo, atribuem a formac¢ao de SCMs a ocorréncia de méaximos de
vorticidade ciclonica embebidos em um intenso escoamento zonal, sem a presenca

de um cavado de escala sindtica.

Portanto, os trés tipos sindticos foram estabelecidos nao somente pela observagao
durante a classificagdo dos casos, mas também porque estao associados a uma con-
digao fisica e dindmica que naturalmente favorece a formagao de convec¢ao na area
de estudo, conforme verificado nas analises e mostrado em outros estudos. Apenas
5 casos (3%) nao apresentaram caracteristicas de nenhum dos trés tipos ou tiveram
caracteristicas mistas, e nao foram incluidos nos compostos nem nas estatisticas. Os

detalhes dessas configuragoes serao explorados na Sec. 4.2.2.

A estatistica dos casos de LI divididos por tipo (Fig. 4.14) mostra que o tipo T1 é
responsavel pelo maior nimero de casos, além de estar associado a maior percentual
de casos severos. Esse resultado é esperado, uma vez que o tipo T1 é o que teorica-
mente estd associado a maior levantamento sinético no SB pela presenca do cavado
em altos niveis corrente acima da regiao. O tipo T2 ocorre com menos frequéncia
que o tipo T1, e apresenta o menor percentual de casos severos. Os casos do tipo
T3 sdao os menos frequentes, com uma porcentagem de casos severos menor que os

do tipo T1 e ligeiramente maior que do tipo T3.

A variabilidade anual de cada tipo é mostrada na Fig. 4.15. Os casos do tipo T1
(colunas vermelhas) e tipo T2 (colunas azuis) sdo mais numerosos na primavera,
com maximo em outubro. A frequéncia de casos tipo T2 diminui consideravelmente
de janeiro a marco, e volta a subir em abril. Os casos do tipo T1 tém frequéncia
aproximadamente constante nos primeiros meses do ano, quando sdo mais frequentes
que os outros tipos. A frequéncia dos casos do tipo T3 (colunas verdes) tem uma
distribuicdo com méximo entre o fim da primavera e inicio do verao (novembro e
dezembro), diferente dos outros tipos que tém maximo em outubro. Assim como os

casos do tipo T2, os do tipo T3 também sdo pouco frequentes nos primeiros meses
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Figura 4.13 - Compostos (CFSR) de anomalia padronizada de altura geopotencial (des-
vios padrao, sombreado) e altura geopotencial em 500 hPa (dam, contornos
pretos) associados aos tipos (a) T1, (b) T2, e (c¢) T3.
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Figura 4.14 - Percentual de LIs (colunas pretas) e de LIs severas (colunas vermelhas) as-
sociadas a cada tipo sindtico. A porcentagem de LIs severas em relacdo ao
total para cada tipo sinético é mostrada acima das colunas.
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do ano. Os casos do tipo T2, contudo, nao tém um maximo secundario em abril
como os do tipo T3. Todos os tipos sdo mais frequentes na primavera, mas os casos

do tipo T1 tém frequéncias relativamente elevadas também no verdo e outono.
4.2.2.2 Configuracao de cada tipo sindtico

Daqui em diante, as figuras mostram os compostos dos casos associados aos trés tipos
sindticos, divididos em severos e nao severos. Os painéis mostram os compostos SVR
a esquerda (a, b e ¢) e NSVR a direita (d, e e f), e os tipos T1, T2 e T3 na primeira,

segunda e terceira linhas, respectivamente.

A anomalia de altura geopotencial em 250 hPa no composto T1ISVR (Fig. 4.16a)
tem um minimo sobre o centro da Argentina, associado a um cavado no campo de

altura geopotencial, e um maximo sobre o Oceano Atlantico na mesma latitude. So-
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Figura 4.15 - Percentual de LIs (colunas pretas) e de LIs associadas & configuragao sindtica
do tipo T1 (colunas vermelhas), tipo T2 (colunas azuis) e tipo T3 (colunas
verdes) em cada més do ano.
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bre o Pacifico, ha predominio de alturas geopotenciais acima da média. A corrente
de jato se estende desde as latitudes médias no Oceano Pacifico até o Atlantico, con-
tornando o cavado andémalo sobre a Argentina. O jato tem velocidade pouco acima
de 25 m s7! sobre o Pacifico, mas intensifica ao atravessar os Andes em torno de
30—35°S. O JAN atinge um mdaximo superior a 35 m s~! corrente abaixo do cavado
anomalo. Com essa configuracao, o SB se encontra na entrada equatorial do maximo
de vento, onde o levantamento sinético é favorecido pelas circulagoes ageostroficas
do JAN (UCCELLINT; JOHNSON, 1979). Esta caracteristica dos compostos T1 ¢ im-
portante, pois indica que no SB ha movimento ascendente devido nao s6 a advecgao
diferencial de vorticidade ciclonica pelo cavado corrente acima mas também pelas
circulagoes ageostréficas do JAN. Parker e Johnson (2000) também encontraram a
ocorréncia de LIs favorecida na entrada equatorial do JAN na América do Norte.

Os compostos de movimento vertical (w) serao mostrados adiante.
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O composto TINSVR (Fig. 4.16d) é muito similar ao TISVR em termos de loca-
lizagdo dos sistemas. Uma das principais diferencas estd nos maximos de anoma-
lia de altura geopotencial em 250 hPa, que sao menos expressivos no centro do
cavado e da crista anomalos a leste dos Andes. A oeste dos Andes, contudo, ha
uma crista anémala mais intensa nos compostos TINSVR (Fig. 4.16a) que no com-
posto TISVR (Fig. 4.16a). Devido & posigao dessa crista anémala nos compostos
TINSVR (Fig. 4.16d), o cavado andémalo sobre a Argentina tem uma inclina¢ao po-
sitiva, estendendo-se do centro da Argentina até a costa do norte do Chile e Peru. A
inclinagao positiva do cavado nos compostos TINSVR (Fig. 4.16d) propicia movi-
mento ascendente menos intenso sobre o SB em comparacao com o composto TISVR
(Fig. 4.16a), o que é caracteristico de cavados com inclinagao positiva. O JAN tam-
bém é menos intenso nos compostos TINSVR (Fig. 4.16d), o que também indica
menor levantamento devido as circulagoes ageostroficas do JAN. Além disso, o JAN
possui uma descontinuidade sobre os Andes em torno de 35 °S, onde sua velocidade

é reduzida, o que nao é observado nos compostos T1ISVR (Fig. 4.16a).

Os compostos T2 (Fig. 4.16b,e) sao caraterizados por um cavado andémalo sobre
o Pacifico e oeste dos Andes. Uma crista anémala ocorre sobre o Brasil central
e estende-se até o Atlantico Sul. Assim como os compostos T1 (Fig. 4.16a,d), a
inclinacao mais positiva do cavado nos casos nao severos se deve a crista anomala
que se desenvolve sobre o Pacifico em latitudes médias. Essa caracteristica sugere
que a inclinacao do cavado corrente acima pode ser importante na severidade da LI,
tanto nos compostos T1 quanto T2. O JAN tem orientacao noroeste-sudeste desde o
Pacifico subtropical até as latitudes médias no Atlantico (Fig. 4.16b,e), com maxima
magnitude entre o cavado e a crista anomalos. Nos compostos T2NSVR (Fig. 4.16¢),
o JAN é mais intenso que no T2SVR (Fig. 4.16b) devido a inclina¢do mais positiva
do cavado e da crista anomala, ao contrario do observado na comparacao entre
os compostos T1. A maior velocidade méxima do JAN nos compostos T2NSVR

(Fig. 4.16e) sugere que as circulagoes ageostroficas sdo mais intensas nesses casos.

O escoamento em altos niveis nos compostos T3 (Fig. 4.16¢,f) é basicamente zonal,
com maximos de velocidade entre 30°S e 40°S. As anomalias de altura geopotencial
sao positivas a norte do JAN e negativas a sul. Esse padrao sugere que a circulagao
estda dominada por ondas de escala planetaria. Entretanto, apesar das linhas de
altura geopotencial serem praticamente zonais entre 25°S e 40°S, ha um predominio
de anomalias negativas sobre o Pacifico Sul em torno de 30°S e positivas a leste do SB
na mesma latitude, o que sugere que ao longo do intenso escoamento zonal ha ondas

de escala sindtica/sub-sinética embebidas. As anomalias de altura geopotencial sdo

72



mais expressivas nos casos do tipo T3SVR (Fig. 4.16¢), o que se reflete no JAN
mais intenso nesses compostos. Nos casos do tipo T3, a auséncia de cavados na
troposfera superior implica que o levantamento sinético é causado principalmente
pelas circulagoes ageostrdficas e/ou advecgdo quente, as quais sdo mais intensas
nos compostos T3SVR (Fig. 4.16¢), onde o JAN é mais intenso. Além disso, a
instabilidade termodinamica pode ser um fator determinante na formacao de LI,

conforme sera mostrado adiante.

Os campos de 500 hPa sdo mostrados na (Fig. 4.17). E possivel notar a distin¢ao en-
tre os tipos sinoticos, com os cavados e associados maximos de vorticidade ciclonica a
leste dos Andes nos compostos T1 e a oeste nos compostos T2 (Figs. 4.17a,b,d,e), e a
auséncia de um maximo significativo de vorticidade nos compostos T3 (Figs. 4.17¢,f),
onde eu escoamento é zonal. As temperaturas em 500 hPa nao sdo mostradas, pois

apresentam diferencas muito pequenas entre os compostos.

Ha pouca diferenga entre os méaximos de vorticidade ciclonica em 500 hPa nos com-
postos T1 (Figs. 4.17a,d). Os maiores valores se localizam entre 30°S e 40°S no
centro-leste da Argentina. A diferenga mais significativa ocorre no campo de vento,

I mais intenso nos casos TISVR onde a vorticidade é maior. Isso

que ¢ até 5 m s~
implica que a adveccao de vorticidade ciclonica em 500 hPa nos compostos TISVR
é mais intensa. Os ventos um pouco mais intensos no composto T1SVR estao relaci-
onados a anomalia de altura geopotencial (Fig. 4.16), a qual é mais expressiva nesse
composto em relagao ao TINSVR, o que causa vento geostrofico mais intenso devido
ao maior gradiente de altura geopotencial. O movimento ascendente entre 700 e 500
hPa (contornos azuis) é maior sobre o Uruguai e sul do SB nos compostos T1SVR,
mas mais intenso sobre o nordeste da Argentina e noroeste do RS nos compostos
TINSVR. A pequena diferenca entre a intensidade do movimento ascendente entre
os compostos indica que o movimento ascendente na média troposfera nao é um
fator discriminante da severidade nos casos do tipo T'1, o que condiz com a pequena

diferenca no maximo de vorticidade ciclonica entre os compostos.

Os compostos T2 (Figs. 4.17b,e) tém os maximos de vorticidade em 500 hPa a
oeste dos Andes, os quais sao mais intensos que nos compostos T1 (Figs. 4.17a,d). A
maior advecgao de vorticidade ciclonica em 500 hPa (inferida pelo vento associado
ao maximo de vorticidade) nesses compostos é concentrada no oeste e centro da
Argentina entre 30°S e 35°S, corrente abaixo do maximo de vorticidade ciclonica, e hé
inexpressiva advecgao diferencial de vorticidade ciclonica sobre o SB (ndo mostrado).

Logo, o levantamento causado pelo cavado a oeste dos Andes sobre o SB ¢é fraco nos
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Figura 4.16 - Compostos (CFSR) de altura geopotencial em 250 hPa (linhas pretas, dam),
anomalia padronizada de altura geopotencial em 250 hPa [contornos azuis
(vermelhos) para anomalias negativas (positivas) a cada —0,25 (40,25) des-
vios padrao, comegando em —0,25 (40,25) desvios padrao] e vento em 250
hPa (m s~', sombreado) para os casos dos tipos (a) T1, (b) T2 e (c) T3
severos, e tipos (d) T1, (e) T2 e (f) T3 nao severos. A altura do terreno é
mostrada a cada 500 m comecando em 1500 m (m, sombreado).
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compostos T2. Conforme discutido em paragrafos anteriores, a inclinacao do cavado
a oeste dos Andes é mais positiva nos compostos T2NSVR, e o JAN é mais intenso,
implicando em mais intensas circulagoes ageostréficas em casos NSVR. Portanto,
¢ possivel presumir que o levantamento sinético no SB (contornos azuis) forgado
pela configuragdo em niveis médios/superiores nao é determinante na severidade
das LIs e que hé outros fatores, como a configuragdo em niveis inferiores e/ou a
instabilidade termodindmica, mais relevantes na diferenciacao dos casos dos tipos
T2SVR e T2NSVR. Esses fatores serao averiguados mais adiante.

Os compostos T3 (Figs. 4.17¢,f) apresentam escoamento zonal a sul de 25°S, com
méaximo entre 35°S e 40°S, onde se localiza o JAN (Figs. 4.16¢,f). O méximo de
vento em 500 hPa também ¢é mais intenso no composto T3SVR (Figs. 4.17c¢), assim
como os ventos sobre o SB, o que favorece maior cisalhamento do vento em casos
T3SVR. Nota-se também que hd maximos de vorticidade ciclonica embebidos no
rapido escoamento a sul de 30°S (pequenas areas com vorticidade ciclonica entre 1
e 4 x 107% s71), embora nio tao expressivos como os maximos dos compostos T1
e T2 (Figs. 4.17a,b,d,e). Alguns casos do tipo T3 estao associados a méaximos de
vorticidade e cavados de onda curta embebidos no escoamento, os quais sao comu-
mente associados a levantamento e formagao de convecgao (WEISMAN et al., 2013;
GUASTINT; BOSART, 2016). O movimento ascendente é similar nos dois compostos
do tipo T3. Assim como nos compostos T2, é provavel que a severidade dos casos
do tipo T3 também seja influenciada por outros fatores além da configuracao em

médios e altos niveis.

A Fig. 4.18 mostra os campos de 6., altura geopotencial, vento e convergéncia do
fluxo de umidade (CFU; Eq. 3.3) em 850 hPa. Os compostos evidenciam que as LIs
de todos os tipos sinéticos ocorrem preferencialmente ao longo e a norte de uma
zona com gradiente meridional de 6.. Johns e Hirt (1987) também observaram que
sistemas convectivos capazes de causar ventos fortes em superficie ocorrem ao longo
de gradientes de 6. em baixos niveis. Nessas zonas, ha adveccdo de temperatura
na presenca de ventos perpendiculares e circulagoes frontogenéticas dependendo de
como se dispoe o campo cineméatico em relagao ao gradiente de 0, (BLUESTEIN, 1993).
Essas circulagoes favorecem movimentos verticais ao longo da zona de gradiente
de 6.. O campo de CFU corrobora essa observacao, pois ha CFU associado ao
gradiente de 6,. Observa-se também que a massa de ar quente e imida em todos
os compostos SVR tem maior 6, do que nos compostos NSVR, contribuindo para

maior instabilidade termodinamica nos casos de LIs severas.
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Figura 4.17 -

Compostos (CFSR) de ¢ (107° s~!, sombreado para valores negativos), al-
tura geopotencial (dam, contornos pretos) e vento (barbelas de vento; meia
barbela equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira a 5 m s~! e uma bandeira
a25m s !)ew (107! Pa s, contornos azuis a cada —2 x 10~! Pa s~}
comecando em —2 x 1071 Pa s71) em 500 hPa para os casos dos tipos (a)
T1, (b) T2 e (c) T3 severos, e tipos (d) T1, (e) T2 e (f) T3 nao severos.
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O composto T1ISVR (Fig. 4.18a) em 850 hPa é caracterizado por uma zona com
maior gradiente de 6, entre 28°S e 32°S, onde ha escoamento de sul sobre a Argentina
e de norte/noroeste sobre o RS e Uruguai. O escoamento na regiao é regido pela
posicao de dois sistemas de baixa altura geopotencial em 850 hPa: um sobre o norte
da Argentina/sul da Bolivia, associado ao amplo escoamento de norte/noroeste, e
outro sobre o Rio da Prata, o qual tem influéncia sobre os escoamentos de norte e sul
ao longo do gradiente meridional de #.. Uma grande area com CFU se estende desde
o noroeste da Argentina até o SB, com maximo no centro do Uruguai. Também
¢ possivel deduzir que os casos T1ISVR estao associados a ciclogénese sobre o Rio
da Prata, com as frentes sindticas bem definidas ao longo do gradiente meridional
de 6.. Um padrao similar é encontrado no composto TINSVR (Fig. 4.18d), porém
tanto o gradiente meridional de 6, quanto o escoamento de norte/noroeste sobre o
RS e Uruguai e sul sobre a Argentina sao menos intensos. A CFU é menos intensa
nos compostos TINSVR, e esta associada a 6, menores que nos compostos T1ISVR.
Essa caracteristica indica que a area com maior CFU em baixos niveis, onde ocorre
movimento ascendente, estd associada a maior 6, (maior temperatura e umidade)

nos compostos TISVR.

Tanto os compostos T2 quanto T3 (Figs. 4.18b,c,e,f) em 850 hPa mostram que ha
escoamento de norte sobre norte da Argentina, Paraguai e SB associada a ocorréncia
de LIs, mas nesses compostos nao ha escoamento de sul no centro da Argentina como
nos compostos T1 (Figs. 4.18a,d). A ciclogénese extratropical sobre o Rio da Prata,
indicada nos compostos T1 (Figs. 4.18a,d), ndo é evidente nos compostos T2 e T3.
Contudo, a CFU tem magnitude semelhante aos compostos T1 e esta concentrada ao
longo do gradiente meridional de .. A CFU em baixos niveis é um importante fator
associado a levantamento sinético nesses casos, uma vez que a advecgao diferencial
de vorticidade é pequena (Fig. 4.17). O padrao sindtico em 850 hPa dos compostos
T2 e T3 sugere a ocorréncia de uma frente quente sobre o SB e Uruguai, assim
como encontrado por Ribeiro et al. (2016). Banacos e Schultz (2005) mostraram que
tempestades severas na América do Norte se desenvolvem comumente ao longo de

frentes quentes associadas a CFU em baixos niveis.

A CFU sobre o SB é maior no composto T2SVR (Fig. 4.18b), o que se deve a maior
area de pressao baixa a leste dos Andes, maior gradiente de altura geopotencial e
ventos mais intensos de noroeste em relacao ao T2NSVR (Fig. 4.18¢). A inclinagao
positiva do cavado em médios/altos niveis nos compostos T2NSVR (Fig. 4.18¢) causa
menor diminuicdo da pressao a leste dos Andes, e o escoamento em baixos niveis

¢ menos intenso. Outra caracteristica marcante nos compostos T2, principalmente
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T2NSVR, é o represamento do ar frio a leste dos Andes associado a fraco escoamento
de sul no oeste da Argentina. Esse tipo de situacao é comum quando o padrao em
médios/altos niveis é do tipo T2 (Fig. 4.18b,e), ou seja, com um cavado estacionario a
oeste dos Andes. O ar mais frio a leste dos Andes nos compostos T2NSVR em relagao
ao T2SVR é responsavel por altura geopotencial maior no noroeste da Argentina e

consequentemente escoamento menos intenso de norte/noroeste em 850 hPa.

A 0. e a CFU sobre o SB também sdo mais altas nos compostos T3SVR (Fig. 4.18c¢)
em relagdo a T3ANSVR (Fig. 4.18¢), o que se deve ao escoamento de noroeste mais
intenso nos compostos T3SVR causado pelas menores alturas geopotenciais no no-
roeste da Argentina. A CFU nos compostos T3SVR ¢é concentrada ao longo do
gradiente de 6., enquanto que é mais fraca e abrange uma area maior nos compos-
tos TBNSVR. Ha maior gradiente meridional de 6, sobre a Argentina central no
composto T3SVR.

Os compostos de advecgao de temperatura e gradiente de 6, em 850 hPa sao mostra-
dos na Fig. 4.19, e complementam a discussao dos paragrafos anteriores. Advecgao
quente em 850 hPa ocorre em todos os compostos sobre o SB, onde ha a escoamento
de norte/noroeste. A area com gradiente de 6, acima de 1 K (100km)~! tem orien-
tagdo oeste-noroeste/leste-sudeste, como é possivel deduzir a partir dos compostos
de 0. (Fig. 4.18). O gradiente é mais intenso entre o oeste da Argentina central e

Uruguai.

A advecgao de temperatura em 850 hPa nos compostos TISVR (Fig. 4.19a) tem
um maximo positivo sobre o sul do RS e negativo nas proximidades das Serras de
Cordoba, caracterizando um padrao de onda frontal. A advecgao fria proximo as
Serras de Cordoba se deve a canalizagao do ar frio por essas montanhas e pelos
Andes (SELUCHI et al., 1998; GARREAUD, 2000) e ao intenso gradiente de 6. na
regido. Tanto a adveccao quente sobre o SB quanto fria sobre a Argentina central
sdo mais intensas nos compostos TISVR em comparagao com TINSVR (Fig. 4.19d),
o que se deve aos ventos de noroeste e gradiente meridional de #, mais intensos em
T1SVR. A advecgao quente esta associada a movimento ascendente de acordo com
a teoria quase-geostréfica (BLUESTEIN, 1993).

Nos compostos T2SVR (Fig. 4.19b), o gradiente meridional de 6, é menos intenso que
nos compostos TISVR (Fig. 4.19a), mas ha advecgdo quente sobre o SB associada
a escoamento de noroeste. A advecgdo quente é mais intensa sobre o sul do RS
nos compostos T2NSVR, pois o gradiente meridional de 6, é mais intenso sobre o

Oceano Atlantico em torno de 33°S. A adveccao fria sobre a Argentina é mais fraca
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Figura 4.18 - Compostos (CFSR) de 6. (K, sombreado), altura geopotencial (linhas pretas,
dam) e vento (barbelas de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~!, uma
barbela inteira a 5 m s~ e uma bandeira a 25 m s~1) em 850 hPa e CFU
média entre 1000 e 700 hPa (contornos brancos a cada 5 x 1075 g kg=! 571
comecando em 5 x 1075 g kg=! s7!) para os casos dos tipos (a) T1, (b) T2
e (c) T3 severos, e tipos (d) T1, (e) T2 e (f) T3 ndo severos. A altura do

terreno é mostrada a cada 500 m comegando em 1500 m (m, sombreado).
(a)Tipo 1, Severos, 00h 45 casos (d)Tipo 1, Nao Severos, 00h 23 casos

“65°W 60°W 55°W 50°W
(b)Tipo 2, Severos, 00h 22 casos (e)Tipo 2, Ndo Severos, 00h 24 casos

65°W 60°W 55°W 50°W
(c)Tipo 3, Severos, 00h 15 casos (f)Tipo 3, Nao Severos, 00h 15 casos

296 298 300 302 304 306 308 310
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nos compostos T2 (Figs. 4.19b,e) em comparagao com T1 (Figs. 4.19a,d). Os campos
de advecgdo de temperatura corroboram os campos de 0, e CFU (Fig. 4.18), que
indicam que o padrao em baixos niveis associados a casos de LI T2SVR e T2NSVR

apresentam diferengas menos acentuadas.

Os compostos de adveccao de temperatura em 850 hPa apresentam valores mais al-
tos nos compostos T3SVR em comparagao com T3NSVR (Fig. 4.19¢,f). A ocorréncia
de ventos mais intensos de noroeste e mais intenso gradiente meridional de 6, entre
o RS e Uruguai nos compostos T3SVR (Fig. 4.19¢) sao as causas dessa diferenga.
O local com maior advecgdo quente no oeste do RS é o mesmo onde se observa
a maior CFU nos compostos T3SVR (Fig. 4.18¢), o que indica que a regiao tem
movimentos ascendentes favorecidos. Também nota-se que o gradiente de 6, é mais
intenso nos compostos T3SVR (Fig. 4.18¢), o que esté associado a maior baroclinia

e jato subtropical mais intenso que nos compostos T3NSVR (Fig. 4.16¢,f).

A Fig. 4.20 mostra a espessura e a PNMM. Assim como a 6, em 850 hPa (Fig. 4.18), 0
campo de espessura ¢ 1til para retratar a baroclinia presente no SB quando ocorrem
LI. Os compostos TISVR (Fig. 4.20a) apresentam o méximo de espessura entre
Argentina, Bolivia e Paraguai, e gradual decréscimo da espessura em direcao ao sul.
Esses fatores indicam que ha influéncia dos sistemas de baixa PNMM climatologicos
na regiao: a Baixa do Chaco e a Baixa do Noroeste da Argentina (SELUCHI; SAULO,
2012). A Baixa do Chaco é mais intensa nos casos SVR (Figs. 4.20a,b,c) onde os
minimos de pressao estao associados a maximos de espessura. A Baixa do Noroeste
da Argentina (imediatamente a leste dos Andes entre 20°S e 30°S) também ¢é mais
intensa nos casos SVR, o que se deve a maior intensidade do vento de oeste em
altos niveis sobre os Andes (Fig. 4.16), contribuindo para a diminui¢do da PNMM
a leste dos Andes (SELUCHI; SAULO, 2012). O fato de a PNMM ser mais baixa
nos casos SVR é um importante fator, pois o centro de baixa pressao mais intenso
induz ventos do quadrante norte mais intensos, favorecendo maior transporte de
umidade para o SB e propiciando maior momentum e cisalhamento na troposfera
inferior, os quais estao diretamente ligados ao potencial de ventos intensos associados
a LI (CONIGLIO et al., 2010). O escoamento do quadrante norte também causa a
instabilizagdo da troposfera inferior (aumento do CAPE) devido ao aquecimento

dos niveis mais préximos a superficie.

O centro de baixa PNMM (menor que 1002 hPa) é observado no composto T1ISVR
(Fig. 4.20a), ¢ um intenso cavado que se estende desse centro de baixa PNMM

até a fronteira do RS com o Uruguai. A adveccao de temperatura ocorre onde as
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Figura 4.19 - Compostos (CFSR) de adveccdo de temperatura (K dia~!, sombreado), gra-
diente meridional de . (1072 K km ™!, contornos pretos a cada 2 x 1073 K
km~! comegando em 10 x 1072 K km™!) e vento (barbelas de vento; uma
barbela inteira representa 5 m s~ e uma bandeira 25 m s~!, apenas vento
superior a 5 m s~! é mostrado) em 850 hPa para os casos dos tipos (a) T1,
(b) T2 e (c) T3 severos, e tipos (d) T1, (e) T2 e (f) T3 nao severos. A altura

do terreno é mostrada a cada 500 m comecando em 1500 m (m, sombreado).
(a)Tipo 1, Severos, 00h 45 casos (d)Tipo 1, Nao Severos, 00h 23 casos
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isobaras sao perpendiculares as linhas de mesma espessura, como sobre o SB, e
corroboram os campos de advecgao de temperatura em 850 hPa (Fig. 4.19a). No
composto TINSVR (Fig. 4.20d), a pressdao é maior no centro de baixa e o cavado
¢ menos expressivo, o que corrobora o escoamento menos intenso em baixos niveis
em relacaio ao TISVR (Fig. 4.18a). Também se observa o cavado no campo de
espessura sobre a Argentina central, o qual é associado ao ar frio na regido e tem
grande importancia no processo de ciclogénese nos casos T1, pois provém vorticidade
ciclénica em baixos niveis sobre Rio da Prata (vento sul sobre a Argentina associado
a vento norte sobre o SB). H4 maior gradiente de espessura no composto T1SVR
em associacao ao cavado de PNMM, o que corrobora a ciclogénese sobre o Rio da
Prata mais intensa nesses casos em relagdo aos TINSVR. Essa configuragao sinética
¢ muito semelhante a observada por Ribeiro et al. (2016) em compostos de casos
de frentes quentes na regiao: a frente quente associada ao cavado no campo de
pressao e a intenso gradiente de espessura, como nos compostos T1, estd associada
a ciclogénese sobre o Rio da Prata. Além disso, nos compostos T1 é possivel notar
uma area de alta PNMM sobre a Argentina central (30° a 35°S), ndo observada
nos compostos T2 e T3 (Figs. 4.20b,c,e,f), e que estd associada a massa de ar mais

frio/seco que avanca para norte (Fig. 4.18).

Os compostos T2 (Fig. 4.20b,e) também retratam o que é observado em 850 hPa:
o minimo de PNMM no norte da Argentina (mais intenso nos compostos T2SVR)
e um cavado sobre o RS e Uruguai associado ao gradiente de espessura. As meno-
res espessuras nesses compostos estao a oeste dos Andes, associadas ao cavado em

médios/altos niveis (Fig. 4.17b,e), diferentemente dos compostos T1 (Fig. 4.17a,d).

As linhas de espessura nos compostos T3 (Fig. 4.20c¢,f) sdo mais zonais que nos
compostos T1 e T2, refletindo o escoamento mais zonal caracteristico de casos T3.
Contudo, também hé um centro de baixa PNMM no norte da Argentina e um cavado
estendendo-se até o RS e Uruguai, assim como observado nos outros compostos.
Uma diferenga considerdvel entre os compostos T1 e T2/T3 é que o centro de baixa
PNMM nos compostos T'1 estd mais a norte, e ha curvatura anticiclonica das isbbaras
sobre o centro da Argentina em resposta a anticiclogénese em curso, enquanto que
nos compostos T2 e T3 ha curvatura ciclonica das isébaras no centro da Argentina
associadas a um sistema de baixa PNMM mais abrangente e que se estende mais a

sul que nos compostos T1.

A Fig. 4.21 mostra as anomalias padronizadas de temperatura e vento meridional

em 850 hPa e as anomalias padronizadas de PNMM. Anomalias padronizadas sao
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Figura 4.20 - Compostos (CFSR) de espessura da camada entre 1000 e 500 hPa (dam,
sombreado) e PNMM (hPa, contornos pretos). A linha de 570 dam de es-

pessura é mostrada em amarelo como referéncia.
(a)Tipo 1, Severos, 00h 45 casos (d)Tipo 1, Nao Severos, 00h 23 casos
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anomalias proporcionais ao desvio padrao das distribui¢des das variaveis em cada
ponto de grade. Por exemplo, se a temperatura média em um ponto é 20°C' e o desvio
padrao é 3°C, uma temperatura de 26°C representarda uma anomalia de +2 desvios
padrao. Nesse mesmo caso, uma temperatura de 11°C' representara uma anomalia de
—3 desvios padrao. Esse tipo de anomalia permite avaliar quanto uma determinada
variavel é anémala de maneira padronizada em todas as regioes. A padronizacao é
importante porque, por exemplo, uma anomalia de temperatura de 10°C' pode ser

algo relativamente comum em latitudes médias, mas muito rara nos tropicos.

Os compostos T1 (Fig. 4.21a,d) mostram que as anomalias positivas de temperatura
em 850 hPa no SB sao consideravelmente mais expressivas nos casos T1SVR, acima
de +1 desvio padrao, e marginalmente excedem +0,5 desvio padrao nos compostos
TINSVR. As anomalias tanto de PNMM quanto de vento meridional também sao
mais expressivas no composto T1ISVR, onde hd um centro de PNMM mais baixa
que a média centrado no Uruguai e anomalias de vento meridional negativas (vento
andémalo de norte) abaixo de —1 desvio padrao a oeste das anomalias negativas de
PNMM. A formacao do sistema de baixa pressao devido ao cavado mais intenso
em médios/altos niveis nos compostos TISVR (Fig. 4.21a,c) induz ventos anémalos
de norte mais intensos e anomalias de temperatura em 850 hPa maiores que nos
compostos TINSVR.

