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RESUMO

O presente estudo teve como foco o registro de isétopos estaveis de agua — 680, 6D e excesso de
deutério (d=6D-8x§180) — e de acumulacéo do sitio Criosfera 1 (CR1; 84° 00’ 00.00” S; 79° 29’ 39.00”
W; 1285 m de altitude), situado na bacia de drenagem glacial da corrente de gelo Mdller, no Setor do
Mar de Weddell, proximo a diviséo entre Antartica Ocidental e Oriental. O objetivo foi avaliar a histéria
deposicional, verificar a qualidade do sinal climatico e se as informacdes climaticas de curto prazo
(século 21) se encontram preservadas nesse sitio. Neste trabalho foi analisado dois testemunhos: o
testemunho raso de firn TTO1 e os primeiros ~10 metros do testemunho de gelo CR1. O testemunho
TTO1 (83° 59' 59,50” S, 79° 29’ 31,40” W; 9,471 m ou 4,097 m eq. H20; p: 0,44+0,07 g.cm3) foi
recuperado durante a Travessia Brasileira a Antartica Ocidental no verdo austral de 2015, enquanto o
testemunho CR1 (83° 59' 59,1" S, 79° 29' 19,3" W, 9,130 m ou 4,093 m eg. H20; p: 0,45%+0,08 g.cm)
foi recuperado na expedicdo do verdo austral de 2012. Ambos testemunhos foram descontaminados e
derretidos em um sistema de derretimento continuo com amostragem discreta subcentimétrica nos
Laboratérios Limpos Classe ISO 5 do Climate Change Institute (UMAINE/USA). As razfes isotépicas
foram determinadas pela técnica de espectrometria a laser por cavidade ressonante ring-down (WS-
CRDS) no Laboratério de Is6topos Estaveis do Centro Polar e Climético (UFRGS/Brasil). No total, cerca
de 633 amostras com resolucdo de 0,03 m foram analisadas e a acuracia das medidas foi melhor que
0,2%0 e 0,9%0 para 880 e 6D, respectivamente. Andlises de cromatografia por troca iénica foram
somente performadas para o testemunho TTO1 com intuito de aprimorar a datagéo. A datacdo do TTO1
foi realizada pelo método de contagem de camadas anuais usando principalmente a variagdo sazonal
dos s e da razdo nssSO4%/ Na*. Na datagdo do CR1 foi somente utilizado a variagéo sazonal dos §s.
0s 9,471 m do TTO1 cobriram 16 anos (1999-2015), com um erro estimado de <5 meses, enquanto 0s
9,130 m do CR1 cobriram 13 anos (1999-2012) e o erro estimado da datacdo foi de ~6 meses. O registro
de acumulacao foi estendido até 2018 com os dados de altura de neve do M6dulo Cientifico Automatico
Criosfera 1. Para o periodo de 1999-2018 foi estimada uma taxa de acumulacéo de 0,24+0,09 m eq.
H20 a! e observado uma tendéncia de decréscimo significante na acumulagdo anual. Para atender os
objetivos, foi explorado as relagbes dos registros isotopicos e de acumulacdo com: parametros
meteoroldgicos (temperatura, dire¢do e velocidade do vento, pressdo média ao nivel do mar,
concentracdo de gelo marinho), eventos climaticos extremos de precipitacdo e de vento e indices
climaticos (e.g., indices de variabilidade climatica de larga escala (e.g., SAM e ENSO) e da zona
climatolégica de baixa pressdo do mar de Amundsen (ASL)). Este estudo mostra que registro
preservado no sitio Criosfera 1 é fortemente tendenciado por eventos extremos de precipitagdo. Além,
ele aponta que tanto o registro da composicdo isotépica quanto o de acumulacdo do imprimem
variabilidade circulacdo atmosférica de larga escala, principalmente a influéncia do SAM, mas também
a influéncia de forcante tropical (e.g., ENSO).

Palavras-chave: Is6topos estaveis de agua. Acumulacdo anual. Testemunho de firn. Eventos
extremos. Modos de variabilidade climéatica de larga escala. Criosfera 1. Setor do Mar de Weddell.
Antartica.



viii

ABSTRACT

This study investigated the stable water isotopes — §180, 6D and d-excess (d=6D-8x§180) — and snow
accumulation records from the Criosfera 1 site (CR1; 84° 00' 00.00" S; 79° 29' 39.00" W; 1285 m
altitude), located in the upper reaches of the Mdller Ice Stream basin, Weddell Sea Sector, near to the
boundary between West and East Antarctica. The objective was to evaluate the depositional history,
verify the quality of the signal stored and if the short-term climate information (~21st century) is preserved
at this site. In this work two cores were analyzed: the TTO1 shallow firn core and the first ~10 meters of
the CR1 ice core. The TTO1 core (83° 59' 59.50" S, 79° 29' 31.40" W; 9.471 m or 4.097 m H20 eq.; p:
0.44+0.07 g.cm3) was recovered during the Brazilian Crossing to West Antarctica in the austral summer
of 2015, while the CR1 core (83°59'59.1" S, 79° 29' 19.3" W; 9,130 m or 4,093 m eq. H20 ; p: 0.45+0.08
g.cm3) was recovered in the austral summer 2012 expedition. Both cores were decontaminated and
melted in a continuous melting system with discrete sub-centimeter sampling at Climate's ISO Class 5
Clean Laboratories Change Institute (UMAINE/USA). The isotopic ratios were determined by ring-down
resonant cavity laser spectrometry (WS-CRDS) at the Laboratory of Stable Isotopes of the Centro Polar
e Climatico (UFRGS/Brazil). In total, about 633 samples with a resolution of 0.03 m were analysed and
the accuracy of the measurements was better than 0.2%. and 0.9%. for §180 and D, respectively. lon
exchange chromatography analyzes were only performed for the TTO1 core in order to improve the
dating. The TTO1 dating was performed by the annual layer count method using mainly the seasonal
variation of the §s and the nssSO4%/Na* ratio. In the CR1 dating, only the seasonal variation of §s was
used. The TTO1 cover 16 years (1999-2015), with an estimated error of <5 months, while the CR1 core
cover 13 years (1999-2012) and the estimated error of the dating is ~6 months. The accumulation record
was extended until 2018 using snow height data from the Criosfera 1 Automatic Weather Station. For
the 1999-2018 period, an accumulation rate of 0.24+0.09 m eqg. H20 yr! and a significant decreasing
trend in annual accumulation was observed. To achieve our objectives, the relationship between isotopic
and accumulation records was explored with: meteorological parameters (temperature, wind direction
and speed, mean pressure at sea level, concentration of sea ice), extreme weather events of
precipitation (EPE) and wind (SWE), and climate indices (e.g., large-scale climate variability indices
(e.g., SAM and ENSO) and the Amundsen Sea Low Pressure indices (ASL)). This study shows that the
record preserved at the Criosfera 1 site is strongly biased by EPEs. Furthermore, it points out that both
the isotopic composition and accumulation records imprint the large-scale atmospheric circulation
variability, mainly the influence of SAM but also the tropical forcings (e.g., ENSO).

Keywords: Stable water isotopes. Annual accumulation. Extreme events. Large scale climate variability
modes. Shallow firn core. Criosfera 1. Weddell Sea Sector. Antarctica.



LISTA DE FIGURAS

Figura 01:

Figura 02:
Figura 03:
Figura 04:

Figura 05:
Figura 06:

Figura 07:

Figura 08:
Figura 09:
Figura 10:

Figura 11:
Figura 12:
Figura 13:

Figura 14:
Figura 15:
Figura 16.
Figura 17:

Figura 18:

Figura 19:

pag.
Fotos do acampamento base da Antarctic Logistics and Expeditions na
regido das Montanhas Ellsworth ............ccccccciiiiiiiiie 009

Foto dos pesquisadores do CPC/UFRGS na regido do Criosfera 1 ..010
Foto dos pesquisadores do CPC/UFRGS nas Montanhas Ellsworth 011
Mapa da rota da Travessia Brasileira ao manto de Gelo da Antartica
Ocidental do ver&o austral de 2014/2015..........cccccvveeeeeiiniiiiiiiieeeeenn. 012
Mapa tematico da area de eStudo ..........cceevvvvvvviiiiiiiiiiiiieeeeeeeeeeeeeeee 016
Variacdo da temperatura média mensal no sitio CR1 e em mais cinco

lUQAres Na ANTAITICA .......eeeiiiiiiiiiiiiiiieee e 021

Foto mostrando o transporte de trator do Mddulo Brasileiro Automatico

(O 110151 (=] = Nt AP PR 023
Fotos da etapa de instalacdo do Modulo CR1 em 84°S .................... 023
Fotos do Mddulo Cientifico Automatico CR1 .....coovvveeeiiiiieeeieee, 025

llustracdo do local onde foi perfurado o testemunho raso de firn

L 1 R 026
Distribuicdo das areas livre de gelo no continente Antartico ............. 029
Mapa do continente antartico e perfis do manto de gelo ................... 037

Variabilidade mensal da extensdo do gelo marinho antértico para o

periodo entre 1981-2020........cccoeiiiiiiiiiiee e 043
Mapas de concentragdo sazonal média do gelo marinho ................. 044
Limites da regido Antartica € SEUS MAreS ........cccceeeeeeeeeeeiiiiviiieeeeeenn. 048
Temperatura média anual na superficie do continente antartico........ 052

Esquema da circulacédo atmosférica meridional entre o Equador e o Polo

Modelo conceitual simples da circulagéo sobre o continente e linhas de

fluxo de ar em baixos niveis sobre continente antartico .................... 059



Figura 20:
Figura 21:
Figura 22:

Figura 23:
Figura 24:
Figura 25:

Figura 26:

Figura 27:
Figura 28:
Figura 29:
Figura 30:
Figura 31:

Figura 32:

Figura 33:

Figura 34:

Figura 35:

Figura 36:

Figura 37:

Figura 38:

Figura 39:

Figura 40:
Figura 41:

Série temporal dos valores sazonais do indice SAM ............cceeveees 063
Perfil estratigrafico tipico do manto de gelo polar .............ccccceeernnnns 078

Variacéo do fator de fracionamento em equilibrio para gelo/vapor e

liquido/vapor Com a teMPEratura ..........ccceevvevevvviiiiiee e 087
Grafico 51O VS. 6D .oviiiiiee e 087
Esquema de fracionamento Rayleigh ..........ccccccvieiiiiiiciiieeiiiee e, 092

llustracao dos efeitos geogréaficos e da sazonalidade sobre a composicao
isotopica da precipitacdo de neve polar austral ............ccccccceeeieeeennn. 094

Etapas de perfuracdo executas para a recuperacdo do testemunho

(o L= 11 0 T I 1 SRR 098
Sistema de perfuracéo de testemunhos de gelo Mark Il .................. 100
Sistema de perfuragéo de testemunhos de gelo FELICS .................. 101

Fotos dos procedimentos executados na sala fria do CCI/UMAINE ..103
Diagrama da placa de fuséo do sistema de derretimento .................. 105

Diagrama do sistema de fusdo continua projetado pelos pesquisadores

dO CCHUMAINE ...ttt 106
Fotos da sala limpa do CCI/UMAINE ..........ccccooiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiieieeeeeee 106
Foto do Laboratério de Isétopos Estaveis do CPC/UFRGS............... 109

Fotos mostrando os insumos e ferramentas indispensaveis para o
Laboratdrio de Is6topos Estaveis do CPC.........ccovvvvvvvvvviviviieiieeeeeeee, 112

Esquema ilustrado da etapa de transferéncia das amostras para os

Esquema ilustrativo da cavidade ressonante ring-down com dois
ESPEINOS ..eeiiii e 115
Fotos dos dois sistemas PICARRO L2130-i do Laboratorio de Isotopos
Estaveis do CPC/UFRGS ... 117
Esquema ilustrado das etapas realizadas pelo sistema PICARRO....118
Gréafico do CRDS Data VIEWET ..........uuuuuiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiieinennees 119
Foto do Laboratério de Glacioquimica do CPC/UFRGS .................... 122

Sistema de geracao de agua ultrapura do Lab de Glacioquimica...... 123



Figura 42:

Figura 43:

Figura 44:
Figura 45:

Figura 46:

Figura 47:

Figura 48:

Xi
Fotografias da etapa de preparacdo das amostras para analise do
conteudo ibnico na bancada de fluxo laminar Classe 5 ..................... 124
Esquema ilustrativo da etapa de preparacéo da solucdo padréo de
estoque para a construcao dos padrdes de calibracdo e checagem 125
Esquema ilustrado dos principais componentes de um sistema IEC .126
Desenho esquematico do mecanismo de separacao nas colunas
analiticas dos sistemas [EC ..........cccccviiiiiiiiiiiiiieeeens 127
Fotografia dos sistemas de cromatografia por troca idnica da Dionex do
Laboratdrio de GlacioquimiCa ..........cccoeveeeeiiiiiiiiiiiiiie e 128
Esquema ilustrativo da valvula de injecdo dos sistemas de
cromatografia da DIONEX ...........uciiiiieiiiiiiicce e e 130
Esquema ilustrativo mostrando o periodo de maior producao do DMS e

sua oxidacédo na atmosfera para MSA € SO4% ......ccceevvuvveecieeeccnnnn, 133



xii

LISTA DE QUADROS

Quadro 01:

Quadro 02:

Quadro 03:
Quadro 04:

pag.
Parametros meteoroldgicos, fisicos e quimicos medidos no Modulo/
Laboratorio Automatico Brasileiro Criosfera 1. ..........cccccvvvveeeeennnnnns 024
Espécies quimicas, parametros fisicos e materiais biolégicos
investigados nos testemunhos de gelo ...............euveiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiees 069
Métodos de datacéo para testemunhos de gelo ..........ccovvvvvvviiieneennn. 079

Abundancia relativa e nimero de massa dos nove isotopdlogos estaveis



xiii

LISTA DE TABELAS

Tabela 01;

Tabela 02:

Tabela 03:

Tabela 04:
Tabela 05;

Tabela 06:
Tabela 07:

Tabela 08:

Tabela 09;

Tabela 10:

Tabela 11:

pag.
Localizacao, profundidade e temperatura a ~10 m dos testemunhos de
firn rasos coletados ao longo da Travessia Brasileira ao Manto de Gelo
da Antartica Ocidental de 2015............uuuuuimmiimimiiiiiiiii. 011
Média, minimo, e maximo anual da temperatura superficial no sitio CR1
para 0s anos de 2013, 2014, 2015 € 2016.......ccccceeeeeeeeiieierniiiiiieeeenn, 020
Dados de area ocupada e de volume de gelo na Antartica Oriental,
Ocidental e Peninsula Antartica e nas plataformas de gelo .............. 027
Area aproximada livre de gelo por regidio..........ccccceeeeeeeeeeeeeeenenne, 029
Is6topos estaveis de hidrogénio e oxigénio com suas respectivas
massas atdmicas e abundancias relativas ............cccccvvvvviiiiiiiiiiinnnnn. 081
Propriedades fisicas dos principais isotopologos de agua.................. 085
Funcdo e valores de referéncias de §'80 e §D para trés padrdes
Internacionais: GISP, SLAP-2 € VSMOW-2 ......ccccoviiiiiiiiiiiieiieeeeeann, 110
Planejamento da andlise quimica para as razdes de isétopos estaveis
de agua no Laboratério de I1s6topos EStaveis .........ccccccceeeeeiieeeeeennnn, 111
Composicdo isotopica dos padrdes internos obtidos no processo de
calibracdo do equIPaAMENTO .........ccoieeeeiiiiiiicee e e 121
Configuracéo e caracteristicas dos sistemas IEC utilizados na anélise
do testemunho de firn TTOL ....oouuiiiiei e 129

Variaveis extraidas dos produtos ERAS............ooovviiiiiiii e, 135



Xiv

LISTA DE ABREVIACOES

ALE

ASL

AT

AMPS

BgPI

BcgFA

Begl

BcgM

CCA
CCI/UMAINE
CCoA

CDS

CFC
CPC/UFRGS

CR1
Criol
DA
DEPLAT
DMS
DMSP
ECMWF
ENSO
EPES
ERA
FPA

FS
GISP

Antarctic Logistics and Expeditions

Amundsen Sea Low

Arctic Trucks

Antarctic Mesoscale Prediction System

Bacia da geleira Pine Island

Bacia das correntes de gelo Foundation e Academy
Bacia da corrente de gelo Institute

Bacia da corrente de gelo Mdller

Corrente Circumpolar Antéartica

Climate Change Institute / University of Maine (USA)
Corrente costeira da Antartica

Climate Data Store

Clorofluorcarbono

Centro Polar e Climatico da Universidade Federal do Rio Grande
do Sul

Criosfera 1

Padréo isotopico secundario Criosfera 1
Divergéncia Antartica

Padrao isotopico secundario Platé Detroit
Dimetilsulfeto

Dimetil-sulfénico-propionato

European Centre for Medium-Ranged Weather Forecasts
El Nifio Oscilagéo Sul

Extreme Precipitation Events

European Centre for Medium-Range reanalysis
Frente Polar Antéartica

Frente Subantértica

Greenland Ice Sheet Precipitation



GLOCHANT
GPR
HDPE
LDPE
HN

HS
IAEA
IEC
IGBP
IHO
INCT-Criosfera
INPE
IPO
ITASE
LIDAR
LMG
LML

MJ
MSA
MRC
NASA
NCAR
NCEP
NIST
NOAA
OA
OMM
OPERANTAR
PAGES
PE
PEEK

XV

Global Change Research in the Antarctic
Ground-Penetration Radar

Polietileno de alta densidade

Polietileno de baixa densidade

Hemisfério Norte

Hemisfério Sul

International Atomic Energy Agency

Cromatografia de troca idnica (lon Exchange Chromatography)
International Geosphere-Biosphere Program
International Hidrographic Organization

Instituto Nacional de Ciéncia e Tecnologia da Criosfera
Instituto Espacial de Pesquisas Espaciais

Interdecadal Pacific Oscillation

International Trans-Antarctic Scientific Expedition

Light detection and ranging

Linha Metedrica Global

Linha Metedrica Local

Mount Johns / Padré&o isotopico secundario Mount Johns
Acido metanosulfénico

Material de Referéncia Certificado

National Aeronautics and Space Administration (USA)
National Center for Atmospheric Research

National Center for Environmental Prediction

National Institute of Standards and Technology
National Oceanic & Atmospheric Administration (USA)
Oceano Austral

Organizacdo Meteorolégica Mundial (ONU)

Operacao Antartica

Past Global Changes

Polietileno

Polyether ether ketone (USA)



PG
PGFR
PGR
PMNM
PP

PROANTAR

PSA

RA
RADAR
READER
SCAR
SLAP
SAM
SMAB
SMR
SMW

SOl
SPOLE
TSM

UR
VSMOW
VSMOW-2
WS-CRDS
ZCP

XVi

Plataforma de Gelo

Plataforma de Gelo Filchner-Ronne

Plataforma de Gelo Ross

Pressdo média ao nivel do mar

Polipropileno

Programa Antartico Brasileiro

Padrdo Pacifico América do Sul (Pacific-South American pattern)
Rios atmosféricos

Radio detection and ranging

Reference Antarctic Data for Environmental Research
Scientific Committee on Antarctic Research
Standard Light Antarctic Precipitation

Southern Annular Mode

Setor dos Mares de Amundsen e Bellingshausen
Setor do Mar de Ross

Setor do Mar de Weddell

Southern Oscillation Index

Padréo isotopico secundario Polo Sul
Temperatura média na superficie do mar
Umidade relativa

Vienna Standard Mean Ocean Water

Vienna Standard Mean Ocean Water 2

Wave scanner cavity ring-down spectroscopy

Zona de Cisalhamento Pagano



Xvii

LISTA DE SIMBOLOS

6 delta

6o composicao isotopica inicial

évo composicgéo isotopica do vapor recém formado

ép composicao isotopica da precipitacdo

M micro

Jo} densidade

A variagcao

p nivel de significancia

r coeficiente de correlacao linear

R2 coeficiente de determinacéo

% percentual

%0 per mil

Qeq coeficiente de equilibrio

2Qteq coeficiente de equilibrio

18qreq coeficiente de equilibrio

ac coeficiente de fracionamento de condensacgéo

am coeficiente de equilibrio em temperatura intermediaria
ks fator de fracionamento cinético

€ fator de separacéo

Dait difusidade das moléculas de agua

°D coeficiente de difusidade entre as moléculas pesadas e leves de H
18D coeficiente de difusidade entre as moléculas pesadas e leves de O
R razdes isotdpicas

F fracéo de vapor remanescente

€D diferenca relativa entre as difusividades moleculares
pm resisténcia molecular

pT resisténcia a turbuléncia

A comprimento de onda



EL
kB

[C]

energia de ligacao
constante de Boltzmann
temperatura

volume

tempo de decaimento do feixe de luz na cavidade com amostra
tempo de decaimento do feixe de luz na cavidade vazia

perda Optica

coeficiente de extingado

concentracao

XViii



XiX

LISTA DE EQUACOES

Equacéo 01:
Equacéo 02:
Equacéo 03:
Equacéo 04:
Equacéo 05:
Equacéo 06:
Equacéo 07:
Equacéo 08:

Equacéo 09:
Equacéo 10:

Equacéo 11:

Equacéo 12:

Equacéo 13:
Equacéo 14

pag.
FOrmula da eScala & .......ooooiiiiiiiiiiiee e 083
Expressao do coeficiente de equilibrio...........ccooovvviiiiiiiieiicceeiiiinn, 085
Expresséo do coeficiente de equilibrio na escala §..........ccccceeeenne. 085
Expressao do fator de separacao iSotOPICO ..........cceevvveeeeeeveervnnnnnnn. 085
Equacédo da Linha Metedrica Global .............coovvvviiiiiiiieeieeee, 087
FOormula do excesso de deULErio ...........occcuvviiiieieeeeiiiiiiiiiieee e 088
Formula logaritmica do excesso de deutério..........cccceeveeeeveveeinnnnnnnn. 088

Equacado da composicao isotépica do vapor recém formado sobre o

(0To7CT= T o [0 J PP PPTTPN 089
Equacéo do fator de fracionamento CINELICO ...........ccceeeeeeeeveeeeiinnnnnnn. 089
Equacado da composicao isotépica da precipitagdo considerando

fracionamento em condicdes de equilibrio ...........ccccooeeiiiiiiiiinnn. 091

Formula da composicao isotdpica do vapor remanescente na massa de

= | PP 092
Equacdo modificada de Lambert-Beer ............cooovvieeeeeeeeeeeeeiinnnnnnn. 115
Equacéo do coeficiente de abSOr¢ao ..........ccccvvvvvviiiiieeeeeveeiiiiinnn, 115
Formula do excesso de SUIfato ............ooooviiiiiiiiiiiiiiiceee e 132



SUMARIO

ESTRUTURA DA DISSERTACAOQ ....ooviieeeeeeeeeee e, 001

PARTE I: Introducé&o e o Projeto de Pesquisa

CAPITULO 1. INTRODUGAO ..ottt 002
1.1. CONTEXTUALIZAC}AO ................................................................................... 002
1.2. CARACTERIZAQAO DO PROBLEMA ..o 004
1.3. OBIETIVOS E METAS ... e 006
1.4. JUSTIFICATIVAS E MOTIVA(;OES ................................................................ 007
CAPITULO 2. AREA DE ESTUDO ....cooutiiieieieinenieieieeseses et 008
2.1. TRAVESSIA BRASILEIRA DO VERAO AUSTRAL DE 2014/2015.................. 008
2.2. EXPEDICAO CRIOSFERA.......coeiieieiteeeeee et 012
2.3. SETOR DO MAR DE WEDDELL: SITIO CRIOSFERA 1 ......ccoooveviereieeinnnn 013
2.2.1. Descricao glaciologica e geol0giCa ......coovvvvvviiiiiiiieeieeeeiee e, 013
2.2.2. DescCrig80 MeteorolOgiCa ...oooeeeeeeeeeeeeeeeeeeeeeee e 019
2.2.3. Modulo Cientifico Brasileiro Criosfera l .......cccccooiiiiiiiiiiiiiiieieeeiiie 022
2.2.4. Testemunho de firn TTOL ...ooooiiiiiiiiie 025

2.2.5. Testemunho de gelo CRL ... 026



PARTE Il: Referencial Tedrico

CAPITULO 3. AMBIENTE ANTARTICO ...oiiiiiiiiieecieeieee e 027
3.1. A CRIOSFERA E O CONTINENTE ANTARTICO .....ccoooiieieeieeeeeeeeee 027

3.1.1. Panorama sobre a criosfera, geomorfologia e a geologia do

CONLINENTE ANTAITICO. . .eiiiiiiiiiiiii e 030
3.1.2. Formacéo e variabilidade do gelo marinho antértico ..................c.ooooo... 042
3.1.3. O papel da criosfera Antartica na regulacao do clima global ................ 044
3.1.3. Historia evolutiva da ANTArtICA .......cooveeiiiiiiiiiiiieieee e 045
3.2. OCEANO AUSTRAL ..ot e e e e s 047
3.2.1. Defini¢ao, limite e mares do oceano Austral ........ccccccvviiiiiiieeeeeeeeiiiinnnnn. 047
3.2.2. Dinamica da circulagdo do Oceano Austral e sua importancia .............. 049
3.3. ATMOSFERA E CLIMA ANTARTICO ....coiiiiiiiieiececece e 051
3.3.1. Climatologia ANtArTICA ......cooviiiiiiiiiiiie e 051
3.3.2. Circulacdo atmosférica em larga escala no Hemisfério Sul ................... 057
3.3.2.1. Circulacdo Atmosférica no Ambiente AnNtartico ............ccccvveveeeeeennniiinnnnne. 058
3.3.3. Variabilidade climatica ANtArtiCa ........cccoocuviiiiieiieeiiiieeee e 062
CAPITULO 4. A CIENCIA DOS TESTEMUNHOS DE FIRN E GELO ................... 068
4.1. O REGISTRO AMBIENTAL DOS MANTOS DE GELO.........cooiiiiiiiiiiiis 068
4.1.1. As informacdes ambientais asseguradas nos mantos de gelo ............. 068

4.1.2. O processo de captura e preservacao das condi¢cbes ambientais .072
4.1.2.1. Transferéncia de massa da atmosfera para a superficie..........ccccccvvveeennnn. 073
4.1.2.2. Transformacao da neve em gelo glacial ............ccccoviiiiiiiiiiiii 073

4.2. A BASE TEORICA DA CIENCIA DOS TESTEMUNHOS DE GELO ............... 076



4.3. A CRONOLOGIA DOS TESTEMUNHOS DE GELO .......ovvciiiiiiiiiiiiiiie 079

CAPITULO 5. ISOTOPOS ESTAVEIS DE HIDROGENIO E OXIGENIO ............... 081
5.1. ABUNDANCIA, DEFINIQOES E PROPRIEDADES ..., 081
B.2. ESCALA § ..o 083
5.3. FRACIONAMENTO EM CONDI(}@ES DE EQUILIBRIO ....cveeeviiieeeeeeee 084
5.4. FRACIONAMENTO EM CONDICOES DE NAO EQUILIBRIO...........cccoveuenenn 088
5.5. PROCESSOS ISOTOPICOS EM REGIOES POLARES .......cocooveeeeeiieennn 090
5.5.1. Modelos de fracionamento isotOpico na atmosfera...........ccccceeeeviiinnnnne. 090
5.5.2. Efeitos de DanSgaard ..........cooouiuiiiiiiiii e 093
5.5.3. Efeit0S dePOSICIONGAIS ..cooeeeeeeeeeeeeeeee e 094
5.5.4. Efeitos pOS-dEPOSICIONAIS ....ccevvvviiiiiiei e e e 095

PARTE lll: Materiais e Métodos

CAPITULO 6. MATERIAIS E METODOS .....cocotiiieieieienieieiee s 096
6.1. METODOLOGIA PRE CAMPO ......oiiuiiieiieieeeeeeee e et 096
6.2. METODOLOGIA DE CAMPO.....oeee et 097
6.2.1. Recuperacao do testemunho de firn TTOL ......ccoooeeiiiiiiiiiiiiiiie e, 097
6.2.2. Sistema de perfuracao Mark Il ... 099
6.2.3. Recuperacao do testemunho de gelo CR1L.......c.cooooiiiiiiiiiiiiiie e, 100
6.3. METODOLOGIA POS-CAMPO ........couiiieiieieieceeeee e e s 102
6.3.1. Atividades realizadas nos laboratorios do CCI/UMAINE ........................ 102
6.3.1.1. Descontaminagao dos teStemMUNNOS ........cooviiiiiiiiiie e 102