Um padrao similar é encontrado nos compostos T2 e T3 (Figs. 4.21b,c,e,f). Tanto os
casos SVR quanto NSVR tém temperaturas em 850 hPa com anomalias positivas
maiores que nos compostos T1 (Figs. 4.21a,d). Também se observam anomalias
negativas de temperatura no Oceano Pacifico nos compostos T2 (Figs. 4.21b.e),
enquanto que nos compostos T1 as anomalias negativas de temperatura sao menores
e ocorrem sobre o centro da Argentina, o que esta associado as posi¢oes das menores
espessuras nesses casos (Fig. 4.20a,b,d,e). A diferenca principal ocorre no composto
T3, em que se observa a maior anomalia de temperatura em 850 hPa entre os
compostos, mas anomalias de vento de norte e PNNM menos expressivas, o que
indica uma evolucao mais lenta das condigoes atmosféricas. Também se observa que
as anomalias de temperatura em 850 hPa abrangem uma grande area, e nao se
concentram apenas no extremo sul das anomalias de vento de norte, ou seja, nao
estdo associadas apenas a advecgao quente (Fig. 4.19¢) e convergéncia andémala em
baixos niveis. Logo, os compostos T3SVR estao associados a uma massa de ar quente
que se mantém na regiao por um periodo maior que nos outros casos, possivelmente
sendo aquecida por intensa radiagao solar, uma vez que os campos cinematicos sao

menos anomalos. Essa caracteristica corrobora o escoamento em médios/altos niveis,
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que é zonal em latitudes a sul do SB e nao sofre influéncia de cristas e cavados de
maior amplitude, favorecendo uma condicdo de estacionariedade, porém em uma

situacao favoravel a advecgao quente e inibitéria a passagens de sistemas frontais.
4.2.2.3 Parametros de tempo severo

Daqui para frente nesta secdo, serao mostrados os compostos dos diversos parame-
tros de tempo severo. A Fig. 4.22 mostra os compostos de MUCAPE (CAPE da
parcela mais instavel), cisalhamento entre 1000 e 500 hPa e w. Todos os compostos
mostram maximos de MUCAPE em torno do nordeste da Argentina, sul do Para-
guai e oeste do SB. O cisalhamento entre 1000 e 500 hPa é mais alto em latitudes
mais altas devido a ocorréncia do jato subtropical a sul de 30°S na maioria dos com-
postos (Fig. 4.20). Os campos de w evidenciam que ha movimento ascendente em
escala sindtica sobre o SB e imediagoes, conforme discutido na analise dos compostos

anteriores.

O MUCAPE nos compostos TISVR (Fig. 4.22a) tem méximo entre o nordeste da
Argentina, sul do Paraguai e oeste do SB, com valores acima de 1400 J kg~!. O

! na regido. Esses valores de CAPE e cisa-

cisalhamento varia entre 15 e 20 m s~
lhamento sdo suficientes para promover a organizagdao das tempestades e favorecer
a severidade (COHEN et al., 2007). Os compostos TINSVR (Fig. 4.22d) apresentam
a mesma distribuicao espacial dos parametros, mas o MUCAPE nao excede 1000 J
kg=! no SB. O cisalhamento entre 1000 e 500 hPa tem magnitude semelhante entre
os compostos TISVR e TINSVR (Figs. 4.22a,d). Esses campos corroboram o fato
de que os compostos TISVR sao caracterizados um ambiente com ar mais quente
em baixos niveis e maior instabilidade termodinamica em relagao ao TINSVR. Além
disso, o maximo movimento ascendente entre 900 e 700 hPa (minimo de w) ocorre
em associacado com MUCAPE e cisalhamento mais intensos nos compostos T1SVR,

sobre o oeste do Uruguai e Argentina.

A distribuigago do MUCAPE nos compostos T2SVR, (Fig. 4.22b) é diferente dos
compostos T1 (Figs. 4.22a,d). Uma grande drea com MUCAPE acima de 1600 J
kg~! se estende desde os Andes até o SB. O cisalhamento é maior que nos compostos
T1, o que se deve ao JAN mais intenso nos casos T2 (Figs. 4.20a,b,d,e). Assim como
nos compostos T1, os compostos T2NSVR apresentam MUCAPE bem mais baixo
que os compostos T2SVR, e pouca diferenca no cisalhamento entre 1000 e 500 hPa.
O movimento ascendente entre 900 e 700 hPa sobre o SB nos compostos T2SVR é
mais intenso, mas no nordeste da Argentina a intensidade do movimento ascendente

é similar nos dois compostos.
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Figura 4.21 - Anomalia padronizada de temperatura em 850 hPa (desvios padriao, som-
breado), PNMM [desvios padrdo, contornos continuos (descontinuos) para
valores positivos (negativos) a cada 0,25 (—0,25) desvio padrao comegando
em 0,5 (—0,5) desvio padrao], e vento meridional em 850 hPa (desvios pa-
drao, contornos verdes de —1,0, —1,25 e —1,5 desvios padrao).
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Os compostos T3 tém caracteristicas diferentes dos T1 e T2. Observam-se amplas
dreas com MUCAPE acima de 1400 J kg~! sobre o norte da Argentina e SB nos
compostos T3SVR (Fig. 4.22c) e TANSVR (Fig. 4.22¢), ou seja, a instabilidade ter-
modindmica (pelo menos em termos de MUCAPE) é em média elevada tanto em
casos T3SVR quanto T3NSVR. Os altos valores de MUCAPE nos dois compostos
estdo associados a uma ampla drea com ar quente e umido (6, elevado) sobre o
SB e regioes a norte (Fig. 4.18¢,f). A maior diferenga entre os compostos estd no

I menos intenso

cisalhamento entre 1000 e 500 hPa, que é aproximadamente 5 m s~
nos compostos TSNSVR nas areas com maior MUCAPE e sobre o SB. A intensi-
dade do jato subtropical nos casos T3SVR é bem maior do que nos casos T3NSVR
(Figs. 4.20c,f), contribuindo para o maior cisalhamento, em média, nos casos severos.
H&a movimento ascendente entre 900 e 700 hPa mais intenso nos compostos T3SVR,

localizado em uma drea onde hé advecgao quente (Fig. 4.19¢) e CFU (Fig. 4.18c).

Os campos compostos de MUCAPE apontam que as condigoes termodinamicas do
ambiente onde a LI se forma sao mais favoraveis a severidade nos compostos TISVR
e T2SVR em relagao a TINSVR e T2NSVR, enquanto que as diferencas entre os
compostos T3 sao pequenas. Nos compostos T3, contudo, ha altos valores de MU-
CAPE no SB associados a maior cisalhamento nos compostos T3SVR em relagao
aos compostos T3NSVR. O JAN nos compostos T3 pode ser um fator importante
na ocorréncia de LIs severas em ambiente com escoamento zonal, pois estd associado

a maior cisalhamento.

O DCAPE (CAPE da parcela descendente) é um pardmetro que mede a energia
que a parcela de ar com menor temperatura potencial de bulbo imido nos primeiros
quilometros da troposfera teria se fosse levada para baixo até a superficie. Isto é feito
comparando a temperatura potencial do bulbo imido (6,,) da parcela com menor 6,
entre a superficie e a média troposfera com a 6, da parcela em superficie, o que re-
sulta em uma flutuabilidade negativa (Eq. 3.2) (CONIGLIO et al., 2012; ADAMS-SELIN
et al., 2013a). Ambientes com alto DCAPE favorecem correntes descendentes fortes,
e estao associados a criacao de piscinas frias intensas, que favorecem o desenvolvi-
mento de LIs. O DCAPE é proporcional & umidade relativa (UR) em baixos niveis,
pois se houver ar mais seco ocorrerd maior evaporagao da precipitacao conforme esta

move-se em dire¢ao a superficie, e maior resfriamento do ar.

A Fig. 4.23 mostra os compostos de DCAPE, plotado juntamente com o SBCAPE

(CAPE da parcela em superficie). E possivel notar que o DCAPE é mais alto no

1

SB em casos severos, quando excede 1000 .J kg~ no norte do RS. O potencial das
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Figura 4.22 - Compostos (CFSR) de MUCAPE (J kg, sombreado), w médio entre 900

65 60°W 5°W 60°W
(b)Tipo 2, Severos, 00h 22 casos (e)Tipo 2, Nao Severos, 00h 24 casos

e 700 hPa (contornos azuis a cada —1 x 107! Pa s~! comecando em —2 x
107! Pa s71), e cisalhamento do vento entre 1000 e 500 hPa (barbelas de

vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira a 5 m s~ e

uma bandeira a 25 m s~!; apenas barbelas com magnitude maior que 10 m
s~! s@o plotadas) para os casos dos tipos (a) T1, (b) T2 e (c) T3 severos, e
tipos (d) T1, (e) T2 e (f) T3 néo severos. A altura do terreno é mostrada a

cada 500 m comegando em 1500 m (m, sombreado).
(a)Tipo 1, Severos, 00h 45 casos

(d)Tipo 1, Nao Severos, 00h 23 casos

?"
™ ewe ot
65°W 60°W 55°W 50°W 65°W 60°W

(c)Tipo 3, Severos, 00h 15 casos (f)Tipo 3, Nao Severos, 00h 15 casos

600 800 1000 1200 1400 1600
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correntes descendentes de causar ventos fortes em superficie é considerado alto con-
forme o DCAPE supera 1000 J kg~ (EVANS; DOSWELL, 2001). Entre os compostos
NSVR, apenas o composto T2NSVR (Fig. 4.23e) apresenta DCAPE acima de 1000
J kg~! em parte do SB. Alto DCAPE também ¢ encontrado na regidao préxima dos
Andes, onde o ar em baixos niveis é mais seco e ha subsidéncia forcada a leste dos
Andes pelo escoamento de oeste, como ocorre em casos de LIs (Fig. 4.17). Além do
padrao de DCAPE, é importante notar que os compostos SVR também apresentam
melhor colocacao de altos valores de DCAPE com altos valores de SBCAPE.

A presenca de alta instabilidade termodinamica favorece a formagao de tempestades
com intensas correntes ascendentes, originadas dos baixos niveis da troposfera, e que
encontram ar relativamente mais frio em niveis médios. As correntes descendentes
experimentam o mesmo efeito: descem até a superficie conservando sua 6, e, ao
chegar na superficie, sao mais frias que o ambiente neste nivel. Essa diferenga de
0. ¢é refletida em uma diferenca de densidade, o que causa ventos fortes quando as
parcelas mais frias encontram o solo e movem-se horizontalmente (EVANS; DOSWELL,
2001).

4.2.2.4 Evolugao temporal das condigoes sindticas

Nesta secao, sao mostradas as tendéncias de algumas variaveis desde 24h antes
(—24h) da ocorréncia da LI (00h). Fatores como a velocidade de propagacao dos
sistemas meteorolégicos e a evolucao da instabilidade antes da ocorréncia da LI
sdo importantes na previsao da severidade (CONIGLIO et al., 2010; THOMPSON et al.,
2003). Esta se¢do mostra os compostos de 24h e 12h antes da ocorréncia da LI (hora
00) para cada tipo sindtico. Nao serdo mostradas as tendéncias de todas as varidveis,

mas apenas as mais relevantes para elucidar alguns aspectos dos compostos.

As tendéncias de altura geopotencial em 500 hPa do composto T1 sao mostradas na
Fig. 4.24. Também esta plotada a altura geopotencial em 500 hPa no horério final
da tendéncia, ou seja, se a tendéncia é entre —24h e —12h, a altura geopotencial é re-
ferente ao horario de —12h. A onda sindtica é clara desde 24h antes da ocorréncia da
LI, com queda de altura geopotencial corrente abaixo do cavado na média troposfera
e aumento de altura geopotencial corrente acima do cavado. A tendéncia negativa
associada ao cavado em médios/altos niveis é mais expressiva no composto T1ISVR
se comparado ao TINSVR (Figs. 4.24a,b). Ambos compostos mostram maior ten-
déncia negativa de altura geopotencial nas tltimas 12h antes da ocorréncia da LI, e
essa tendéncia é mais expressiva nos compostos TISVR (Figs. 4.24b). A expressiva

tendéncia negativa de altura geopotencial a sudoeste do SB retrata a aproximacao
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Figura 4.23 - Compostos (CFSR) de DCAPE (J kg~!, sombreado) e SBCAPE (contornos
azuis a cada 300 J kg~! comegando em 600 J kg~!) para os casos dos tipos
(a) T1, (b) T2 e (c) T3 severos, e tipos (d) T1, (e) T2 e (f) T3 nao severos.
A altura do terreno é mostrada a cada 500 m comecando em 1500 m (m,

sombreado).
(a)Tipo 1, Severos, 00h 45 casos (d)Tipo 1, Nao Severos, 00h 23 casos

65°W 60°W 55°W 50°W 65°W 60°W 55°W 50°W
(b)Tipo 2, Severos, 00h 22 casos (e)Tipo 2, Nao Severos, 00h 24 casos
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(f)Tipo 3, Nao Severos, 00h
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(¢)Tipo 3, Severos, 00h 15 casos
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mais rapida do cavado em médios niveis da regidao nos compostos T1SVR.

Figura 4.24 - Tendéncia de altura geopotencial em 500 hPa em 12 horas (m, sombreado)
entre (a) —24h e —12h e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (c) —24h
e —12h e (d) —12h e 00h dos compostos NSVR do tipo T1. Os contornos
pretos sao a altura geopotencial em 500 hPa nos horarios de (a,c) —12h e
(b,d) 00h. Campos gerados a partir do CFSR.
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A tendéncia de altura geopotencial em 500 hPa é praticamente nula nas imediagoes
do SB nos compostos T2 (Fig. 4.25), o que difere significativamente dos compostos
T1 (Fig. 4.24). As tendéncias mais expressivas sdo observadas no Pacifico Sudeste
associadas a intensificagdo da crista em médios niveis, que por sua vez mantém o
cavado positivamente inclinado a oeste dos Andes e o cavado corrente abaixo no
Atlantico Sul a sul de 40°S. A auséncia de queda expressiva de geopotencial a leste
dos Andes indica que o cavado se mantém estacionario nas 24h que precedem a ocor-

réncia da LI. As tendéncias de altura geopotencial em 500 hPa entre os compostos
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T2SVR e T2NSVR pouco informam a respeito das diferencas entre esses casos, cor-
roborando o fato de que as condig¢oes termodinamicas sao mais discriminantes nos

casos T2, conforme discutido anteriormente.

Figura 4.25 - Tendéncia de altura geopotencial em 500 hPa em 12 horas (m, sombreado)
entre (a) —24h e —12h e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (c¢) —24h
e —12h e (d) —12h e 00h dos compostos NSVR do tipo T2. Os contornos
pretos sao a altura geopotencial em 500 hPa nos horarios de (a,c) —12h e
(b,d) 00h. Campos gerados a partir do CFSR.
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Os compostos T3 (Fig. 4.26) também mostram tendéncias de altura geopotencial
em 500 hPa pouco expressivas. Assim como os compostos T2 (Fig. 4.25), esses casos
sao caracterizados por um intenso escoamento zonal, sem grandes mudancas na con-
figuragdo no periodo. Apenas nas tendéncias dos compostos T3SVR (Fig. 4.26a,b)
ha uma estrutura de onda observada entre 25 e 45°S, com tendéncias negativas e

positivas (de pequena magnitude) ao longo do escoamento zonal. Essas tendéncias,
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embora pouco expressivas, indicam que ha ondas de baixa amplitude embebidas no

escoamento zonal.

Figura 4.26 - Tendéncia de altura geopotencial em 500 hPa em 12 horas (m, sombreado)
entre (a) —24h e —12h e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (c) —24h
e —12h e (d) —12h e 00h dos compostos NSVR do tipo T3. Os contornos
pretos sao a altura geopotencial em 500 hPa nos horarios de (a,c) —12h e

(b,d) 00h. Campos gerados a partir do CFSR.
Tipo 3, SVR, [-12h] - [-24h] 15 casos Tipo 3, NSVR, [-12h] - [-24h] 15 casos
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As tendéncias e compostos de PNMM sao mostradas nas Figs. 4.27 a 4.29. A ten-
déncia de PNMM nos compostos T1 (Fig. 4.27) é de queda no SB nas horas que
precedem a ocorréncia da LI. A queda de PNMM acontece no mesmo local onde ha
um cavado no campo de PNMM, portanto estd relacionada a intensificacdo desse
cavado no periodo. A queda é mais acentuada nos compostos TISVR nas ultimas
12 h antes do evento (Fig. 4.27b). Além disso, nota-se que nos compostos SVR hé a

formacao de um ciclone mais intenso que nos casos NSVR. A queda mais acentuada
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da PNMM nesses compostos é devido a maior amplitude do cavado em niveis mé-
dios, que causa maior adveccao diferencial de vorticidade ciclonica corrente abaixo
[onde estd localizada a méxima tendéncia negativa de PNMM (Fig. 4.27b)]. Além
disso, nesse mesmo local ha advecgao quente, que também esta associada a tendéncia
negativa de PNMM (BLUESTEIN, 1993) (Fig. 4.27a,d). Adveccao quente estd asso-
ciada a movimento ascendente em escala sindtica e diminuicaio da PNMM. Outro
fator importante e caracteristico de ciclogéneses na regiao do Rio da Prata (GAN;
RAO, 1991) é a acentuada tendéncia positiva da PNMM a leste dos Andes devido a
anticiclogénese e adveccao fria. O aumento da PNMM nessa regiao é devido a advec-
¢ao negativa de temperatura em baixos niveis (Fig. 4.19a,d) e advecgao diferencial
de vorticidade anticiclénica pela crista corrente acima (Fig. 4.17a,d), o que causa
anticiclogénese em superficie. Esse processo é ainda intensificado pelo represamento
do ar pelos Andes (GARREAUD, 2000), pois h& vento de sul ageostréfico (perpen-
dicular as linhas de is6baras) na regidao. Todos esses fatores sdo mais contundentes
nos compostos TISVR (Figs. 4.27a,b), corroborando o fato de que esses casos estao

associados a processos dinamicos mais intensos.

As tendéncias de PNMM dos compostos T2 (Fig. 4.28) também mostram pequena
queda na pressdo de —24 a —12h (Fig. 4.28a,c) no norte da Argentina e SB, com
queda mais acentuada nos compostos T2SVR. Essa queda de PNMM ocorre na
regiao da Baixa do Noroeste da Argentina, e possivelmente se deve a intensificagao
desse sistema no periodo. Contudo, diferentemente dos compostos T1 (Fig. 4.27), as
tendéncias de PNMM no periodo de —12h a 00k no SB nao sao expressivas. Apenas
nos compostos T2SVR (Fig. 4.28a) nota-se tendéncia negativa de PNMM associada
ao cavado no campo de PNMM, ou seja, a intensificacao do cavado no SB e Uruguai.
Além disso, assim como nos compostos T'1 no periodo de —12h a 00h, nos compostos
T2 ha aumento da PNMM a leste dos Andes, indicando anticiclogénese no local.
Contudo, comparadas as tendéncias de PNMM dos compostos TISVR entre —12h e
00h (Fig. 4.27a), as tendéncias nos compostos T2SVR sao menores. Essa diferenca
também se deve ao fato de que o cavado em médios niveis encontra-se a oeste dos
Andes nos casos T2 (Fig. 4.17b), e ocorre menor advecgao diferencial de vorticidade
ciclénica sobre o SB em comparagdo com os compostos T1 (Fig. 4.17a,b,d,e). Os
compostos T1 também sdo caracterizados por maior baroclinia no SB (Figs. 4.20a,b),
o que favorece maior dindmica do sistema pela maior instabilidade baroclinica no
ambiente (BLUESTEIN, 1993). Uma importante diferenca entre os compostos T2SVR,
e T2NSVR é a tendéncia positiva de PNMM que, no composto T2NSVR (Fig. 4.28d),

estende-se até o norte da Argentina.
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Figura 4.27 - Tendéncia de PNMM em 12 horas (m, sombreado) entre (a) —24h e —12h
e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (c) —24h e —12h e (d) —12h e 00h
dos compostos NSVR, do tipo T1. Os contornos pretos sdo a PNMM nos
horarios de (a,c) —12h e (b,d) 00h. Campos gerados a partir do CFSR.

5 casos

ool 15°8 NSy

20°S —

25°S

| 30es -

35°8 —

80°W 70°W 60°W 50°W a0°W 80°W 70°W 60°W 50°W 40°w
Tipo 1, SVR, [00h] - [-12h] 45 casos

Tipo 1, NSVR, [00h] - [-12h] 23 casos

S s k)N
20°8 |
25°8 |
30°5 — 7\ R N
35°5 —|

35°S

40°S —

95



Figura 4.28 - Tendéncia de PNMM em 12 horas (m, sombreado) entre (a) —24h e —12h
e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (c) —24h e —12h e (d) —12h e 00h
dos compostos NSVR do tipo T2. Os contornos pretos sdao a PNMM nos
horarios de (a,c) —12h e (b,d) 00h. Campos gerados a partir do CFSR.
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Nos compostos T3 (Fig. 4.29), a PNMM diminui no SB e imediagoes no periodo
de —24h a —12h, principalmente nos compostos T3NSVR (Fig. 4.29¢). A queda
de pressao nos compostos T3SVR (Fig. 4.29a), contudo, ocorre ao longo do cavado
de PNMM, o que causa a intensificagdo do cavado no periodo, diferentemente do
ocorrido nos compostos T3NSVR (Fig. 4.29¢). O cavado em superficie mais intenso
nos compostos T3SVR ¢é notado na Fig. 4.20c, onde se percebe que hé um gradiente
meridional mais acentuado de espessura do que nos compostos T3NSVR. A tendén-
cia de queda de PNMM ao longo do cavado também se nota no periodo de —12h
a 00h (Fig. 4.29b). A associacao do cavado mais intenso localizado em uma regiao
com maior baroclinia nos compostos T3SVR contribui para maior convergéncia em

superficie e maior levantamento sindtico, o que favorece a severidade das Lls.

Figura 4.29 - Tendéncia de PNMM em 12 horas (m, sombreado) entre (a) —24h e —12h
e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (c) —24h e —12h e (d) —12h e 00h

dos compostos NSVR do tipo T3. Os contornos pretos sao a PNMM nos

horérios de (a,c) —12h e (b,d) 00h. Campos gerados a partir do CFSR.
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A tendéncia de MUCAPE é mostrada nas Figs. 4.30 a 4.32. Essa tendéncia é po-
sitiva entre 24h e 12h antes da ocorréncia da LI entre o norte da Argentina e SB
(Figs. 4.30a,c). O maior aumento de MUCAPE sobre o SB ocorre nos compostos
T1SVR (Fig. 4.30a), enquanto que nos compostos TINSVR o maior incremento se
localiza no norte da Argentina (Fig. 4.30c). A tendéncia positiva de MUCAPE so-
bre o SB continua nas 12h que precedem a ocorréncia da LI nos compostos TISVR
(Fig. 4.30b), e também ocorre tendéncia negativa no centro da Argentina devido &
advecgao fria em baixos niveis (Fig. 4.19a). O MUCAPE também aumenta sobre o
SB nas tltimas 12h nos compostos TINSVR (Fig. 4.30d), mas a tendéncia ¢ menos
expressiva. A tendéncia de MUCAPE no SB nas 24 horas que precedem a ocorrén-
cia da LI é maior nos casos T1SVR, ou seja, a taxa de instabilizacdo da troposfera
nesses casos ¢ mais acentuada. Isso se deve a adveccao de temperatura mais intensa
devido aos ventos mais fortes em baixos niveis (Fig. 4.19a). O ar mais quente/timido
move-se por baixo do ar mais frio na média troposfera, aumentando a instabilidade

termodinamica.

As tendéncias médias de MUCAPE nos casos T2SVR (Fig. 4.31a) mostram que hé
um grande aumento deste parametro no nordeste da Argentina, sul do Paraguai
e oeste do SB entre 24h e 12h antes da LI ocorrer. Essa mesma tendéncia nao é
observada nos compostos T2NSVR (Fig. 4.31¢). O campo de MUCAPE nos casos
T2SVR é caracterizado por uma grande area com MUCAPE elevado entre o noro-
este da Argentina e oeste do SB (Fig. 4.22b), e as tendéncias indicam que a maior
parte da magnitude do MUCAPE nessa area aumenta entre 24h e 12h antes da
ocorréncia da LI. Essa diferenca entre os compostos T2SVR e T2NSVR é impor-
tante, pois mostra que nesses ambientes o aumento rapido do MUCAPE sobre o
SB esta associado a casos severos de LIs. As tendéncias nas ultimas 12h antes da
ocorréncia da LI sdo menos expressivas, e retratam a penetracao do ar frio pelo oeste
da Argentina reduzindo o MUCAPE nos compostos T2NSVR, (Fig. 4.31d). O fato
das maiores tendéncias de aumento de MUCAPE nos compostos T2SVR ocorrerem
entre 24h e 12h antes da ocorréncia da LI pode estar relacionado a LIs que ocorrem
na madrugada. Assim, o aquecimento radiativo do dia anterior é responsavel pelo

grande aumento de MUCAPE no periodo.

O acentuado aumento observado de MUCAPE nos compostos T2SVR entre 24h e
12h antes da ocorréncia da LI também é observado em casos T3 (Fig. 4.32), tanto
T3SVR quanto T3NSVR. Em casos T3, também se observa aumento do MUCAPE
nas ultimas 12h antes da ocorréncia da LI sobre o SB e imediac¢oes. Os compostos T3

de MUCAPE (Fig. 4.22¢,f) evidenciam que essa variavel apresenta poucas diferencas
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Figura 4.30 - Tendéncia de MUCAPE em 12 horas (J kg~!, sombreado) entre (a) —24h e
—12h e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (¢) —24h e —12h e (d) —12h
e 00h dos compostos NSVR do tipo T1. Campos gerados a partir do CFSR.
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Figura 4.31 - Tendéncia de MUCAPE em 12 horas (J kg~!, sombreado) entre (a) —24h e
—12h e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (¢) —24h e —12h e (d) —12h
e 00h dos compostos NSVR do tipo T2. Campos gerados a partir do CFSR.
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entre ambientes T3SVR e T3NSVR, o que se nota também nas tendéncias.

Figura 4.32 - Tendéncia de MUCAPE em 12 horas (J kg~!, sombreado) entre (a) —24h e
—12h e (b) —12h e 00h dos compostos SVR e (¢) —24h e —12h e (d) —12h

e 00h dos compostos NSVR. do tipo T3. Campos gerados a partir do CFSR.
Tipo 3, SVR, [-12h] - [-24h] 15 casos Tipo 3, NSVR, [-12h] - [-24h] 15 casos
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4.2.2.5 Sondagens e hoddégrafas

Esta secdo mostra as sondagens e hoddgrafas geradas a partir da reanalise CFSR em
pontos representativos do ambiente pré-LI. As sondagens dos casos T1 (Fig. 4.33)
mostram que o ambiente pré-LI é caracterizado por temperaturas em superficie
acima de 25°C' e temperatura do ponto de orvalho (7;) acima de 20°C. As tempe-
raturas sd@o mais altas nas sondagens T1SVR desde a superficie (onde ha a maior
diferenga entre TISVR e TINSVR) até a troposfera superior. Abaixo de 700 hPa,
a sondagem T1SVR tem menor UR que a TINSVR, pois a diferenca entre a tem-
peratura e a Ty é maior. A menor UR em baixos niveis nos casos T1ISVR contribui

para maior evaporacao da precipitacao, o que resfria o ar e aumenta a flutuabilidade
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negativa em relacdo ao ar do ambiente conforme a parcela desce até a superficie, e
ha maior potencial de ocorréncia de rajadas de vento. Abaixo de 700 hPa, o perfil
de temperatura também é bem inclinado, salvo a inversao noturna em superficie,
a qual é provavelmente devida aos casos que ocorreram a noite. A diferenga entre
esses perfis termodindmicos em baixos niveis se deve a 6, maior nos casos TISVR
(Fig. 4.18a,d), ou seja, ar mais quente e mais imido, que por sua vez estd presente
na regiao pelo escoamento de norte/noroeste mais intenso associado a dindmica dos
sistemas sinoticos, conforme discutido anteriormente. Acima de 600 hPa, ha uma

camada com baixa UR.

A Fig. 4.34 mostra a hododgrafa relativa as mesmas sondagens na Fig. 4.33, para o
tipo T1. O perfil de ventos é caracterizado por ventos de nordeste em superficie,
virando para norte em torno de 850 hPa e noroeste em 700 hPa, ou seja, ha um
giro anticiclonico do vento com a altura, que esta associado a presenca de advecgao
quente. Também se nota que os ventos desde a superficie até 500 hPa sdo mais
intensos nos compostos T1SVR, principalmente no nivel de 850 hPa. O cisalhamento
do vento em baixos niveis é mais alto nos compostos TISVR, o que, segundo Rotunno
et al. (1988), favorece a ocorréncia de correntes ascendentes verticais (nao inclinadas)

na linha convectiva da LI e consequentemente a severidade do sistema.

As sondagens do tipo T2 (Fig. 4.35) apresentam o mesmo padrao do tipo T1 em bai-
xos niveis: a temperatura e a T, sao mais altas nos compostos severos. A diferenca
em relacao as sondagens T1 é que a diferenga entre temperatura e T, é pratica-
mente igual nas sondagens T2SVR e T2NSVR, o que faz com que o DCAPE seja
muito semelhante (Fig. 4.23b,e). Contudo, o ar mais quente e mais tmido na son-
dagem T2SVR garante maior 6, em baixos niveis (Fig. 4.18b,e) e maior MUCAPE
(Fig. 4.22b,e) em relagdo & T2NSVR.

Além das diferengas termodinamicas entre os ambientes T1 e T2, as hoddgrafas dos
casos T2 (Fig. 4.36) mostram que o perfil de vento é muito parecido entre T2SVR e
T2NSVR. Essa caracteristica foi notada também nos compostos de 500 (Fig. 4.17b,e)
e 850 hPa (Fig. 4.18b,e), e faz com que a diferenga de cisalhamento nao seja um
bom discriminante da severidade em casos T2. Assim como nas sondagens T1, o
giro anticiclonico do vento em baixos niveis estd associado a adveccao quente nessa

camada.

A Fig. 4.37 mostra as sondagens dos casos T3. Em baixos niveis, a sondagem T3SVR
apresenta maior temperatura e menor Ty, o que se traduz em maior DCAPE em
relagdo a T3NSVR (Fig. 4.23c,f). Na sondagem T3SVR também hé menores tem-
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Figura 4.33 - Sondagens compostas dos casos SVR (vermelho) e NSVR (preto) do tipo
T1. As linhas continuas sdo temperatura e as tracejadas sdo T,. Sondagens
geradas a partir do CFSR utilizando o ponto no centro da area de 3° x 3°.
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Figura 4.34 - Hodégrafas compostas dos casos SVR (vermelho) e NSVR (preto) do tipo
T1. Os circulos pretos indicam a velocidade do vento em m s~!. Os niveis
verticais ao longo da hodégrafa sdo marcados com pontos coloridos conforme
a legenda. Hodografas geradas a partir do CFSR utilizando o ponto no centro
da area de 3° x 3°.
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Figura 4.35 - Sondagens compostas dos casos SVR (vermelho) e NSVR (preto) do tipo
T2. As linhas continuas sdo temperatura e as tracejadas sdo T,. Sondagens
geradas a partir do CFSR utilizando o ponto no centro da area de 3° x 3°.
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Figura 4.36 - Hoddgrafas compostas dos casos SVR (vermelho) e NSVR (preto) do tipo
T2. Os circulos pretos indicam a velocidade do vento em m s~!. Os niveis
verticais ao longo da hoddégrafa sdo marcados com pontos coloridos conforme
a legenda. Hoddgrafas geradas a partir do CFSR utilizando o ponto no centro
da area de 3° x 3°.
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peraturas na média troposfera. As temperaturas mais altas em baixos niveis (ape-
sar de menor T abaixo de 900 hPa) e mais baixas em médios niveis na sonda-
gem T3SVR estao associadas a MUCAPE um pouco maior em comparagdo com
T3NSVR (Fig. 4.22¢,f). Conforme discutido anteriormente, nos casos T3 sao en-
contradas as maiores diferencas de cisalhamento entre 1000 e 500 hPa entre SVR
e NSVR (Fig. 4.22). A hodégrafa mostrada na Fig. 4.38 corrobora esse resultado,
pois nota-se que os ventos sdo mais intensos da baixa até a média troposfera nos
compostos T3SVR, o que se deve a intensidade do JAN e a maior baroclinia no SB

nesses casos (Figs. 4.20c,f e 4.18¢,f).
4.2.2.6 Distribuicao estatistica dos parametros de tempo severo

A Fig. 4.18 mostra as distribui¢oes dos parametros de tempo severo nas areas de 3°
x 3° a frente da LI para cada caso. A distribuigao de MUCAPE (Fig. 4.39a) eviden-
cia que os casos SVR ocorrem em ambientes com maior MUCAPE. A mediana de
MUCAPE nos casos SVR varia entre 900 e 1300 J kg~!, contra nao mais que 800
J kg™! nos casos NSVR. H4 uma concentracio de MUCAPE em torno de valores
maiores nos casos T3 e T2, em comparacao com T1. As distribui¢oes de SBCAPE
(Fig. 4.39b) apresentam caracteristicas semelhantes, porém hd uma maior quanti-
dade de casos com SBCAPE proximo de zero, os quais estao associados a convecgao
elevada. Esses valores de CAPE sao menores que os encontrados por Cohen et al.
(2007) em ambientes favordveis a Lls severas nos Estados Unidos (=~ 2000—3000 .J
kg~!), mas provavelmente essa diferenca estd associada ao fato de que esses autores
utilizaram sondagens observadas. O CIN (Fig. 4.39¢) também ¢é mais alto em casos
T1SVR e T2SVR, embora a superposicao das distribuig¢oes seja grande. O maior
CIN em casos SVR pode estar relacionado a um menor niimero de tempestades no
ambiente, o que permite que as poucas tempestades que se formam tenham acesso

a toda a umidade do ambiente e sejam severas.

A mediana das distribuigbes de DCAPE (Fig. 4.39d) ¢ maior nos casos TISVR e
T3SVR em comparagao com NSVR, mas nos casos T2 ha pouca diferenga (grande
sobreposicao das distribuigoes). A mediana dos casos SVR de todos tipos é maior que
1000 J kg~!, enquanto que a maior parte dos casos NSVR ocorrem com DCAPE
abaixo desse limiar. O valor de 1000 J kg~ ! foi apontado por outras pesquisas
como um bom limiar para discriminar ambientes com alto e baixo DCAPE (EVANS;
DOSWELL, 2001). Esse resultado mostra como os perfis de temperatura e umidade
em baixos niveis (relacionados com o DCAPE) estao associados a intensidade das

correntes descendentes e a severidade da LI. Conforme discutido na Sec. 4.2.2.3, a
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Figura 4.37 - Sondagens compostas dos casos SVR (vermelho) e NSVR (preto) do tipo
T3. As linhas continuas sdo temperatura e as tracejadas sdo T,. Sondagens
geradas a partir do CFSR utilizando o ponto no centro da area de 3° x 3°.
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Figura 4.38 - Hodégrafas compostas dos casos SVR (vermelho) e NSVR (preto) do tipo
T3. Os circulos pretos indicam a velocidade do vento em m s~!. Os niveis
verticais ao longo da hodégrafa sdo marcados com pontos coloridos conforme
a legenda. Hodografas geradas a partir do CFSR utilizando o ponto no centro
da area de 3° x 3°.
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ocorréncia de alto DCAPE sozinha nao significa que a LI sera severa. A maior parte
dos casos SVR ocorreram quando alto DCAPE ocorre juntamente com alto CAPE
e cisalhamento, os quais garantem correntes ascendentes intensas e organizacao do

sistema, e permitem que o DCAPE seja um parametro efetivo.

O cisalhamento entre 1000 e 850 hPa (Fig. 4.39¢) tem distribuigdes em torno de
valores mais altos nos casos TISVR e T3SVR em comparacao com NSVR, mas pouca
diferenca nos casos T2. Nos casos T1SVR, o maior cisalhamento se deve a vento
mais intenso em 850 hPa nos casos SVR (Fig. 4.18). Apesar das distribuigoes T3
terem a mediana praticamente igual, os casos T3ANSVR raramente estao associados a
cisalhamento maior que 10 m s~'. Thompson et al. (2003) e Evans e Doswell (2001)
mostraram que ambientes com baixo cisalhamento em baixos niveis (como os casos
T3) é “compensado” pelo alto CAPE, geralmente encontrado nesses ambientes em

situacgoes de severidade.

O cisalhamento entre 1000 e 500 hPa (Fig. 4.39f) tem distribui¢bes com grande
sobreposi¢ao nos casos T1, o que corrobora a pouca diferenca nos compostos desse
campo (Fig. 4.22a,d). Nos casos T2, ha uma pequena tendéncia a valores mais altos
de cisalhamento nos casos T2SVR, mas também ha grande sobreposi¢ao. A maior
diferenca existe nos casos T3, pois a grande maioria dos casos T3SVR ocorre com
cisalhamento entre 1000 e 500 hPa acima de 14 m s~'. O 902 percentil dos casos
T3NSVR nao excede 20 m s~! de cisalhamento, enquanto que o 75° percentil na
distribuicio T3SVR localiza-se em torno de 26 m s~!. Esses resultados também cor-
roboram o que foi discutido na Sec. 4.2.2.3, em que foi mostrado que o cisalhamento
entre 1000 e 500 hPa é um fator importante na severidade apenas nos compostos
T3, os quais ocorrem sem a presenca de um cavado em médios/altos niveis corrente
acima mas associados a entrada equatorial de um intenso JAN em latitudes mais
altas (Fig. 4.16). Esses resultados também sao similares aos encontrados por Evans
e Doswell (2001) em ambientes favoraveis a derechos: o cisalhamento entre 1000
e 500 hPa nao é um bom discriminante da severidade para os diferentes tipos de

configuragoes sinoticas.
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Figura 4.39
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5 RESULTADOS: ESTUDOS DE CASO E SIMULACOES NUMERI-
CAS

Neste capitulo, sao analisados dois casos de LIs severas que tiveram alto im-
pacto no SB, em 19/10/2014 e 20/12/2014, com uma sec¢ao destinada a cada caso
(Secs. 5.1 e 5.2, respectivamente). Para cada caso, é mostrada uma sintese do evento
(Secs. 5.1.1 e 5.2.1) e uma anélise sinética dos momentos que precederam as Lls
(Secs. 5.1.2 e 5.2.2), com o intuito de caracterizar os ambientes de grande escala
em que as LIs se formaram. Por fim, sao mostrados e discutidos os resultados das
simulagdes numéricas (Secs. 5.1.3 e 5.1.3), os quais sao divididos em etapas do ciclo

de vida das LIs analisadas.
5.1 Linha de Instabilidade de 19 de outubro de 2014
5.1.1 Sintese do evento

A LI do dia 19 de outubro de 2014 formou-se no inicio da noite no nordeste da
Argentina e avangou rapidamente para leste, afetando todo o centro-norte do RS
e leste de SC (Fig. 5.1). Ao longo da LI, formou-se um vértice de escala meso-3
(Fig. 5.2), que foi responsavel pela rapida propagacao do setor norte da LI, onde se
formou um eco de arco. As rajadas de vento mais intensas registradas ocorreram em
Santiago-RS (111 km h™1), a qual foi associada ao centro do vértice, e Vacaria-RS
(142 km h™1). Devido a vasta area atingida por rajadas de vento severas, desde o
oeste do RS até o sudeste de Santa Catarina, esse evento pode ser classificado como
um derecho (JOHNS; HIRT, 1987). Esse caso foi estudado recentemente por Figueiredo
et al. (2016), os quais também enfatizam que se tratou de um derecho. Diversas
caracteristicas observadas por radar, como o jato de retaguarda e o eco de arco,

foram descritas em Figueiredo et al. (2016) e também serdao discutidas aqui.

As imagens do radar de Santiago-RS de refletividade em 3 km de altura, sao mostra-
das na Fig. 5.2. A LI aparece na area do radar a partir de 0100 UTC, e se aproxima
da fronteira do RS as 0200 UTC (Fig. 5.2a) associada a um eco de arco com grande
curvatura e alta refletividade em seu eixo. Esse eco de arco evoluiu a partir de uma
tempestade discreta sobre o nordeste da Argentina, o que é mostrado em maiores
detalhes na simulacao. As 0300 UTC (Fig. 5.2b), a LI encontra-se no estagio ma-
duro sobre o oeste do RS, ainda com a forma de um arco. A curvatura do arco nesse
momento sugere que ha um voértice ciclonico de escala meso-§ no extremo sul do
arco. A sul do radar, ha uma area com convecgao menos organizada embebida em
4reas estratiformes (refletividade < 40 dBZ). As 0400 UTC (Fig. 5.2¢), a LI acaba
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Figura 5.1 - Mapa com os municipios do RS e de SC afetados pela LI do dia 19/10/2014
(amarelo; inferido por radar) e municipios em que houve relatos de danos e/ou
rajada de vento medida de pelo menos 80 km h~! associada a LI (vermelho).

Os niimeros sdo as rajadas de vento medidas acima de 80 km h~! e causadas
pela LI.
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de causar a rajada de vento mais intensa dessa fase em Santiago-RS (localizagao do
radar), de 111 km h~! (Fig. 5.1). Essa rajada ocorre no momento em que o vortice
de escala meso-$ (“V” na Fig. 5.2¢) passa sobre Santiago-RS. A partir de 0500 UTC
(Fig. 5.2d), a LI tem a linha convectiva curvada e uma distinta drea estratiforme.
A LI atinge areas do leste e nordeste do RS e sudeste de SC nas proximas horas,
causando rajadas superiores a 100 km h~! (Fig. 5.1). Contudo, a andlise da simu-
lagao se concentrara nos periodos em que a LI esteve sobre o oeste e centro do RS,

quando o mesovortice foi observado.

A velocidade radial da elevagdo mais baixa do radar de Santiago é mostrada na
Fig. 5.3. O vento atras da LI as 0200 UTC (Fig. 5.3a) é de oeste (em dire¢ao ao
radar), sinal da ocorréncia do jato de retaguarda ji nesse horario. As 0300 UTC
(Fig. 5.3b), conforme a LI se aproxima do radar e adquire curvatura, o jato de
retaguarda (seta rosa) tem intensidade de mais de 35 m s~!. Essa velocidade do
jato de retaguarda é intensa quando comparada a literatura: Wakimoto et al. (2006)

analisaram uma LI com jato de retaguarda de 30 m s~1; o “superderecho” estudado
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Figura 5.2 - Refletividade (dBZ) em 3 km de altura do radar de Santiago-RS as (a) 0200
UTC, (b) 0300 UTC, (c) 0400 UTC, e (d) 0500 UTC do dia 19/10/2014. O
circulo com um ponto no centro indica a localizacao do radar

(a) 0200 UJ'C 3 i 3 (b) 0300 UTC"’“ :
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por Evans et al. (2014) apresentou jato de retaguarda de 40 a 50 m s—!. Além disso,
na frente da LI hd escoamento de norte (4reas amarelas) de mais de 10 m s !,
sinal da presenga do escoamento de norte/noroeste em baixos niveis. A evidéncia
da presenga do voértice de escala meso-f3 aparece depois de 0400 UTC (Fig. 5.3c,d),
onde hé um dipolo de velocidade em diregao ao radar e contraria (setas azuis), ou
seja, rotacao. O jato de retaguarda é notavel a leste do radar com velocidade de mais
de 40 m s, As 0500 UTC (Fig. 5.3d), o jato de retaguarda tem velocidade de mais
de 45 m s71, comparavel ao superderecho de 8 de maio de 2009 (EVANS et al., 2014;
WEISMAN et al., 2013). Essa caracteristica evidencia que as LIs no SB podem ter
caracteristicas comparaveis as que ocorrem no centro da América do Norte. Além
disso, o jato de retaguarda se intensifica quando o vortice meso-f se torna mais
evidente, o que corrobora o resultado obtido por Grim et al. (2009), em que os

autores mostraram que o vortice influencia a velocidade do jato de retaguarda.

116



5.1.2 Analise sindtica

A Fig. 5.4 mostra as imagens do satélite GOES-13 no canal infravermelho, com as
temperaturas mais baixas realcadas, e a analise dos sistemas meteorolégicos base-
ada nos dados de superficie desde 6 horas antes da passagem da LI pelo SB. No dia
18 as 2100 UTC (Fig. 5.4a), uma frente de rajada gerada pela convecgao no norte
da Argentina se propaga para norte, enquanto que o SCM1 ocorre a sul da frente
de rajada, ou seja, embebido no ar relativamente frio. A frente fria no centro da
Argentina apresenta pouca nebulosidade e nenhuma convecgao. Boa parte do Uru-
guai e sudeste do RS estao cobertos por nebulosidade com topos frios e convecgao
embebida. Nessa regiao, atuava uma massa de ar resfriada pela convecc¢ao, enquanto
que a adveccao de ar quente sobre o ar frio mantinha a atividade convectiva nesse

mesmo local (Fig. 5.9b; mostrado adiante com as andlises do GFS).

A 0000 UTC do dia 19 (Fig. 5.4b), o SCM1 perde intensidade (aumento da tempe-
ratura do topo) e forma-se outro sistema (SCM2), o qual d4 inicio a LI. O SCM2 é
originado por uma tempestade discreta (o termo “discreto” é utilizado nesse texto
no sentido de “distinto”, “isolado”, de modo a diferenciar de um aglomerado de
tempestades) de alta refletividade sobre o nordeste da Argentina, a qual evolui para
leste apresentando caracteristicas de um eco de arco (Fig. 5.2). Essa tempestade
aumenta em drea rapidamente conforme a piscina fria se intensifica (mostrado adi-
ante), formando uma LI que se move para leste. As 0300 UTC (Fig. 5.4¢), o SCM2
apresenta topo bem frio (temperatura menor que —70°C') em uma grande drea em
formato eliptico, mas a caracteristica do sistema observado pelo radar é de uma LI.
Esse caso demonstra com clareza que a identificacdo de LIs apenas por imagens de
satélite pode ser falha. Isso ocorre porque uma vez formado o escudo de cirrus na alta
troposfera, é dificil distinguir os setores convectivo e estratiforme do sistema convec-
tivo. O formato e a temperatura de topo do SCM2 permitem classificd-lo como um
complexo convectivo de mesoescala [CCM; Maddox (1980)], embora a assinatura no
radar evidencie a presenga de uma LI. A partir de 0600 UTC (Fig. 5.4d), o sistema

perde intensidade, como pode ser notado pelo aumento da temperatura de topo.

As sondagens de Uruguaiana-RS (SBUG) e Santa Maria-RS (SBSM) de 0000 UTC
do dia 19/10 sao mostradas em diagramas skewT-logp na Fig. 5.5. A convecgao
se aproximava da regiao de Uruguaiana no horéario de langamento da sondagem
(Fig. 5.5a), o que explica as camadas préximas da saturagao na sondagem (entre 700
e 600 hPa, por exemplo). Contudo, a sondagem ainda apresenta alta instabilidade
(MUCAPE > 2500 J kg~') e é representativa do ambiente que antecede a chegada
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Figura 5.3 - Velocidade radial (m s~1) na elevagio de 0,5° e refletividade em 3 km de
altura (dBZ, contornos pretos de 40, 50 e 60 dBZ) do radar de Santiago-
RS as (a) 0200 UTC, (b) 0300 UTC, (c) 0400 UTC, e (d) 0500 UTC do dia
19/10/2014. O circulo com um ponto no centro indica a localizacao do radar.
As setas azuis indicam a rotacdo associada ao vortice meso-f, e a seta rosa
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Figura 5.4 - Imagens do satélite GOES-13 no canal infravermelho, realcadas conforme a
escala de temperatura, as (a) 2100 UTC do dia 18, (b) 0000, (c) 0300 e (d)
0600 UTC do dia 19/10/2014. As frentes sinéticas sdo mostradas com os
simbolos usuais.

Fonte: DSA/CPTEC/INPE (2017)
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da LI. O valor de MUCAPE na sondagem é superior ao 902 percentil da distribuicao
de LIs severas (Fig. 4.39a). A alta instabilidade da sondagem se deve a T, muito alta
(> 23°C') em superficie e temperatura em 500 hPa de cerca de —10°C, sendo o perfil
de temperatura mais inclinado que a curva adiabatica saturada. Algumas camadas
ainda apresentam alta TVVT (p. ex., entre 850 e 650 hPa) o que favorece um
aumento da flutuabilidade nessas camadas e correntes ascendentes intensas. O perfil
vertical de vento mostra a perturbacao causada em baixos niveis pela conveccao que
se aproxima, com ventos de sudeste préoximo a superficie. Os ventos se intensificam
e viram para noroeste na média troposfera, com velocidade maior. O cisalhamento

1 amplamente favordvel & ocorréncia de

entre 0 e 6 km de altura é de 30 m s~
convecgao severa (THOMPSON et al., 2003). O giro anticiclonico dos ventos com a

altura também indica que ha advecgao positiva de temperatura na regiao.

Em Santa Maria-RS no mesmo horério (Fig. 5.5b), ndo hé interferéncia da convec-
¢ao e nao existem camadas saturadas no perfil. Entre a superficie e 700 hPa a UR é
baixa e a TVVT ¢ alta, o que indica um ambiente favoravel a evaporagao da preci-
pitacao e formacao de piscina fria assim que a convecgao ocorrer. Essa caracteristica
¢ evidente no valor de DCAPE na sondagem (1376 J kg~'), o qual é superior ao
90° percentil da distribuicao de LIs severas (Fig. 4.39d). A LI, que estava a cerca de
200 km a oeste e movia-se a aproximadamente 100 km h~! para leste, encontraria
um ambiente altamente favoravel a manutencao da piscina fria. Os valores de CAPE
em Santa Maria sao modestos em relacao a Uruguaiana, evidenciando que ha um
gradiente de CAPE entre o oeste e o centro do RS. Como serda mostrado posteri-
ormente, a evolucao da LI para leste foi acompanhada pela intensificagao do JBN
noturno e continua advecgao positiva de temperatura e umidade em baixos niveis,
que contribuiram para aumentar a instabilidade em Santa Maria antes e durante
a passagem da LI pela regiao. O perfil vertical de ventos em Santa Maria também
apresenta advecgdo quente em baixos niveis e intensos ventos na troposfera média,
contribuindo para cisalhamento entre 0 e 6 km de 29 m s—!. Conforme discutido na
Sec. 4.2.2.3, o valor médio de cisalhamento entre 1000 e 500 ~hPa em casos de Lls
severas ¢ de aproximadamente 17 m s~ (Fig. 4.39; calculado a partir do CFSR),
o que indica que a LI do presente caso ocorreu em um ambiente com cisalhamento
muito alto. O perfil de ventos acima de 750 hPa é praticamente unidirecional, o que
se assemelha ao perfil de ventos médio em casos de LI. Além disso, as temperaturas
altas entre 800 e 850 hPa estao associadas as maximas temperaturas observadas na
tarde do dia 18/10, que excederam 30°C' (mostrado adiante). Uma inversao noturna

é observada préximo a superficie.
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Figura 5.5 - Diagramas skewT-logp dos perfis verticais de (a) Uruguaiana-RS (SBUG) e
(b) Santa Maria-RS (SBSM) a 0000UTC do dia 19/10/2014.
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O mapa com as observagoes de superficie de 0000 UTC do dia 19/10/2014 é mostrado
na Fig. 5.6. O circulo vermelho mostra a localizacdo da convecc¢ao nesse horario. H&
uma massa de ar com T, de mais de 20°C' sobre o nordeste da Argentina, e mais
de 24°C sobre o sul do Paraguai. A depressdo de ponto de orvalho no local onde
ocorre conveccao é de 2 a 5°C', o que indica que a piscina fria rasa que passou
pela regiao (Fig. 5.4) resfriou o ar. A passagem da frente de rajada fez com que os
ventos ficassem de sul na maior parte da regiao. Os ventos de leste/nordeste sobre o
norte do RS, associados aos ventos de sul na Argentina e norte do Uruguai, causam
convergéncia em superficie sobre o oeste do RS. A LI se formou em um ambiente
com alta T}; sob escoamento de sul, e moveu-se para leste em dire¢ao a uma area com
menores temperaturas e T;. Os dados de superficie mostram que o escoamento de
norte responsavel pelo transporte de ar quente e imido em direcao a LI ocorreu em

niveis mais elevados, acima de uma CLP estavel, o que é corroborado pela sondagem
de Santa Maria-RS (Fig. 5.5b).

As figuras a seguir mostram a evolu¢ao dos campos sindticos desde 12h antes da
ocorréncia da LI sobre o SB (1200 UTC do dia 1800 a 0000 UTC do dia 19), utili-
zando as andlises do GFS/NCEP de 0,5° x 0,5°. O caso de 19/10/2014 foi to tipo T3,
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Figura 5.6 - Mapa com as observagoes de superficie de 0000UTC do dia 19/10/2014. O
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com predominio de escoamento zonal sobre o SB. A anélise de outras caracteristicas
do ambiente, como indices de instabilidade, sera tratada na proxima se¢ao por meio

das simulacoes do modelo WRF'.

A Fig. 5.7 mostra o vento em 250 hPa (sombreado), a PNMM (contornos pretos)
e a espessura (contornos tracejados). As 1200 UTC do dia 18 (Fig. 5.7a), ha duas
correntes de jato com maximo de vento de mais que 50 m s~!. Uma se localiza entre
20 e 25°S no Pacifico e acelera ao atravessar os Andes, principalmente sobre o sul
do RS, Uruguai e Oceano Atlantico adjacente. Esse jato esta associado a espessuras
entre 1000 e 500 hPa de cerca de 570 dam, portanto se trata do jato subtropical,
que se encontra na fronteira entre o ar tropical e de latitudes médias. A corrente de
jato mais a sul tem maximo de vento a leste da Argentina em torno de 40°S. Ambas
estao associadas a intenso escoamento de noroeste sobre o SB e Bacia do Prata. As
linhas de espessura mostram gradiente meridional entre 25 e 35°S, estando a corrente
de jato mais a sul associada a espessuras em torno de 540 dam, caracteristico do
jato polar. A PNMM é mais baixa sobre o noroeste da Argentina, com um cavado
estendendo-se do minimo de PNMM até o SB, ao longo do jato em 250 hPa. O
sistema de baixa pressao no norte da Argentina é caracterizado pela acao conjunta
da Baixa do Chaco e da Baixa do noroeste da Argentina [principalmente préximo
aos Andes; Seluchi e Saulo (2012)]. O cavado que se estende para sudeste do centro
da baixa esta associado ao jato subtropical e a gradiente meridional de espessura
entre 1000 e 500 hPa, além de gradiente meridional de 6., caracterizando uma frente
quente (RIBEIRO et al., 2016).

No dia 19 & 0000 UTC (Fig. 5.7b), horario em que a LI se forma, ocorre intensi-
ficagdo do JAN em torno de 40°S, e uma desaceleragao do jato mais a norte em
torno de 25°S. A movimentagdo dos dois jatos faz com que a saida polar do jato
subtropical e a entrada equatorial do jato polar estejam acopladas sobre o centro
da Argentina/oeste do Uruguai (em torno de 30°S, 60°W) nesse horario. Esse pa-
drao indica que as circulagoes ageostréficas associadas aos JANs podem ter causado
levantamento na regido (UCCELLINT; JOHNSON, 1979). Conforme mostrado adiante,
nessa regiao formou-se uma intensa tempestade que deu inicio a formacgao da LI em
torno de 28°S, 60°W. A PNMM diminuiu tanto no centro de baixa PNMM no norte
da Argentina quanto no SB em relagao as 1200 UTC do dia 18 (Fig. 5.7b). Além
disso, a espessura diminuiu e a PNMM aumentou rapidamente sobre o centro da
Argentina com o movimento rapido do cavado em médios/altos niveis para nordeste
e consequente anticiclogénese em superficie. A frente fria em superficie vinculada ao

gradiente de espessura moveu-se para norte/nordeste sobre a Argentina central.

123



Figura 5.7 - Magnitude do vento em 250 hPa (m s~!, sombreado), PNMM (hPa, con-
tornos pretos) e espessura entre 1000 e 500 hPa (dam, contornos coloridos)
as (a) 1200 UTC do dia 18 e (b) 0000 UTC do dia 19/10/2014, analises do
GFS/NCEP de 0,5° x 0,5°. A linha vermelha em (b) mostra a localizagdo

aproximada da convecgao nesse horario.
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A configuragdo em 500 hPa (Fig. 5.8) evidencia o escoamento de oeste/noroeste
predominante sobre o SB, sem um cavado de escala sinética corrente acima da regiao.
As 1200 UTC do dia 18 (Fig. 5.8a), cavados de onda curta associados a maximos
de vorticidade ciclonica (negativa) sdo observados sobre o norte da Argentina. A
maxima vorticidade ciclonica, contudo, localiza-se a sul de 35°S, onde h& um cavado
de escala sindtica e ventos intensos (> 25 m s7!). O levantamento sobre o SB é

pequeno, localizado corrente abaixo dos méximos de vorticidade ciclonica na regiao.

O escoamento em 500 hPa se intensifica sobre o SB a 0000 UTC do dia 19 (Fig. 5.8b).
Nesse momento, também héa levantamento mais intenso sobre o SB (contornos co-
loridos), o que se deve a maior adveccao diferencial de vorticidade ciclénica nesse
nivel (ndo mostrado), as circulagoes ageostréficas associadas ao jato polar e jato
subtropical (Fig. 5.7b), e ao aumento do gradiente meridional de PNMM sobre a
regido (Fig. 5.7b). Um maximo de vorticidade se localiza sobre o Uruguai e favorece
intenso levantamento no sul do RS e leste do Uruguai, onde se observava convecgao
naquele momento. O grande aumento da velocidade do vento em 500 hPa naquela
regido se refletiu em um aumento no cisalhamento vertical do vento (mostrado adi-
ante), propiciando um ambiente com melhores condigoes para tempestades severas
em relagdo a 12 horas antes. O cavado que se encontrava a oeste dos Andes as 1200
UTC do dia 18 (Fig. 5.8a) esta localizado a leste das montanhas a 0000 UTC do dia

19 com menor amplitude.

A configuragao sindtica em 850 hPa no dia 18 as 1200 UTC (Fig. 5.9a) é carac-
terizada por escoamento de norte/noroeste sobre o Paraguai, norte da Argentina,
Bolivia e o SB, onde ha alguns maximos de CFU (contornos brancos). O minimo de
altura geopotencial em 850 hPa a leste dos Andes e o aumento da altura geopotencial
para leste causam o escoamento de norte/noroeste sobre essa regidao. Esse minimo
de altura geopotencial e PNMM (Fig. 5.7a) esté associado a Baixa do Noroeste da
Argentina (SELUCHI; SAULO, 2012), a qual se forma por processos dindmicos quando
ocorre escoamento de noroeste sobre os Andes na vanguarda de um cavado de escala
sindtica na troposfera superior. Adveccao fria ocorre no centro da Argentina associ-
ada a uma frente fria de lento deslocamento, enquanto que sobre o Atlantico nessa

mesma latitude ha uma frente quente e CFU.

A 0000 UTC do dia 19 (Fig. 5.9b), o padrao em 850 hPa apresenta mudangas
significativas em alguns locais. A frente fria deslocou-se um pouco para norte, e hé
escoamento de sul no oeste da Argentina associado a canalizacao do ar relativamente
frio pelos Andes (GARREAUD, 2000; SELUCHI et al., 1998). H4 intensa CFU onde o
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Figura 5.8 - Vorticidade relativa ciclonica (107> s~!, sombreado), altura geopotencial
(dam, contornos pretos a cada 3 dam), w [10~! Pa s~!, contornos azuis (mo-
vimento ascendente) a cada —5 x 10~! Pa s~! comecando em —5 x 107! Pa
57! e vermelhos (movimento descendente) a cada 5 x 107! Pa s~! comecando
em 5 x 107! Pa s7!] e vento (barbelas de vento; meia barbela equivale a 2,5
m s~!, uma barbela inteira a 5 m s~! e uma bandeira a 25 m s~1) no nivel de
500 hPa as (a) 1200 UTC do dia 18 e (b) 0000 UTC do dia 19/10/2014, ana-
lises do GFS/NCEP de 0,5° x 0,5°. A linha rosa em (b) mostra a localizacao

aproximada da LI nesse horario.
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escoamento de sul encontra o de norte em 25°S, e intenso levantamento na média
troposfera (Fig. 5.9b). A 6, em 850 hPa é relativamente baixa no sul do RS e leste
do Uruguai devido a presenca de uma piscina fria, no local onde a convecg¢ao ocorria
ha algumas horas. A ocorréncia dessa piscina fria, com ventos fracos em seu interior,
acentuou a CFU no noroeste do RS, onde o escoamento de noroeste encontra o ar
mais frio da piscina fria. Essa convergéncia acentuada é determinante na iniciagao
da convecgado sobre o nordeste da Argentina e consequente propagacao para leste
sobre o RS.