6.3.1.2. Subamostragem dos tesStemuNNOS..........coooiiiiiiiic i 104



6.3.2. Atividades realizadas nos laboratérios do CPC/UFRGS.........cccoeevviien... 108

6.3.2.1. Andlise de iSOIOPOS ESLAVEIS .......eeeiiiiieiiiiiiiiiiiieie e 108
6.3.2.1.1. Planejamento e calibracdo do equipamento ...........cccccceeeieeeeeeeeeevvinnnnnn. 109
6.3.2.1.2. Preparacao das amostras para a andlise das razfes isotépicas ............ 112
6.3.2.1.3. Espectroscopia por cavidade ressonante ring-down .............cccceeevvvvnnnnn. 113
6.3.2.1.4. Calibrag&o dos resultados iSOtOPICOS .........eeeeeeiieeeiiiiiiiiiiiiiieee e 120
6.3.2.2. Analise do coNteldO IONICO .........uuviiiiieeiiiiiiiiiiiiee e 121
6.3.2.2.1. Controle de contaminagao do laboratorio ............ccccceevvviiiiieeeeeeeeeiiiin, 122
6.3.2.2.2. Preparacao das amostras e dos padrdes de checagem ........................ 123
6.3.2.2.3. Cromatografia de Troca I0NICa ..........cccovvvvriiiiiiiieeeeeeeecee e 125
6.3.3. Processamento dos dados glaciol0giCOoS .......ccccceeiviiiiiiiiiiieiieeeeiiiiie 131
6.3.4. Datacao dos tesStemMUNNOS .........ovviiiii i 132
6.3.5. Determinagdo da acumulagdo anual ... 134
6.3.6. DAad0S MEeteOrolOQICOS ...coooeiiieeeece e 134
6.3.3.1. Dados do Médulo Cientifico Criosfera L............evevveeiiiiiiiiiiiiieeeeeeeeiie 134
6.3.3.1. DAA0S A€ rEANAIISE. ......ceiiiiiiiiiiiiiiee e 135
6.3.3.1. INdICES ClIMALICOS ........ceeviiieieeicieeeeteeee et 135
REFERENCIAS ...ttt et e eae e eaeeaeeaeens 137

PARTE IV: Artigo

CAPITULO 7. ARTIGO oo ettt 158
7.1. CARTA DE SUBMISSAO DO ARTIGO .oooeeeeeeeee et 158

T.2. ARTIGO L. 159



7.3. MATERIAL COMPLEMENTAR ..o 205

PARTE V: Fechamento e Consideracdes Finais

CAPITULO 8. CONCLUSOES E RECOMENDAGCOES.......c.cccoiiiieieeeee e 216

PARTE VI. Complementos

APENDICE A ..ottt 217
F = N oI [d == SO 224
APENDICE C ..ottt ettt ettt 225
APENDICE D ..ottt e 226
APENDICE E ..ottt ettt ettt 227
APENDICE F...oooeeeeee ettt ete e aaens 229
Y] =@ 1 TR 230

RESUMOS SUBMETIDOS A CONGRESSOS ..ot 231



ESTRUTURA DA DISSERTACAO

Esta dissertacdo de mestrado esta estruturada em 1 artigo submetido a
periodico classificado nos estratos Qualis-CAPES como Al. A sua organizacao

compreende as seguintes partes:
Parte |: Introducé&o ao Projeto de Pesquisa e a Area de Estudo

Nesta primeira parte do trabalho é feita uma breve contextualizacdo e exposi¢édo do
tema e problema de pesquisa no capitulo introdutério (Capitulo 1); seguida por uma
descricdo detalhada da travessia brasileira a Antartica em que foi coletada o material
utilizado neste trabalho e da area especifica de estudo — sitio do Criosfera 1, Setor
do Mar de Weddell (Capitulo 2).

Parte II: Referencial Tedrico

Aqui é apresentado os alicerces do tema de pesquisa. Para tal finalidade, esta parte
foi dividida em trés capitulos: um capitulo que faz uma revisdo mais profunda sobre o
Ambiente Antértico (Capitulo 3); outro que aborda a ciéncia dos testemunhos de gelo
(Capitulo 4); e o ultimo que traz uma revisdo sobre iso6topos estaveis, com foco no

registro e aplicacdo na Antartica (Capitulo 5).
Parte Ill: Materiais e Métodos

Apresentacdo das atividades e metodologias pré-campo e de campo e, também, das

atividades e metodologias empregadas no pds campo (Capitulo 6).
Parte IV: Artigo

O artigo que compdem esta dissertacdo: The stable water isotopes and snow
accumulation from Weddell Sea sector imprint the large-scale atmospheric circulation

variability. Submetido para a Cryosphere em 04 de agosto de 2022 (Capitulo 7).
Parte V: Fechamento e consideragdes finais

Nesta parte sdo apresentadas as principais conclusbes desse trabalho e as

recomendacdes para trabalhos futuros (Capitulo 8).
Parte VI. Complementos

Os complementos compreendem apéndices (A, B, C, D, E e F), um anexo e um artigo

adicional desenvolvido pela pés-graduanda durante o periodo de mestrado.



Capitulo 1. Introdugao

Ice-isotopic records constitute the heart 0jf[ce core anaé/sis; no other measurement gives a

/zzgﬁ -resolution view gf climate /z[sfmj/ a/ong most OJF a core.

Cuffey, K M. & Paterson, W. S, B. (z010)

1.1. CONTEXTUALIZACAO

A acumulacao e preservacao de neve, ano apos ano, sobre as altas montanhas
e as terras em altas latitudes cria um registro inestimavel sobre as condi¢cfes
ambientais e climaticas do passado — i.e., da vida a geleiras e mantos de gelo que
asseguram uma gama de assinaturas quimicas, fisicas e biolégicas capazes de
reconstruir parte da histéria do Quaternario. Ao executar perfuracdes sobre esses dois
componentes da criosferal podemos recuperar testemunhos de gelo, que sdo nada
mais que amostras de gelo cilindricas e, constituem uma importante ferramenta para
extrair cada uma dessas assinaturas. Dentre todos os arquivos naturais?, 0s
testemunhos de gelo polares se destacam por conter o registro mais continuo e de
alta resolucdo; sendo o alcance temporal dos testemunhos de gelo da Antértica
(estimado em até ~1,5 x 108 anos) maior que os da Groenlandia (estimado em até um

pouco mais que 2 x10° anos).

1 O termo criosfera deriva da palavra grega kryos, que significa frio, e se refere a todo gelo e neve
existente na superficie terrestre. Os principais componentes que integram a criosfera sdo: as geleiras
de montanhas, calotas de gelo, mantos de gelo, o gelo marinho, o gelo de agua doce, a cobertura de
neve sazonal e o permafrost (Simdes, 2004).

2 Para acessar informagéo sobre a variabilidade climatica e mudancas ambientais ocorridas nos Ultimos
séculos, milénios e milhares de anos é necessario a analise de arquivos naturais — como, testemunhos
de sedimentos de lago e oceanicos, testemunhos de gelo, amostras de corais bandados, pélen, anéis
de crescimento de arvores, depdsitos de cavernas (e.g., estalagmites, estalactites etc.) e registros
arqueologicos (Bradley, 2015).



Uma das assinaturas que mais efetivamente atesta tal destaque € o contetudo
is6topos estaveis de agua (620, 6D, excesso de deutério (ou d) etc.3). A dgua é um
dos compostos mais importantes da Terra tanto por exercer um papel importante no
sistema climatico, quanto por esculpir paisagens e sustentar a vida no planeta. Ao
viajar pelos diferentes compartimentos da Terra, a 4gua passa por diversas interacdes
e transformacdes (i.e., mudanca no estado fisico), as quais promovem alteracbes em
sua composicao isotopica (i.e., cria uma marca/assinatura caracteristica de cada
interac&o e dos processos que a induziu a tais transformacoes). Em especial a viagem
do vapor de agua para as regides polares faz das raz8es de is6topos de hidrogénio e
oxigénio (dadas por 60 e 6D) da precipitacdo, neve, firn* e do gelo polar, um

conveniente e apropriado proxy para reconstru¢ao da temperatura atmosférica.

A construcéo da ciéncia dos isotopos estaveis de agua data desde o inicio da
década de 1930 com os estudos de Harold C. Urey e colaboradores (como revisado
por Urey, 1947; Epstein & Mayeda, 1953). Entretanto, foi s6 na década de 1950, com
os trabalhos de Samuel Epstein e colaboradores e de Willi Dansgaard, que a
distribuicdo dos &s nos diferentes compartimentos da hidrosfera e da criosfera
comecaram a ser mapeadas, bem como, o entendimento da mudanca isotopica da
agua ao longo do ciclo hidrol6gico comecou a ser delimitado (Epstein & Mayeda, 1953;
Dansgaard, 1953; Dansgaard, 1954). Nessa mesma época o potencial dessas razbes
como “paleotermdmetro” comecou a ser estudado e aplicado em amostras de agua e
gelo (Epstein, 1956; Epstein et al., 1963). Em sequéncia, foi observado uma relagéo
linear global entre os &s de precipitacdo, e o coeficiente linear dessa relacédo, o d, foi
apontado como um importante proxy para complementar a interpretacdo climatica
extraida dos §s e para rastrear as potenciais fontes de umidade (Craig, 1961). Entre
a década de 1960 e 1970 todo esse conhecimento adquirido — sobre os controles da

distribuicdo global do conteudo de iso6topos estaveis, 0 seu potencial para estudos de

3 Ha também o 6270 e o excesso de 'O — uma relacgao logaritmica entre §170 e o0 §180. As relagdes
com o isétopo de oxigénio-17 sao assinaturas fundamentais para complementar a interpretacdo do d,
pois também s&o rastreadoras de fonte de umidade. A diferenca entre essas assinaturas esta no fato
de que as relagbes com 17O ndo sdo influenciadas pela histéria de resfriamento das massas de ar,
sendo uma assinatura isotépica exclusiva da fonte, enquanto o d é influenciado (Jouzel, 2013a).

4 O termo firn refere-se ao estagio intermediario entre a neve e o gelo. O limite entre a neve e o firn
ndo € bem definido, geralmente € marcado quando cristais soldados uns aos outros comecam a
aparecer no registro, contudo, sem perder a permeabilidade. J& o limite firn-gelo € marcado pelo
fechamento da conexao entres os poros (i.e., nivel em que a permeabilidade passa a ser zero), e ocorre
guando a densidade alcanc¢a 0,83 g cm~3 (Simdes, 2004).
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paleoclimatologia, bem como, sua aplicacdo na glaciologia para datacado do gelo e
reconstrucdo da acumulacdo anual — foi amarrado e explanado no trabalho de

Dansgaard (1964) e no de Dansgaard e colaboradores (1973).

As campanhas de amostragem da neve e do gelo polar surgiram e evoluiram
junto com os estudos dos isotopos estaveis de agua. No inicio com uma amostragem
em niveis mais rasos (amostragem em trincheiras), nas décadas de 1930 €1940, ap0s
em niveis mais intermediarios a profundos (amostragem de testemunhos), no final da
década de 1950 (por conta do entusiasmo do Ano Internacional Geofisico de
1957/1958) (Langway Jr., 2008; Jouzel 2013b). Na Groenlandia a primeira
recuperacao de testemunho de gelo foi executada em Site 2 (noroeste da Groelandia)
entre 1956 (alcancando 305 m de profundidade) e 1957 (411 m), enquanto na
Antértica a primeira recupera¢ao ocorreu na Estacado Byrd (Antartica Ocidental; 309 m
de profundidade) em 1957/1958 (Langway Jr., 2008). Hoje muitos paises (incluindo o
Brasil), seja por iniciativas isoladas ou em parcerias e grandes consorcios entre
paises, se esforcam para recuperar testemunhos de firn (rasos) e de gelo (profundos)
nas regides polares; e, por conta do valor e da variedade de informacgdes que podem
ser extraidas do conteldo is6topos estaveis, a obtencéo de séries temporais dessas

assinaturas € sempre o principal alvo nessas campanhas.

1.2. CARACTERIZACAO DO PROBLEMA

Apesar da reconhecida importancia da aplicacdo do conteldo de isétopos
estaveis (680, 6D, d etc.) em estudos paleocliméaticos em regides polares, ainda ha
algumas dificuldades na interpretacdo dessa assinatura. Tal dificuldade advém dos
multiplos controles por tras da determinacdo do conteudo de is6topos estaveis em um
dado sitio amostral. Isto é, além da histéria de resfriamento das massas de ar, desde
sua area fonte até o sitio de precipitacdo, outros fatores deposicionais (como
intermiténcia de precipitacdo, caminho de transporte, variagdes na cobertura do gelo
marinho, mudancas na area fonte de umidade ou troca de area fonte) e pos-
deposicionais (como sublimacéo, eroséo causada pelo vento, formacéo de superficies
de glaze ice e depth hoar, a troca isotopica vapor-neve entre dois eventos de
precipitacdo) também exercem consideravel influéncia sobre o sinal isotopico
(Masson-Delmotte et al. 2008, Touzeau et al. 2016).



Tratando-se de Antartica, ainda ha uma escassez de dados de isOtopos
estaveis em muitos setores o0 que torna mais desafiante as interpretacdes de carater
climatico sobre o registro isotdpico. Além disso, essa falta de dados também afeta a
aquisicao de outras informacdes indiretas que séo fornecidas pela avaliacao do sinal
isotopico, como a acumulacao anual in situ — a qual € crucial para reconstituicdes do
balanco de massa superficial (do inglés, surface mass balance; SMB), além de ter
potencial para reconstruir a variabilidade de padrfes climaticos (sobretudo quando
usada juntamente com o sinal isotépico e outros proxies quimicos). Estes desafios e
a escassez de dados destacam a importancia de avaliar como os sinais climéaticos séo
preservados em diferentes regides da Antartica no tempo recente por meio da
comparacao do sinal quimico com o registro instrumental moderno para transpor tais

dificuldades e performar reconstrucdes climaticas cada vez mais robustas.

Dado ao que foi exposto, o presente trabalho tem como proposta explorar os
registros de conteudo de isGtopos estaveis e de acumulacdo de neve do sitio do
Moédulo Automético Cientifico Brasileiro Criosfera 1 — localizado no Setor do Mar de
Weddell (daqui para frente, SMW), na divisao entre Antartica Ocidental e Oriental —
usando como ferramenta dois testemunhos: o testemunho raso de firn TTO1
(84°00°00” S; 79°29’°31” W; 9,47 m) e os primeiros ~9 m do testemunho de gelo CR1
(83°59'59” S; 79°29°'19” W; 9,13 m). O foco desse estudo é responder as seguintes

guestdes:

— Os testemunhos rasos de firn cobrem quantos anos? H& alguma tendéncia no

sinal do conteudo de is6topos estaveis ou este permanece estavel?

— Quanto de neve acumula anualmente nesse sitio? Ha alguma tendéncia no
padrdo de acumulagdo no periodo abrangido pelos testemunhos? Quais fatores

influenciam mais a acumulagéo no periodo estudado?

— H4& alguma correspondéncia entre o sinal isotopico e de acumulagcdo do sitio

Criosfera 1 e o de outros locais do SMW?

— Variagbes em algum parametro ou padrdo climatico podem explicar o sinal

isotopico e o padréo de acumulacao?
— Qual a contribuicdo dos processos pos-deposicionais no sitio estudado?

— Qual o potencial desse sitio para futuras reconstru¢des paleoclimaticas?



1.3. OBJETIVOS E METAS

O presente trabalho tem como objetivo avaliar e entender o significado
ambiental e climético da variabilidade do conteudo de isétopos estaveis de hidrogénio
e oxigénio e da acumulagdo preservada no sitio Criosfera 1. A fim de atingir este

objetivo, tem-se as seguintes metas:

— Meta |. Datar os testemunhos de firn (testemunho raso de firn TTO1l e os

primeiros ~9 m do testemunho de gelo CR1).

—> Meta Il. Determinar a acumulagéo local.

— Meta lll. Avaliar a variabilidade do sinal isotopico local.

— Meta IV. Avaliar a variabilidade da acumulacédo de neve anual local.

—> Meta V. Analisar a influéncia da intermiténcia da precipitacdo e a influéncia de
eventos extremos de precipitacao sobre o registro isotdpico e a acumulacado anual de

neve.

—> Meta VI. Averiguar de qual setor vem o0s eventos com maior taxa de precipitacéo
de neve que atingem a regido do sitio do Criosfera 1.

—> Meta VII. Comparar o registro isotopico com parametros meteorologicos do

Moddulo Cientifico Criosfera 1.

—> Meta VIII. Comparar o registro isotdépico com parametros meteorologicos de

reandlise e de concentracao de gelo marinho.

—> Meta IX. Comparar o registro composto isotdépico e de acumulacdo do sitio

Criosfera 1 com o de outros registros de mesma idade do SMW.
—> Meta X. Correlacionar o sinal isotopico com indices de variabilidade climatica.

—> Meta XI. Correlacionar o sinal de acumulac¢do anual com indices de variabilidade

climatica.



1.4. JUSTIFICATIVA E MOTIVACOES

O presente trabalho se justifica por: (1) ser a primeira avaliacdo do registro
isotopico preservado no sitio do Mddulo Cientifico Criosfera 1; (2) ser um trabalho com
potencial para auxiliar nas futuras interpretacdes do testemunho de gelo Criosfera 1,
por se tratar de um registro que abrange a época instrumental®; (3) confrontar dados
prévios de amostras de neve superficial (Bezerra, 2016; Oliveira, 2019; Marcher et al.,
2022)%; (4) fornecer mais dados isotépicos para a parte ocidental do SMW?, os quais
sdo cruciais para o aprimoramento dos modelos isotépicos; (5) fornecer dados

recentes de acumulacéo anual para o sitio Criosfera 1.

Ademais, o sitio Criosfera 1 situa-se na em uma regido de transicdo entre o
manto de gelo ocidental e o oriental da Antartica, o que o torna uma regiao
interessante a ser estudada pois: enquanto o manto de gelo da Antartica Ocidental (e,
também, as calotas da Peninsula Antartica) vem perdendo cada vez mais massa
desde o inicio do século XXI, principalmente devido ao aumento da descarga de gelo
ocasionado por mudancas na atmosfera e no oceano (dado de confiangca muito alta,
segundo o Special Report on the Ocean and Cryosphere in a Changing Climate;
Pdrtner et al., 2019), o manto de gelo da Antértica Oriental tem se mantido estavel.
Logo, € necessario investigar se o contetdo isotopico e a acumulacao dessa regido
de transicdo marca alguma intensificacdo dos inputs de calor, provindos de incursdes
de massas de ar relativamente mais quentes (oceanicas), nas ultimas décadas; ou se
tais inputs de calor ainda nao foram suficientes para causar alguma tendéncia no sinal

isotopico da regido.

5 Enquanto dados paleocliméticos extraidos dos testemunhos de gelos profundos sédo fundamentais
para refinar as proje¢cdes acerca das mudancgas climaticas futuras, por meio da insercdo deles em
modelos climéticos, dados de testemunhos de gelo raso nos oferecem a possibilidade de calibracdo
com o registro instrumental moderno e, assim, promovem o refinamento das interpretacdes do registro
profundo.

6 Qualidade e significado do sinal frente a presenga de campos de sastrugi, a possibilidade sublimacéo,
e trocas entre vapor e a neve.

7 De modo geral foi produzido menos trabalhos sobre a variabilidade do contelddo de isétopos estaveis
na Antartica Ocidental do que no platdé da Antartica Oriental (Masson-Delmotte, 2008). Especificamente
no SMW, sdo pouquissimos trabalhos abordando como foco principal os §s (e.g., Dahe et al., 1994,
Lindau et al., 2016, Marquetto et al., 2015; Oliveira, 2019; Hoffmann et al., 2020; Marcher et al., in
press), e para dados de excesso de deutério é ainda muito mais critico, havendo até o momento apenas
quatro trabalhos que abordam tal parametro (a listar: Dahe et al., 1994; Oliveira, 2019; Hoffmann et al.,
2020; Marcher et al., 2022).



Capitulo 2. Area de estudo

2.1. TRAVESSIA BRASILEIRA DO VERAO AUSTRAL DE 2014/2015

A Travessia Brasileira ao Manto de Gelo da Antéartica Ocidental ocorreu no
verdo austral de 2014/2015, no ambito da 32° Operacdo Antartica Brasileira
(OPERANTAR XXXII). Esta travessia foi realizada entre os dias 04 e 21 de janeiro de
2015 e contou com a participacdo de uma equipe de pesquisadores brasileiros —
Prof. Dr. Jefferson C. Simdes (coordenador da expedi¢do), o Mestre Ronaldo T.
Bernardo, e os entdo doutorandos Filipe G. L. Lindau e Luciano Marquetto — mais
dois motoristas da Arctic Trucks (AT) e um montanhista da Antarctic Logistics and
Expeditions (doravante, ALE). Esta travessia foi um grande marco para as pesquisas
Antarticas brasileiras, pois foi a primeira travessia genuinamente brasileira realizada
no interior continente antartico, além disso, essa avancou ainda mais a area de
atuacao do Brasil para dentro do continente (Oliveira, 2019). Ela também esta ligada
ao programa ITASE (ver Apéndice A).

Na travessia foi percorrido um circuito de ~1700 km ao longo das bacias de
drenagem glacial Institute, Mdller e Pine Island com dois veiculos Toyota Hylux AT-44
6X6 (modificados para rodar em regides polares) fretados da AT. O ponto de partida
e chegada da travessia foi 0 acampamento base da Geleira Union, pertencente a ALE,
localizado na regido das Montanhas Ellsworth (79° 46’S; 82° 50'W). No dia 04 de
janeiro os pesquisadores desembarcaram vindo de Punta Arenas (Chile) na pista de
pouso de gelo azul (acampamento da ALE). Ali eles permaneceram organizando o
material e a carga nos veiculos para partida no dia seguinte em direcdo ao Mdédulo
Cientifico Automatico Criosfera 1 (84° 00’ 00” S; 79° 29’ 39” W). A figura abaixo
(Figura 1.) compde algumas fotos do acampamento base da ALE e do avido fretado

(llyushin L76, Air Almaty) que levou e buscou os pesquisadores para a expedicao.



Figura 1. Fotos do acampamento base da ALE na regido das Montanhas Ellsworth. (a) Foto geral do
acampamento. (b) Foto dos pesquisadores do CPC/UFRGS organizando os materiais para a travessia.
(c) Foto do aviéo llyushin L76, Air Almaty na pista de pouso de gelo azul. (d) Foto dos pesquisadores
do CPC/UFRGS preparando as caminhonetes Toyota Hylux para iniciar a travessia. Fonte: Banco de
fotos do CPC/UFRGS.

A area do moédulo Cientifico Criosfera 1 foi alcancada dia 06 de janeiro (Figura
2). Nela foi realizada a primeira amostragem de neve superficial (amostra S01) e a
recuperagdo de um testemunho de firn raso (9,471 m; TTO1, testemunho estudado
neste trabalho). Os pesquisadores permaneceram trabalhando na regido do médulo
até o dia seguinte, quando partiram em direcdo a regido onde foi recuperado o
testemunho de gelo Mount Johns (MJ) na expedicdo do verdo austral de 2008/2009
(préximo ao divisor de drenagem da bacia Pine Island, Setor dos Mares de Amundsen
e Bellingshausen (daqui para frente, SMAB)) (Apéndice A). Do Criosfera 1 ao Mount
Johns, uma rota inexplorada foi percorrida e ao longo dela foram coletadas mais 56
amostras de neve a cada ~10 km (S02-S57), 7 testemunhos de firn rasos (variando
de ~5 a ~20 m de comprimento; TT02-TT0O7 mais um para analise de black carbon

(TTO7-BC)) e amostras de trincheira glacioldgica (~2m) sob condic¢des ultra limpas —
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sendo que a amostragem em trincheira e de dois testemunhos (os TTO07) foram

realizadas no sitio do MJ.

Figura 2. (a) Foto da chegada na regiao do Criosfera 1. (b) Foto dos quatro pesquisadores brasileiros
no Mddulo Cientifico Brasileiro Criosfera 1. Fonte: Banco de fotos do CPC/UFRGS.

A partir do MJ, um transecto exploratério de ~110 km foi percorrido no sentido
a jusante da bacia da geleira Pine Island, alcangando as coordenadas 79° 07’ 23,3”
S, 96° 22’ 30,6” W. Ao alcancar este ponto os pesquisadores retornaram ao MJ
amostrando mais 11 amostras de neve (S58-S68) e um testemunho de firn raso
(TTO8). Por fim, retornaram ao acampamento base da ALE, percorrendo uma rota
aproximadamente sobre o divisor das bacias Pine-Institute. Ao longo desse ultimo
trecho amostras de neve superficial foram coletadas (S69-S92) e um metro de gelo
azul (proximo ao acampamento da ALE; Figura 3). A chegada da equipe no

acampamento base ocorreu no dia 16 de janeiro (Figura 3).

Ao todo foram completadas 269 horas de trabalhos de campo sob condi¢cfes
de céu limpo em quase todos os dias, e temperatura variando em torno de -20°C, o

que facilitou o processo de amostragem. A

Tabela 1 mostra a localizacdo e a profundidade dos testemunhos de firn
coletados ao longo da rota da travessia, como também, dados de temperatura a ~10

m para os furos que alcancaram esta profundidade.

Detalhes sobre o processo de amostragem desses testemunhos sao
explanados no Capitulo 6. Informacdes sobre as amostras de neve superficial foram
descritas em trabalhos anteriores (Oliveira, 2019; Marcher et al., 2022). O mapa
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tematico abaixo (Figura 4) mostra a rota percorrida na travessia, 0s sitios de

amostragem, bem como os locais onde foram instalados os acampamentos para 0s

pernoites.

Figura 3. (a) Foto da chegada ao acampamento base nas Montanhas Ellsworth

. (b) Pesquisador

segurando um testemunho de gelo azul recuperado préximo as Montanhas Ellsworth. Fonte: Banco de
fotos do CPC/UFRGS.

Tabela 1. Localizacdo (latitude, longitude e altitude), profundidade e temperatura a ~10 m (quando
alcancada) dos testemunhos de firn rasos coletados ao longo da Travessia Brasileira ao Manto de Gelo
da Antartica Ocidental de 2015.

Testemunhos

de firn

TTO1

TT02

TTO3

TTO04

TTOS5

TTO6

TTO07

TTO7-BC

Coordenadas

(Lat. e Long.)

84°00°00,0” S; 79°29°31,4” W

83°27'13,5” S; 85°10°01,5” W

82°51'20,0” S; 88°59'32,8” W

82°10°18,4” S; 92°49'52,9” W

81°22°18,9” S; 94°41°33,6” W

80°24'54,9” S; 94°41°03,2” W

79°55'34,6” S; 94°21°13,3” W

79°565'34,6” S; 94°21°13,3” W

Altitude

1285 m

1448 m

1621 m

1858 m

2083 m

2248 m

2122 m

2122 m

Profundidade

9,471 m

5,155 m

17,494 m

4,835m

19,995 m

4,945 m

19,125 m

20,220 m

-32°C

-33°C

-34°C

-33°C

-33°C

Temperatura
(~10 m)
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TTO8 79°07°23,3” S; 96°22'30,6” W 1870 m 4,980 m -

Fonte: dados extraidos das cadernetas e do relatério de campo da Travessia Brasileira de 2015.
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Figura 4. Mapa da rota da Travessia Brasileira ao Manto de Gelo da Antartica Ocidental do verao
austral de 2014/2015. Bandeiras azuis indicam os acampamentos dos pernoites. Bandeira amarela
indica o acampamento da ALE. Ponto vermelho indica onde foi perfurado o TTO1 (testemunho deste
trabalho). Pontos rosas indicam os locais onde os outros testemunhos foram perfurados. Pontos cinzas
menores indicam a localiza¢do dos lugares onde foram coletadas as amostras de neve superficial.
Abreviacdes: PGFR — Plataforma de Gelo Filchner Ronne; BgTw — Bacia da geleira Thwaites; BgPI —
Bacia da Geleira Pine Island; Bcgl — Bacia da corrente de gelo Institute; BcgM — Bacia da corrente de
gelo Mdller; BcgFA — Bacia das correntes de gelo Foundation e Academy. Feitos em QGIS usando os
dados do Quantarctica Project (Matsuoka et al., 2021). Fonte: da Autora.

2.2. EXPEDICAO CRIOSFERA 1

A Expedicéo Criosfera 1 ocorreu no verdo austral de 2011/2012, no ambito da
29° Operagao Antartica Brasileira (OPERANTAR XXIX). Nessa expedi¢gdo ocorreu a
instalacdo do Médulo Cientifico Criosfera 1 (conforme explanado no topico 2.3.3.) e a

perfuracdo do testemunho CR1 (outro testemunho utilizado nesse trabalho). A
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perfuracdo ficou sob reponsabilidade dos pesquisadores do CPC/UFRGS e do
Instituto de Pesquisas Espaciais (INPE). A perfuracao foi feita em 83° 59' 59,1" S e
79° 29' 19,3" W em 1285 m de altitude.

2.3. SETOR DO MAR DE WEDDELL: SIiTIO CRIOSFERA 1

2.3.1. Descricéo Glaciol6gica e Geoldgica

O sitio do Mddulo Cientifico Automético Criosfera 1 (doravante, CR1) é a area
alvo de estudo desse trabalho®. Este sitio encontra-se em uma area a montante da
bacia da corrente de gelo Moéller (doravante, BcgM)?®, préximo a divisdo com a bacia
da corrente de gelo Foundation e geleira Academy (BcgFA,; i.e., préximo da fronteira
com a Antartica Oriental) e a ~670 km do Polo Sul Geogréfico (Figura 5). Na &rea do
CR1 a espessura de gelo € de 1869 m (BEDMAP 2, Fretwell et al. 2013) e o limite firn
e gelo encontra-se aproximadamente a 50,50 m de profundidade (Ligtenberg et al.,
2011) — também confirmada pelas medidas de densidade do testemunho de 100
metros perfurado no sitio CR1 na expedicdo de instalacdo do modulo no verédo de
2011/2012 (ver Apéndice B) (Figura 5).