5.1.3 Simulagao numérica
5.1.3.1 Testes de sensibilidade

A simulacao do caso de 19/10/2014 comegou as 0600 UTC do dia 18/10. As ima-
gens de refletividade simulada (daqui para frente, todos os campos de refletividade
simulada mostram a refletividade simulada maxima na coluna vertical do modelo; a
refletividade simulada é calculada utilizando as razdes de mistura de hidrometeoros
na nuvem, através do software NCAR Command Language - NCL) as 0400 UTC
do dia 19/10/2014 (quando a LI estava no estagio maduro) na Fig. 5.10 mostram a
comparacao da LI em simulagoes com diferentes microfisicas. A drea com convecgao
mais intensa associada a linha convectiva ocorre na mesma regiao em todas as simu-
lagoes, o que indica que o esquema de microfisica ndo tem influéncia na localizagao
e no tempo de ocorréncia da LI. Tempestades mais isoladas, contudo, aparecem
em locais diferentes em cada simulac¢ao. Isso pode ser relacionado ao fato de que o
sistema de mesoescala como a LI é influenciado por fatores de escala maior (mesoes-
cala e escala sinética) que tempestades isoladas, as quais sdo mais influenciadas por
circulagoes locais e microfisica de nuvens. A LI simulada encontra-se aproximada-
mente 100 km a sul da LI observada (Fig. 5.2), e ocorre com atraso de 1—2 h. Essas
diferencas sao normais quando se simula sistemas de mesoescala utilizando dados
de modelos globais ou reanédlises como condigdes iniciais e de contorno (EVANS et
al., 2014; WEISMAN et al., 2013), e nao interferem na andlise do sistema. Como a
propagacao da LI foi para leste, o dominio de 3 km tem uma extensao longitudinal
maior (361 pontos) que a latitudinal (301 pontos)(Tabela 3.6). A Fig. 5.11 mostra

o tamanho do dominio de 9 km, e a Fig. 5.14 o tamanho do dominio de 3 km.

A simulagao com Morrison (Fig. 5.10a) apresenta a LI menos extensa que a obser-
vada (Fig. 5.2), e com uma area estratiforme menor. A simulagdo com Thompson
(Fig. 5.10b) é mais realista tanto na caracteristica da linha convectiva quanto na

extensao da area estratiforme, e representa melhor a curvatura da LI e presenca
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Figura 5.9 - 0. (K, sombreado), altura geopotencial (dam, contornos pretos) e vento (bar-
belas de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira a 5
m s~ e uma bandeira a 25 m s~!) no nivel de 850 hPa e convergéncia do
fluxo de umidade entre 1000 e 700 hPa (10~* g kg~! s~!, contornos brancos
acada1x107% g kg~! s7! comegando em 1 x 1074 g kg=! s71) as (a) 1200
UTC do dia 18 e (b) 0000 UTC do dia 19/10/2014, analises do GFS/NCEP
de 0,5° x 0,5°. A linha rosa em (b) mostra a localizagdo aproximada da LI
nesse horario.
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do mesovortice. O esquema de Thompson é utilizado operacionalmente pelo modelo
HRRR (High-Resolution Rapid Refresh), uma versao do WRF rodada pelo NCEP
a cada 1 h com assimilagdao de dados de radar e resolucao horizontal de 3 km sobre
os Estados Unidos. Utilizando a microfisica WSM6 (Fig. 5.10c), os resultados sao
consideravelmente piores que com os outros dois esquemas, pois a linha convectiva
nao ¢ distinta e ha uma grande quantidade de pontos com refletividade maior que o

observado. O esquema de microfisica de Thompson foi o escolhido na simulacao.

A principal razao para as diferencas entre as simulagoes é que a microfisica de
Thompson considera que a velocidade terminal de queda da neve é menor que a das
outras microfisicas, permitindo que grandes areas estratiformes dominadas por neve
se formem na média e alta troposfera. Essas caracteristicas tornam a simulag¢ao com
Thompson mais realistica, principalmente em relagao a refletividade simulada. Whe-
atley et al. (2014) mostraram que o esquema de microfisica de Thompson é o melhor
para simular LIs; pois os fluxos de calor latente associados a area estratiforme sao
melhor representados e desempenham um papel fundamental na dindmica do sis-

tema.
5.1.3.2 Indices de instabilidade

A distribuigao espacial de MUCAPE e cisalhamento entre 1000 e 500 hPa previstos
no dominio de 9 km é mostrada na Fig. 5.11, nos horarios aproximados de formagao
e dissipagao da LI (0000 e 0600 UTC, respectivamente). Os maiores valores de MU-
CAPE (acima de 3500 J kg~!) concentram-se na fronteira do RS com a Argentina, o
que condiz com os valores observados nas sondagens. Contudo, comparando com as
sondagens observadas (Fig. 5.5), o modelo superestimou um pouco os valores de MU-
CAPE. A conveccao iniciou em um ambiente com maior MUCAPE e propagou-se
para um ambiente com menor MUCAPE. Os mais altos valores de MUCAPE a 0000
UTC (Fig. 5.11a) também se localizam em uma banda com orientagao leste-oeste
em torno de 28°S, exatamente onde ha maior CFU de acordo com o GFS (Fig. 5.9),
o que é associado a maior flutuabilidade do ar em baixos niveis quanto maior for a
umidade especifica. O cisalhamento entre 1000 e 500 hPa da simulagao (em torno de
26 m s~1) é bem préximo do observado (cerca de 29 m s™1). Seis horas depois (0600
UTC; Fig. 5.11b), quando a LI ja se encontrava no leste do RS, o modelo indicava
MUCAPE de mais de 1700 J kg~!, que é um valor relativamente alto considerando
que é o meio da madrugada (o resfriamento radiativo em superficie tende a diminuir
o CAPE a noite). A manutencao de valores altos de MUCAPE no influxo do sistema

foi um fator determinante na severidade observada, uma vez que a LI teve acesso a
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Figura 5.10 - Refletividade simulada (dBZ) no dominio de 3 km as 0400 UTC do dia
19/10/2014 de simulagoes utilizando o esquema de microfisica de (a) Morri-
son, (b) Thompson e (¢) WSM6.
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um influxo de ar instavel ao longo de sua trajetoria. A presenca de MUCAPE acima
de 1700 J kg~! na retaguarda da LI as 0600 UTC (Fig. 5.11b), associado a advecgao
quente (ndo mostrado) foi responsavel pela formagido de convecgdo na retaguarda
do sistema, e coincide com a intensificagdo do escoamento de norte/noroeste a noite
conforme mostrado pelo GFS (Fig. 5.9b).

Os campos de DCAPE (Fig. 5.12) previsto no dominio de 9 km mostram que boa
parte do SB e imediacdes apresentavam DCAPE maior que 1000 J kg, favore-
cendo a formacao de piscinas frias e correntes descendentes intensas. Os valores sao
compativeis com as sondagens (Fig. 5.5), e hd um eixo de maior DCAPE que se
estende do Paraguai até o centro do RS a 0000 UTC (Fig. 5.12a). O ambiente em
que a LI se propagou tinha DCAPE acima de 1300 J kg~! (Fig. 5.12b).

A Fig. 5.13 mostra os indices K e Total-totals & 0000 UTC do dia 19/10/2014
previstos pela simulagdo no dominio de 9 km. Os indices expressam relativamente
bem a instabilidade termodindmica no oeste do RS e nordeste da Argentina, onde
a LI se formou. O indice K tem valores de mais de 40°C' e o indice Total-totals de
mais de 56°C' em alguns pontos, o que sao indicativos de alto potencial de tempo

severo.
5.1.3.3 Campos acumulados

Com base no perfil de ventos em baixos niveis no modelo, é possivel estimar o
potencial de rajadas de vento em cada horario da simulagao (Eq. 3.6). A Fig. 5.14a
mostra o potencial de rajadas acumulado em todo o periodo de vida da LI (2300
UTC do dia 18/10 a 0800 UTC do dia 19/10) no dominio de 3 km. A linha convectiva
se organiza a partir das 0200 UTC (contornos pretos de 50 dBZ préximos de “02”
na Fig. 5.14a), mas mesmo no estagio de células isoladas ja ocorrem rajadas de vento
de mais de 80 km h~t. A partir de 0300 UTC, a LI comega a causar rajadas de vento
de mais que 100 km h~! (sombreado verde escuro), enquanto que préximo de 0500
UTC a LI causa as rajadas mais intensas (> 150 km h~!, sombreado vermelho). As
rajadas mais intensas ocorrem quando a linha convectiva tem o formato de um arco,

principalmente no eixo do arco.

O campo de helicidade da corrente ascendente acumulada no periodo de 0000 a
0600 UTC no dominio de 3 km (Fig. 5.14b) mostra que a maior parte das rajadas
de vento mais intensas estiveram associadas a maximos de helicidade da corrente
ascendente. A helicidade da corrente ascendente é negativa onde ha movimento

ascendente juntamente com vorticidade ciclonica, ou seja, onde a corrente ascendente
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Figura 5.11 - MUCAPE (J kg~!, sombreado), cisalhamento entre 1000 e 500 hPa (barbe-

las de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira a 5 m
1

57! e uma bandeira a 25 m s~!) e refletividade simulada (contornos pretos
de 40, 50 e 60 dBZ) as (a) 0000 UTC e (b) 0600 UTC do dia 19/10/2014,
dominio de 9 km.
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Figura 5.12 - DCAPE (J kg~!, sombreado) e refletividade simulada (contornos pretos de
40, 50 e 60 dBZ) as (a) 0000 UTC e (b) 0600 UTC do dia 19/10/2014,
dominio de 9 km.

62°W 60°W 58°W 56°W 54°W 52°W

300 500 700 9 1 1

133



Figura 5.13 - Indices Total-totals (°C, sombreado) e K (°C, contornos coloridos a cada
5°C comegando em 25°C') & 0000 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 9 km.
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é rotativa. Os locais em que hé um “rastro” de alta helicidade da corrente ascendente
indica vértices de escala meso-y ou mesociclones duradouros, como préximo do eco de
arco entre 0400 e 0600 UTC. Vortices de escala meso-y sdo comumente responsaveis
por rajadas de vento em superficie (WHEATLEY; TRAPP, 2008; TRAPP; WEISMAN,
2003), o que fica claro na Fig. 5.14b.

5.1.3.4 Iniciagdo da convecgido (2300 UTC de 18/10 a 0100 UTC de
19/10)

A partir desta secao, os campos mostrados para este caso sao todos gerados a partir
do dominio de 3 km. A LI organizou-se a partir de uma banda estacionaria de
precipitacao sobre o oeste do RS e Argentina as 2300 UTC do dia 18 (Fig. 5.15a).
Essa banda estava associada a gradiente meridional de temperatura e convergéncia
dos ventos em superficie (Fig. 5.16a). A sul da banda havia vento de sul associado
a temperaturas em torno de 20°C, enquanto que a norte havia vento de leste e
temperaturas entre 22 e 25°C'. A presenca de ventos de sudeste a norte de 29°S se
deve a frente de rajada que se deslocou para norte mais cedo (Fig. 5.6a), resfriando o
ar em superficie e causando ventos do quadrante sul em sua retaguarda. Os ventos de
quadrante sul a sul da banda de precipitagao, e na frente da frente fria (Fig. 5.9b) se
devem possivelmente ao resfriamento da CLP causado pela precipitacdo que ocorria

mais a sul, na fronteira entre Uruguai e Argentina (Fig. 5.4a).

A 0000 UTC do dia 19 (Fig. 5.15b), sdo observadas as primeiras células discretas. As
células se formaram ao longo e a norte da banda estacionaria provavelmente devido a
convergéncia em superficie e alta instabilidade termodindmica (MUCAPE acima de
3500 J kg~', Fig. 5.11a) a norte da banda. A refletividade associada a essas células é
alta, correspondendo a alta quantidade de hidrometeoros nas tempestades. O campo
de temperatura em superficie nesse momento (Fig. 5.16b), mostra que a precipitac¢ao
associada a essas células comeca a organizar uma piscina fria, com temperatura
menor que 20°C' em alguns pontos e PNMM de 2 a 4 hPa maior que as 2300 UTC
do dia 18 (Fig. 5.16a). A rapida formagao da piscina fria se deve a evaporagio
da precipitagao causada por essas tempestades, que resfria o ar (WEISMAN, 1992).
Conforme observado na Fig. 5.12a, o ambiente em que se formaram essas células de
tempestade tinha alto DCAPE (1300 a 1500 J kg~ '), ou seja, favorecia a formagao
de piscinas frias (GILMORE; WICKER, 1998). Além de menor temperatura e maior
PNMM, a piscina fria é responsavel por ventos intensos (> 15 m s~!) em superficie

nesse momento (Fig. 5.16b).

A Fig. 5.17 mostra a perturbacao de PNMM, a qual é calculada subtraindo a PNMM
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Figura 5.14 - (a) Acumulado do maximo potencial de rajada de vento em 10 m (km h™!) e
(b) acumulado da méxima helicidade da corrente ascendente (m? s~2) entre
0000 e 0600 UTC do dia 19/10/2017, dominio de 3 km. Os contornos pretos
mostram a refletividade simulada méaxima na coluna de 50 dBZ de hora em

hora (nimeros pretos, UTC).
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Figura 5.15 - Refletividade simulada (dBZ) as (a) 2300 UTC do dia 18 e (b) 0000 UTC

do dia 19/10/2014, dominio de 3 km.
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Figura 5.16 - Temperatura em 2 m (°C, sombreado), PNMM (hPa, contornos pretos a
cada 2 hPa) e vento em 10 m (m s~!, barbelas de vento; meia barbela
equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira a 5 m s~! e uma bandeira a 25 m
s~1) as (a) 2300 UTC do dia 18 e (b) 0000 UTC do dia 19/10/2014, dominio
de 3 km. Os contornos brancos indicam as isotermas de 10, 20 e 30°C.
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média na caixa rosa de 0,5° x 0,5° da PNMM em cada ponto do dominio conforme
Eq. 3.8. A caixa rosa é representativa do ambiente no influxo da LI. Havia pequena
perturbacao de PNMM associada a banda de precipitacdo sobre o oeste do RS
as 2300 UTC do dia 18 (Fig. 5.17a). Contudo, a partir do momento em que a
piscina fria se forma, uma perturbacao positiva de PNMM ¢é observada na regiao
(Fig. 5.17b). A perturbagao positiva de PNMM associada a piscina fria é chamada
mesoalta (HAERTEL; JOHNSON, 2000; LOEHRER; JOHNSON, 1995), conforme indicado
na Fig. 5.17b. A perturbacao de PNMM em relacao ao ambiente chega a 4—5 hPa
na piscina fria. O gradiente horizontal de PNMM ¢ o fator responsavel pelos intensos
ventos observados em superficie (Fig. 5.16b) conforme a piscina fria se forma, pois
o ar tende a se mover das pressoes mais altas para as mais baixas em mesoescala
(a forga de Coriolis é desprezivel nessa escala espacial e temporal). A perturbagao
positiva de PNMM observada sobre o Uruguai se deve ao ar resfriado pela convecgao

que ocorria naquele local, e ndo esta associada a LI.

A perturbacao de temperatura (Eq. 3.8) na piscina fria é evidente na Fig. 5.18. O
ar na piscina fria é 6—7°C mais frio que na caixa rosa (representativo do ambiente).
Essa grande diminuigao da temperatura no local em pouco tempo (1—2 h) também
é reflexo do alto DCAPE no ambiente, que favorecia uma alta taxa de evaporagao da
precipitacao e grande diferenca de temperatura entre as parcelas de ar descendentes
e as parcelas de ar do ambiente em superficie. A perturbacao de temperatura dessa
magnitude na piscina fria é considerada alta por outros autores (e.g., Weisman et

al. (2013), e esta associada a piscinas frias intensas.

As Figs. 5.19 e 5.20 mostram a vorticidade vertical ({; sombreado, com vorticidade
ciclénica em cores verdes e azuis e anticiclonica em cores amarelas e laranjas), vorti-
cidade horizontal [(n,£); vetores roxos], velocidade vertical (w; contornos vermelhos
para movimento ascendente a cada 4 m s~! e azuis para descendente a cada —2 m
s, e vento relativo a LI (barbelas) em 1 km de altura acima do solo. Vorticidade
vertical refere-se a componente vertical do vetor vorticidade, e é mostrada como uma
grandeza escalar nas Figs. 5.19 e 5.20 (valores positivos sao vorticidade anticiclonica
e negativos vorticidade ciclonica). Vorticidade horizontal refere-se ao vetor formado
pelas duas componentes horizontais do vetor vorticidade (1 e ). Esses campos mos-
tram a distribuicao da vorticidade horizontal e vertical no ambiente a frente da LI, e
permitem concluir como a vorticidade do ambiente esté relacionada com a evolugao
da LI. Geralmente, o influxo de ar ambiental em dire¢do a linha convectiva da LI

ocorre nos niveis mais baixos da troposfera, onde ha vorticidade horizontal devido ao

cisalhamento do vento em baixos niveis (WEISMAN, 1993). Essa vorticidade horizon-
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Figura 5.17 - Perturbacao de PNMM (hPa, sombreado) e PNMM (hPa, contornos pretos
a cada 2 hPa) as (a) 2300 UTC do dia 18 e (b) 0000 UTC do dia 19/10/2014,
dominio de 3 km.
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Figura 5.18 - Perturbacio de temperatura em 2 m (°C, sombreado) e temperatura em 2 m
(°C, contornos pretos a cada 2 °C') 4 0000 UTC do dia 19/10/2014, dominio
de 3 km. Os contornos brancos indicam as isotermas de 10, 20 e 30°C.
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tal é modificada (transformada em vorticidade vertical) conforme o ar se aproxima

da linha convectiva e encontra correntes ascendentes (Eq. 2.5).

As 2300 UTC do dia 18 (Fig. 5.19), antes das primeiras células de formarem
(Fig. 5.15a), ha fraca vorticidade vertical (|¢| < 2 x 1073 s71) na regido onde havia
convergéncia em baixos niveis (Fig. 5.16a) e a banda de precipita¢ao. O escoamento
em relacao as tempestades discretas em formacgao nesse momento é intenso e de
nordeste a norte de 30°S. Na fronteira entre Argentina e Brasil e sobre o noroeste
do RS h4 escoamento relativo as tempestades de mais de 100 km h~'. A vortici-
dade horizontal (vetores roxos) nesse momento apontam para nordeste nessa area,
o que se deve ao escoamento em 850 hPa de noroeste. O vento em 850 hPa a norte

1

de 30°S ¢é de noroeste com velocidade de 10—15 m s~ nesse momento (Fig. 5.9b),

enquanto que o escoamento em superficie é de leste com velocidade de 2—3 m s1
(Fig. 5.16a). Essa disposi¢ao dos ventos faz com que a vorticidade horizontal em 1
km de altura aponte para nordeste (Fig. 5.19). Além dessas caracteristicas, as bar-
belas de vento relativo a tempestade e vetores de vorticidade horizontal tém uma
grande componente que é paralela (mas com sentido contrario) na drea do influxo
das tempestades em formagao. Logo, a vorticidade horizontal nessa area é predo-
minantemente paralela ao escoamento relativo (streamwise vorticity; Fig.2.19a). O
contrario se observa, por exemplo, em torno de 30,5°S, 55,5°W, onde os vetores e
as barbelas tém uma maior componente perpendicular um em relacao ao outro, e a
vorticidade horizontal é predominantemente perpendicular ao escoamento relativo

(crosswise vorticity; Fig.2.19b).

Quando as células discretas estao formadas (0000 UTC; Fig. 5.15b) e a piscina fria é
evidente (Fig. 5.16b), ainda hé vorticidade horizontal paralela ao escoamento relativo
sendo injetada na linha convectiva (Fig. 5.20). A vorticidade horizontal paralela ao
escoamento relativo, quando encontra uma corrente ascendente, é transformada em
um Unico maximo ou minimo de vorticidade vertical (primeiro e segundo termos
do lado direito da Eq. 2.5). Nesse caso, a vorticidade horizontal aponta na dire¢ao
contraria ao escoamento relativo (vetores roxos apontam para nordeste e barbelas
apontam para sudoeste), ou seja, a vorticidade horizontal paralela ao escoamento é
negativa. Assim, a vorticidade vertical gerada pela corrente ascendente é negativa, ou
seja, ciclonica (Eq. 2.5). Isso explica porque ha uma banda de vorticidade ciclonica
(Fig. 5.20; em verde) e movimento ascendente (contornos vermelhos) em 1 km de
altura ao longo da frente de rajada associada a piscina fria a 0000 UTC (Fig. 5.20).
Essa banda de vorticidade associada a frente de rajada na dianteira da piscina

fria é caracteristica de Lls, e foi notada em estudos observacionais (WAKIMOTO
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Figur

a 5.19 - Vorticidade vertical (1073 s~1, sombreado), vorticidade horizontal (1073 s~ 1,
vetores roxos com escala no canto de baixo e direito da figura) velocidade
vertical (m s~!, contornos vermelhos indicam movimento ascendente a cada
4 m s~ comecando em 4 m s~!, e contornos azuis indicam movimento
descendente a cada —2 m s~! comecando em —2 m s~!) e vento relativo
a LI (barbelas de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~!, uma barbela
inteira a 5 m s~! e uma bandeira a 25 m s~!; deslocamento da LI estimado
em 100 km h~! para leste) em 1000 m acima do solo as 2300 UTC do dia
18/10/2014, dominio de 3 km.
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et al., 2006). Wakimoto et al. (2006) atribuem essa banda de vorticidade ciclénica

a vorticidade horizontal paralela ao escoamento relativo a LI, como observado no

presente caso. A area da piscina fria apresenta maximos de vorticidade anticiclonica,

que esta associada a movimento descendente de ar frio na piscina fria. Esse processo

sera analisado adiante.

Figura 5.20 - Mesmo que Fig. 5.19, mas em 1000 m de altura a 0100 UTC do dia

2958+

308 - - -

19/10/2014.

0000 UTC, 100
oy o )';/

om” 7 P77 77

Os mesmos campos sdao mostrados nas Figs. 5.21 e 5.22, mas para 3 km acima do
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solo. Nessa altura, é notavel a menor intensidade da vorticidade horizontal no ambi-
ente, pois o escoamento em baixos niveis tem maior velocidade em aproximadamente
850 hPa. O escoamento relativo as tempestades as 2300 UTC (Fig. 5.21a) é de norte,
0 que estd associado a virada anticiclonica do vento com a altura. Comparado com
a Fig. 5.19a, a injecao de vorticidade horizontal pelo escoamento relativo é conside-
ravelmente menor em 3 km de altura. O movimento ascendente (contornos azuis) é
mais intenso em 3 km (Fig. 5.21a) do que em 1 km (Fig. 5.19a). a 0000 UTC do dia
19 (Fig. 5.21), quando as tempestades se formam, hd movimento ascendente associ-
ado a vorticidade ciclonica, ou seja, mesociclones. Mesociclones estao associados a
tempestades rotativas (supercélulas), em que a corrente ascendente tem helicidade.
A rotacao presente nas tempestades & 0000 UTC do dia 19 ocorre porque a vortici-
dade horizontal paralela ao escoamento relativo faz com que a corrente ascendente
incline a vorticidade horizontal e forme vorticidade vertical ciclonica no local onde
hé corrente ascendente (MARKOWSKI; RICHARDSON, 2009). Quando a vorticidade
horizontal é perpendicular ao escoamento relativo, ocorre a formagao de um par de

vértices ciclénico e anticiclonico com a corrente ascendente entre eles (Fig. 2.18).

Conforme a Eq. 2.5, a vorticidade vertical pode ser modificada por 1) inclinac¢ao da
vorticidade horizontal pela injegdo desta na corrente vertical (primeiro e segundo
termos do lado direito da Eq. 2.5) e 2) espichamento da vorticidade vertical exis-
tente quando colocada com velocidade vertical (terceiro termo do lado direito da
Eq. 2.5). A Fig. 5.23 mostra a tendéncia de vorticidade vertical associada a cada
termo (inclinagdo e espichamento). As cores sombreadas verdes e azuis indicam vor-
ticidade diminuindo com o tempo (tornando-se mais ciclonica) e as cores amarelas e
vermelhas a vorticidade aumentando com o tempo (tornando-se mais anticiclonica)
devido ao termo de inclinacao. Os contornos azuis mostram a vorticidade vertical
diminuindo com o tempo e os contornos vermelhos a vorticidade vertical aumen-
tando com o tempo devido ao espichamento. O intervalo entre os contornos e as

cores sombreadas ¢ o mesmo (4 x 107% s72) para fins de comparacao.

Em 1 km de altura a 0000 UTC (Fig. 5.23), a vorticidade vertical apresenta tendén-
cia negativa ao longo da frente de rajada devido a inclinacao da vorticidade hori-
zontal paralela ao escoamento relativo, conforme mencionado anteriormente. Nesse
momento, o espichamento de vorticidade vertical é pequeno. Pela Eq. 2.5, percebe-se
que o termo do espichamento esta vinculado a propria vorticidade vertical, ou seja,
s0 ha espichamento da vorticidade vertical se houver alguma vorticidade vertical
no ambiente. Logo, o primeiro termo a agir ¢ a inclinacao de vorticidade horizon-

tal para geracao de vorticidade vertical ciclonica ao longo da frente de rajada. O
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Figura 5.22 - Mesmo que Fig. 5.19, mas em 3000 m de altura a 0000 UTC do dia
19/10/2014.
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espichamento s6 comeca a agir depois que ha uma quantidade de vorticidade ciclo-
nica maior ao longo da frente de rajada. Esse resultado é esperado, uma vez que o
espichamento depende de que exista vorticidade vertical onde héa velocidade verti-
cal, e foi também encontrado em outros estudos [e.g., Wakimoto et al. (2006)]. A
vorticidade vertical no ambiente era pequena neste caso (Fig. 5.8b), o que significa
que a fonte de vorticidade foi a inclinagao de vorticidade horizontal, nao o ambiente
sinético. O mesmo resultado foi encontrado por Evans et al. (2014) e Weisman et

al. (2013) ao estudarem um intenso derecho nos Estados Unidos.

Em 3 km de altura (Fig. 5.24), o espichamento é um pouco maior que em 1 km
(Fig. 5.23) devido ao maior w, mas ainda assim é pequeno. Ha inclinagao de vortici-
dade associada as correntes ascendentes e descendentes das tempestades discretas,
e nao se observa uma banda de tendéncia positiva de vorticidade ciclonica devido a
inclinagao como em 1 km de altura (Fig. 5.23). Esse resultado indica que a piscina
fria ainda era rasa nesse momento, e ainda nao era capaz de modificar a vorticidade

vertical em 3 km de altura.

A fase inicial da LI (de 2300 UTC do dia 18 a 0100 UTC do dia 19) foi caracterizada
pela formagao das primeiras células discretas ao longo de uma zona de convergéncia
em superficie. O ambiente com alto MUCAPE (> 3500 J kg~') e cisalhamento (> 25
m s~1) favoreceu a intensificagao rdpida dessas tempestades, as quais apresentavam
mesociclones em 3 km de altura a 0000 UTC. A precipitacao causada por essas
tempestades foi responsavel pela rapida formacao de uma piscina fria, uma vez que
o DCAPE era alto na drea (> 1300 J kg~'). Conforme a piscina fria se organizou,
o movimento ascendente na frente de rajada causou a formacao de uma banda de
vorticidade ciclonica em 1 km de altura, a qual resulta da inclinacao da vorticidade

horizontal presente no ambiente.
5.1.3.5 Organizagao da LI (0100 a 0300 UTC)

Os campos de refletividade simulada (Fig. 5.25) comegam a mostrar a organizagao
do sistema em uma LI conforme este avanca para leste. A 0100 UTC (Fig. 5.25a),
ha uma linha convectiva ainda descontinua e uma area estratiforme a sul da linha
convectiva. Nova conveccao forma-se a oeste do sistema. A LI tem uma linha con-
vectiva continua as 0200 UTC (Fig. 5.25b), onde ocorrem células localizadas com

maior refletividade. A area estratiforme também cresceu em relacdo a 0100 UTC.

A Fig. 5.26 mostra o gradiente horizontal de 6. no nivel mais baixo do modelo as
0200 UTC do dia 19. O gradiente de 6, mais alto se localiza na frente de rajada
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Figura 5.23 - Tendéncia de vorticidade vertical devido & inclinagao (107¢ s72, sombreado)
e devido ao espichamento (107 s72, contornos azuis para valores negativos
a cada —4 x 1076 572 comecando em —4 x 107% 572 e contornos vermelhos
para valores positivos a cada 4 x 1076 572 comecando em 4 x 1076 s72) em
1000 m acima do solo a 0000 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 3 km.
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Figura 5.24 - Mesmo que Fig. 5.23, mas em 3000 m de altura a 0000 UTC do dia
19/10/2014.
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Figura 5.25 - Refletividade simulada (dBZ) as (a) 0100 UTC e (b) 0200 UTC do dia
19/10/2014, dominio de 3 km.
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(fronteira entre a piscina fria e o ar ambiental). A piscina fria tem 6, menor que
330 K em seu centro. Além do gradiente de 6, associado a piscina fria, ha outros
locais com gradiente intenso, principalmente no ambiente pré-LI. Essas areas com
intenso gradiente de 6, [> 4 K (10km)~!| se devem a heterogeneidades como relevo,
ondas de gravidade, aquecimento/resfriamento radiativo diferencial, entre outros
processos. Wheatley e Trapp (2008) mostraram que essas areas com gradiente de
0. acentuado podem influenciar a formagdo de mesovortices ao longo da LI, uma
vez que a diferenca de densidade associada ao gradiente horizontal de 6. causa a

formagao de vorticidade horizontal por processos baroclinicos (Eq. 2.3).

Figura 5.26 - Gradiente horizontal de 6. [10~* K m™!, ou K (10km)~!, sombreado] e 6,
(contornos pretos a cada 10 K) no nivel vertical mais baixo do modelo as
0200 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 3 km
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A vorticidade vertical em 1 km de altura a 0100 UTC (Fig. 5.27) mostra claramente
uma banda de vorticidade ciclonica na frente de rajada, a qual esta associada a um
sistema maduro com uma piscina fria intensa. A vorticidade horizontal no ambiente
pré-LI se mantém predominantemente paralela ao escoamento relativo, e facilita a
manutenc¢ao da banda de vorticidade ciclonica na frente de rajada. A mesma configu-
racao ¢ notada as 0200 UTC (Fig. 5.28), mas nesse momento a vorticidade ciclonica
na frente de rajada tem valores maiores e estd associada a movimento ascendente
mais intenso (contornos vermelhos). Nos dois horarios, a piscina fria apresenta véarios
maximos de vorticidade anticiclonica (sombreado amarelo), os quais sdo causados
pelas correntes descendentes (contornos azuis) agindo sobre a vorticidade horizon-
tal perpendicular ao escoamento, predominante na piscina fria (WEISMAN; TRAPP,
2003).

Os campos de vorticidade vertical e horizontal em 3 km de altura (Figs. 5.29 e 5.30)
tém caracteristicas distintas dos campos em 1 km de altura (Figs. 5.27 e 5.28).
Em 3 km de altura a 0100 UTC (Fig. 5.29), tanto a vorticidade ciclénica (som-
breado verde) quanto o movimento ascendente (contornos vermelhos) ao longo da
frente de rajada sao mais intensos. Assim como nos horarios antes da organizagao
da LI (Fig. 5.22), o influxo de vorticidade horizontal do ambiente pré-LI para a LI
é pequeno, pois a vorticidade horizontal (vetores roxos) é pequena nessa altura. O
movimento ascendente é mais intenso as 0200 UTC ao longo da frente de rajada,
ainda colocado com vorticidade ciclonica. O posicionamento da corrente ascendente
junto com a vorticidade ciclonica faz com que a vorticidade ciclonica aumente por
espichamento (Eq. 2.5), uma vez que o movimento ascendente aumenta com a al-
tura entre 1 e 3 km. Assim, a banda de vorticidade ciclonica se mantém por muitas
horas. Também ¢é notavel a intensificacao da vorticidade anticiclonica dentro da pis-
cina fria, assim como locais com movimento descendente intenso (contornos azuis

indicam movimento descendente a cada —2 m s™1).