A BcgM compreende uma area estimada de ~63.108,10 km? e faz parte da
Regido Ocidental do Embaiamento de Ronne (SMW; Figura 5) — regido drenada por
geleiras e correntes de gelo que alimentam a Plataforma de Gelo Filchner-Ronne
(doravante, PGFR). A fracdo do manto de gelo que compdem a BcgM esta ancorada
sobre um substrato que se encontra dominantemente abaixo do nivel médio do mar

(BEDMAP 2, Fretwell et al. 2013)%°. Tal substrato é basicamente composto por

8 Este sitio comecou a ser estudado por pesquisadores brasileiros desde o verdo austral de 2011/2012
guando o modulo/laboratdrio cientifico brasileiro (que da o nome ao sitio) foi instalado.

9 E descrita como uma corrente de gelo uma zona em um manto de gelo onde as velocidades de
deslocamento do gelo podem atingir centenas de metros por ano devido ao maior deslizamento sobre
0 embasamento rochoso. Ela ndo necessariamente precisa fluir na mesma direcéo do gelo circundante,
mas geralmente se estende por centenas de quildmetros e tem milhares de metros de largura. Suas
margens podem ser fraturadas e as fendas podem estar expostas. Com frequéncia, uma corrente de
gelo esta associada a uma depressédo profunda na topografia subglacial (Sim&es, 2004).

10 Somente uma pequena area proxima a divisa com o Setor do Mar de Ross ndo se encontra submersa
(Fretwell et al., 2013).
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montanhas (areas rugosas), depressdes preenchidas por sedimentos (areas suaves)

e por amplos canais subglaciais subparalelos (Siegert et al., 2019).
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Figura 5. Mapa tematico da area de estudo. Em destaque a area bacia da corrente de gelo Méller (BcgM; area em vermelho) e o sitio CR1 (ponto vermelho e bloco diagrama). Significado das demais siglas presentes nesse mapa encontra-se
no Apéndice C. Fonte: Os mapas foram feitos em QGIS utilizando os dados do Quantarctica Project (Matsuoka et al. 2021). Da Autora.
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Ha poucas areas com afloramento de rocha na bacia BcgM, os Unicos pontos
sdo o nunatak Pagano®! (83° 41’S; 87° 40'W) e as colinas Hart (83° 43'S; 89° 5° W) e
Stewart (84° 12’; 86 0’ W) (Craddock & Webers, 1977; Craddock, 1883, Jordan et al.
2013, Siegert et al.,, 2019). Na colina Stewart o que aflora sdo metassedimentos
deformados de idade Paleozéica (~ 508 Ma), que a literatura associa ao Orogeno de
Ross (Craddock & Webers, 1977). Enquanto na colina Hills aflora um quartzo-gabro
deformado de idade Jurassica envolvido por metassedimentos deformados de idade
Paleozoica (Craddock & Webers, 1977; Craddock, 1883; Jordan et al. 2013). O
nunatak Pagano (situado a ~15 km leste da colina Hart) consiste num pluton de granito
deformado de idade Jurassica (Jordan et al. 2013). Em resumo, todas estas rochas
desses trés afloramentos citados acima fazem parte do Dominio Tecténico Marginal
(dominio que marca a transicdo entre a Antartica Ocidental e a Oriental no SMW;
Jordan et al. 2013) — que compreende uma regido denominada de Bacia Marginal e
de Transicdo e a Zona de Cisalhamento Pagano (doravante, ZCP; uma zona de
cisalhamento de movimento lateral esquerdo e orientacdo NW-SE) (Jordan et al. 2013;
Siegert et al., 2019).

A BcgM ocupa quase que inteiramente esse Dominio Marginal e tem a sua
corrente de gelo (a Moller) encaixada na ZCP — em uma area deprimida mais
proxima da Plataforma Ronne (Jordan et al. 2013, Siegert et al., 2019). O limite da
BcgM com as bacias vizinhas € marcado, em profundidade, pelas intrusdes graniticas
Jurassicas no lineamento NW-SE da borda da ZCP (com a Bcgl) e pelas mais altas
elevacdes na borda da Antartica Oriental'? (com a BcgFA) (Jordan et al. 2013). Em
outras palavras, os limites da BcgM sdo puramente estruturais e a geologia e
topografia de fundo controlam a dinamica do fluxo de gelo através de toda a extenséo
da bacia (Siegert et al., 2019).

11 Nunataks sao rochedos, muitas vezes o topo de uma montanha, circundados por uma geleira, calota
ou manto de gelo (Sim&es, 2004).

12 Montanhas Pensacola.
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Com respeito as correntes de gelo da parte Ocidental do Embaiamento de
Ronne (SMW, Antartica Ocidental), a Mdller € consideravelmente menor e mais lenta
que a sua vizinha (a Institute) e é alimentada principalmente pelo gelo vindo de areas
a montante da Bcgl (Siegert et al. 2019)'3. Atualmente a corrente de gelo Moller
encontra-se estavel (assim como todas as geleiras e correntes de gelo do
Embaiamento de Ronne), contudo, modelos apontam que num cenario de
aguecimento futuro e de mudancgas no transporte de calor nos oceanos, esta corrente
de gelo, juntamente com a Institute, seriam as mais afetadas do SMW (Siegert et al.,
2019).

Na superficie do manto de gelo, uma caracteristica marcante da BcgM é a
presenca de campos de sastrugis'* (Marcher et al., 2022). De acordo com dados de
campo de expedicdes brasileiras, ao redor do médulo CR1, os sastrugi possuem uma
altura de 20-40 cm e ocorrem sobre em ampla extensédo (Marcher et al., 2022). A
presenca desses campos, além de indicar que esta € uma regido afetada por ventos
catabaticos, justifica o fato da neve e firn da regido possuir uma dureza?® relativamente
maior comparado as areas mais altas ao norte (em dire¢cdo ao SMAB) — pois, como
é entendido na literatura, o vento é responsavel pela formacéo de camadas ou lentes
duras de pequenos grdos de neve arredondados'® em areas abrigadas (i.e., areas de
sotavento) nos campos de sastrugi (Lachlan-Cope, 2010; Domine, F., 2011a; Domine,
F., 2011b), logo, certamente, tais pacotes de neve dura ocorrem na estratigrafia da
neve e firn da BcgM, embora ainda ndo tenham sido devidamente investigados e

descritos.

13 As areas a montante da BcgM séo parcialmente drenadas pela corrente de gelo Foundation (Siegert
et al., 2019).

14 Sastrugi sdo cristas afiadas e irregulares de neve dura, com alguns metros de extenséo, formada
pela agdo do vento. As cristas sdo paralelas a direcao do vento predominante (Simées, 2004).

15 A dureza representa a resisténcia da neve/firn a penetracdo de um objeto. Ela é definida como a
resisténcia oferecida pela neve/firn & penetracdo de um cone de metal dada a aplicacdo de uma forca
conhecida (Singh & Singh, 2001).

16 Estes graos foram arredondados pelo vento enquanto ainda estavam suspensos no ar, portanto, a
sua densidade (p) e dureza depende da velocidade do vento que os formou, por exemplo, a p pode
variar entre 0,3 e 0,6 g/cm? (Domine, F., 2011a; Domine, F. 2011b).
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Outro fenbmeno que ocorre na BcgM, que foi observado no sitio CR1, é a
formacao de “finos espelhos de agua momenténeos e descontinuos”, devido ao
derretimento superficial no periodo de veréo, que déo origem a finas lentes de gelo’
(Aquino, comunicacao pessoal, janeiro de 2021) — observadas na estratigrafia do sitio
CR1. Este fendbmeno também pode ser em parte responsavel pela densificacdo e
maior dureza do pacote de neve-firn do sitio CR1.

O que vai na contramao do efeito de densificacdo causado por processos
conduzidos pelo vento e pela formacédo das lentes de gelo no sitio CR1 sdo os depth
hoar'® (também observados no pacote de neve-firn nesse sitio). Por possuirem
densidade menor, os depth hoar acabam compensando este efeito de densificacédo

do pacote de neve-firn superficial (Domine, F., 2011b).

2.3.2. Descricdo Meteorolégica

Uma primeira descricao de alguns parametros meteorolégicos (radiagcéo solar,
temperatura superficial, umidade relativa do ar, pressdo reduzida a superficie,
velocidade e direcdo do vento) no sitio CR1 foi feita no trabalho de Pinto (2017). Nesse
trabalho, o autor realizou uma primeira analise estatistica com os dados do mdédulo
CR1 medidos entre o periodo de janeiro de 2012 e junho de 2017. Aqui destacaremos
as observacdes e dados compilados do seu trabalho:

Por estar situado muito mais préximo do Polo Sul do que do Circulo Polar
Antartico (66° 33’ 39” S), o ciclo da insolacdo anual no sitio CR1 é bem-marcado —
com guase nenhuma ou nada de radiacdo solar sendo detectada entre os meses de
abril e setembro e o maximo de radiacdo sendo detectada em dezembro (i.e., com
uma longa noite polar no inverno e dias praticamente sem noite no periodo de veréo)
(Pinto, 2017).

17 Uma camada de gelo descontinua no meio da neve ou do firn (Simdes, 2004).

18 Cristais de gelo grandes formados pelo alto gradiente de temperatura no pacote de neve-firn que
induz o fluxo de vapor de agua ascendente e, em sequéncia, deposicdo deste vapor (Simdes, 2004;
Domine, F. 2011a).
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Com respeito a temperatura, a média anual na superficie do sitio CR1 fica em
torno de -31,52 + 0,52°C*°, com minimos e maximos anuais de -52,96 + 1,40°C e -
7,05 + 1,25°C, respectivamente. A Erro! Autoreferéncia de indicador ndo valida. traz
os dados, de média anual, minimo e maximo de temperatura registrados no sitio CR1
entre 2013-2016%°.

Tabela 2. Média, minimo, e maximo anual da temperatura superficial no sitio CR1 para os anos de
2013, 2014, 2015 e 2016.

Temperatura

Ano Média (anual Minimo (anual) Maximo (anual
2013 -30,75°C -54,69°C -6,99°C
2014 -31,71°C -52,74°C -7,80°C
2015 -31,77°C -53,12°C -8,09°C
2016 -31,85°C -51,28°C -5,31°C

Fonte: dados extraidos de Pinto (2017)

Assim como o bem-marcado ciclo da insolacdo, a presenca de coreless winter
(i.e., pouca AT média mensal entre abril e setembro), junto com minimos ao redor de
-52°C, também denotam condi¢cdes meteoroldgicas mais continentais no sitio CR1
(Figura 6). Contudo, € inegavel que a influéncia de massas de ar oceanicas exerca
um papel importante sobre as condi¢cdes metedricas e no clima na regido do CR1 pois
a curva de variacdo da média mensal da temperatura do CR1 é relativamente mais
préxima da curva de Halley do que a do Polo Sul, embora o CR1 esteja mais proximo
polo (Figura 6). Ademais, a maior variabilidade da temperatura e umidade relativa do
ar ocorre no inverno (Pinto, 2017). E, como sabemos dos trabalhos de Nicolas &
Bromwich (2009, 2011), incursdes de massas de ar oceanicas sdo recorrentes nos
periodos sem insolagdo na Antartica Ocidental e atuam fortemente na modulagcéo da

temperatura superficial, fragdo de nuvens e precipitacao nesta regiao.

19 Coincide com a temperatura medida no furo do TTO1 (ver Tabela 1). Calculada para: 2013-2016.

20 Dados dos quatro anos que tiveram seu registro analisado por completo. Pinto s6 conseguiu avaliar
metade do registro de 2017(o restante ainda ndo tinha sido medido) e de 2012 (devido a falha no
sistema de baterias do médulo, dados ndo foram medidos entre junho e dezembro desse ano).
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Figura 6. (a) Variacdo da temperatura média mensal para o sitio CR1 e em mais cinco lugares na
Antéartica: Estac@o Faraday/Vernadsky (Peninsula Antartica), Estagao Dumont d’Urville e Halley (ambas
na costa da Antartica Oriental); Polo Sul e Vostok (Platdé da Antartica Oriental). (b) Mapa mostrando a
localizacéo das estagfes. Fonte: grafico modificado de King & Turner (1997; p. 85), dados do CR1
foram compilados de Pinto (2017). Mapa feito em QGIS usando os dados do Quantarctica Project
(Matsuoka et al. 2021).

Em relacdo ao regime de vento no sitio CR1, o fluxo de ar superficial vem
predominantemente do quadrante Sul, entre 170°-210°, e as velocidades mais
frequentes estdo entre 10-15 m/s (Pinto, 2017). Esporadicamente a velocidade do
vento pode ultrapassar 20 m/s (Pinto, 2017). De fato, o Embaiamento de Ronne como
um todo é afetado pelos fortes ventos catabaticos advindos do Platé Antartico?! 22
(Bromwich & Parish, 2007), devido a configuracao do relevo — elevacao variando de
~4.000 m a ~3.700 m entre o Domo A e o Domo Fuji (Figura 5), o que, por
consequéncia, gera um gradiente topografico expressivo em direcdo a costa do SMW.
Trabalhos anteriores (Bromwich et al., 2004; Lenaerts & van den Broeke, 2012;
Grazioli et al., 2017) estimam por meio de modelos uma perda da neve anual

depositada de até 20% por sublimacédo induzida por esses ventos no sitio CR1.

21 Embora ndo de forma tdo expressiva como a costa da Antartica Oriental, onde as velocidades do
vento sdo maiores devido a maior declividade da topografia (Bromwich & Parish, 2007).

22 Como mostrado no Capitulo 3, subsecéo 3.3.1 — Parte do Referencial Tedrico.
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2.3.3. Médulo Cientifico Brasileiro Criosfera 1

O Modulo/Laboratério Cientifico Brasileiro CR1 foi uma conquista importante
para ciéncia antértica brasileira, que so foi alcangcada gracas a verbas do projeto “O
Papel dos Aerossois nos Processos Biogeoquimicos e nas Alteragfes Climéaticas no
Trecho Atlantico Sul — Peninsula Antartica” (N° do processo: 556971/2009-4)
submetido e aprovado na Chamada: Edital MCT/CNPq n°® 23/2009 — PROANTAR, e
por recursos do INCT-Criosfera. Atualmente ele & administrado e assegurado por sete
instituicdes publicas brasileiras — INCT-Criosfera, INPE, CPC/UFRGS, Universidade
Estadual do Rio de Janeiro (UERJ), Laboratério de Radioecologia e Mudancas
Globais (LARAMG), CNPq e pelo Ministério da Ciéncia e Tecnologia, Inovagbes e
Comunicac¢fes (MCTIC) — além de receber colaboracédo de mais instituicées e 6rgaos

brasileiros (ver site do CR1, https://www.criosferal.com/).

Quanto a construgdo do médulo, a estrutura superior (contéiner vermelho) foi
projetada e fabricada por uma empresa Sueca (BERCO; endereco eletrénico:

https://www.berco.se/) e adquirida pelo Brasil em 2011. J4 a instalacdo dos

instrumentos meteoroldégicos do moédulo, como também, do sistema de geracédo de
energia limpa (baterias conectadas a uma rede de turbinas edlicas e painéis solares)
e da estrutura inferior do modulo (aquela que o sustenta sobre o manto de gelo) ficou

aos encargos do INPE.

Em novembro de 2011, o médulo CR1 foi transportado de Porto Alegre (Brasil)
para Punta Arenas (Chile) por via terrestre e, entdo, foi novamente transportado por
via aérea em um cargueiro russo (UP-17601) da Base Aérea de Punta Arenas (Chile)
até a pista de pouso gelo azul da ALE. Apdés, foi rebocado sobre trends acoplados a
um trator polar (Figura 7) até seu sitio de instalacdo em 84° 00’ 00” S e 79° 29’ 39”
W. Tanto o transporte e a instalagdo do moédulo CR1 tiveram também o apoio de
cientistas chilenos. A Figura 8 mostra algumas fotos da equipe trabalhando na
instalacdo do modulo CR1. Demais informacdes sobre toda a logistica de transporte

do modulo podem ser encontradas no site https://www.criosferal.com/.



https://www.criosfera1.com/
https://www.berco.se/
https://www.criosfera1.com/
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Figura 7. Foto mostrando o transporte do Modulo Brasileiro Automatico Criosfera 1 para o seu sitio de
instalacdo. Fonte: Foto extraida do site do CR1 (endereco eletrdnico: https://www.criosferal.com/).

Figura 8. Fotos da etapa de instalagdo do Mddulo CR1 a 84°S. (a) Mddulo recém tirado do trator, ainda
nao conectado a sua estrutura inferior (b) Equipe erguendo o médulo a ~1,70 m acima do manto de
gelo. Fonte: Fotos extraidas do site do CR1 (endereco eletrénico: https://www.criosferal.com/).

O mdédulo CR1 opera de forma totalmente autbnoma oficialmente desde o dia
9 de janeiro de 2012, medindo varios parametros meteorologicos, ambientais e
cosmicos (Pinto, 2017). O sitio do médulo CR1 recebe expedi¢cdes anuais no periodo
de verdo (geralmente em novembro/dezembro) para realizacdo de manutencéo do
maodulo/laboratério. O quadro a seguir (Quadro 1) lista os parametros medidos com
suas respectivas resolucdes. Maiores informacdes sobre o CR1 podem ser
encontradas no seu endereco eletronico (https://www.criosferal.com/) e no trabalho
de Pinto (2017).



https://www.criosfera1.com/
https://www.criosfera1.com/
https://www.criosfera1.com/

Quadro 1. Parametros meteorolégicos,
Mddulo/Laboratério Automatico CR1.

Parametro

Temperatura do ar

Temperatura da
neve/firn

Pressao
atmosférica
Umidade Relativa

do ar

Acumulacéo de
neve
Velocidade do

vento

Direcéo do vento

Radiacéo solar

Coleta de
aerossois

Gases estufas
(COy)

Radiacdo cosmica
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de quimica atmosférica e cdsmicos medidos no

Resolu¢cdo Unidade Equipamento /Resolucéo / etc.

hora

hora

hora

hora

hora

hora

hora

hora

mensal

tempo real

tempo real

°C

°C

hPa

%

m/s

W/m?2

Depende
do tipo da
andlise

quimica

ppm

MeV ou
GeV

100K6A1A

Thermistor, da Campbell Scientific Inc.

Sensor modelo  BetaTherm
Resolucgéo: £0.2°C

Sensor tipo termopar modelo TMC20-HD.
Resolucgéo: £0.2°C

Informacéo né&o divulgada.

Sensor modelo PTB101B da Vaisala.

Faixa de medi¢éo: 600 - 1060hPa.

Probe HMP45C-L da Campbell
Scientific Inc., contendo um sensor HUMICAP

modelo

H-chip da Vaisala.

Faixa de medicdo: 0,8 — 100 %

Sensor sdnico modelo SR50A da Campbell
Scientific Inc.

Sensor modelo 05103-45-L da R.M.Young.
Faixa de medicéo: 0,8 — 100

Faixa de medicédo: 0 — 100 m/s

Acurécia: + 0,3 m/s

Sensor modelo 05103-45-L da R.M.Young.
Faixa: 0° - 360°

Acuracia: + 3°

Piranémetro da modelo SP-LITE-L da Campbell
Scientific, Inc.

Sensibilidade: 10pV Wt m?

Faixa de medicdo: banda entre 400 e 1100 nm.
12 sistemas para coleta mensal de aerossois,
contendo inlets (parte externa, para captura de
particulas) e filtros do tipo nuclepore 47 mm
(parte interna, para a filtragem das particulas).
Sensor modelo Carbon Dioxide Probe GMP343
da Vaisala.
Detector de
CRE@AT

Antarctica).

raios cosmicos apelidado de

(Cosmic Ray Experiment in

Fonte: informacdes extraidas do site do CR1 (endereco eletrénico: https://www.criosferal.com/) e do

trabalho de Pinto (2017).


https://www.criosfera1.com/

25

A figura abaixo (Figura 9) mostra fotos da parte frontal e detras do médulo
destacando alguns de seus componentes (como, sistemas de geracdo de energia e
alguns instrumentos de medicdo de parametros meteoroldgicos).

Figura 9. Fotos do Mddulo Cientifico Automético CR 1. (a) Foto da parte da frente do modulo. Em
destaque as turbinas edlicas para a geragdo de energia (1), o inlet para coleta de gases estufa (2); os
medidores de velocidade (3) e direcdo do vento (4). (b) Foto da parte detras do médulo. Em destaque
0s painéis solares (5). Fonte: Fotos extraidas do site do CR1 (endereco eletrénico:
https://www.criosferal.com/).

2.3.4. Testemunho raso de firn TTO1

O testemunho de firn TTO1 foi recuperado a aproximadamente 30 m a leste do
madulo cientifico CR1 (Figura 10) no dia 07 de janeiro de 2015. A escolha do local de
perfuracao foi baseada em trés motivos:

(1) Maior proximidade do médulo CR1 o que permite uma comparagcdo mais robusta

com os dados meteoroldgicos registrados;

(2) Estender o registro do testemunho de gelo de 100 m perfurado neste sitio na
expedicao ocorrida no verdo de 2011/2012 (recuperado a ~70 m do moédulo CR1; ver
Apéndice D).

(3) Local com superficie relativamente plana (apenas com ondula¢cdes de neve),

alguns metros fora do proeminente campo de sastrugi.


https://www.criosfera1.com/
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Figura 10. llustragdo do local onde foi perfurado o testemunho raso de firn TTO1.

Fonte: da Autora.

2.3.5. Testemunho de gelo CR1

O testemunho de gelo CR1 foi recuperado a 70 m leste do médulo CR1 entre
os dias 02 e 10 de janeiro de 2012. A perfuracéo foi realizada com o intuito de
recuperar a informacao climatica passada, isto é, do periodo anterior a instalacdo do
madulo.
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Capitulo 3. Ambiente Antartico

3.1. A CRIOSFERA E O CONTINENTE ANTARTICO

O continente antartico e suas ilhas (~14x10° km?) asseguram ~90% da massa
fixa da criosfera do planeta?® — um total de ~25,4x10% km® de gelo, o que faz da
Antartica o principal reservatério de dgua doce da Terra®* (Simdes, 2011a; Benn &
Evans, 2014; Bockheim, 2015, Shepherd et al. 2018). O gelo cobre cerca de 99,6%
da area do continente e encontra-se distribuido sobre suas trés provincias, sendo elas:
Antartica Oriental, Antartica Ocidental e Peninsula Antartica. Dentre essas trés
regides, a Antartica Oriental € responséavel por conter a maior parte do volume da
criosfera Antartica no seu manto de gelo, cerca de 85,4%. Ja a segunda maior fracéo
esta no manto de gelo da Antartica Ocidental (~11,8%). As geleiras e calotas de gelo?®
da Peninsula Antartica contém apenas ~0,4% do volume total de gelo. Além, uma
fracdo de gelo sete vezes maior que a da Peninsula Antartica (~2,8%) se encontra nas

plataformas de gelo ao redor do continente (Tabela 3).

Tabela 3. Dados de area ocupada e de volume de gelo sobre a Antartica Oriental, Ocidental e
Peninsula Antartica e das plataformas de gelo.

Area (km?) Volume (km?3)
Manto de Gelo Oriental 10,35% 106 (a) 21,7x%1068 (b; c)
Manto de Gelo Ocidental 1,97x106° (a) 3,0x108 (b; c)
Geleiras e calotas de gelo
] 0,12x108 (c) 0,10x1068 (c)
sobre a Peninsula
Plataformas de gelo 1,5%10°%(c) 0,7x108 (c)

Fonte: Dados compilados de: a) Convey et al. (2009); b) Benn & Evans (2014) e c) Simbes (2011a).

23 A parte fixa corresponde aquela que ndo sofre variagdo sazonal (ou consideravel variagao sazonal)
— como, mantos de gelo, geleiras, calotas de gelo etc. N&do considerado o gelo marinho.

24 Cerca de 70% das reservas de agua doce mundiais (Bockheim, 2015; Shepherd et al. 2018).
25 Calotas de gelo sdo menores em area (até 50.000 km2) do que mantos de gelo. Contudo, assim

como os mantos de gelo, uma calota pode ter varios domos, correntes de gelo e geleiras de descarga.
(Simdes, 2004; Benn & Evans, 2014).



28

Um outro componente da criosfera no Ambiente Antartico é o gelo marinho. A
cobertura e volume do gelo marinho varia de acordo com a estacdo do ano — de
~0,003 km3 a ~0,018x10° km3 (Simdes, 2011a), a depender das condicdes que
influenciam o crescimento e o espessamento do gelo marinho ao longo do ano.
Diferentemente do Artico, o gelo marinho da Antartica possui uma consideravel
variacado sazonal, isso ocorre principalmente porque ndo ha continentes para restringir

o crescimento do gelo (Mata, 2011).

Com respeito as areas sem gelo, (rochas e solos expostos) estas
correspondem somente ~0,35% (~49.500 km?) da area do continente (Barry & Gan,
2011; Bockheim, 2015). Elas variam bastante em extensdo (de <1 km? a um pouco
mais que ~10% km?; Lee et al., 2017) e encontram-se na periferia do continente, na
Terra de Ellsworth e ao longo da regido das Montanhas Transantérticas e Pensacola
— que cortam o continente desde a Terra de Oates e Victéria até a Terra da Rainha
Elizabeth (na BcgFA; SMW) e marcam o limite entre 0 Manto de Gelo Ocidental e 0
Oriental (Bockheim, 2015). As areas livres de gelo compreendem majoritariamente
nunataks, vales sem gelo e encostas rochosas, mas, também, depdsitos de
sedimentos, oasis costeiros e ilhas. Estas areas sao verdadeiros reflgios para quase
toda a biodiversidade do continente. Em um cenario de consideravel aguecimento até
o final deste século, estima-se que havera o surgimento dentre 2.100 km? a 17.000
km? de novas areas sem gelo, sendo que é previsto que a maior expansao dessas
areas ocorra na regido da Peninsula Antartica (Lee et al., 2017). A Figura 11 mostra
a distribuicdo (em porcentagem) das areas livres de gelo no continente Antartico e a

Tabela 4 apresenta uma estimativa das areas livre de gelo por regido.
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Figura 11. Distribuicdo (em porcentagem) das areas livre de gelo no continente Antartico. Fonte:

modificado de Bockheim (2015).

Tabela 4. Area aproximada livre de gelo por regido. Em negrito as regides que tém maior exposicao

de rocha e solo.
Regido
Terra de Marie Byrd
Peninsula Antartica
Montanhas Ellsworth
Montanhas Pensacola
Montanhas Transantarticas
Terra de Dronning Maud
Terra de Enderby & Kemp
Terra de MacRobertson

Terra de Adelie & Wilkes

Area aproximada (km?)

700

10.000

2.100

1.500

24.200

3.400

1.500

5.400

700

Fonte: dados extraidos de Bockheim, 2015.
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Nos topicos a seguir, serd mais bem explanado sobre a criosfera que encobre
0 continente antartico — mantos de gelo e calotas de gelo e suas geleiras, correntes
de gelo e plataformas de gelo anexas — de forma integrada com a geologia do
continente (topico 3.1.1.). Separadamente, sera abordado sobre a formacdo e
variabilidade do gelo marinho (3.1.2.). Ademais, também sera abordado o papel da
criosfera antartica na regulacdo do sistema climatico global (3.1.3.) e a historia

geoldgica do continente e dos mantos de gelo (3.1.4.).

3.1.1. Panorama sobre a criosfera, geomorfologia e a geologia do continente

antartico

O Manto de Gelo da Antéartica Oriental tem espessura média de 2.200 m
(Simbes, 2011a) e esta dominantemente ancorado sobre uma crosta continental
espessa (~24-56 km) e estavel, que incluem desde grandes bacias subglaciais
preenchidas por unidades sedimentares até escudos cristalinos e cadeias de
montanhas antigas — muitas inteiramente cobertas pelo gelo (Waddington & Lingle,
2013; Baranov et al., 2021). Esta crosta € composta principalmente por terrenos pré-
cambrianos (>600 Ma) (Simdes, 2011b; Accardo et al., 2014), que constituem um
segmento cratonico do supercontinente Gondwana (Dalziel, 1992). O substrato
rochoso sotoposto pelo manto gelo oriental estd em sua maior parte acima do nivel
médio do mar, apesar da consideravel carga de gelo?® (Ainley et al., 2009; Simdes,
2011a; Waddington & Lingle, 2013, Bell & Seroussi, 2020). Na regido do setor Atlantico
e Indico da Antartica Oriental ocorre as areas onde o manto de gelo descansa
essencialmente sobre planaltos e cinturdes montanhosos (Perfil A-A’, C-C’, D-D’ e E-
E’; Figura 12) (Fretwell et al. 2013). Ja no setor Pacifico é onde ocorre a maioria das
areas em que o manto de gelo oriental se ancora abaixo ou préximo ao nivel do mar,
em funcdo do relevo subglacial ser composto mais por bacias (e.g., Bacia Aurora,
Wilkes, entre outras) do que por cadeias de montanhas (ver Perfil E-E’; Figura 12)
(Fretwell et al. 2013).