Weisman e Trapp (2003), entre outros, mostraram que a vorticidade horizontal ge-
rada na piscina fria em associacdo ao gradiente de temperatura é importante na
formagao de mesovértices. A vorticidade horizontal no ambiente pré-LI, quando en-
tra na corrente ascendente na frente de rajada, é advectada para longe da supeficie
(para cima), o que explica porque a vorticidade vertical ao longo da frente de rajada
¢ mais intensa em 3 km de altura (Figs. 5.29 e 5.30) do que em 1 km de altura
(Figs. 5.27 e 5.28). A vorticidade vertical em baixos niveis (0—1 km) é gerada ape-
nas por correntes descendentes, portanto esta associada as correntes descendentes
na piscina fria (WEISMAN, 1992; WEISMAN, 1993). Assim, a vorticidade anticiclonica

153



Figura 5.27 - Mesmo que Fig. 5.19, mas em 1000 m de altura a 0100 UTC do dia

19/10/2014.
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gerada por processos baroclinicos em mesoescala na piscina fria causa a intensifi-
cacao dos mesovortices até o nivel do solo, potencializando a ocorréncia de ventos
intensos e tornados (WEISMAN; TRAPP, 2003; TRAPP; WEISMAN, 2003).

Figura 5.29 - Mesmo que Fig. 5.19, mas em 3000 m de altura a 0100 UTC do dia
19/10/2014.

0100 UTC, 3000 m § § y‘? 5y

§§§§x§x§?§x;?§§§

MMH: ‘ ‘
M ??M?,
295 ??%?‘% YA Py ??M
SIS S R N \H.\w 7
| 7
Mw

W
~
&
~
~z

308H--- /-]

n?n'j

A Fig. 5.31 mostra a tendéncia de vorticidade vertical em 1 km de altura associada
a inclinagao (sombreada) e espichamento (contornos) as 0200 UTC. Assim como nos

horérios anteriores (Fig. 5.23), hé vorticidade vertical ciclonica sendo gerada por in-
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Figura 5.30 - Mesmo que Fig. 5.19, mas em 3000 m de altura as 0200 UTC do dia
19/10/2014.
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clinacao ao longo da frente de rajada (sombreado verde) e logo atras se intensificando
pelo espichamento (contornos azuis), quando a vorticidade ciclonica encontra movi-
mento ascendente. Esse processo ocorre continuamente porque a LI segue associada

a um influxo de vorticidade horizontal paralela ao escoamento relativo.

Figura 5.31 - Mesmo que Fig. 5.23, mas em 1000 m de altura as 0200 UTC do dia
19/10/2014.
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A fase de organizacao da LI é caracterizada pelo aumento da vorticidade ciclonica

em baixos niveis ao longo da frente de rajada e correntes ascendentes mais intensas
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na linha convectiva. A piscina fria torna-se mais intensa, e é responsavel pela orga-
nizacdo das tempestades em forma de uma linha continua. O potencial de rajadas

de vento aumenta a partir desse momento.
5.1.3.6 Estéigio maduro (0300 a 0600 UTC)

As rajadas de vento mais intensas (> 100 km h™!') ocorreram no estagio maduro da
LI, entre 0300 e 0600 UTC na simulagao (Fig. 5.14a). A estrutura da LI as 0300 e
0400 UTC (Fig. 5.32), quando estava no estdgio maduro, apresenta muita similari-
dade com o modelo conceitual de LI assimétrica apresentado por Loehrer e Johnson
(1995) (Fig. 2.4b). A area estratiforme tem refletividade moderada e continua atras
da linha convectiva e esta deslocada para sul, enquanto que a linha convectiva se
estende para norte/noroeste. Conforme serd mostrado adiante, a localiza¢ao da me-
soalta e mesobaixa também sdo diferentes de uma LI simétrica (Fig. 2.4a). Além
dessas caracteristicas estruturais, a LI tem outras caracteristicas que sao comu-
mente associadas a tempo severo: dreas com alta refletividade (> 60 dBZ) ao longo
da linha convectiva; partes da linha convectiva em forma de arco (bow echoes), prin-
cipalmente as 0400 UTC (Fig. 5.32b); velocidade de propagacao para leste de ~ 100
km h™1, ou seja, mais rdpido que o vento médio entre 0 e 6 km [cerca de 70 km
h~!: Corfidi (2003)]. A Fig. 5.14a evidencia que o potencial de ocorréncia de ventos

fortes a partir desse periodo aumenta.

A assimetria da LI é refletida no campo de perturbacdo de PNMM as 0300 UTC
(Fig. 5.33). A mesoalta localiza-se sob a drea estratiforme, onde ha ar frio resfriado
pela precipitacao, a qual também esta deslocada para sul em relagao a linha con-
vectiva (Fig. 5.32a). A mesobaixa também é evidente na frente da LI. Na regido da
LI onde a mesoalta e a mesobaixa estao mais proximas, onde ha o maior gradiente

de PNMM, ocorrem as rajadas de vento mais intensas.

A piscina fria as 0300 UTC (Fig. 5.34a) tem perturbacao de temperatura negativa
maior que —7°C' em alguns pontos. H4 uma ampla area com perturbagao de tem-
peratura negativa na piscina fria, além de algumas areas com perturbacao negativa
em locais com terreno mais elevado e perturbacao positiva no Vale do Rio Jacui e
noroeste do RS. As 0400 UTC (Fig. 5.34b), a mudanca mais significativa ocorre no
setor sul da linha convectiva, onde o ar resfria rapidamente e forma uma “nova”
piscina fria. A Fig. 5.14a indica que esse rapido resfriamento do ar em superficie fez

com que as rajadas de vento se intensificassem no local.

O gradiente horizontal de 6. (Fig. 5.35) evidencia o intenso contraste térmico for-
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Figura 5.32 - Refletividade simulada (dBZ) as (a) 0300 UTC e (b) 0400 UTC do dia
19/10/2014, dominio de 3 km.

(a) 0300 UTC
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Figura 5.33 - Perturbacdo de PNMM (hPa, sombreado) e PNMM (hPa, contornos pretos
a cada 2 hPa) as 0300 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 3 km.
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Figura 5.34 - Perturbacdo de temperatura em 2 m (°C, sombreado) e temperatura em 2
m (°C, contornos pretos a cada 2 °C) as (a) 0300 e (b) 0400 UTC do dia
19/10/2014, dominio de 3 km. Os contornos brancos indicam as isotermas
de 10, 20 e 30°C.
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mado a partir do resfriamento do ar naquela area. O gradiente de 6, é superior a 25
K (10km)~! as 0400 UTC, e a queda de temperatura em 2 m foi de cerca de 8°C'
em 30 minutos na simulagdo. Johns e Hirt (1987) e Wakimoto et al. (2006), entre
outros, mostraram que as rajadas de vento mais intensas em um SCM como uma
LI estao associadas a intensificagao local da piscina fria devido a uma corrente des-
cendente intensa (downburst ou microburst), um processo que ocorre em diversos
locais da LI. O local onde a piscina fria se intensificou é o mesmo onde a refletividade
simulada é superior a 65 dBZ (Fig. 5.32b), o que indica que a queda de hidrometeo-
ros, e consequente evaporacao/sublimacao/derretimento, podem estar associados ao
resfriamento do ar em superficie. Os processos fisicos associados a intensificacao da

piscina fria serdo explorados adiante.

O horério entre 0300 e 0400 UTC, quando a LI estd no estdgio maduro (Fig. 5.32),
é oportuno para analisar a intensidade da piscina fria (C; Eq. 2.2) e a relacao dessa
com o cisalhamento em baixos niveis no ambiente pré-LI (AU). Rotunno et al. (1988)
mostraram que as correntes ascendentes na linha convectiva sao verticais quando C'
~ AU, enquanto que Weisman (1993) evidencia que a LI tem maior potencial de
causar ventos fortes quando C' > AU, pois essa configuragao facilita a ocorréncia
do jato de retaguarda porque forma um gradiente vertical de flutuabilidade sobre a

piscina fria.

A Fig. 5.36a mostra a flutuabilidade em 1000 m de altura (sombreado) e a altura
da piscina fria (contornos pretos). O contraste de flutuabilidade na linha convectiva
é evidente, pois ha flutuabilidade negativa associada a piscina fria e flutuabilidade
proxima a zero no ambiente pré-LI. A piscina fria logo atréds da linha convectiva
(Fig. 5.36a) é onde ocorrem os maximos de flutuabilidade negativa. A altura da
piscina fria nesse local varia entre 4500 e 3000 m, com um valor médio de aproxima-
damente 3500 m. De acordo com Bryan e Parker (2010), uma piscina fria com essa
altura é mais profunda que a média (2000—2500 m), e pode ser considerada uma

piscina fria intensa.

A intensidade da piscina fria (C') é mostrada na Fig. 5.36b juntamente com o ci-
salhamento (AU) entre a superficie e 3500 m de altura (altura média da piscina

! na piscina fria logo atras

fria) no ambiente pré-LI. C' varia entre 35 e 50 m s~
da linha convectiva, o que também é um valor considerado alto (CONIGLIO et al.,
2012; BRYAN; PARKER, 2010). AU varia entre 20 e 30 m s~ no ambiente pré-LI, o
que ¢ significativamente menor que C'. Portanto, as correntes ascendentes na linha

convectiva, de acordo com a teoria RKW, tém uma inclinacdo para tras da LI. A

163



Figura 5.35 - Gradiente horizontal de 0. [10~* K m™!, ou K (10km)~!, sombreado] e 6,
(contornos pretos a cada 10 K) no nivel vertical mais baixo do modelo as
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vorticidade horizontal associada a piscina fria nesse momento é mais intensa que a
associada ao cisalhamento do vento em baixos niveis no ambiente pré-LI, e a cor-
rente ascendente se inclina para tras da LI (Fig. 2.11). As segoes verticais mostradas

adiante confirmam essa hipotese.

O vértice de escala meso-f observado no setor sul da linha convectiva (Fig. 5.32b)
aparece no campo de velocidade relativa em 1000 m de altura (Fig. 5.37) como uma
circulagao ciclonica centrada em torno de 30,5°S, 53,5°W. O escoamento relativo a LI
na retaguarda da linha convectiva é de sul, enquanto que a leste da linha convectiva
no ambiente pré-LI é de leste. O escoamento de sul atras da linha convectiva favorece
a formacao do arco nesse momento, evidente nos campos de movimento ascendente
(contornos vermelhos) e vorticidade ciclénica (sombreado verde e azul). Logo, o
vortice meso-3 pode ter sido um fator determinante na formacao do eco de arco na
LI, conforme observado nas imagens de radar (Fig. 5.2) e simulagao (Fig. 5.32b). A
evolugao da LI mostrada até esse momento se assemelha ao modelo conceitual de
formagao de um eco de arco de Wakimoto et al. (2006) (Fig. 2.15).

Outra caracteristica marcante dos campos de vorticidade horizontal e velocidade
relativa em 1000 m as 0400 UTC (Fig. 5.37) é que houve uma mudanca na dispo-
sicao dos vetores vento relativo (barbelas) e vorticidade horizontal (vetores roxos)
em 1000 m de altura (elipse vermelha na Fig. 5.37). Os vetores que nos horarios de
0100 e 0200 UTC (Figs. 5.27 e 5.28) estavam praticamente paralelos, agora estao
perpendiculares. Isso significa que a vorticidade horizontal sendo injetada na linha
convectiva da LI agora é perpendicular ao vento relativo (crosswise). Quando esse
tipo de vorticidade horizontal encontra a corrente ascendente na linha convectiva,
formam-se um maximo e um minimo de vorticidade vertical, em vez de apenas um
minimo como no caso da vorticidade horizontal paralela ao escoamento (Fig. 2.18).
Além disso, a mudanga de vorticidade horizontal paralela ao escoamento para vor-
ticidade horizontal perpendicular ao escoamento ocorreu no momento em que o
vortice meso-f se intensificou, o que sugere que a vorticidade horizontal perpendi-
cular ao escoamento favorece a formacao de voértices ao longo da linha convectiva,

como discutido por Wheatley e Trapp (2008).

A circulag@o ciclonica que aparece em 1000 m de altura (Fig. 5.37) as 0400 UTC
¢ ainda mais evidente em 3000 m de altura (Fig. 5.38). O centro aproximado da
circulacao ciclonica é indicado por um “V” cinza na Fig. 5.38. Weisman (1992)
e Weisman (1993) afirma que os vértices de escala meso-§ sdo mais intensos em

torno de 2000—3000 m de altura. A circulacgao ciclonica é também mais ampla em
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Figura 5.36 - (a) Flutuabilidade em 1000 m de altura (m s—2, sombreado) e altura da
piscina fria (m, contornos pretos a cada 500 m apenas em pontos com flu-
tuabilidade menor que —0,1 m s72), e (b) intensidade da piscina fria (C;
m s~!, sombreado) e cisalhamento entre a superficie e o topo da piscina
fria (AU; m s~!, contornos pretos a cada 5 m s~! apenas em pontos em
que C = 0, ou seja, fora da piscina fria) as 0300 UTC do dia 19/10/2014,
dominio de 3 km. O topo da piscina fria médio utilizado para calcular o
cisalhamento nesse momento é 3500 m. A intensidade da piscina fria (C) é

calculada conforme Eq. 2.2.

(a) 0300 UTC
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Figur

a 5.37 - Mesmo que Fig. 5.19, mas em 1000 m de altura as 0400 UTC do dia
19/10/2014
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3000 m de altura. No ambiente pré-LI, observa-se injecao de vorticidade horizontal
perpendicular ao escoamento, mas menos intensa que em 1000 m de altura (Fig. 5.37)
porque o vento relativo e a vorticidade horizontal sao menores em 3000 m. Na
linha convectiva, a vorticidade vertical ciclonica e o movimento ascendente sao mais
intensos que em 1000 m de altura, conforme esperado, e essas duas variaveis tém seus
maximos ao longo da linha convectiva. A mesma posicdo do movimento ascendente
com a vorticidade ciclonica faz com que a vorticidade ciclonica seja mantida pelo
termo de espichamento da Eq. 2.5. A vorticidade ciclonica e o movimento ascendente
sao mais intensos na parte sul da linha convectiva, préximo da circulagao ciclonica,
e menos intensos no setor norte da LI. Esse resultado também evidencia como a
formacdo do mesovortice causa movimento ascendente mais vigoroso ao longo da
linha convectiva, pois aumenta a convergéncia em baixos niveis e intensifica o jato
de retaguarda (WEISMAN, 1993; GRIM et al., 2009).

O jato de retaguarda também é observado na Fig. 5.38. A oeste do mesovortice, ha
ventos de oeste em 3000 m de altura, ou seja, da retaguarda para a dianteira da LI.
Como a LI tinha uma velocidade de ~ 100 km h~! para leste neste momento, o jato
de retaguarda tem a velocidade da LI mais a velocidade do vento relativo mostrado
na Fig. 5.38, ou seja, aproximadamente 160 km h~'. Esse valor é compativel com o

1

valor de mais de 45 m s~! medido pelo radar (Fig. 5.3). O jato de retaguarda sera

explorado mais adiante com as secoes verticais ao longo do eco de arco da LI.

A tendéncia de vorticidade vertical associada & inclina¢do (sombreado) e ao espi-
chamento (contornos) em 1000 m de altura as 0400 UTC é mostrada na Fig. 5.39.
A vorticidade tem tendéncia de diminuir ao longo da linha convectiva (sombreado
verde e contornos azuis), o que significa um aumento da vorticidade ciclénica com
o tempo. Esse aumento se deve principalmente ao espichamento (contornos azuis),
pois a corrente ascendente em 3000 m de altura (contornos vermelhos na Fig. 5.38)
¢ mais intensa que em 1000 m de altura (contornos vermelhos na Fig. 5.37), ou
seja, hd um aumento da corrente ascendente com a altura (Eq. 2.5) que causa um
aumento da vorticidade ciclonica. O aumento de vorticidade ciclonica por inclinagao
da vorticidade horizontal se concentra no setor norte da LI, enquanto que no setor
onde as correntes ascendentes sdo mais intensas (proximo do vértice meso-/3), hé
predominéncia do espichamento. Em 3000 m de altura (Fig. 5.40), as tendéncias de
vorticidade sao mais desorganizadas. Ha tendéncia de aumento da vorticidade ciclo-
nica tanto por espichamento quanto por inclinacao na parte sul da linha convectiva,
logo a norte do vortice meso-3. A tendéncia de aumento da vorticidade ciclonica por

inclinacao a norte do vortice meso-/3 corrobora o fato de que a piscina fria é profunda
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Figura 5.38 - Mesmo que Fig. 5.19, mas em 3000 m de altura as 0400 UTC do dia

19/10/2014.
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naquele local (Fig. 5.36a), e consegue influenciar a tendéncia de vorticidade até 3000
m de altura. A ocorréncia de maximos e minimos de tendéncia de vorticidade na
linha convectiva e na piscina fria pode estar associada a formacgao/dissipagao de vér-
tices meso-vy. Alguns desses vortices sao notados no campo de helicidade da corrente
ascendente acumulada (Fig. 5.14b) como “estradas” de alta helicidade da corrente
ascendente embebidas na grande area. Vortices meso-y sdo comumente responsaveis
por rajadas de vento em superficie e tornados (TRAPP; WEISMAN, 2003; WAKIMOTO
et al., 2006).

Figura 5.39 - Mesmo que Fig. 5.23, mas em 1000 m de altura as 0400 UTC do dia
19/10/2014.
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Figura 5.40 - Mesmo que Fig. 5.23, mas em 3000 m de altura as 0400 UTC do dia
19/10/2014.
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As figuras mostrando o movimento relativo a LI (Figs. 5.37 e 5.38) evidenciam que
um vértice meso-f se desenvolveu no setor sul da linha convectiva. Para estimar
a intensidade do vértice meso-3 e analisar sua evolucao temporal, foi calculada a
média de vorticidade em uma area de 50 km x 50 km centrada no minimo de vorti-
cidade vertical (méximo de vorticidade ciclénica) associado ao centro da circulagao
ciclonica do vortice meso-3. A vorticidade média foi calculada para cada nivel ver-
tical na camada entre 1 e 5 km de altura. A Fig. 5.41 mostra a evolugao temporal
da vorticidade média entre 1 e 5 km de altura entre 0230 e 0600 UTC. A vortici-
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dade é negativa em toda a camada durante todo o periodo, com variagoes pequenas
entre 0230 e 0400. Depois de 0400 UTC, a vorticidade vertical diminui de —50 x
107° 57! para —70 x 107® 57! em toda a camada em menos de 30 minutos. Depois
de 0430 UTC, a vorticidade entre 3 e 5 km oscila, mas a vorticidade entre 1 e 3
km continua diminuindo, até atingir menos que —100 x 107 s~! entre 0530 e 0600
UTC. Esse valor é 1—2 ordens de magnitude maior que a vorticidade ciclonica de
escala sinética (& 107™* a 107 s71), e é comparavel ao encontrado por Wakimoto
et al. (2006). Além disso, o0 maximo de vorticidade esté localizado em 1—2 km de
altura, o que indica que o mesovoértice de fato foi um fator importante na ocorréncia
de rajadas de vento mais intensas entre 0400 e 0600 UTC (Fig. 5.14a). De maneira
geral, ventos fortes em superficie ocorrem mais facilmente quanto mais baixo estiver
o mesovértice (WHEATLEY; TRAPP, 2008), pois o momentum horizontal préximo a

superficie é maior.

A partir de 0300 UTC, a LI causou rajadas de vento de mais de 100 km h~!, as
quais estiveram associadas & intensificagdo do mesovértice (Fig. 5.41) e do jato de
retaguarda (Fig. 5.38). Em vista disso, se¢oes verticais em 30,3°S (reta “AB” na
Fig. 5.14a), no eixo das rajadas de vento mais intensas, sdo mostradas a seguir. A
analise das segoes verticais assume que a LI varia pouco em seu eixo paralelo, e pode-
se assumir que as segoes sao representativas do eixo do eco de arco da LI. Segoes
verticais em outras latitudes proximas mostraram resultados muito semelhantes (nao

mostrado).

As secdes verticais entre 0300 e 0400 UTC do dia 19 sdo mostradas na Fig. 5.42. As
0300 UTC (Fig. 5.42a), a piscina fria é evidente abaixo de ~ 4000 m de altura (som-
breado azul e verde na Fig. 5.42a), onde hé flutuabilidade negativa, e esté associada
a perturbacdo de pressdo positiva em superficie (mesoalta; contornos brancos). A
linha convectiva se localiza na dianteira da piscina fria (a qual se move para a di-
reita no grafico). Acima da piscina fria, hd uma camada com flutuabilidade positiva
(sombreado amarelo e laranja na Fig. 5.42a), a qual se deve ao aquecimento latente
(ou “liberagao” de calor latente) na linha convectiva (HOUZE, 1989). O ar com flutu-
abilidade positiva é entao levado para a traseira da LI sobre a piscina fria, uma vez
que o escoamento relativo na alta troposfera sobre a piscina fria é para oeste (para
a esquerda no grafico; ndo mostrado). A inclina¢do da corrente ascendente para a
traseira da LI corrobora que C' > AU (WEISMAN, 1993).

Uma importante consequéncia da formagao do gradiente vertical de flutuabilidade

(% > 0) é a formagao de um minimo de perturbagao de pressao (contornos vermelhos

172



Figura 5.41 - Vorticidade vertical (107 s~1) média na caixa de 0,5° x 0,5° em torno do
maximo de vorticidade ciclonica em 3 km de altura em funcao da altura na
camada de 1000 a 5000 m, dominio de 3 km. O eixo x mostra os horarios
UTC e o eixo y a altura acima do solo em m.
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na Fig. 5.42a) entre a piscina fria e a camada com flutuabilidade positiva acima
da piscina fria. A Eq. 2.4 mostra que um minimo de perturbacao de pressao estéd
associado a locais em que a flutuabilidade aumenta com a altura, como no topo da
piscina fria (ou seja, os contornos vermelhos indicam perturbagao de pressao minima
na fronteira entre o sombreado azul/verde e amarelo/laranja). Isso ocorre porque o
ar com flutuabilidade positiva tem aceleracao para cima e o ar com flutuabilidade
negativa para baixo, diminuindo a pressao entre eles. O minimo de pressao em torno
de 5000 m de altura na Fig. 5.42 faz com que o escoamento da retaguarda para a
dianteira da LI (contornos pretos sao isotacas de vento de oeste, da esquerda para a
direita no grafico) seja mais intenso nesse nivel, ou seja, contribui para a formagcao

e/ou intensificagao do jato de retaguarda (WEISMAN, 1993; WAKIMOTO et al., 2006).

As 0330 UTC (Fig. 5.42b), o padrdo geral se mantém, mas algumas diferencas sio
notadas. A flutuabilidade na piscina fria diminui ao mesmo tempo que a flutuabi-
lidade positiva na alta troposfera aumenta, o que intensifica o minimo de pressao
na média troposfera. Além disso, o minimo de pressao se localiza mais préximo da
linha convectiva, uma vez que a intensificacao do gradiente vertical de flutuabilidade
aumenta mais na dianteira do sistema. O aumento da flutuabilidade nesse momento
pode ser devido a intensificacado da conveccao na linha convectiva e maior aqueci-
mento latente na alta troposfera, enquanto que a intensificacdo da piscina fria se

deve a corrente descendente que ocorre nesse momento (Fig. 5.34b).

O movimento descendente ocorrido entre 0330 e 0400 UTC, e que foi responsavel pela
intensificacao da piscina fria na dianteira da LI, é mostrado na Fig. 5.43. Associado
a movimento descendente (contornos pretos tracejados a cada 1 m s~!) ha alta
refletividade simulada (> 60 dBZ), ou seja, grande quantidade de hidrometeoros.
A diminui¢do da flutuabilidade na dianteira da LI nesse periodo ocorreu devido
a evaporagao dos hidrometeoros associados a corrente descendente (a qual leva os
hidrometeoros em dire¢do a ar mais quente) e ao peso desses hidrometeoros, os
quais sdo considerados na equagao da flutuabilidade (Eq. 2.1). A Fig. 5.43 também
evidencia que a corrente ascendente na linha convectiva é inclinada para a traseira

da LI, o que corrobora a relacao AQU > 1 [Fig. 5.36b; Weisman (1993)].

As segoes verticais as 0400 UTC (Fig. 5.42¢) mostram que o minimo de perturbagao
de pressao (“B” na Fig. 5.42c) se localiza na dianteira da LI, a flutuabilidade na
dianteira da piscina fria diminuiu ainda mais, e o jato de retaguarda (contornos
pretos) avanca até a dianteira da LI com velocidade maxima superior a 40 m s~ 1.

Além disso, o jato de retaguarda agora aparece proximo a superficie na dianteira da
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Figura 5.42 - Secao vertical entre a superficie e 10 km de altura em 57°W (reta “AB” na
Fig. 5.14) de flutuabilidade (m s~2, sombreado), velocidade zonal do vento
(m s~1, contornos pretos; paralela ao plano da figura) e perturbacio de
pressdao (hPa, contornos vermelhos para valores negativos e brancos para
valores positivos a cada 1 hPa) as (a) 0300, (b) 0330 e (c) 0400 UTC do
dia 19/10/2014, dominio de 3 km. O “B” vermelho indica o minimo de
perturbagao de pressao (p'). O eixo y mostra a altura em km.
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Figura 5.43 - Secao vertical entre a superficie e 15 km de altura em 30,3°S (reta “AB”
na Fig. 5.14) de refletividade (dBZ, sombreado), velocidade vertical (m s~1,
contornos pretos continuos para movimento ascendente a cada 4 m s~! co-
mecando em 4 m 8_1, e contornos pretos tracejados para movimento des-

cendente a cada —0,5 m s~! comecando em —0,5 m s~!) e isoterma de 0°C

(linha rosa) as 0400 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 3 km. O eixo y

mostra a altura em km.
Secao vertical em lat = -30.3°

piscina fria (isotaca de 35 m s~ a 500 m de altura), o que evidencia a descida do jato
até a superficie. Figueiredo et al. (2016) mostraram que o jato de retaguarda esteve
presente nesse caso utilizando as varreduras do radar de Santiago-RS de velocidade
Doppler. O presente estudo evidencia que a descida do jato até a superficie foi a
causa da intensificacdo das rajadas de vento em superficie (Fig. 5.14a) no caso de
19/10/2014.

As segoes verticais nas Figs. 5.42 e 5.43 podem ser comparadas aos modelos concei-
tuais de Weisman (1993) (Fig. 2.13) e Houze (1989) (Fig. 2.5). O caso de 19/10/2014
no sul do Brasil tem diversas similaridades com os modelos conceituais classicos de
uma LI madura: 1) a formagao de um gradiente vertical de flutuabilidade entre a
baixa e alta troposfera; 2) a formac¢do de um minimo de perturbacgdo de pressao e
do jato de retaguarda no topo da piscina fria; 3) a corrente ascendente na linha con-
vectiva inclinada para tréds da LI conforme a piscina fria se intensifica e C' se torna
maior que AU; 4) a refletividade alta (> 50 dBZ) associada a convecgao e intensa
corrente ascendente na linha convectiva; 5) a drea estratiforme com refletividade

moderada (30 a 40 dBZ) na retaguarda da linha convectiva.

176



O periodo em que a LI causou as rajadas de vento mais intensas na simulacao foi em
torno de 0500 UTC (rajadas simuladas acima de 150 km h~'; Fig. 5.14a), quando o
vértice meso-( atingiu a méaxima vorticidade ciclénica (Fig. 5.41). A Fig. 5.44 mos-
tra a refletividade (Fig. 5.44a) e as vorticidades vertical e horizontal em 3000 m de
altura (Fig. 5.44b) as 0500 UTC. O eco de arco é evidente no campo de refletividade
a norte de onde se localiza o vértice meso-4 (“V” na Fig. 5.44). Associado ao eco
de arco, hé intensa vorticidade ciclénica (sombreado verde e azul na Fig. 5.44b) e
movimento ascendente (contornos vermelhos na Fig. 5.44b). O movimento ascen-
dente mais intenso ocorre no eco de arco e proximo ao vortice meso-3, pois a agao
do vortice meso-5 e da descida do jato de retaguarda nesses locais causa maior con-
vergéncia em baixos niveis ao longo da frente de rajada. A banda de vorticidade
ciclonica ao longo da frente de rajada as 0500 UTC é mantida principalmente pelo
espichamento de vorticidade ciclonica (Eq. 2.5; ndo mostrado), uma vez que existe

alta vorticidade ciclonica e movimento ascendente ao longo da frente de rajada.

As perturbagoes de temperatura em 2 m e PNMM sao mostradas nas Figs. 5.45
e 5.46. O eco de arco estd localizado na regiao onde ha o maior gradiente de tem-
peratura em 2 m (Fig. 5.45) e PNMM (Fig. 5.46) entre o ar da piscina fria e o ar
do ambiente. A piscina fria tem uma grande area nesse momento. O setor da pis-
cina fria mais a sul avanca rapidamente para leste, associado a LI, enquanto que o
setor mais a norte permanece estacionario entre 29°S e 28.5°S. No campo de pertur-
bacao de PNMM (Fig. 5.46), a mesoalta e a mesobaixa sao evidentes na dianteira
da piscina fria e no ambiente pré-LI, respectivamente. Além dessas caracteristicas,
as 0500 UTC surge um minimo de pressao na retaguarda da piscina fria, a qual é
denominada baixa de retaguarda (LOEHRER; JOHNSON, 1995; HAERTEL; JOHNSON,
2000). A baixa de retaguarda se forma devido & subsidéncia na retaguarda da drea
estratiforme da LI, o que aquece o ar e diminui a pressao. Uma vez que o ambiente
esta saturado no local, a subsidéncia nao é capaz de causar intensa queda de pressao.
Contudo, ainda nao hd um consenso sobre a causa da subsidéncia na retaguarda da
LI. Neste caso de 19/10/2014, a baixa de retaguarda nao esteve associada a raja-
das de vento intensas (Fig. 5.14a), mas uma baixa de retaguarda associada a LI de
20/12/2014 (Sec. 5.2) foi responsavel por rajadas de vento de mais de 80 km h™! na

simulagao.

A intensidade da piscina fria as 0500 UTC (Fig. 5.47) mostra que a relagao A—%

ainda maior que as 0300 UTC (Fig. 5.36; A—% ~ 2,5 as 0500 UTC contra AQU ~ 1,8

as 0300 UTC), o que indica que as correntes ascendentes sdo ainda mais inclinadas
para a traseira da LI (WEISMAN, 1992) as 0500 UTC. O aumento da relagao AQU com

é
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Figura 5.44 - (a) Refletividade simulada (dBZ) méaxima na coluna as 0500 UTC do dia
19/10/2014. (b) Mesmo que Fig. 5.19, mas em 3000 m de altura as 0500
UTC do dia 19/10/2014. O “V” nas figuras indica a localizac¢do do vértice
meso-[.
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Figura 5.45 - Perturbacao de temperatura em 2 m (°C, sombreado) e temperatura em
2 m (°C, contornos pretos a cada 2 °C) as 0500 UTC do dia 19/10/2014,
dominio de 3 km. Os contornos brancos indicam as isotermas de 10, 20 e
30°C.
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Figura 5.46 - Perturbacdo de PNMM (hPa, sombreado) e PNMM (hPa, contornos pretos
a cada 2 hPa) as 0500 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 3 km.
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o tempo juntamente com o aumento do potencial de rajadas de vento na simulacao
(Fig. 5.14a) indica que a Teoria RKW (ROTUNNO et al., 1988; WEISMAN, 1993) é

valida em casos de LI na América do Sul.