26 O peso dos mantos gelo causa depressédo da litosfera e, consequentemente, migracdo das rochas
viscosas da astenosfera para fora da regido que estda sob efeito da pressdo da carga de gelo
(Waddington & Lingle, 2013).
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Figura 12. (a) Mapa do continente antartico mostrando os cortes dos perfis . (b) Perfis mostrando a variacdo da espessura de gelo, elevacédo do manto de gelo
e do substrato rochoso nos trés dominios geomorfoldgicos da Antartica (Peninsula Antartica, Antartica Ocidental e Oriental), mais o Lago Subglacial Vostok e
algumas plataformas de gelo (P.G. Larsen C, Filchner-Ronne, Ross, Getz, Abbot, Amery e Fimbulisen). O nome de algumas regides e feicbes geomorfoldgicas
€ apontado. Algumas cadeias de montanhas, provincias vulcanicas, bacias rift e blocos crustais também sdo destacados. Fonte: perfis construidos com os
dados do BEDMAP 2 (Fretwell et al., 2013), mapa feito em QGIS utilizando os dados do Quantarctica Project (Matsuoka et al., 2021).
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Do ponto de vista geomorfolégico, o Manto de gelo da Antartica Oriental se
mostra como um perfil parabdlico mais achatado no topo (i.e., ha um platd no seu
centro) e de inclinacéo crescente em direcdo as bordas (i.e., encostas ingremes em
direcéo ao oceano) (Perfil A-A’, C-C’, D-D’ e E-E’, Figura 12) (Bindschadler, 2006). O
seu platd central € substancialmente elevado (altitude predominantemente > 2500 m),
e contém alguns domos — como Domo Argus (ou Domo A; 80° 22’S, 77° 32’E), Domo
Fuji (ou Domo F; 77° 19'S, 39° 42'E), Domo Concérdia (Domo C; 74° 39'S, 124° 10’E)
e o Domo B (77° 05’S, 94° 55’'E) (Perfil D-D’ e E-E’, Figura 12), entre outros. De todos
os domos do platd da Antartica Oriental, o Domo A é o mais elevado (~4093 m de
altitude), por isso, é também conhecido como a crista da Antértica Oriental (Ainley et
al., 2009). Além, ele esta localizado aproximadamente no centro da Antartica Oriental
e encobre parte de uma cadeia de montanhas subglaciais denominada Gamburtsev
(~1.200 km de comprimento) (Perfil D-D’; Figura 12) (Simdes, 2011b; Waddington &
Lingle, 2013; Bell & Seroussi, 2020). Ja o segundo e o terceiro maior domo séo o
Domo F e o Domo B, respectivamente. O Domo F possui 3810 m de altitude e situa-
se na Terra de Dronning Maud (Perfil E-E’, Figura 12). O domo B tem 3650 m de
altitude e encontra-se direcionado as Terras de Wilhelm Il, da Rainha Mary, e da
Princesa Elizabeth (Perfil E-E’, Figura 12). O Domo C, comparado aos outros domos
citados previamente, € 0 que possui menor elevacao (3240 m de altitude) e esta
voltado em direcdo a Terra de Adelie e de Wilkes (Perfil E-E’, Figura 12). Foi nele que
foi recuperado o gelo mais antigo até agora (~800.000 anos; EPICA, 2004; Jouzel et
al., 2007) e é préximo a ele, com uma perfuragdo em um outro local dentro da Bacia
Aurora, que se espera obter nos proximos anos um gelo ainda mais antigo (~1.500.000
anos) (Perfil E-E’, Figura 12) (The Guardian, 2021).

Ao contrario do manto de gelo oriental, 0 Manto de gelo da Antartica Ocidental
tem uma espessura consideravelmente menor (espessura média de ~1.300 m;
Simoes, 2011a) e repousa sobre uma crosta continental afinada (12-38 km, espessura
meédia de ~20 km; Baranov et al., 2021) que se encontra dominantemente abaixo do
nivel do mar — por isso, € intitulado de “manto de gelo marinho” (Bindschadler, 2006;
Ainley et al., 2009; Simdes, 2011a; Bindschadler, 2013; Bell & Seroussi, 2020). Tal
substrato € composto por uma série de blocos crustais montanhosos discretos
(Montanhas Ellsworth e Whitmore), uma provincia vulcanica intraplaca (Terra de Marie
Byrd) e por um bloco crustal de ilhas (Bloco da llha Thurston). Além, entre estes trés

blocos, ha uma larga bacia rift (largura: 750-1000 km; comprimento: ~3000 km), inativa
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ou de extensdao muito lenta, contendo sequéncias sedimentares marinhas e glacio-
marinhas (Perfil B-B’, C-C’, D-D’; Figura 12) (Dalziel, 1992; Bindschadler, 2013;
Accardo et al. 2014). Esta complexa assembleia de terrenos que compdem a Antartica
Ocidental data desde o neoproterozéico até o cenozoico (Baranov et al., 2021). O
bloco das Montanhas Ellsworth e Whitmore, por exemplo, corresponde a um
segmento Neoproterozéico-Paleozéico da margem do Gondwana deformada na
Orogenia de Gondwanide (Permo-Triassica) que, com a quebra do supercontinente,
transladou e rotou consideravelmente no sentido anti-horario em relacdo a sua
posicdo original (Craddock et al., 2017). Apesar da historia de migracao desse bloco
até sua atual posicéo ainda ser incerta, sabe-se que este foi intrudido no Jurassico,
no decorrer desse processo de migracao, por uma suite ignea bimodal (Craddock et
al., 2017). Diferentemente, Marie Byrd e Thurston sao terrenos de forearc e de arco
magmatico formados entre o Paleozdico e o Mesozdico na margem continental ativa
do Gondwana (Dalziel, 1992). Além, atualmente, ao longo desses dois blocos, h4 uma
série de vulcbes subglaciais intraplaca que estdo em atividade desde o Eoceno (~36,6
Ma)?’ (Wilch et al., 2021).

No que se refere a forma do manto de gelo ocidental, esta € um reflexo direto
da configuracdo do seu relevo subglacial. Por exemplo, o0 manto de gelo, tanto no
Setor do Mar de Ross (doravante, SMR) quanto no SMW, possui um perfil convexo
no seu interior que reverte para um perfil concavo no declive em direcdo a costa do
continente e, entdo, para uma superficie plana nas areas de plataformas de gelo (Perfil
B-B’, C-C’; Figura 12) (Bindschadler, 2006) devido em grande parte por ocupar
grandes bacias subglaciais (bacia rift no SMR e a bacia de Weddell no SMW) e por
ter suas terminacdes nessas bacias. Distintivamente, no SMAB o perfil se assemelha
um pouco ao perfil do manto de gelo oriental, apresentando uma forma mais
parabdlica (Perfil C-C’, D-D’; Figura 12), em funcdo de ter sua terminagdo sobre

blocos continentais (bloco de Marie Byrd e o de Thurston).

27 Embora a maioria dos vulcdes da Antartica estejam concentrados na Terra de Marie Byrd, é na llha
de Ross (no estreito de McMurdo, separada do bloco de Marie Byrd pela bacia rift) que estd um dos
vulcdes mais ativo do mundo, o Monte Erebus (77° 31’ 47”S, 167° 09’ 12”E).
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A elevacdo maxima do manto de gelo ocidental € ~2.200 m acima do nivel do
mar (no cume central do Manto de Gelo da Antartica Ocidental e no domo de Marie
Byrd; Perfil C-C’, D-D’; Figura 12). Contudo, tal elevacéo nao constitui a mais alta cota
da Antartica Ocidental, sendo o ponto mais elevado o Monte Vinson (~4,9 km; 78° 31’
32” S, 85° 37’ 02” W) localizado nas Montanhas Ellsworth?®. Na Antartica Ocidental
as amostras de gelo mais antigo (~68.000-80.000 anos) foram obtidas na regido ao
redor das estacdes cientificas americanas na Terra de Marie Byrd (Byrd e WAIS
Divide; Perfil B-B’; Figura 12) (Johnsen et al. 1972; WAIS Divide Project Members
2013).

Em contraste a Antértica Oriental e Ocidental, a Peninsula Antartica apresenta
a cobertura de gelo com menor espessura média (~ 500 m) (Perfil B-B’; Figura 12)
(Simdes, 2011a). Nesta regidao as calotas de gelo e geleiras de vale sobrepdem um
embasamento composto por rochas vulcanicas e plutdnicas. Este embasamento é
relativamente mais jovem (idade dominantemente: Mesozoéica a Cenozodica) que o de
outros setores do continente e, tanto sua conformacao estrutural bem como a maior
parte das rochas que o compdem foram formadas na Orogenia Andina do Cenozdico
(Simdes, 2011b).

A maior fracdo de gelo da Peninsula encontra-se no seu platd central,
localizado majoritariamente na porgéo meridional®®, na Regiéo de Palmer (ou Terra de
Palmer — San Martin). Este platé central chega a mais de 1.500 m acima do nivel do
mar (Perfil B-B’; Figura 12) e possui uma area coberta de gelo estimada em ~120.000
km? (Sim&es, 2011b). Ao redor da Peninsula ha varias ilhas contendo massas de gelo
menores, como o arquipélago das Shetlands do Sul e Ilha Joinville, ao norte, llha
James Ross, a leste (no SMW), Ilha Anvers | e Alexander I1°°, a oeste (Setor do Mar
de Bellingshausen), entre outras. Na llha de James Ross foi obtido o gelo mais antigo

da Peninsula Antartica até agora, cerca de 15.000 anos (Mulvaney et al., 2012).

28 O Monte/Macico Vinson (~4.9 km) é também o ponto mais alto da Antartica, pois supera a elevacao
do Domo A (~4,1 km).

29 A Peninsula Antéartica é dividida em duas partes principais: Terra de Graham, ao norte, e Terra de
Palmer, ao sul.

30 A maior ilha da Antartica; area estimada em ~49.000 km?2.



41

Comparando os mantos de gelo e calotas de gelo dessas trés provincias da
Antértica, o Manto de Gelo da Antéartica Ocidental e as calotas da Peninsula, por
serem relativamente mais quentes®!, sdo mais dindmicos que o Manto de Gelo da
Antértica Oriental, que é mais frio. Isto €, a velocidade do fluxo de gelo da regido do
continente antartico situado no lado Ocidental € maior e o gelo nessa regido é mais
facilmente deformado, enquanto no lado Oriental o fluxo é mais lento e restringido
(Ainley et al., 2009; Bindschadler, 2013; Waddington & Lingle, 2013).

Ambos os dominios antarticos tém seu gelo drenado por geleiras e correntes
de gelo que escoam em direcéo a costa, embora na Antartica Oriental um escoamento
em direcdo ao Manto de Gelo Ocidental também ocorra. Contudo, poucas geleiras e
correntes de gelo fluem diretamente para o oceano, a maior parte delas alimenta as
plataformas de gelo na borda do continente. Ao todo, ha mais de 300 plataformas de
gelo ao redor da Antartica (Shepherd et al., 2018) e, além das descargas das geleiras
e correntes de gelo, estas sdo também alimentadas pela acumulacdo de neve in situ
(Simbdes, 2011a). As duas maiores plataformas estdo situadas nos enormes
embaiamentos do continente, sendo elas: a Plataforma de Gelo Ross (doravante,
PGR; 0,49x108 km?; Barry & Gan, 2011) no SMR e a PGFR (0,45x10% km?; Barry &
Gan, 2011) no SMW. Tanto a PGR quanto a PGFR recebem o gelo drenado dos dois
mantos de gelo antarticos — Oriental e Ocidental. A terceira maior plataforma de gelo
é a Amery (~60.000 km?; Galton-Fenzi et al., 2008). Situada em uma reentrancia
fusiforme da Antartica Oriental, no Setor indico, a P.G. Amery recebe parte do manto
de gelo nesse setor e é alimentada pelas geleiras Lambert, Mellor, Fisher e Charybdis
(Galton-Fenzi et al., 2008). A P.G. Larsen C (46.465 km?; Larour et al. 2021) é quarta
maior do continente e a maior da Peninsula Antartica. Esta plataforma é alimentada
pelas geleiras de vale e correntes de gelo que drenam tanto a parte norte quanto a
parte sul da Peninsula. Nas ultimas décadas, a P.G. Larsen C vem sofrendo
consideraveis retracdes, sendo cogitada a sumir nos proximos anos, assim como suas

“plataformas irmas” (a Larsen A e a Larsen B).

Uma caracteristica interessante abaixo dos mantos de gelo da Antartica
Oriental e Ocidental € a presenca de lagos subglaciais, que ocorrem tanto interligados
entre si e, também, a rede de drenagem do manto de gelo (aqueles que ocorrem mais

afastados dos divisores de drenagem), quanto isolados (aqueles localizados abaixo

81 Mantos de gelo podem ser classificados quanto a sua temperatura interna (se préxima ou
substancialmente menor que a temperatura de fusdo) (Benn & Evans, 2014).
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ou proximos dos divisores de drenagem, ou ainda em regides de baixa velocidade de
gelo) (Siegert, 2000; Rignot et al. 2011; Simdes, 2011a). Estes lagos exercem um
papel importante na dindmica do manto de gelo, pois interferem diretamente tanto na
resisténcia do gelo ao movimento, como na velocidade do fluxo de gelo. Até 2012
foram detectados 379 lagos subglaciais (Wright & Siegert, 2012), sendo a grande
maioria deles formados pelo derretimento do basal devido ao gelo em profundidade
estar acima do ponto de fusédo sob pressao ou por alcancar o ponto de fusdo mais
facilmente, como em areas onde o gradiente térmico € mais elevado (e.g., ha Antartica
Ocidental). O maior lago subglacial conhecido ja detectado e, também, o mais famoso
€ o Lago Vostok (Perfil C-C’, Figura 12), situado abaixo da Estacdo Russa de Vostok,
no Platd Antéartico (Simbes, 2011a; Benn & Evans, 2014). Este lago, cuja historia
diverge em opinides na comunidade cientifica, possui dimensdes de ~240 km x 50 km
e uma area estimada de aproximadamente 14.000 km?. Além, ele ocupa uma grande

bacia na qual provavelmente tem origem tectbnica (Benn & Evans, 2014).