As segbes verticais entre 0500 e 0600 UTC (Fig. 5.48) mostram o jato de retaguarda
proximo ao solo (velocidade maior que 40 m s~! em 500 m de altura) as 0500 UTC
(Fig. 5.48a). O méaximo de velocidade do vento do jato de retaguarda sobre a pis-
cina fria localiza-se em torno de 2 km de altura, mais baixo que no periodo entre
0300 e 0400 UTC (em torno de 3 km de altura; Fig. 5.42). O gradiente vertical de
flutuabilidade entre a baixa e alta troposfera se mantém em toda a retaguarda da
LI, com o maximo na dianteira da piscina fria. Esse gradiente vertical esta asso-
ciado ao minimo de perturbagao de pressao (“B” na Fig. 5.48a) de menos que —5
hPa, que também é mais intenso que no periodo de 0300 a 0400 UTC (Fig. 5.42).
O aumento do gradiente vertical de flutuabilidade na dianteira da piscina fria in-
tensifica o minimo de perturbacdo de pressao e acelera o jato de retaguarda, o que
potencializa a ocorréncia de rajadas de vento em superficie (WEISMAN, 1993). Além
disso, a concomitante intensificacdo do vértice meso-3 (Fig. 5.41) neste momento
faz com que o jato de retaguarda intensifique ainda mais e desga até mais proximo
da superficie (WHEATLEY; TRAPP, 2008).

Apods as 0500 UTC, o potencial de rajadas de vento na simulagao decresce até a
dissipagao da LI (Fig. 5.14a). As secoes verticais as 0530 e 0600 UTC (Figs. 5.48b,c)
mostram o jato de retaguarda enfraquecendo com o tempo e afastando-se do solo,
juntamente com uma diminuicao do gradiente vertical de flutuabilidade e aumento
da perturbacao negativa de pressao na média troposfera. O gradiente vertical de flu-
tuabilidade diminui devido a dois processos: 1) diminuicao do aquecimento latente
na troposfera superior pela diminui¢do da convecgao e 2) enfraquecimento da piscina
fria (aumento da flutuabilidade em baixos niveis) pela diminuigao do resfriamento
latente (evaporacao, sublimagao, derretimento) e/ou diminuigdo do peso dos hidro-
meteoros. A Fig. 5.49 mostra que a velocidade vertical ao longo da linha convectiva
nao diminuiu consideravelmente em comparagao com as 0400 UTC (Fig. 5.43), o
que permite concluir que nao houve uma reducao significativa no aquecimento na
alta troposfera pelo aquecimento latente pela convecgdo. A segunda possibilidade é
o enfraquecimento da piscina fria, que é evidenciado pela diminuicao consideravel
da velocidade descendente na piscina fria, a qual diminui a taxa de resfriamento la-
tente, e pela diminuicao da refletividade, que significa menor peso dos hidrometeoros
e maior flutuabilidade. A diminuigdo da quantidade de hidrometeoros (diminui¢ao

da refletividade) e consequente diminuicao do resfriamento latente podem estar as-
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1

Figura 5.47 - Intensidade da piscina fria (C; m s+, sombreado) e cisalhamento entre a

superficie e o topo da piscina fria (AU; m s~!, contornos pretos a cada 5
m s~ apenas em pontos em que C = 0, ou seja, fora da piscina fria) as
0500 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 3 km. O topo da piscina fria
médio utilizado para calcular o cisalhamento neste momento é 3500 m. A
intensidade da piscina fria (C') é calculada conforme Eq. 2.2.
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sociados a processos microfisicos (ADAMS-SELIN et al., 2013b; SEIGEL; HEEVER, 2013)
ou a propagacao da LI em dire¢do a um ambiente com menor agua precipitéavel (nao

mostrado).

A LI de 19/10/2014 ocorreu em um ambiente com intenso escoamento de oeste na
troposfera média, o que favoreceu seu rapido deslocamento para leste ao longo de
uma area com gradiente meridional de 6, e presenca de advecgdo quente em baixos
niveis. A aproximacao de uma frente fria pela Argentina central associada a um
cavado em altos niveis foram responsaveis pela intensificacao do escoamento de norte
em baixos niveis, e a presenca de alta instabilidade termodinamica e cisalhamento
do vento intenso durante todo o periodo de vida do sistema contribuiram para sua

longa duragao (> 8 h).

A simulagao numérica conseguiu caracterizar os principais aspectos da LI, como a
velocidade de propagacao, formacao do vortice meso-5 e dos arcos ao longo da linha
convectiva, além do padrao de rajadas de vento em superficie. A configuracao da LI
foi muito similar aos modelos conceituais de LI assimétrica (LOEHRER; JOHNSON,
1995; HAERTEL; JOHNSON, 2000). As rajadas de vento mais intensas ocorreram de-
vido a descida do jato de retaguarda até a superficie, assim como mostraram outros
estudos de LI em outros locais do mundo (WAKIMOTO et al., 2015; EVANS et al.,
2014). A formagao do vortice meso-f3 favoreceu a intensificagdo e descida do jato de
retaguarda, desempenhando um papel importante na severidade da LI. Esse estudo
de caso é o primeiro a mostrar em detalhes a estrutura de mesoescala de uma LI

severa na América do Sul.
5.2 Linha de Instabilidade de 20 de dezembro de 2014
5.2.1 Sintese do evento

Na tarde do dia 20 de dezembro de 2014, uma LI severa atingiu o oeste e norte
do Uruguai, nordeste da Argentina e oeste do RS (Fig. 5.50), causando rajadas de
vento muito intensas (> 100 km h™') em vérios locais. Mais de 100 municipios do RS
foram atingidos, sendo que pelo menos 10 registraram danos causados pelo vento.
A regido mais severamente atingida foi o interior de Santana do Livramento-RS,
onde varias torres de energia edlica foram destruidas (Fig. 5.51). Como essas torres
sao confeccionadas para suportar ventos muito intensos, estima-se que as rajadas no
local passaram de 120 km h~!, podendo chegar a até 200 km h~! segundo algumas
estimativas. Cerca de 250 mil clientes de empresas de energia elétrica ficaram sem

energia devido a queda de postes e arvores no RS.
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Figura 5.48 - Secao vertical entre a superficie e 10 km de altura em 57°W (reta “AB” na
Fig. 5.14) de flutuabilidade (m s~2, sombreado), velocidade zonal do vento
(m s~!, contornos pretos; paralela ao plano da figura) e perturbacio de
pressao (hPa, contornos vermelhos para valores negativos e brancos para
valores positivos a cada 1 hPa) as (a) 0500, (b) 0530 e (c¢) 0600 UTC do
dia 19/10/2014, dominio de 3 km. O “B” vermelho indica o minimo de
perturbacao de pressao (p'). O eixo y mostra a altura em km.
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Figura 5.49 - Secao vertical entre a superficie e 15 km de altura em 30,3°S (reta “AB”
na Fig. 5.14) de refletividade (dBZ, sombreado), velocidade vertical (m s~1,
contornos pretos continuos para movimento ascendente a cada 4 m s~! co-
mecando em 4 m 8_1, e contornos pretos tracejados para movimento des-

cendente a cada —0,5 m s~! comecando em —0,5 m s~!) e isoterma de 0°C

(linha rosa) as 0600 UTC do dia 19/10/2014, dominio de 3 km. O eixo y

i mostra a altura em km.
Secdo vertical em lat = -30.3°

A LI do dia 20/12/2014 originou-se na fronteira entre Uruguai e Argentina devido
a intensa convecgao que ocorreu naquela drea na manha do dia 20 (ndo mostrado).
A LI se deslocou para norte/nordeste e atingiu o sudoeste do RS em torno de 1806
UTC do dia 20 (Fig. 5.52). A LI as 1806 UTC (Fig. 5.52a) tinha uma linha convec-
tiva bem definida, com refletividade mais elevada em alguns pontos. Ecos de arco
ocorreram ao longo da linha convectiva, como o que se localiza em aproximadamente
31,2°S, 55,7°W, responsavel pela destrui¢ao de torres de energia edlica em Santana
do Livramento-RS. Além disso, uma banda de refletividade no sentido sudoeste-
nordeste sobre o RS na frente da LI, onde ocorria advecgdo quente (mostrado adi-
ante) serviu de foco para a iniciacdo e tempestades discretas intensas. As 1906 e
2006 UTC (Figs. 5.52b,c), a LI avanga sobre o RS, e a linha convectiva apresenta
uma grande curvatura e alguns ecos de arco. No ambiente pré-LI, varias tempestades
intensas sao observadas. As 2106 UTC, a LI perde organizacio sobre o centro do
RS, e a linha convectiva apresenta descontinuidades. A grande area estratiforme na

retaguarda da LI avanca para norte na retaguarda da linha convectiva.

Os campos de velocidade radial do radar de Santiago-RS sao mostrados na Fig. 5.53,
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Figura 5.50 - Mapa com os municipios do RS afetados pela LI do dia 20/12/2014 (amarelo;

inferido por radar) e municipios em que houve relatos de danos e/ou rajada
de vento medida de pelo menos 80 km h~! associada a LI (vermelho). Os
nimeros sao as rajadas de vento medidas acima de 80 km h~! e causadas

7og pela LI.
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Figura 5.51 - Torre de energia edlica derrubada pelo vento na tarde do dia 20/12/2014 em
Santana do Livramento-RS.

Fonte: Fabian Ribeiro (2014)

juntamente com os contornos de refletividade de 40, 50 e 60 dBZ (contornos pre-
tos). Cores amarelas e vermelhas indicam velocidades se afastando do radar, e cores
verdes e azuis se aproximando. As 1806 UTC (Fig. 5.53a), h4 escoamento de norte
(cores amarelas) a leste da LI e pontos com escoamento de sul/sudoeste (cores ver-
des) atras da LI. A tempestade a frente da LI (seta rosa na Fig. 5.53a) apresenta
caracteristicas de supercélula, com um eco de gancho em seu setor oeste associ-
ado a rotagao (dipolo de velocidade perpendicular ao ponto do radar). Conforme
a LI avanga para mais préximo do radar (Fig. 5.53b), alguns pontos de rotacao
sao observados nas tempestades no ambiente pré-LI e ao longo da linha convectiva.
A tempestade com rotagao é mostrada com maior detalhe na Fig. 5.53b, onde se
observa o claro dipolo de velocidade radial indicando rotagao. O escoamento na re-
taguarda da linha convectiva chega a 15—20 m s~ as 2006 UTC (Fig. 5.53c), mas

nao ha evidéncia do jato de retaguarda em mesoescala como observado no caso de
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Figura 5.52 - Refletividade (dBZ) em 3 km de altura do radar de Santiago-RS as (a) 1806
UTC, (b) 1906 UTC, (c) 2006 UTC, e (d) 2106 UTC do dia 20/12/2014. O
mrculo com um ponto no centro indica a localizacdo do radar
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19/10/2014 (Fig. 5.3). Além disso, na retaguarda da LI ha escoamento de sul (drea
amarela na Fig. 5.53c) a sul da drea com escoamento de norte (em torno de 31°S,
55°W), o que indica divergéncia em baixos niveis dentro da piscina fria. Diversos
vortices de escala meso-y e ecos de arco ao longo da linha convectiva podem ter
sido os responsaveis pelas rajadas de vento intensas nesse caso, hipéteses que serao

avaliadas na andlise da simulagao numérica.
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5.2.2 Anadlise sindtica

A Fig. 5.54 mostra a evolucao da conveccao através das imagens de satélite no
canal infravermelho. As 1200 UTC do dia 20/12 (Fig. 5.54a), a frente fria avanca
para norte sobre a Argentina central, enquanto que ocorre conveccao na vanguarda
desse sistema sobre o Uruguai e centro-leste da Argentina. A convec¢ao durante a
madrugada (nao mostrado) foi responsével pela formagao de uma frente de rajada, a
qual se propaga para norte a frente da frente fria e incita convec¢ao. Nesse momento,
a LI forma-se entre o leste da Argentina central e o oeste do Uruguai. As 1500 UTC
(Fig. 5.54b), a LI se concentra na fronteira entre o Uruguai e a Argentina, onde o
ar é mais umido (T, entre 17 e 19°C), enquanto que a frente de rajada nao esté
associada a convecgao no oeste da Argentina, onde o ar estd relativamente seco (Ty

entre 12 e 14°C', nao mostrado).

A LI adquire a forma de um arco as 1800 UTC (Fig. 5.54¢), quando se aproxima da
fronteira do Uruguai com o RS. Essa curvatura da LI se deve a aceleracao da linha
convectiva em relacao a frente de rajada que a originou. As causas da aceleracao da
LI quando se aproxima do RS, a qual ocorreu em associagao com ventos intensos em
superficie, serao abordadas com as simulag¢oes numéricas. Nesse horario, a troposfera
inferior sobre o SB apresenta varios cumulus e tempestades, as quais sao associadas a
advecgdo quente na regiao e a instabilidade termodindmica devido ao aquecimento
diurno, conforme serd mostrado adiante. As 2100 UTC (Fig. 5.54d), a LI ja se

encontra em processo de dissipacao no centro do RS.

As sondagens de Resisténcia, Argentina e Uruguaiana-RS do dia 20/12 as 1200 UTC
sdo mostradas na Fig. 5.55. Em Resisténcia (Fig. 5.55a), hé ar muito quente e iimido
proximo a superficie (temperatura de 28°C' e Ty de 24°C'), o qual é sobreposto por
uma camada com alta TVVT entre 800 e 400 hPa. A temperatura em 500 hPa é
de —8°C, o que causa alta instabilidade quando sobreposta ao ar muito imido em
superficie (MUCAPE de mais de 3600 J kg~'). O aquecimento diurno juntamente
com a advecgao fria em 500 hPa aumenta ainda mais a instabilidade ao longo
da tarde (mostrado adiante), criando um ambiente com CAPE muito elevado no
momento em que a LI se aproxima do RS. O vento de norte em =~ 850 hPa com

1

maximo de =~ 17 m s~ é um resquicio do JBN noturno. O cisalhamento entre 0 e

1 km é de 11 m s~!, enquanto que o cisalhamento entre 0 e 6 km é relativamente

fraco (14 m s71).

A sondagem de Uruguaiana as 1200 UTC (Fig. 5.55b) apresenta TVVT semelhante

a de Resisténcia, mas uma CLP mais seca, apesar de Ty ~ 18°C. Com o aquecimento
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Figura 5.53 - Velocidade radial (m s~!) na elevacio de 0,5° e refletividade em 3 km de
altura (dBZ, contornos pretos de 40, 50 ¢ 60 dBZ) do radar de Santiago-
RS as (a) 1806 UTC, (b) 1906 UTC, (c) 2006 UTC, e (d) 2106 UTC do dia
20/12/2014. O circulo com um ponto no centro indica a localiza¢ao do radar.
As setas rosas indicam locais onde ha um dipolo de velocidade perpendicular
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Figura 5.54 - Imagens do satélite GOES-13 no canal infravermelho, realgadas conforme a
escala de temperatura, as (a) 1200, (b) 1500, (c) 1800 e (d) 2100 UTC do
dia 20/12/2014. As frentes sinéticas sdo mostradas com os simbolos usuais.

NOAA

Fonte: DSA/CPTEC/INPE (2017)
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diurno, o perfil de temperatura e T; em baixos niveis muda para a forma de um “V”
invertido devido a mistura na CLP, o que reduz ainda mais a UR a tarde. A redugao
da UR pelo aquecimento diurno é responsavel por um aumento do DCAPE, que ja
é alto tanto em Uruguaiana quanto em Resisténcia as 1200 UTC (1300 a 1500 J
kg™'), e favorece a formagio da intensa piscina fria associada & LI ocorrida nessa
tarde. Uruguaiana também apresenta um cisalhamento entre 0 e 6 km relativamente
intenso (29 m s7'), o que se deve a proximidade do maximo de vento entre 30 e
35°S do local, o que néo é observado em Resisténcia (Fig. 5.55a). Também hé forte
advecgdo quente em baixos niveis, onde o vento apresenta um giro anticiclonico
com a altura. Essas condi¢oes termodinamicas e cinematicas favorecem tempestades
severas organizadas e com a formacao de intensas piscinas frias, e levaram a formagao
de uma LI capaz de produzir ventos intensos em decorréncia da grande diferenca de

temperatura entre a piscina fria e o ar na CLP a frente.

Figura 5.55 - Diagramas skewT-logp dos perfis verticais de (a) Resisténcia, Argentina
(SARE) e (b) Uruguaiana-RS (SBUG) as 1200UTC do dia 20/12/2014.
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A Fig. 5.56 mostra os dados de superficie de estacoes METAR, SYNOP e automa-
ticas do INMET de temperatura (vermelho), Ty (verde), PNMM (preto) e vento as
1800 UTC do dia 20. A LI se aproxima da fronteira do Uruguai com o RS nesse mo-

mento (linha vermelha na Fig. 5.54a). O ar no ambiente pré-LI apresenta T acima de
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20°C' e temperatura acima de 30°C', indicando uma atmosfera muito quente e iimida
proximo a superficie. Alguns pontos do nordeste da Argentina registram tempera-
tura acima de 34°C' com T, de 24°C' nesse horario. Apesar de altos valores de Ty,
a depressao do ponto de orvalho indica que a UR nesse horario é baixa. A PNMM
na regiao é baixa (< 998 hPa), e diminui em diregdo ao noroeste devido a presenga
de um centro de baixa pressao no noroeste da Argentina (mostrado adiante). O es-
coamento é de norte em boa parte do RS, convergindo no local onde se localiza a
LI. Além disso, o ar na piscina fria sobre o norte do Uruguai estd consideravelmente
mais frio, com temperaturas de 18—19°C', o que também ¢é um indicio da intensa

piscina fria na retaguarda da LI.

Os campos sindticos mostrados a seguir sdo as andlises do modelo GFS/NCEP de
0,5° x 0,5°. O caso de 20/12/2014 foi to tipo T2, com a presenga de um cavado na
média troposfera a oeste dos Andes. A configuracao sinética em 250 hPa no dia 20
as 0600 UTC (Fig. 5.57a) se caracteriza pela presenca do jato subtropical que se
estende desde o Pacifico entre 20 e 25°S até o SB. A leste dos Andes, ha um minimo
de PNMM termo-orografico. A metade norte se coloca com um méaximo de espessura
e é influenciada pela Baixa do Chaco, comum nessa época do ano. O setor mais a sul
do minimo de PNMM, entre 25 e 30°S, é associado a subsidéncia causada pelo jato
subtropical ao atravessar os Andes. Em latitudes mais altas, o jato polar apresenta
maximo a leste da Argentina, e um cavado no campo de espessura se localiza sobre
a Patagonia. Corrente acima do cavado ha um fraco ciclone, com PNMM menor que
1000 hPa. Sobre o centro da Argentina, o intenso gradiente de espessura juntamente

com o jato polar estd associado a uma frente fria em superficie.

As 1800 UTC do dia 20 (Fig. 5.57b), o jato subtropical se intensifica sobre os Andes
e noroeste da Argentina. A PNMM diminui no centro de baixa pressao devido a in-
tensificacao da Baixa do Chaco, e as 1800 UTC tem PNMM menor que 994 hPa. O
centro de baixa pressao se move para norte em fun¢ao do avanco do sistema frontal
e da anticiclogénese que ocorre na Argentina central. O gradiente de espessura asso-
ciado ao jato polar se desloca para norte devido a intensificacao do cavado no campo
de espessura sobre a Patagonia. O escoamento de sul/sudoeste a oeste do Chile é
responsavel pela incursao de ar frio pelo leste dos Andes, aumentando o gradiente
de espessura na area em torno de 30°S. Sobre o SB, o cavado associado ao minimo
de PNMM a leste dos Andes se intensifica, o que favorece maior convergéncia em
superficie e consequentemente aumenta o gradiente de espessura. A entrada equato-
rial do jato polar e saida polar do jato subtropical localizam-se sobre o oeste do RS,

onde ocorre a LI, e favorecem movimento ascendente pelas circula¢oes ageostroficas
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Figura 5.56 - Mapa com as observagoes de superficie das 1800UTC do dia 20/12/2014.
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A linha vermelha mostra a localizagdo aproximada da LI (Fig. 5.52a). Os
nimeros em vermelho mostram a temperatura em 2 m (°C'), em verde a Ty
em 2 m (°C), em preto a PNMM (hPa), e as barbelas o vento em 10 m (m

s~1, meia barbela equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira a 5 m s~ ! e

uma bandeira a 25 m s~1). As linhas de mesma Ty (em verde) sdo plotadas
manualmente a cada 2°C. Areas em amarelo sdo caracterizadas por Ty menor
que 16°C', em verde entre 20 e 22°C' e em rosa acima de 22°C. O sombreado
indica a orografia (m).
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dos jatos (UCCELLINI; JOHNSON, 1979).

O movimento vertical w é mostrado na Fig. 5.58 (contornos coloridos). As 0600UTC
do dia 12 (Fig. 5.58a), ocorre levantamento no centro da Argentina causado, muito
provavelmente, pela circulagao na entrada equatorial do jato polar e pela fraca frente
fria em superficie associada ao modesto ciclone a leste da Argentina, pois ndo ha um
maximo de vorticidade ciclonica corrente acima da &drea com maior levantamento.
Observa-se um cavado a leste do SB e escoamento anticiclénico sobre o norte da
Argentina na retaguarda desse cavado. A oeste dos Andes também se observa um ca-
vado positivamente inclinado. A subsidéncia a leste dos Andes (contornos vermelhos
na Fig. 5.58) causa a diminui¢do da PNMM por aquecimento adiabético (SELUCHI,
SAULO, 2012), o que intensifica o JBN e aumenta a instabilidade termodinamica
sobre o SB. Doze horas depois (Fig. 5.58b), o cavado sobre o SB move-se para leste
e o escoamento sobre o norte da Argentina e SB se mantém zonal. O eixo do ca-
vado de grande amplitude sobre a Patagonia se alinha com o cavado a oeste dos
Andes e move-se para nordeste, aumentando o gradiente de altura geopotencial e a
velocidade do vento sobre o centro da Argentina, Uruguai e SB. O levantamento se
intensifica sobre o oeste do RS e Uruguai, onde ha confluéncia do escoamento em 500

1

hPa e ventos de mais de 25 m s, os quais contribuem para o intenso cisalhamento

na troposfera.

Os campos de 850 hPa as 0600 UTC do dia 20 (Fig. 5.59a) evidenciam o intenso
gradiente de 6, presente sobre o centro da Argentina (sombreado), onde hé intensa
CFU (contornos brancos). O escoamento de norte/noroeste é devido as menores
alturas geopotenciais a leste dos Andes. Entre 25 e 30°S hd uma zona com intenso
gradiente de 6, entre o ar tropical vindo de latitudes mais baixas e o ar relativamente
frio na retaguarda do cavado em médios niveis no SB (Fig. 5.59a). H4 CFU colocado
com advecgdo quente neste local. Esses valores de CFU (da ordem de 107 g kg™!
s~!) sdo similares aos encontrados por Banacos e Schultz (2005) (Fig. 1c do artigo)
ao longo de uma frente quente na América do Norte. Esses autores mostram casos
em que CFU entre 107 e 1072 ¢ kg~ ! s~ ! estd comumente associada a iniciacdo

convectiva.

O ar com menor ¢, no SB da lugar a ar mais quente e imido sob escoamento de
noroeste as 1800 UTC (Fig. 5.59b). A advecgao quente e o aquecimento diurno sao
responsaveis pelo aumento da .. Uma frente quente se encontra entre o oeste do
Uruguai e o leste do RS, onde ha CFU associada a um gradiente de 6, e um leve

cavado no campo de altura geopotencial. O aumento da temperatura sobre o RS é o
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Figura 5.57 - Magnitude do vento em 250 hPa (m s~!, sombreado), PNMM (hPa, con-
tornos pretos) e espessura entre 1000 e 500 hPa (dam, contornos coloridos)
as (a) 0600 e (b) 1800 UTC do dia 20/12/2014, andlises do GFS/NCEP de

0,5° x 0,5°. A linha vermelha em (b) mostra a localizagdo aproximada da LI
nesse horario.

0 \ B3 T J
' i =
\ V)& ! -
i S \: N ' -
7_7"_7_,,_,,.,,.‘ \u B T S 1
20°S*;“ N h AN .
-~ 1
-~ [ \
~4 - r‘a (2]
S A h \ % &
., \ ) i
- = ! [
'l - ——
8N | Loz
g /
'
Py
I IS ET f =
30°S-- ~
i pua— \‘46
<) f
i/, ; —
\ r——
35°8- ST T

40°8-

{

70°W
40 50

197



Figura 5.58 - Vorticidade relativa ciclonica (107° s~!, sombreado), altura geopotencial
(dam, contornos pretos a cada 3 dam), w [10~! Pa s™!, contornos azuis
(movimento ascendente) a cada —5 x 107! Pa s~! comegando em —5 x
107! Pa s7! e vermelhos (movimento descendente) a cada 5 x 1071 Pa s71
comecando em 5 x 1071 Pa s~ !] e vento (barbelas de vento; meia barbela
equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira a 5 m s~! e uma bandeira a 25
m s~ 1) no nivel de 500 hPa as (a) 0600 e (b) 1800 UTC do dia 20/12/2014,
andlises do GFS/NCEP de 0,5° x 0,5°. A linha vermelha em (b) mostra a
localizacao aproximada da LI nesse horario.
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principal componente no aumento do CAPE observado entre 0600 UTC e 1800 UTC
(mostrado adiante), e contribuiu para a severidade da LI. A massa de ar frio sobre
o centro da Argentina, embora nao tenha influenciado diretamente a ocorréncia da
LI sobre o SB, proporcionou um aumento no gradiente de espessura e aumento da
velocidade do vento na média e alta troposfera (Figs. 5.57b e 5.59b), o que por sua

vez contribuiu para aumentar o cisalhamento.
5.2.3 Simulagao numérica
5.2.3.1 Testes de sensibilidade

A simulagao do caso de 20/12/2014 comegou as 0000 UTC do dia 20/12. A compara-
cao das simulagoes com diferentes esquemas de microfisica é mostrada na Fig. 5.60
para o horario de 2100 UTC do dia 20/12/2014, quando a LI estava em estégio
maduro. Essas imagens podem ser comparadas aos campos de refletividade do ra-
dar (Fig. 5.52). As trés simulagdes conseguem representar o sistema convectivo no
mesmo local nesse horario, o que indica que a microfisica nao tem influéncia na loca-
lizagao do sistema de mesoescala. A simulagao com microfisica Morrison (Fig. 5.60a)
mostra uma LI desorganizada, sem uma distinta linha convectiva em sua dianteira.
A simulagao com microfisica Thompson mostra uma configuracao semelhante, mas
é possivel distinguir um alinhamento da conveccao ao longo da linha convectiva. O
campo de refletividade simulado com a microfisica Thompson (Fig. 5.60b) é mais
parecido com os campos de refletividade por radar (Fig. 5.52). Mesmo a LI observada
pelo radar apresenta algumas areas de descontinuidade ao longo da linha convectiva,
o que foi bem simulado pelo modelo, principalmente com microfisica Thompson. A
simulagdo com WSM6 (Fig. 5.60c) é a que tem pior desempenho entre as trés, pois
mostra grandes areas com refletividade alta e area estratiforme menor que a obser-
vada. Assim como no caso de 19/10/2014, a simulagao mais realista foi a que utilizou
microfisica Thompson, seguida de perto pela simulacao com microfisica Morrison.
A analise nessa secao serd baseada na simulagao utilizando a microfisica Thomp-
son. Também se notou que é muito importante que o dominio de maior resolucao
compreenda o inicio da convecgao que gera a LI. Simulagdes em que o inicio da
convecgao ocorreu fora do dominio de 3 km nao tiveram sucesso em simular a LI.
Portanto, o dominio de 3 km nessa simulagao se estende até o Rio da Prata, com
331 x 331 pontos (Tabela 3.6). A Fig. 5.61 mostra o tamanho do dominio de 9 km,

e a Fig. 5.64 o tamanho do dominio de 3 km.
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Figura 5.59 - 0. (K, sombreado), altura geopotencial (dam, contornos pretos) e vento (bar-
belas de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira a 5
m s~ e uma bandeira a 25 m s~!) no nivel de 850 hPa e convergéncia do
fluxo de umidade entre 1000 e 700 hPa (10~* g kg~' s~!, contornos brancos
acadalx107* g kg~ 57! comecando em 1 x 107* g kg~! s71) em (a) 0600
e (b) 1800 UTC do dia 20/12/2014, anélises do GFS/NCEP de 0,5° x 0,5°.

A linha rosa em (b) mostra a localiza¢do aproximada da LI nesse horario.
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Figura 5.60 - Refletividade simulada (dBZ) no dominio de 3 km as 2100 UTC do dia
20/12/2014 de simulagoes utilizando o esquema de microfisica de (a) Morri-
son, (b) Thompson e (¢) WSM6.
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5.2.3.2 Indices de instabilidade

Os campos de MUCAPE (sombreado) e refletividade (contornos pretos) simulados
do dominio de 9 km as 1800 do dia 20/12 (horério aproximado da formagao da LI) e
0000 UTC do dia 21/12 (horario aproximado da dissipac¢ao da LI) sdo mostrados na
Fig. 5.61. A LI formou-se sobre o leste da Argentina e oeste do Uruguai e moveu-se
para norte. As 1800 UTC, o MUCAPE era maior que 4500 J k¢g~' na regido, o
que é um valor extremo. Além de alto MUCAPE, o cisalhamento entre 1000 e 500

1 0 que também é considerado um

hPa no ambiente pré-LI era de 20 a 25 m s~
valor alto e altamente favoravel a ocorréncia de tempo severo, principalmente na
presenca de alta instabilidade termodinamica (Fig. 4.39) (THOMPSON et al., 2003).
A simulagao mostra a LI as 1800 UTC entre a Argentina e o Uruguai, o que é
compativel com a posi¢ao observada da LI as 1500 UTC (Fig. 5.52a), ou seja, a LI
simulada ocorreu aproximadamente 3 horas depois do observado. Essa diferenca de
algumas horas é comum nesse tipo de simulagao de sistemas convectivos em que a
convecgao é explicita no modelo (WEISMAN et al., 2013; EVANS et al., 2014) e nao ha
assimila¢ao de dados em tempo real durante a simulagdo. Os valores de MUCAPE
as 1800 UTC sao compativeis com as sondagens das 1200 UTC (Fig. 5.55) apds o
aquecimento diurno. A sondagem das 1200 UTC mostram um perfil de temperatura

bem inclinado em baixos e médios niveis, o que proporcionou alto MUCAPE depois

de atingir as temperaturas maximas a tarde (30—36 °C'; Fig. 5.56).

A 0000 UTC do dia 21/12 (Fig. 5.61b), o MUCAPE diminui conforme o aquecimento
diurno cessa, e a LI simulada encontra-se desorganizada sobre o RS. Apesar da
diminui¢do do MUCAPE, as condi¢oes do ambiente pré-LI a 0000 UTC ainda sdo
altamente favoraveis a severidade do sistema, uma vez que ha cisalhamento de 15—20
m s~1 e MUCAPE acima de 3500 J kg~!. Também se observa que o cisalhamento
a 0000 UTC estd mais perpendicular a LI do que as 1800 UTC (Fig. 5.61a), o que
pode ter contribuido para a desorganizacao da LI e pelo cardter mais descontinuo

da convecgdo nesse momento.

O DCAPE as 1800 UTC (Fig. 5.62a) previsto no dominio de 9 km também ¢é alto no
ambiente pré-LI, com valores entre 1300 e 1700 J kg~!. Esses valores sao favordveis
a ocorréncia de correntes descendentes intensas e formagao de piscinas frias (COR-
FIDI, 2003). Esses valores sdo compativeis com as sondagens (Fig. 5.55), e se de-
vem ao perfil de temperatura inclinado em baixos niveis e baixa UR em superficie,
principalmente em Uruguaiana-RS (Figs. 5.55b e 5.56). A 0000 UTC do dia 21/12
(Fig. 5.62b), o DCAPE se mantém alto na frente da LI.
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Figura 5.61 - MUCAPE (J kg—!, sombreado), cisalhamento entre 1000 e 500 hPa (barbe-

las de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s—!
1

, uma barbela inteira a 5 m

57! e uma bandeira a 25 m s~!) e refletividade simulada (contornos pretos
de 40, 50 e 60 dBZ) as (a) 1800 UTC do dia 20 e (b) 0000 UTC do dia
21/12/2014, dominio de 9 km.
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Figura 5.62 - DCAPE (J kg~!, sombreado) e refletividade simulada (contornos pretos
de 40, 50 e 60 dBZ) as (a) 1800 UTC do dia 20 e (b) 0000 UTC do dia
21/12/2014, dominio de 9 km.
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A Fig. 5.63 mostra os indices Total-Totals e K as 1800 UTC previstos no dominio
de 9 km. Os valores dos indices indicam grande potencial de severidade, com Total-
Totals acima de 52°C' e K acima de 40°C' na frente da LI. H4 uma grande area com
valores relativamente altos dos indices, mas pouca chance de ocorréncia de conveccao
pela auséncia de CAPE, ou seja, o ar esta estavel. Como esses indices se baseiam
nos campos de algumas variaveis em niveis especificos, podem mostrar altos valores

mesmo em areas onde a convecgao ja ocorreu e a atmosfera esta estavel.

Figura 5.63 - Indices Total-totals (°C, sombreado) e K (°C, contornos coloridos a cada 5
°C comecando em 25°C') as 1800 UTC do dia 20/12/2014, dominio de 9 km.

5.2.3.3 Campos acumulados

As rajadas de vento estimadas e acumuladas no periodo de vida da LI do dia

20/12/2017 no dominio de 3 km sao mostradas na Fig. 5.64a. De acordo com o
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modelo, uma grande 4rea foi atingida por rajadas de vento acima de 100 km h~!
(em verde escuro na Fig. 5.64a). As rajadas mais intensas ocorreram entre 1900 e
2100 UTC, quando a LI se aproximava da fronteira entre Uruguai e RS na simula-
¢ao. Diferentemente do caso de 19/10/2014, a LI do dia 20/12/2014 apresentou um
deslocamento lento para norte/nordeste, e hé grande superposicao dos contornos de
refletividade de 50 dBZ de hora em hora (contornos pretos na Fig. 5.64a). Outra ca-
racteristica importante nesse caso ¢ a ocorréncia de rajadas de vento de mais que 100
km h~! no centro-oeste do Uruguai (4rea na circunferéncia amarela). Conforme sera
mostrado adiante, essas rajadas foram causadas pela baixa de retaguarda associada
a LI

O campo de helicidade da corrente ascendente acumulada entre 1800 e 0000 UTC
no dominio de 3 km (Fig. 5.64b) evidencia a diferente estrutura dessa LI em relagao
a do dia 19/10/2014 (Fig. 5.14b). Os maximos de helicidade da corrente ascendente
ocorrem em locais isolados e ndo duram por muito tempo. Esses maximos estao
associados a supercélulas que se formaram no ambiente pré-LI e a vortices de escala
meso-y ao longo da linha convectiva. Os valores de magnitude da helicidade da

corrente ascendente maiores que 300 m? s2 sdo muito altos (CLARK et al., 2013).
5.2.3.4 Organizacao da LI (1500 a 1700 UTC)

A partir desta secao, os campos mostrados para este caso sao todos gerados a partir
do dominio de 3 km. A LI do dia 20/12/2014 se formou a partir de uma area de
convecgao desorganizada entre o Rio da Prata e Argentina central (Fig. 5.65a). A
precipitacao causada por essa convecgao formou uma piscina fria que se propagou
para norte/nordeste, organizando a convec¢ao na forma de linha (Fig. 5.65b). Apenas
a partir de 1700 UTC (Fig. 5.65b) é possivel classificar o sistema como uma LI,
pois nesse horario a convecgao na vanguarda do sistema tem formato de linha bem
definido. Diferentemente do caso de 19/10/2014, cuja linha convectiva era continua,
a linha convectiva de 20/12/2014 ¢é formada por diversas células distintas de alta
refletividade que se movem ao longo da vanguarda da piscina fria. As diferencas

entre os casos serao exploradas ao longo da discussao nos proximos paragrafos.

A piscina fria formada pela convec¢ao as 1700 UTC (Fig. 5.66a) é muito intensa,
com temperaturas em 2 m de 16—18°C' em seu centro. Conforme mostrado anteri-
ormente, o ambiente pré-LI tinha temperaturas muito altas ja as 1200 UTC (e.g.,
27°C em Uruguaiana-RS; Fig. 5.55b), e perfil de temperatura bem inclinado, o que
favoreceu intensa evaporacao da precipitacao e rapida formagao da piscina fria. Essa

caracteristica do ambiente é bem retratada pelos campos de DCAPE (Fig. 5.62),
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Figura 5.64 - (a) Acumulado do méximo potencial de rajada de vento em 10 m (km h™1) e
(b) acumulado da maxima helicidade da corrente ascendente (m? s~2) entre
1800 UTC do dia 20/12/2014 ¢ 0000 UTC do dia 21/12/2017, dominio de
3 km. Os contornos pretos mostram a refletividade simulada méxima na
coluna de 50 dBZ de hora em hora (ntmeros pretos, UTC). O contorno
amarelo denota a area onde as rajadas de vento foram causadas pela baixa

de retaguarda.
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Figura 5.65 - Refletividade simulada (dBZ) as (a) 1500 e (b) 1700 UTC do dia 20/12/2014,
dominio de 3 km.

(a) 1500 UTC
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que indicam DCAPE acima de 1700 J k¢g~! em alguns pontos. A perturbacio de
temperatura em 2 m as 1700 UTC (Fig. 5.66b) evidencia que a piscina fria era muito
diferente do ambiente pré-LI, com perturbacao de temperatura de mais que —14°C'.
A diferenca entre o ar da piscina fria e do ambiente foi muito maior no presente
caso (20/12/2014) do que no de 19/10/2014, o que pode ser relacionado ao fato de
que a LI de 20/12 ocorreu durante a tarde e no verdao, quando as temperaturas no
ambiente pré-LI chegaram a mais que 35°C' (Fig. 5.56). Portanto, no presente caso,
a LI se formou a partir do movimento, para norte/nordeste, de uma piscina fria, a

qual organizou a convecgao em sua dianteira.

A evolucao temporal do gradiente de 6, no nivel do modelo mais proximo da superfi-
cie no perfodo de formacédo da LI é mostrada na Fig. 5.67. As 1500 UTC (Fig. 5.67a),
o gradiente de 6, tem intensidade de 12 a 16 K (10km)~! na frente de rajada, e o
ar no ambiente pré-LI tem 6. entre 340 e 360 K. O gradiente de 6, aumenta con-
sideravelmente [para ~ 28—32 K (10km)~'] as 1700 UTC (Fig. 5.67b), quando o
sistema é caracterizado como uma LI. O aumento do gradiente 6, entre 1500 e 1700
UTC se deve principalmente ao aumento da 6, no ambiente pré-LI (350—370 K as
1700 UTC), uma vez que houve pequena mudanca na 6, na piscina fria, onde o 6,
se manteve praticamente constante em 320—330 K. Esse caso mostra como o aque-
cimento diurno no ambiente pré-LI é capaz de aumentar o gradiente de . ao longo
da frente de rajada e organizar a convecgdo no formato de linha. Esse processo é
diferente do que ocorreu no caso de 19/10/2014, em que a LI se organizou a partir

da rapida formacgao da piscina fria em um ambiente com alta, mas constante, 6.

A vorticidade horizontal (vetores roxos), vertical (sombreado), vento relativo a LI
(barbelas) e velocidade vertical (contornos coloridos) em 1000 m de altura as 1700
UTC sdo mostrados na Fig. 5.68. A velocidade ascendente é fraca (< 8 m s™') ao
longo da linha convectiva. Ha vorticidade ciclonica (sombreado verde e azul) as-
sociada a movimento ascendente (contornos vermelhos) em alguns pontos, mas de
maneira descontinua. O escoamento relativo no ambiente pré-LI (barbelas) é intenso
(20—30 m s7!) em diregao & linha convectiva, mas a vorticidade horizontal (vetores
roxos) é pequena. O principal motivo para a baixa vorticidade horizontal em 1000 m
de altura a frente da LI é a pequena diferenca entre o escoamento entre a superficie

1 no ambiente

e 850 hPa, onde o escoamento de norte tem velocidade de 10—12 m s~
pré-LI (Figs. 5.59b e 5.66a), ou seja, ha pouca variagao do vento horizontal com a
altura e pouca vorticidade horizontal. Essas caracteristicas corroboram a pequena
tendéncia de vorticidade (Fig. 5.69) ao longo da linha convectiva devido ao termo

de inclinagao (sombreado verde). Como hé pouca vorticidade horizontal no ambi-
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Figura 5.66 - (a) Temperatura em 2 m (°C, sombreado), PNMM (hPa, contornos pretos
a cada 2 hPa) e vento em 10 m (m s—!, barbelas de vento; meia barbela
equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira a 5 m s~! e uma bandeira a

25 m s 1), e (b) perturbagio de temperatura em 2 m (°C, sombreado) e
temperatura em 2 m (°C, contornos pretos a cada 2 °C') as 1700 UTC do
dia 20/12/2014, dominio de 3 km. Os contornos brancos em (a) indicam as
isotermas de 10, 20 e 30°C.
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Figura 5.67 - Gradiente horizontal de 0. [10~* K m™!, ou K (10km)~!, sombreado] e 0,
(contornos pretos a cada 10 K) no nivel vertical mais baixo do modelo as
(a) 1500 e (b) 1700 UTC do dia 20/12/2014, dominio de 3 km.

(a) 1500 UTC
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ente, ha pouca transformacao de vorticidade horizontal em vertical pelas correntes
ascendentes na linha convectiva, e a vorticidade vertical na linha convectiva é fraca
quando comparada ao caso de 19/10/2014 (Fig. 5.23), levando a descontinuidade da
linha convectiva nesse horario. A maior parte da tendéncia de aumento da vortici-
dade ciclonica ao longo da linha convectiva se deve ao espichamento da vorticidade
vertical ja existente, a qual é pequena. Portanto, essas diferengas das distribuigoes
de vorticidade vertical e horizontal estao associadas a diferente organizagdo de me-
soescala das LIs dos dias 19/10 e 20/12/2014.

Figura 5.68 - Vorticidade vertical (1073 s~!, sombreado), vorticidade horizontal (1073 s~ 1,

vetores roxos com escala no canto de baixo e direito da figura) Velomdade
vertical (m s~!, contornos vermelhos indicam movimento ascendente a cada
4 m s~' comecando em 4 m s~!, e contornos azuis indicam movimento
descendente a cada —2 m s~! comecando em —2 m s~!) e vento relativo
a LI (barbelas de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~!, uma barbela
inteira a 5 m s~! e uma bandeira a 25 m s~!; deslocamento da LI estimado
em 10 km h~! para leste e 20 km h~! para norte) em 1000 m acima do solo
as 1700 UTC do dia 20/12/2014 dominio de 3 km.
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Figura 5.69 - Tendéncia de vorticidade vertical devido & inclinacdo (1076 s72, sombreado)
e devido ao espichamento (107% s72, contornos azuis para valores negativos
a cada —4 x 107% s72 comecando em —4 x 1075 572 e contornos vermelhos
para valores positivos a cada 4 x 1076 572 comecando em 4 x 1076 s72) em
1000 m acima do solo as 1700 UTC do dia 20/12/2014, dominio de 3 km.
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O ambiente com alto DCAPE na tarde do dia 20/12/2014 favoreceu a formagao de
uma intensa piscina fria préximo ao Rio da Prata, onde ocorria convecg¢ao. A orga-
nizacao da LI se deu a partir do aumento do gradiente de temperatura na dianteira
da piscina fria conforme essa se moveu para norte, em direcdo ao ar aquecido pela
radiagdo incidente. A auséncia de uma banda de vorticidade ciclonica ao longo da
frente de rajada explica o fato da linha convectiva nao ser continua. Essa caracteris-
tica se deve a pouca advecgao de vorticidade horizontal paralela ao escoamento do

ambiente pré-LI para a linha convectiva.
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5.2.3.5 Estagio maduro (1700 a 2200 UTC)

A LI no estagio maduro (Fig. 5.70) apresenta uma linha convectiva com diversos
nicleos de refletividade alta (> 50 dBZ) embebidos, e seguida por uma area estra-
tiforme. As 1800 UTC (Fig. 5.70a), a LI est4 sobre a fronteira entre o Uruguai e a
Argentina, e ndo atinge o Brasil. Algumas estruturas em forma de arco sao observa-
das ao longo da linha convectiva, e estao associados a rajadas de vento de 100—110
km h~! (Fig. 5.64a). Também sao observadas algumas tempestades no ambiente
pré-LI causadas pela adveccao quente (Fig. 5.59b) e alta instabilidade termodina-
mica (Fig. 5.61), o que evidencia que o modelo conseguiu simular as tempestades na
frente da LI (Fig. 5.52). O cisalhamento entre 1000 e 500 hPa no ambiente pré-LI
(20—25 m s~1) favorecia a formacio de tempestades severas, inclusive supercélulas.
Conforme sera mostrado adiante, algumas dessas tempestades sao de fato supercé-
lulas, pois h& intensa vorticidade vertical ciclonica (mesociclone) associada e elas
duram algumas horas. A presenca dessas tempestades no ambiente sugere que a
CLP atingiu a temperatura convectiva, e ndo ha nenhuma inibicdo a formacao de
tempestades convectivas. As 1900 UTC (Fig. 5.52b), o padrao de refletividade ao
longo da linha convectiva se mantém. Alguns dos ecos de arco se dissipam, enquanto
que outros evoluem. Essa caracteristica também difere da observada no caso do dia
19/10/2014 (Fig. 5.2), em que os ecos de arco formados ao longo da linha convec-
tiva tinham duracao de varias horas, causando uma longa faixa de rajadas de vento

intensas.

O campo de perturbagdo de PNMM as 1900 UTC (Fig. 5.71) mostra um padrao
tipico de LIs maduras, com a mesobaixa e mesoalta bem caracterizadas e a presenga
da baixa de retaguarda. A PNMM no ambiente pré-LI é muito baixa (< 998 hPa),
conforme mostrado no campo de PNMM observada (Fig. 5.56), o que se deve a um
cavado estendido da intensa Baixa do Chaco nesse dia (Fig. 5.57b). A diferencga de
PNMM entre a mesobaixa e a mesoalta é de =~ 8 hPa. Nesse momento, a baixa de
retaguarda foi responsavel pela ocorréncia de rajadas de vento intensas (> 100 km
h~1; Fig. 5.64a), o que nao foi observado no caso de 19/10,/2014.

O campo de temperatura em 2 m as 1900 UTC (Fig. 5.72) mostra que ha forte
divergéncia na piscina fria, com parte do escoamento direcionado para a frente de
rajada (para norte, entre 31°S e 32°S) e parte direcionado para a baixa de retaguarda
(em ~ 32°S, 58°W), o que causou as intensas rajadas de vento associadas a baixa
de retaguarda. Essa mesma divergéncia em superficie foi observada no mapa com

as estacoes de superficie (Fig. 5.56). Tanto os campos de gradiente de 6, quanto de
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Figura 5.70 - Refletividade simulada (dBZ) as (a) 1800 UTC e (b) 1900 UTC do dia
20/12/2014, dominio de 3 km.

(a) 18Q0 UTC >
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Figura 5.71 - Perturbacao de PNMM (hPa, sombreado) e PNMM (hPa, contornos pretos
a cada 2 hPa) as 1900 UTC do dia 20/12/2014, dominio de 3 km.
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perturbagao de temperatura (ndo mostrados) nao apresentam nenhuma diferenga de
temperatura entre a baixa de retaguarda e a piscina fria. Outros fatores notaveis da
Fig. 5.72 sao as piscinas frias associadas as tempestades no ambiente pré-LI e o ar

relativamente frio (< 30°C') nos rios Parana e Uruguai.

Figura 5.72 - Temperatura em 2 m (°C, sombreado), PNMM (hPa, contornos pretos a
cada 2 hPa) e vento em 10 m (m s~ !, barbelas de vento; meia barbela
equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira a 5 m s~! e uma bandeira a 25
m s~1) as 1900 UTC do dia 20/12/2014, dominio de 3 km. Os contornos
brancos indicam as isotermas de 10, 20 e 30°C. “BR” indica a baixa de

retagarda.
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A intensidade da piscina fria (C') e o cisalhamento nos baixos niveis (AU) as 1900
UTC é mostrada na Fig. 5.73. A piscina fria tem profundidade de 1500—2000 m (nao

mostrado), o que é menor que no caso de 19/10/2014. A intensidade da piscina fria
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varia entre 25 e 40 m s71, logo atras da linha convectiva, também menor que o caso
de 19/10/2014. Esse valor é consideravelmente maior que o AU no ambiente pré-LI,
que varia entre 10 e 15 m s~ !, o que indica o dominio da vorticidade horizontal da
piscina fria sobre a do ambiente pré-LI. Essa caracteristica sugere a inclinagao das
correntes ascendentes para tras da LI (ROTUNNO et al., 1988). Apesar das diferentes
intensidades e profundidades das piscinas frias dos casos de 19/10 e 20/12/2014, am-
bos sdo caracterizados por intensidade da piscina fria (C') maior que o cisalhamento
do ambiente (AU), o que favorece a severidade do sistema (WEISMAN, 1993).

1

Figura 5.73 - Intensidade da piscina fria (C; m s™*, sombreado) e cisalhamento entre a

superficie e o topo da piscina fria (AU; m s~!, contornos pretos a cada 5
m s~! apenas em pontos em que a C é zero, ou seja, fora da piscina fria)
as 1900 UTC do dia 20/12/2014, dominio de 3 km. O topo da piscina fria
médio utilizado para calcular o cisalhamento neste momento é 2000 m. A
intensidade da piscina fria (C') é calculada conforme Eq. 2.2.
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A evolucao da LI continua nas horas seguintes sem mudancas significativas na es-
trutura do sistema (Fig. 5.74). A linha convectiva apresenta uma curvatura as 2000
UTC (Fig. 5.74a), ainda com algumas células de alta refletividade embebidas. A drea
estratiforme estd mais ampla a sul da linha convectiva. As 2100 UTC (Fig. 5.74b),
as tempestades sobre o RS atingem a maturagao, com distintos nicleos de refleti-
vidade muito alta (> 60 dBZ). Essas tempestades tém tempo de vida de algumas
horas e vorticidade ciclonica associada a corrente ascendente, sendo classificadas
como supercélulas (DAVIES-JONES, 1984). Além disso, algumas dessas tempestades
sdo associadas a trajetérias de alta helicidade da corrente ascendente (Fig. 5.64b),

como é comum nesse tipo de tempestade (CLARK et al., 2013).

As Figs. 5.75 e 5.76 mostra a vorticidade horizontal, vertical, velocidade vertical e
vento relativo as 2100 UTC do dia 20/12/2014. Em 1000 m de altura (Fig. 5.75), hé
escoamento de 20—30 m s~! de norte no ambiente pré-LI (barbelas; ar movendo-se
em diregao a linha convectiva), enquanto que o escoamento relativo na piscina fria é
de leste. O ambiente pré-LI é caracterizado por baixa vorticidade horizontal (vetores
roxos) devido ao fato de que o escoamento em superficie e em 850 hPa é basicamente
paralelo nesse momento (ndo mostrado). Na linha convectiva, ha varios maximos e
minimos de vorticidade vertical (sombreado; vorticidade ciclonica em verde e azul
e anticiclonica em amarelo e laranja), os quais estdo associados a convecgao nesse
setor da LI. A vorticidade horizontal atras da linha convectiva e dentro do ar mais
frio da piscina fria é mais alta que no ambiente pré-LI. Portanto, a geracao de vor-
ticidade vertical na linha convectiva é preponderantemente devida a inclinacao da
vorticidade horizontal atras da linha convectiva nesse momento. A piscina fria cria
areas com acentuado gradiente de flutuabilidade, onde a vorticidade horizontal é ge-
rada pelo termo baroclinico (primeiro termo do lado direito da Eq. 2.3) (WAKIMOTO
et al., 2006; WEISMAN et al., 2013). A importancia da vorticidade horizontal gerada
pelos gradientes de flutuabilidade entre a piscina fria e o ar do ambiente tem sido
evidenciada por diversos estudos [e.g., Markowski e Richardson (2009)]. Essa é uma
das principais causas do aumento da vorticidade vertical proximo a superficie, uma
vez que as correntes ascendentes causam o aumento da vorticidade apenas alguns

quilometros acima do solo.

Em 3000 m de altura (Fig. 5.76), as correntes ascendentes (contornos vermelhos) sao
mais intensas ao longo da linha convectiva e apresentam méaximos localizados. O es-
coamento relativo a LI em 3000 m nao apresenta vento sul atras da linha convectiva,
o que significa que o jato de retaguarda nao ocorre. No ambiente pré-LI, alguns dos

méaximos de velocidade ascendente (contornos vermelhos) estao associados a maxi-
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Figura 5.74 - Refletividade simulada (dBZ) as (a) 2100 UTC e (b) 2200 UTC do dia
20/12/2014, dominio de 3 km.
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Figura 5.75 - Mesmo que Fig. 5.68, mas em 1000 m de altura as 2100 UTC do dia
20/12/2014.

2100 UTC, 1000m7 Y. ? g ? § Yoy

mos de vorticidade ciclonica (sombreado verde e azul; “mesociclones” na Fig. 5.76)
e as células isoladas na regiao, o que evidencia que essas tempestades tém corrente
ascendente rotativa e sao supercélulas. Os maximos de vorticidade ciclonica ao longo
da linha convectiva também ocorrem juntamente com movimento ascendente, e sao
vortices de escala meso-y (“mesovértices” na Fig. 5.76). A diferenga entre os me-
sociclones e os mesovoértices € que os primeiros estao associados a uma tempestade
tnica (supercélula) e os segundos a um sistema maior (LI). French e Parker (2012)
e French e Parker (2014) mostraram que supercélulas no ambiente pré-LI podem se
fundir com a LI, o que faz com que o maximo de vorticidade ciclonica associada ao
mesociclone se mantenha ao longo da linha convectiva da LI como um mesovortice.
Esse processo pode estar associado a formagao de ecos de arco ao longo da LI, uma
vez que a vorticidade adicionada pela fusdo com a supercélula é capaz de acelerar a
linha convectiva naquele setor. A Fig. 5.52 mostra que houve diversas fusoes entre as

supercélulas no ambiente pré-Ll e a linha convectiva ao longo do periodo de vida da
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LI do dia 20/12/2014. A Fig. 5.77 evidencia que as areas onde ha maior vorticidade
ciclonica em 3000 m na Fig. 5.76 sdo onde ocorrem as rajadas de vento mais intensas
as 2100 UTC. Portanto, a auséncia do jato de retaguarda associado a um eco de
arco duradouro nesse caso permite concluir que os vortices de escala meso-y foram

os principais responsaveis pelas rajadas de vento mais intensas.

Figura 5.76 - Mesmo que Fig. 5.68, mas em 3000 m de altura as 2100 UTC do dia
20/12/2014.

325 - P oo - T T

rex*\@\%%\’éxﬁf?))’?) e
aaaxﬁaﬁﬂﬁﬁ 3 °

f
58W 57W 56W 55W

I | I [ I I [ —
-6 -5 -4 -3 -2 -1 1 2 3 4 5 6

A tendéncia de vorticidade devido a inclinagdo e espichamento as 2100 UTC
(Fig. 5.78) ressalta o carater heterogéneo das tendéncias ao longo da linha con-
vectiva. As maiores tendéncias sao observadas em maximos e minimos isolados nos
mesmos locais onde ha velocidade vertical (Fig. 5.76). A ocorréncia das tendén-
cias em pares, ou seja, tendéncias negativas e positivas muito proximas, corrobora
o fato de que a vorticidade vertical é gerada a partir da inclinagdo de vorticidade

horizontal atras da linha convectiva. Como a vorticidade horizontal nessa drea é pre-
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Figura 5.77 - Potencial de rajada de vento em 10 m (km h~!, sombreado) e vento em 10 m
(barbelas de vento; meia barbela equivale a 2,5 m s~!, uma barbela inteira a 5
m s~ e uma bandeira a 25 m s~!) as 2100 UTC do dia 20/12/2014, dominio
de 3 km. As setas rosas indicam os maximos de rajada de vento associados
a maximos de vorticidade ciclonica em 3000 m de altura (Fig. 5.76).

7 . 7 \
2100UTC { YY1 11,0,

S 2 5 P\t SR R B SRS PR
AR AVAR B
N1y 7))
) 22T
7/ ) o >

223



dominantemente perpendicular ao escoamento relativo (Fig. 5.75 em =~ 31°S, 57°W),
os movimentos verticais causam a formacao de um dipolo de tendéncia negativa e
positiva de vorticidade vertical devido a inclinacao. Wheatley e Trapp (2008) mos-
tram que essa caracteristica favorece a formagdo de voértices meso-y ao longo da
linha convectiva e a ocorréncia de rajadas de vento intensas, conforme observado

anteriormente.

Figura 5.78 - Mesmo que Fig. 5.69, mas em 1000 m de altura as 2100 UTC do dia
20/12/2014.
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As Figs. 5.72 e 5.73 mostram que a piscina fria préxima a superficie foi muito intensa
nesse caso. Contudo, um corte vertical no sentido norte-sul na longitude de 57°W
(Fig. 5.64a), mostrado na Fig. 5.79, evidencia que a piscina fria era rasa (altura de
1500—2000 m), acima da qual havia ar com flutuabilidade préxima de zero. H4 um
aumento da flutuabilidade com a altura entre a piscina fria e a troposfera superior,

o que esta associado ao minimo de perturbacao de pressao na média troposfera. O
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aquecimento diabatico é responsavel pela flutuabilidade positiva na alta troposfera,
comumente observado em sistemas convectivos (HOUZE, 2004). O minimo de per-
turbagao de pressao se localiza sobre a piscina fria bem atras da linha convectiva,
diferentemente da LI do dia 19/10/2014, que tinha um minimo de perturbagao de
pressao sobre a dianteira da piscina fria. Essa diferenca entre a distribuicao verti-
cal de flutuabilidade e perturbacdo de pressao é o principal fator responsavel pela
auséncia do jato de retaguarda na LI do dia 20/12/2014 (o vento perpendicular &
LI é menor que 30 m s~! em todos os pontos da segdo vertical na Fig. 5.79) e pre-
senca na LI do dia 19/10/2014 (Fig. 5.42). A piscina fria intensa mas rasa no caso
de 20/12/2014 possivelmente se deve ao perfil de temperatura no ambiente pré-LI,
que era caracterizado por UR muito baixa préximo a superficie. Esse perfil pode
ter favorecido maior evaporagao da precipitagdo nos niveis mais baixos, formando
uma piscina fria rasa, mas intensa. A pequena flutuabilidade positiva na alta tro-
posfera pode ser atribuida ao pequeno aquecimento latente causada pela convegao
na linha convectiva, o que se deve a desorganizacao da linha convectiva pelas razoes

discutidas nos paragrafos anteriores.

Figura 5.79 - Secao vertical entre a superficie e 10 km de altura em 57°W (reta “AB” na
Fig. 5.64) de flutuabilidade (m s~2, sombreado), velocidade meridional do
vento (m s~!, contornos pretos; paralela ao plano da figura) e perturbacio

de pressao (hPa, contornos vermelhos para valores negativos e brancos para
valores positivos a cada 1 hPa) as 2100 UTC, dominio de 3 km. O “B”
vermelho indica o minimo de perturbagio de pressao (p’). O eixo y mostra
a altura em km.

| 31|.0°S| ‘ So.iui iﬁﬁ“i 2?.5"5
-0.1-0.05 0 005 0.1 0. . . B . .

225



A LI severa ocorrida no dia 20/12/2014 causou intensas rajadas de vento em uma
vasta area no oeste e sudoeste do RS. A LI formou-se a partir da propagacao de
uma piscina fria e frente de rajada desde o Rio da Prata até o RS. O aquecimento
diurno causou um aumento do gradiente de temperatura ao longo da frente de rajada
e organizou a convec¢ao na forma linear. A auséncia de vorticidade horizontal no
ambiente, contudo, limitou a organizacao da linha convectiva ao longo do seu tempo
se vida. A linha convectiva era formada por diversas células intensas associadas a
intensa vorticidade. Nesse caso, nao havia jato de retaguarda, portanto as rajadas
de vento nao estiveram associadas a descida do jato, como no caso de 19/10/2014.
As rajadas de vento mais intensas ocorreram justamente em locais com acentuada
vorticidade (mesovértices) ao longo da linha convectiva. Os mesovértices ao longo
da linha convectiva tinham didmetro da ordem de 10 km (meso-v), e sdo comumente
associados a ventos fortes (WHEATLEY; TRAPP, 2008; EVANS et al., 2014). A forma-
¢ao de diversos mesovortices ao longo da linha convectiva ocorreu devido a fusao
com supercélulas que se formaram no ambiente pré-LI e pela inclinagdo da vorti-
cidade horizontal atras da linha convectiva, processo descrito por diversos autores
[e.g., Weisman (1993), Trapp e Weisman (2003), Adams-Selin et al. (2013b)].

A dltima figura (Fig. 5.80) desta segdo mostra uma comparagao entre as segoes
verticais dos dois casos de LI estudados. Para o caso de 19/10/2014, foi feito um corte
em 30,3°S (oeste-leste), com o eixo x da Fig. 5.80a mostrando as longitudes, e sao
mostradas a componente meridional da vorticidade horizontal (laranja significa vetor
vorticidade horizontal apontando para norte e rotagdo horaria no plano da figura, o
contrario para o roxo) e a componente zonal do vento horizontal (contornos pretos),
a qual é perpendicular a LI. Para o caso de 20/12/2014, foi feito um corte em 56°W
(sul-norte), com o eixo = da Fig. 5.80b mostrando as latitudes, e sdo mostradas
a componente zonal da vorticidade horizontal (laranja significa vetor vorticidade
horizontal apontando para oeste e rotagao horaria no plano da figura, o contrario
para o roxo) e a componente meridional do vento horizontal (contornos pretos), a

qual é perpendicular a LI.

Os campos de vorticidade na Fig. 5.80 corroboram o que foi discutido nos paragrafos
anteriores: a vorticidade horizontal na piscina fria é mais intensa que no ambiente
pré-LI (C' > AU). Isso faz com que a corrente ascendente tenha inclinagdo para tras
da LI na média e alta troposfera e cause a formagao de um gradiente vertical de flu-
tuabilidade (ROTUNNO et al., 1988; WEISMAN, 1992). O jato de retaguarda no caso
de 19/10/2014 (contornos pretos na Fig. 5.80a) estd associado & ampla drea com

vorticidade horizontal positiva (laranja, rota¢ao horaria no plano da Fig. 5.80a) sob
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Figura 5.80 - Secdo vertical entre a superficie e 6 km de altura da componente da vorti-
cidade horizontal paralela & LI (perpendicular ao plano da figura; 1073 s71,
sombreado), velocidade vertical (m s~!, contornos azuis para movimento as-
cendente a cada 4 m s~! comecando em 4 m s~!, e contornos vermelhos
para movimento descendente a cada —4 m s~! comegando em —4 m s71)
e vento perpendicular & LI (paralelo ao plano da figura; m s~!, contornos
pretos a cada 5 m s71) em (a) 30,3°S no dia 19/10/2014 as 0400 UTC e em
(b) 56°W no dia 20/12/2014 as 2100 UTC. As escalas de cores sao inversas
nas figuras para que as cores roxas indiquem rotagdo antihoraria e laranjas

horéaria. O eixo y mostra a altura em km.
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outra drea com vorticidade horizontal negativa (roxo, rotagao antihoraria no plano
da Fig. 5.80a). No caso de 20/12/2014 (Fig. 5.80b), ndo h& um escoamento elevado
da retaguarda para a dianteira da LI, mas sim escoamento dentro da piscina fria,
associado a propagacao do ar frio da mesoalta para a mesobaixa. Essa caracteris-
tica também se traduz no campo de vorticidade, que mostra a vorticidade negativa
(laranja, rotagdo hordria no plano da Fig. 5.80b) na piscina fria confinada aos niveis
mais baixos da troposfera. A Fig. 5.80 confirma a Teoria RKW (ROTUNNO et al.,
1988; WEISMAN, 1992; WEISMAN, 1993) de que a maior vorticidade na piscina fria
em relagdo ao ambiente favorece a severidade da LI porque induz a formacao do jato
de retaguarda. Apesar das LIs dos dias 19/10 e 20/12/2014 representarem diferentes

tipos de LI, ambas sao severas.
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6 CONCLUSOES

Este estudo apresenta uma climatologia de LIs no SB ocorridas entre 2009 e 2016,
incluindo a analise de compostos dos ambientes sinéticos associados e o estudo de
dois casos severos a partir de simulacoes numéricas de alta resolucao. As LIs foram
identificadas a partir das imagens de radar disponiveis para a regiao de estudo no
periodo mencionado, e classificadas em severas e ndo severas a partir de medigoes
de vento em estagoes de superficie ou de relatos de tempo severo. Os compostos dos
ambientes sindticos e distribuicoes estatisticas de parametros de tempo severo foram
elaborados com dados da reandalise CFSR de 0,5° x 0,5°. O ambiente sindtico em que
ocorreram os dois casos de LI severas e as simulagoes desses dois casos com o modelo

WRF com espacamento de grade de 3 km e convecgao explicita sao analisados.

Este capitulo ¢ dividido em duas partes: a primeira trata da parte climatoldgica e
das andlises dos compostos (Sec. 6.1) e a segunda dos estudos de caso e simulagoes

(Sec. 6.2). No final de cada secao, sdo apresentados modelos conceituais.
6.1 Climatologia e caracteristicas de escala sinédtica

As LIs no SB sao mais comuns nos meses de primavera e verao, com maior frequén-
cia de LIs em outubro e menor em junho. Um méximo secundério na frequéncia de
LIs ocorre em abril. O maior percentual de LIs severas em relagdao ao total também
ocorre nos meses de primavera, quando mais de 70% das LIs sdo severas de acordo
com a metodologia utilizada. O maximo de atividade de LIs nas planicies da América
do Norte também ocorre na primavera, quando as LIs também apresentam o maior
potencial para causar tempo severo (BLUESTEIN; JAIN, 1985; PARKER; JOHNSON,
2000; HOCKER; BASARA, 2008). A maior frequéncia de tempo severo na primavera é
observada em praticamente todos os locais do mundo localizados em latitudes sub-
tropicais e médias (BROOKS et al., 2003; THOMPSON et al., 2012), e deve-se ao rapido
aumento da radiacao incidente ao longo da primavera e da remanescente baroclinia
associada aos sistemas meteorolégicos que ocorrem no inverno, proporcionando um

ambiente com alta instabilidade termodinamica e cisalhamento do vento.

A variabilidade interanual do niimero de LIs é grande. No periodo estudado houve
dois anos contrastantes em termos de ocorréncia de LIs: em 2009, ano com maior
numero de LIs, ocorreram aproximadamente trés vezes mais LIs que em 2011, ano
com o menor numero. A analise das condi¢oes sindticas médias sazonais da primavera
desses dois anos evidenciou que no ano de 2009 houve condi¢oes mais favoraveis

a conveccdo no SB de maneira geral. Um cavado anomalo corrente acima do SB
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favoreceu movimento ascendente anomalo em 2009, enquanto que em 2011 havia
uma crista corrente acima da regido. Além disso, o jato de altos niveis estava mais
intenso que a média em 2009, com sua entrada equatorial posicionada sobre o SB.
O escoamento em baixos niveis fez com que as anomalias de agua precipitavel sobre
o SB fossem positivas em 2009 e negativas em 2011, ocorrendo escoamento de norte
anomalo da Bacia Amazonica em direcdo ao SB em 2009, o contrario do que foi
observado em 2011. A maior parte dos fatores indicam que em 2009 havia maior
potencial para ocorréncia de conveccao no SB, o que resultou em um maior niimero
de LIs que em 2011. As diferencas entre esses dois anos sao uteis para identificar os
padroes sindticos sazonais que favorecem maior frequéncia de tempo severo no SB,

e auxiliam nas previsoes sazonais.

Em relagao ao ciclo diurno, a maior parte das LIs ocorre entre a madrugada e a
manha, mas a maior porcentagem de LIs severas é no final da tarde e inicio da
noite. A maior frequéncia de LIs durante a madrugada e manha é condizente com os
resultados de outros estudos da conveccao na Bacia do Prata (RASMUSSEN; HOUZE,
2011; ZIPSER et al., 2006). Esses estudos mostraram que a convec¢do geralmente
comega no periodo da tarde e inicio da noite sobre o centro da Bacia do Prata ou nas
encostas dos Andes, e cresce conforme se desloca para leste seguindo o escoamento
médio na troposfera, que é de oeste. Assim, a convecgao atinge o SB, que fica no leste
da Bacia do Prata, durante a madrugada e manha e no estagio maduro, como uma
LI. Contudo, mais pesquisas sdo necessarias para provar que esse comportamento
da convecgao de fato explica o maximo de LIs no SB na madrugada e manha, e
esse tema é uma sugestao para estudos futuros. O maior percentual de LIs severas a
tarde ¢ explicado pela presenca de maior instabilidade termodinamica nesse horario
do dia, o que condiz com a analise dos parametros de tempo severo e dos compostos,
que mostraram que o CAPE é uma variavel importante para discriminar LIs severas

de néo severas.

A velocidade média das LIs severas é cerca de 10 km h~! maior que das nio severas.
De maneira geral, LIs com velocidades abaixo de 40 km h~! tém apenas ~ 20%
de chance de ser severas, enquanto que LIs com velocidade acima de 60 km h~!
tém ~ 80% de chance de ser severas. Esse resultado também corrobora pesquisas
anteriores (CORFIDI, 2003; CONIGLIO et al., 2010) que mostraram que SCMs mais
rapidos sao mais propicios a causar ventos intensos, pois o0 momentum horizontal na
troposfera, responsavel pelo movimento do SCM, é maior. Com maior momentum
na troposfera, principalmente na baixa troposfera, é mais facil que ocorra transfe-

réncia de momentum horizontal para a superficie, o que causa as rajadas de vento
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severas (CAMPBELL et al., 2017).

A anélise dos campos sindticos individuais associados a ocorréncia de LIs no SB
permitiu identificar trés configuragoes sindticas em médios niveis que representam
mais de 95% dos casos: a configuracao do tipo T1 tem como caracteristica princi-
pal a presenga de um cavado de escala sindtica corrente acima do SB (a leste dos
Andes) quando ocorre a LI; o tipo T2 é caracterizado por um cavado a oeste dos
Andes; e o tipo T3 nao apresenta nenhum cavado de escala sindtica préximo ao
SB, mas predominio de escoamento zonal na média e alta troposfera. O tipo T1
é o mais frequente, e também o que esta associado ao maior percentual de casos
severos. Casos do tipo T2 ocorrem mais frequentemente do que do tipo T3, mas este
ultimo tipo tem maior percentual de casos severos. A configuracao sindtica associ-
ada ao tipo T1 foi descrita em diversos estudos sobre convecgdo no SB (ANABOR
et al., 2008; NASCIMENTO, 2005; TEIXEIRA; SATYAMURTY, 2007; VERA et al., 2006),
embora nao necessariamente associada a ocorréncia de Lls, e é reconhecida como

uma configuracao tipica associada a conveccao severa no SB.

A Fig. 6.1 mostra uma sintese das principais diferengas entre os compostos seve-
ros e nao severos de cada tipo na forma de um modelo conceitual. Os casos T1
(Figs. 6.1a,d) estao associados a alta baroclinia sobre o SB, com a presenga do jato
subtropical a sul e sua entrada equatorial sobre a regiao. O jato subtropical é mais
intenso em casos T1 severos (sombreado roxo na Fig. 6.1a), o que implica em cir-
culagOes ageostroficas mais intensas nesses casos. A Baixa do Chaco e a Baixa do
Noroeste da Argentina causam intenso escoamento de norte/noroeste, transportando
ar quente e imido da Bacia Amazonica até a Bacia do Prata (seta verde na Fig. 6.1).
Tanto a advecgao quente (contornos vermelhos na Fig. 6.1) quanto a convergéncia
do fluxo de umidade sdo mais intensas nos casos T1 severos, o que implica em maior
instabilidade termodinadmica. Além disso, os compostos T1 sugerem a formacao de
um ciclone sobre o Rio da Prata no momento em que a LI ocorre, pois ha advecgao
fria em baixos niveis (contornos azuis na Fig. 6.1) sobre a Argentina central asso-
ciada a intenso gradiente de temperatura e vorticidade ciclonica. Esse processo de
formacao da onda frontal é mais intenso nos compostos T'1 severos. Os parametros de
tempo severo termodinadmicos (SBCAPE, MUCAPE e DCAPE; hachurado roxo na
Fig. 6.1a) sdo mais altos nos compostos T1 severos, resultado que tem significincia
estatistica, enquanto que as diferengas dos pardmetros cineméticos (cisalhamento)
nao tém diferencas significativas entre casos severos e nao severos do tipo T1. Esse
resultado mostra que o fator determinante na severidade das LIs quando ha um ca-

vado em médios niveis corrente acima do SB ¢ a instabilidade termodinamica, a qual
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estd associada ao maior transporte de umidade para sul devido a maior intensidade

dos sistemas sindticos em casos severos.

A configuracdo T2 (Figs. 6.1b,e), quando ha um cavado na média troposfera ((mn
na Fig. 6.1) a oeste dos Andes, esta associada a escoamento de noroeste sobre o SB
em médios e altos niveis. Uma crista andémala ocorre sobre o SB, e o jato subtropical
se localiza a sul da regiao, com sua entrada equatorial aproximadamente sobre o SB.
A intensidade do jato subtropical é maior em casos T2 nao severos (Fig. 6.1e), ao
contrario do que ocorre nos compostos do tipo T1 e T3 (Figs. 6.1a,c,d,f). Em baixos
niveis, hé intensa advecgao quente e convergéncia do fluxo de umidade sobre o SB,
mas diferentemente dos compostos T1, nao ha sinal de adveccao fria ocorrendo sobre
o centro da Argentina, ou seja, nao ha formacao de uma onda frontal. As LIs ocorrem
principalmente em associacao com a frente quente ou devido a iniciacao convectiva
dentro da massa de ar quente. Os compostos do tipo T2 sdo os que tém as menores
diferencas entre severos e nao severos, o que acarreta em menor previsibilidade da
severidade de LIs que ocorrem sob essa configuracao. Em termos dos parametros de
tempo severo, apenas o MUCAPE apresentou significancia estatistica nas diferencas
entre casos severos e nao severos do tipo T2. Também ha melhor colocagao dos altos
valores de SBCAPE e DCAPE nos compostos T2 severos em relagao a nao severos.
Enquanto que os compostos T1 severos tém parametros termodinamicos mais altos
que T'1 nao severos por causa da maior dinamica dos sistemas e da maior capacidade
de transporte do ar quente e imido da Amazdnia para o sul, as diferencas entre
os parametros termodinamicos nos compostos T2 nao se devem a intensidade dos
sistemas sindticos, que é similar entre os compostos T2. As tendéncias dos campos
sinoticos nas 24h precedentes a ocorréncia da LI mostram que os casos T2 severos
estao associados a situagoes sindticas pré-frontais de desenvolvimento mais lento,
0 que permite um maior acimulo de energia potencial convectiva na massa de ar

quente.

Os casos do tipo T3 (Figs. 6.1c,f) ocorrem sem a presenca de um cavado de escala
sindtica corrente acima do SB. Contudo, em alguns casos analisados ha um maximo
de vorticidade ciclénica (onda curta) embebido no escoamento zonal, o qual dispara
a convecgao. Essa configuracao é semelhante a encontrada por outros autores que
estudaram SCMs severos na América do Norte [e.g., Johns e Hirt (1987), Evans et
al. (2014), Guastini e Bosart (2016)], e corresponde a uma porcentagem significativa
dos casos (= 20%). O tipo T3 também tem maior percentual de casos severos do que
o tipo T2, embora tenha menos que o T1. Os compostos dos casos T3 mostram que

o padrao em baixos niveis é similar aos compostos T2 (Figs. 6.1b,e), com presenga
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de adveccao quente sobre o SB e uma crista anémala em médios niveis. O jato
de altos niveis é mais intenso em compostos T3 severos, o que acarreta em maior
cisalhamento do vento sobre o SB nesses casos. O cisalhamento entre 1000 e 500 hPa
mostrou-se bom discriminante da severidade em casos T3. H4 pouca diferenca entre
os parametros termodindmicos entre T3 severos e nao severos, embora o DCAPE

seja geralmente mais alto em casos T3 severos.

Os compostos e as distribuigoes estatisticas dos parametros de tempestades severas
mostrados neste trabalho podem ser utilizados na previsao da severidade das LIs no
SB. A Fig. 6.2 mostra um fluxograma com o passo-a-passo que o meteorologista pode
seguir para avaliar o potencial de ocorréncia de uma LI e a severidade da mesma.
O primeiro passo ¢ identificar areas com potencial para conveccao organizada de
maneira geral (presenca de levantamento, instabilidade termodindmica, umidade e
cisalhamento; passo 1). Em seguida, é identificada a configuragao sinética que atua
na area onde se espera convec¢ao (passo 2). Com base no tipo sinético, é possivel
entao avaliar o potencial de severidade utilizando os parametros de tempo severo
e a intensidade dos sistemas sindticos atuantes (passo 3). O fluxograma é baseado
nos parametros de tempo severo com maior poder discriminatério para cada tipo

sindtico, e baseado nos valores estimados através do CFSR.

Apos a previsao do potencial de severidade do evento, o meteorologista deve acom-
panhar a evolugao da convecgao. Se houver a organizacao em forma de LI, sabe-se
qual é o potencial de severidade dessa LI. Se a velocidade da linha convectiva da LI
for maior que 50 km h~!, por exemplo, ha grande chance de que a LI seja severa.
Essas informacgoes podem guiar o meteorologista no momento de emitir um alerta
de curtissimo prazo (< 2 h) para uma regiao. Deve-se ressaltar que ndo ha um paréa-
metro que, sozinho, consiga traduzir todos os processos que ocorrem na atmosfera.
Por isso, é importante a avaliacdo do meteorologista de todas as ferramentas que
tem a disposicao, principalmente dados observacionais como de sondagens, radares

e satélites.

Estudos sobre os ambientes em que se formam LIs em comparacdo com ambientes
com convecgao discreta (supercélulas) ou aglomerados convectivos na América do Sul
nao foram realizados. Embora seja dificil determinar como a conveccao vai evoluir
com antecedéncia, os parametros de tempo severo podem auxiliar o meteorologista
a avaliar quais as probabilidades de ocorrer uma LI. Por exemplo, ambientes com
alto DCAPE tendem a favorecer correntes descendentes intensas e a formagao de

piscinas frias, a frente das quais se organiza a linha convectiva. O presente estudo
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Figura 6.1 - Modelo conceitual mostrando as principais diferengas entre os compostos se-
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Figura 6.2 - Fluxograma conceitual mostrando as etapas do processo de previsao para
avaliar a ocorréncia de LI e o potencial de severidade. Os valores foram sub-
jetivamente definidos com base nos valores climatologicos gerados a partir do
CFSR, portanto devem ser usados apenas para referéncia.
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tem como foco apenas os casos de LI, portanto a comparacao de LIs com outros

SCMs é uma sugestao para estudos futuros.
6.2 Simulagoes numéricas e caracteristicas de mesoescala

Simulacoes numeéricas utilizando o modelo WRF com convecgao explicita e resolu-
¢ao horizontal de 3 km foram realizadas para dois casos de Lls severas. Os testes
de sensiblidade mostraram que o dominio de 3 km deve abranger o local onde a
conveccao que dard origem a LI inicia para conseguir reproduzir com boa precisao
as principais caracteristicas da LI. No caso de 19/10/2014, quando a LI se deslocou
para leste rapidamente, o dominio de 3 km teve que ser estendido para oeste até
o norte da Argentina, para que a iniciagdo convectiva e a propagacgao desta para
leste fossem bem simuladas. Em vista disso, é recomendado que o dominio de alta
resolucao com convecgao explicita seja abrangente o suficiente para simular todo
o ciclo e vida da convecgao. Dominios com tamanhos menores que 500 x 500 km
dificilmente conseguem captar todo o ciclo de vida de SCMs de rapido deslocamento
e serao afetados por efeitos de fronteira, além do fato de que a conveccao nao é bem
simulada nos dominios externos onde a convecgao é parametrizada. Os testes tam-
bém mostraram que as simula¢des sao mais sensiveis a parametrizacao de microfisica
do que as parametrizagoes de radiacao, CLP e convecgao (utilizada no dominio de
9 km). A parametriza¢ado de microfisica de Thompson foi a que apresentou melhor
representacao da LI com base na comparagao com o radar, principalmente porque
essa parametrizagao tem melhor representacdo da neve em médios e altos niveis e
permite que a drea estratiforme seja melhor representada (WHEATLEY et al., 2014).
A simulagdo com microfisica Morrison foi relativamente boa, embora seja inferior
a Thompson para os casos estudados. A simulagao com microfisica WSM6 foi a
que apresentou pior desempenho. A avaliacao dos esquemas de microfisica para um
grande nimero de casos e aplicacao de indices estatisticos de acuracia ¢ uma sugestao

pra trabalhos futuros.

O primeiro caso estudado ocorreu na madrugada de 19/10/2014 no RS e SC, cau-
sando destruicdo em uma ampla drea. A LI esteve associada a um vortice de escala
meso- e a um persistente eco de arco, os quais foram responsaveis pelas rajadas de
vento mais intensas. O escoamento intenso de noroeste na média e alta troposfera
colaborou para o alto cisalhamento do vento entre 1000 e 500 hPa (> 25 m s™!),
caracteristico de ambientes favoraveis a severidade (THOMPSON et al., 2012). Alguns
maximos de vorticidade ciclonica embebidos no escoamento foram responsaveis pela

convecgao no Uruguai e Argentina, cuja piscina fria fez com que o gradiente de 6,
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fosse elevado no oeste do RS, onde a convecgao iniciou. No SB predominava uma
massa de ar quente e imida, onde ocorria advecgdao quente e CFU, enquanto que
uma frente fria se aproximava pelo centro da Argentina. A intensificagdo do JBN
na madrugada fez com que a instabilidade termodinamica permanecesse elevada
(CAPE > 2000 J kg~'), favorecendo a manutencao da LI.

A iniciagao convectiva ocorreu em uma area com acentuado gradiente de 6, no norte
da Argentina e oeste do RS. A piscina fria associada a essa convecc¢ao rapidamente
organizou a LI devido a alta vorticidade horizontal no ambiente, a qual era predomi-
nantemente paralela ao escoamento relativo a LI. O influxo de vorticidade horizontal
paralela ao escoamento foi responsavel pela formac¢do de uma banda de vorticidade
ciclonica associada a linha convectiva. Esse padrao foi observado por outros autores
em LI severas na América do Norte (EVANS et al., 2014; WAKIMOTO et al., 2015). A
vorticidade horizontal é primeiramente inclinada pela corrente ascendente e transfor-
mada em vorticidade vertical ciclonica na baixa troposfera, e a vorticidade vertical é
posteriormente espichada pela intensificacao da corrente ascendente com altura en-
tre a baixa e a média troposfera. Conforme a LI amadureceu, formou-se um intenso

! muito similar ao

jato de retaguarda, o qual atingiu velocidade de mais de 45 m s~
medido pelo radar. A descida do jato de retaguarda causou as mais intensas rajadas
de vento em superficie. A formagao do jato de retaguarda foi similar ao descrito
por Weisman (1993): um minimo de perturbagao de pressao se forma na média tro-
posfera em resposta ao aquecimento da troposfera superior pela liberacao de calor
latente sobre o ar relativamente frio da piscina fria, gerando um gradiente vertical
de flutuabilidade. O vértice meso-f favoreceu a descida do jato de retaguarda e for-
macao do eco de arco associado. A formagao do vértice meso-/3 ocorreu no momento

em que a vorticidade horizontal era perpendicular ao escoamento relativo.

As simulagoes da LI de 19/10/2014 evidenciam que o modelo conceitual de LI para
o Hemisfério Norte é aplicavel & América do Sul. O padrao de mesoalta e mesobaixa
encontrado em LIs assimétricas por Loehrer e Johnson (1995) é muito semelhante a
LI simulada, assim como os cortes verticais se assemelham aos expostos por Houze
(1989) e Weisman (1992). A intensificagao das rajadas de vento em superficie ocorreu
devido a descida do jato de retaguarda e abrupta intensificacao da piscina fria atras
da linha convectiva, conforme exposto por Evans et al. (2014), Weisman et al. (2013),
Wakimoto et al. (2015), Figueiredo et al. (2016), entre outros. As rajadas de vento
mais intensas ocorreram onde passaram o vortice meso-3 e o eco de arco, os quais
sao assinaturas de refletividade relacionadas a intensas rajadas de vento (CAMPBELL

et al., 2017). Outra conclusao importante é que a teoria RKW foi confirmada nesse
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estudo, pois a maior intensidade da piscina fria em relacdo ao cisalhamento no
ambiente esteve associada a inclinacao das correntes ascendentes para tras da LI e
a severidade do sistema (ROTUNNO et al., 1988; WEISMAN, 1992; WEISMAN, 1993).

O segundo caso estudado, ocorrido em 20/12/2014, causou rajadas de vento severas
em alguns pontos da fronteira do RS com o Uruguai. A LI apresentou uma estrutura
diferente do caso de 19/10/2014, com uma linha convectiva que se propagou para
norte. Nao houve um eco de arco duradouro, apenas alguns de menor escala com
duracao de menos de 2 h. O jato de retaguarda também nao foi observado nesse

caso.

A LI se desenvolveu a partir da formacao de uma piscina fria entre o Uruguai e a
Argentina, onde ocorria precipitacao associada a uma frente fria. Sobre o SB, havia
intensa adveccao quente, e houve aumento da CFU precedendo a chegada da frente
fria. O escoamento na média troposfera era caracterizado por um cavado de escala
sinética no sul da América do Sul avancando para norte, e o jato subtropical em
altos niveis estava sobre o SB. A aproximagao do cavado no sul do continente e de
outro cavado pelo oeste dos Andes intensificou o escoamento na média troposfera
e contribuiu para o alto cisalhamento no ambiente (> 20 m s~! entre 1000 e 500
hPa). As Baixas do Chaco e do Noroeste da Argentina tinham minimo de PNMM
de menos de 996 hPa, com um intenso cavado estendendo-se até o SB, no eixo do
qual se concentrava a CFU. Conforme a piscina fria da convecgao sobre a Argentina
e Uruguai se propagou para norte, a LI se intensificou devido a alta instabilidade ter-
modinamica (CAPE > 4000 J kg~ !) e cisalhamento no ambiente, causando rajadas

de vento severas no RS.

A piscina fria associada a LI era muito intensa nesse caso, com perturbacao de tem-
peratura maior que —15°C. A alta temperatura do ambiente pré-LI (> 35°C) fez
com que o DCAPE fosse muito alto (> 1300 J kg~!), pois a UR era baixa, e favore-
ceu a intensa piscina fria. A vorticidade horizontal no ambiente pré-LI era pequena,
uma vez que o escoamento em 850 hPa era paralelo ao escoamento em superficie
e com velocidade similar. Assim, os termos e inclinagdo e espichamento da vortici-
dade horizontal nao apresentaram um padrao de aumento da vorticidade ciclonica
ao longo da linha convectiva, como no caso de 19/10/2014, e a linha convectiva foi
menos continua. Porém, houve a formagao de diversos vértices meso-y ao longo da
linha convectiva, muitos dos quais estiveram associados a intensas rajadas de vento
em superficie. A formacgao dos vortices meso-y nesse caso pode ter sido causada pela

inclinagao a vorticidade horizontal formada dentro da piscina fria pelo termo baro-
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clinico (WHEATLEY; TRAPP, 2008; WEISMAN et al., 2013; WAKIMOTO et al., 2015).
Estudos futuros com o balanco da vorticidade ao longo da trajetéria das parcelas
de ar podem investigar como a vorticidade vertical associada aos vortices meso-y
ao longo da linha convectiva foram gerados. Outra caracteristica marcante da LI de
20/12/2014 foi a intensa baixa de retaguarda que causou rajadas de vento severas de
acordo com a simula¢do. A LI de 20/12/2014 também apresenta caracteristicas de
mesoescala que sao similares aos modelos conceituais para o Hemisfério Norte, como
a localizagdo das mesobaixas e mesoalta e a ocorréncia de mesovoértices ao longo da

linha convectiva.

As duas Lls estudadas foram severas, mas diversas caracteristicas de mesoescala
foram diferentes entre os sistemas. A Fig. 6.3 mostra um modelo conceitual que
sintetiza as principais diferencas entre as Lls estudadas. A LI do dia 19/10/2014
(Fig. 6.3a) em seu estdgio de maturagao tinha uma banda de vorticidade vertical
ciclénica (¢) em baixos e médios niveis associada a linha convectiva. Essa banda
foi causada pela inclinagido e espichamento da vorticidade horizontal (77) do am-
biente pela corrente ascendente na linha convectiva (linhas de corrente pretas). A
banda continua de vorticidade ciclénica nao foi observada na LI do dia 20/12/2014
(Fig. 6.3b), principalmente pelo fato de que havia pouca vorticidade horizontal no
ambiente. A LI do dia 19/10/2014 (Fig. 6.3a) também esteve associada a um di-
polo de flutuabilidade (B) intenso, com aquecimento da alta troposfera pela libera-
¢ao de calor latente da conveccao. Esse mesmo padrao foi observado na LI do dia
20/12/2014 (Fig. 6.3b), mas com menor intensidade. O resultado dessas diferencas
foi que se desenvolveu um jato de retaguarda intenso na LI do dia 19/10/2014, uma
vez que onde a flutuabilidade aumenta com a altura forma-se um minimo de pertur-
bagao de pressao (p' < 0), acelerando o escoamento da retaguarda para a dianteira
da LI. A descida do jato de retaguarda na dianteira da piscina fria foi responsével
pelas rajadas de vento mais intensas. Na LI do dia 20/12/2014, o que causou as
rajadas de vento mais intensas foi a intensa (mas rasa) piscina fria e a atuacgao de

vortices meso-y ao longo da linha convectiva.

Os estudos de caso apresentados evidenciam que ha diversos fatores de mesoescala
que desempenham um papel importante na evolucao das Lls. LIs severas tém uma
organizacao de mesoescala que pode ser muito diferente em cada evento. Estudos
da estrutura de mesoescala sdo fundamentais para o melhor entendimento desses
sistemas no SB, pois a ocorréncia de rajadas de vento intensas associadas as LIs sdo
determinadas pelos processos de mesoescala, como a atuagao do jato de retaguarda

e a formacao de vértices meso-f e meso-y ao longo da LI. Estudos futuros podem
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Figura 6.3 - Modelo conceitual mostrando as diferentes estruturas verticais das LIs dos
dias (a) 19/10/2014 e (b) 20/12/2014. B é a flutuabilidade indicada pelas
cores quentes para B > 0 e cores frias para B < 0, p’ é a perturbagio de
pressao indicada em cores rosas para p’ < 0, a seta verde indica o escoamento
da retaguarda para a dianteira da LI (no caso de 19/10/2014 se refere ao
jato de retaguarda), as linhas de corrente pretas a trajetéria do influxo e da
corrente ascendente, e as setas rosas o vetor vorticidade horizontal no plano da
figura (77) e vorticidade vertical (¢). O sombreado cinza indica a intensidade
da precipitagao.

(a) 19/10/2014 P

N
/ Piscina fria /B <
1 11 I
' Precipitagdo estratiforme Precipitagdo convecti:aa
(b) 20/12/2014

1
Precipitagio estratiforme Precipitacdo convectiva
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ter como foco a interacao de LIs com a topografia complexa do centro e leste do SB,
a influéncia dos aerossois na intensidade das Lls, e a utilizacao de diversos métodos
de assimilacao de dados para melhorar a previsibilidade desses sistemas. Também é
importante que o meteorologista operacional, principalmente o que faz previsao de
curtissimo prazo (nowcasting), conhega os processos de mesoescala para que possa

emitir alertas de rajadas de vento com maior precisao e antecedéncia.
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