3.1.2. Formacéo e variabilidade do gelo marinho antartico

O gelo marinho é formado pelo congelamento das aguas de superficie do
oceano, sendo este processo complexo e fortemente dependente do regime de ventos
e por mudancas na densidade (Ap) — que, por sua vez, reflete mudancas na
salinidade. Por exemplo, ventos catabaticos expdem a superficie oceénica a uma
perda de calor significativa, desencadeando uma intensa produc¢éo de gelo marinho,
especialmente nas areas de polinias®® costeiras (Thompson et al. 2020). Ja as
mudancas na salinidade local interferem diretamente na temperatura de
congelamento?®:. Considerando uma salinidade média da agua de ~35 %., 0 ponto de

congelamento da superficie do mar fica em torno de -1,8 °C (Masson-Delmotte, 2013).

Quanto a variabilidade do gelo marinho, a sua extensédo anual®* varia de 3x10°
km?, alcancado em meados fevereiro, a 18 x10° km?, atingido no final de setembro ou
inicio de outubro (Figura 13) (Masson-Delmotte, 2013; Shepherd et al. 2018). A maior

82 Qualquer area aberta, com forma néo linear, no meio da banquisa ou do gelo fixo (Simdes, 2004).
33 Quanto maior é salinidade mais negativo é o ponto de congelamento da agua.

34 Extensdo do gelo marinho corresponde a area do oceano com no minimo 15% de concentracédo de
gelo marinho.
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retracdo e diminuicdo da concentracdo do gelo® ocorre no verdo (Figura 14a), o
crescimento inicia no outono (Figura 14b) e as maiores concentracdes séo obtidas no
inverno e primavera (Figura 14c e d) quando o gelo marinho se expande até as

proximidades da zona da Corrente Circumpolar Antartica (Shepherd et al. 2018).

Extensdo do gelo marinho da Antartica

(area do oceano com no minimo 15% de concentragdo de gelo marinho)

22.5

Extensdo (x10° km?)

Média para o periodo entre 1981-2010
12 desvios padrao
Média para o periodo entre 2011-2020

Anos de extensdo maxima

= = = Ano de extensdo minima

JAN FEV  MAR ABR  MAI JUN JUL  AGO SET  OUT NOV DEZ

Data

Figura 13. Variabilidade mensal da extensdo do gelo marinho antartico para o periodo entre 1981-
2020. Fonte: Dados extraidos do NSIDC, 2020.

Todo conhecimento que se tem sobre a variabilidade do gelo marinho € para o
periodo da Era dos satélites (1979-presente). Por meio dos dados obtidos nesse
periodo sabemos que, diferente da Groenlandia, a média anual da extensdo do gelo
marinho antartico estd em um trend crescente (~1,0 £ 0,5 % por década; maiores
médias ocorreram em 2014 e 2013), embora tenha sofrido uma brusca queda nos
altimos 5 anos (2016-2020), alcancando a menor média anual ja registrada em 2017
(10,7x10° km?; Figura 13; Parkinson, 2019).

35 Concentracdo de gelo marinho corresponde a quantidade de pixels de gelo sobre pixels de dgua em
uma dada area.
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Figura 14. Concentracdo média do gelo marinho para o periodo de veréo (a), outono (b), inverno (c) e
primavera (d) entre 1979-2020. Fonte: Dados de ERA-5 extraidos do Climate Reanalyzer,
CCI/UMAINE, 2020 (endereco eletronico: https://climatereanalyzer.org/).

3.1.3. O papel da criosfera Antartica na regulacéo do clima global

z

A criosfera Antartica € um componente indissocidvel dos outros sistemas
terrestres, portanto, tem o seu papel na regulacéo do clima local e global. A presenca
de uma enorme e elevada massa de gelo continental centrada na regido polar austral


https://climatereanalyzer.org/
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faz da Antartica um preponderante sumidouro de calor que afeta fortemente o clima
terrestre, em especial a circulacdo no Hemisfério Sul (King & Turner, 1997; Lachlan-
Cope et al., 2001). Isto se deve principalmente ao fato de que o gelo tem maior
refletividade (i.e., maior albedo) do que os outros substratos — como a agua,
vegetacao e solo e rochas — o que propicia uma intensificacao do resfriamento. Ainda,
mantos de gelo estocam uma grande quantidade de agua doce, logo, numa escala de
tempo longa (centenas de milhares de anos a milhdes de anos), variacdes no seu
volume (Av) desencadeiam modificagdes no ciclo hidrolégico global, circulacéo
oceénica (por conta do input de agua doce no oceano), topografia (devido ao
movimento isostatico) e na cobertura vegetal; fatores que, por sua vez, também
afetam o clima (Vizcaino et al. 2010). Plataformas de gelo funcionam como barreiras
gue inibem descargas dos mantos de gelo diretamente no oceano e participam da
formac&o da Agua Antartica de Fundo (juntamente com a geracdo de gelo marinho)
(King & Turner, 1997).

O gelo marinho, por ocupar algumas areas ao norte do Circulo Polar Antartico,
exerce um papel ainda mais notdrio na regulacdo do clima planetario, pois amplifica a
perda de energia no inverno e primavera (periodo de maior cobertura; como descrito
no topico 3.1.2.). Adicionalmente, a cobertura anual de gelo marinho da Antartica
influencia a circulacdo atmosférica, precipitacao local e ciclos biogeoquimicos pois
regula as trocas de calor, momentum, umidade e gases (e.g., CO2) entre a atmosfera
e 0 oceano (Thomas et al., 2019). Além disso, também, intervém na circulacédo
oceanica meridional, porque atua na formacéo das massas de agua da Antartica — a
destacar a Agua Antartica de Fundo, cuja uma parcela consideravel é formada através
da rejeicdo do sal da estrutura cristalina do gelo no decorrer do processo de
congelamento da 4gua do mar (King & Turner, 1997; Mata, 2011).

3.1.4. Historia Evolutiva da Antéartica

Por estar quase inteiramente coberta por espessa cobertura de gelo, a
evolucdo da geologica da Antartica ainda é um mistério a ser desvendado. Grande
parte do que sabemos sobre a historia geoldgica da Antartica provem das poucas
areas descobertas, aquelas mencionadas no inicio dessa sec¢éo (tépico 3.1) e, mais

recentemente, de estudos geofisicos (e.g., Jordan et al. 2013), que ainda sao
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escassos, 0 que torna as interpretacdes muito restritas e limitadas. Apesar das
incertezas e limitacbes, sabe-se que a Antartica € resultado de quatro eventos
tectdnicos principais, a listar: (1) evento de estabilizagdo de cratons arqueanos para
blocos paleoproterozoicos (>1,6 Ga); (2) evento Greenvilliano que esta associado com
a formacéo do supercontinente Rodinia (1.1 Ga) e com a sua posterior quebra (900-
800 Ma); (3) o evento Pan Africano-Ross que esta ligado a formacdo do Gondwana
(600-500 Ma) e a sua quebra (160-100 Ma) — que resultou na formagéo de bacias
oceanicas e sistemas de rift na Antartica Oriental e Ocidental (revisado por Baranov
et al., 2021); (4) evento de abertura da Passagem de Drake (34-30 Ma), que marca o
isolamento total da Antartica dos demais continentes e a formacgédo do Oceano Austral
(Lawver & Gahagan, 2003; Livermore et al., 2005).

A abertura da Passagem de Drake no Eoceno Superior/Oligoceno Inferior tem
sido apontada como gatilho para o inicio do crescimento dos mantos de gelo (Barker,
2001; Livermore et al., 2005). Contudo, alguns estudos destacam a diminuicdo do
CO2z atmosférico juntamente com as for¢antes orbitais como fator de maior importancia
(de Conto & Pollard, 2003a; revisado por Siegert & Florindo, 2009). Independente do
gatilho, € aceito que a glaciacdo no continente Antértico teve inicio nesse mesmo
periodo, e que a nucleacdo do manto de gelo comecou pelas areas das areas
montanhosas da Antartica — Montanhas Gamburtsev, Transantarticas, Macicos
montanhosos da Peninsula e Antartica Ocidental, e na costa de Dronning Maud (de
Conto & Pollard, 2003b; revisado por Bo et al. 2009). O crescimento dos mantos de
gelo austral ndo se deu se forma linear, ou seja, ao longo do seu crescimento sofreu
varios eventos de ablacdo e passou por periodos com mais e outros menos aporte de
umidade para o seu crescimento. Além, no inicio os mantos de gelo eram menos
espessos e mais dinamicos (respondiam mais as forcantes orbitais 0 que resultava
em Av expressivas e maior poder de erosao; de Conto & Pollard, 2003b; Naish et al.
2001; revisado por Bo et al. 2009). Entretanto, por volta de ~14 Ma, o manto de gelo
Antartico ja estava estabilizado numa forma similar & que conhecemos hoje, sofrendo
menor influéncia dos ciclos orbitais (i.e., menor Av e menos erosivos; Lewis et al. 2007;

revisado por Bo et al. 2009).
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3.2. O OCEANO AUSTRAL

3.2.1. Defini¢ao, limites e mares do Oceano Austral

O Oceano Austral (doravante, OA) € o0 oceano geologicamente mais jovem e 0
Unico atual que possui circulacé@o circumglobal (Mata, 2011) — i.e., o OA flui ao redor
do continente na zona latitudinal entre 56°S — 58°S (Rintoul, 2018). Ele ocupa uma
area estimada de ~31,8 x10° km?, caso considerado a zona da Frente Polar Antartica
(doravante, FPA) como seu limite norte (Mata, 2011). A FPA é a zona onde ocorre o
afundamento das aguas de superficie da Antartica (frias e densas), que se deslocam
no sentido norte, sob as dguas Subantarticas (relativamente mais quentes) (King &
Turner, 1997, Simdes, 2011a). Ela representa o limite do Ambiente Antértico mais
aceito®. Contudo, pode-se dizer que tal limite é relativo, pois a FPA nédo é uma zona
fixa; ao contréario, ela oscila longitudinalmente entre 47-62°S e muda sua posi¢ao de

acordo com as esta¢Oes do ano (King & Turner, 1997; Simdes, 2011; Mata, 2011).

Proximo a costa do continente antartico o OA é subdividido em doze mares,
sendo eles: Mar de Ross, Amundsen, Bellingshausen, Weddell, Lazarev, Riiser-
Larsen, Cosmonauts, Cooperation, Davis, Mawson, Dumont d’Urville e Somov (ultimo
relatério publicado pela IHO — International Hydrographic Organization; 4° ed. 2002)%".
Os quatro primeiros mares citados sdo 0Ss maiores em area e circundam
dominantemente a Antéartica Ocidental. Lazarev, Riiser-Larsen e Cosmonauts sao
mares da costa da Terra de Dronning Maud (Setor Atlantico e indico da Antéartica
Oriental). Cooperation, Davis e Mawson s&o mares da Terra de Enderby, Amery e
Shackleton (Setor indico e Pacifico da Antartica Oriental). Somov e Dumont d’Urville
sdo mares que envolvem a costa da Terra de Adelie e Oates (Setor Pacifico da
Antartica Oriental). Nos meses de inverno e de primavera, a superficie desses mares

encontra-se quase que totalmente congelada (tépico 3.1.2.).

Além desses mares, a IHO (4° ed.) define mais trés areas dentro do AO: (1) a
area do Estreito Bransfield entre a Peninsula e a llhas Shetland do Sul, (2) do Golfo
de Tryoshnikova no Mar de Davis e (3) a da Passagem de Drake entre as llhas da

3% Ressalva: alguns oceandgrafos consideram a Zona de Convergéncia Subtropical (30°-40°S) e o
SCAR considera a Frente Subantartica (42°-58°S) como limite (Ainley et al., 2009; Mata, 2011).

37 Ressalva: a IHO define como limite do Oceano Austral a area ao sul da latitude 60°S.



48

Peninsula e ponta da América do Sul. A figura abaixo (Figura 15) mostra a localizagéo

de cada um destes mares e do limite relativo da regido Antartica.
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Figura 15. Limites da regido Antartica e seus mares. A FPA (linha azul tracejada) representa a posicao
média da Zona da Frente Polar Antértica. A linha vermelha marca o limite entre a Antartica Oriental e
Ocidental. Note as areas (la e Ib) Embaiamento de Ronne, (II) Terra de Dronning Maud E Enderby (l11)
Amery e Shackleton, (IV) Terra de Adelie e Oates, (Va e Vb) Embaiamento de Ross, (VI) Amundsen e
Bellingshausen e (VII) Peninsula Antartica; (PGFR) Plataforma de gelo Filchner-Ronne e (PGR)
Plataforma de Gelo Ross. Numeracdo indica: (1) Passagem de Drake, (2) Estreito de Bransfield e (3)

Golfo de Tryoshnikova. Fonte: Feito em QGIS utilizando os dados do Quantarctica Project (Matsuoka
etal., 2021).
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3.2.2. Dinamica da circulacdo do Oceano Austral e sua importancia

O OA possui uma fungéo crucial na regulagéao da circulagéo oceénica global e
do clima, como também, nos ciclos biogeoquimicos e no Manto de Gelo Antartico
(Rintoul & Garabato, 2013; Rintoul, 2018). Por meio da sua forte circulacao para leste,
denominada de Corrente Circumpolar Antartica (CCA), o OA interliga as aguas das
bacias oceanicas do Pacifico, indico e Atlantico nas altas latitudes do Hemisfério Sul
(Mata, 2011; Rintoul & Garabato, 2013) e reduz o transporte de calor meridional

através do oceano, o que auxilia a manter o continente antartico congelado.

A CCA é conduzida pelos fortes ventos de oeste que sopram sobre o OA e é
considerada a corrente oceanica mais forte do mundo (Mayewski et al. 2009, Ainley
et al., 2009). Ela encontra-se confinada aproximadamente entre duas barreiras de
fluxo de agua meridional: a Frente Subantartica (FS) e a Divergéncia Antartica (DA).
A FS é uma zona de convergéncia oceanica que separa a zona da FPA, ao sul, da
zona subantartica, ao norte. E a DA é uma zona de divergéncia oceanica, onde as
aguas salinas e profundas vindas do norte ressurgem e misturam-se na superficie
com aguas menos salinas (Ainley et al., 2009; Mata, 2011). Além da CCA uma outra
corrente oceanica, influenciada pelos ventos de leste, com sentido de fluxo oposto
(para oeste) e ndo circumpolar, ocorre ao sul da DA — a Corrente costeira Antartica
(CCoA). A CCoA se conecta com a CCA através dos giros® de movimento horério, a
destacar aqueles da regido dos embaiamentos do continente antartico — o Giro de
Weddell e o de Ross.

Devido a instabilidades na dindmica de fluxo na zona da CCA, ocorre a
formacdo e o desprendimento de eddies®® de mesoescala, os quais tem um papel
fundamental no transporte de calor para o sul, especialmente em areas onde o
transporte meridional é relativamente mais ténue (Ainley et al., 2009). A frequéncia e
intensidade desses eddies séo fortemente dependentes da tensédo de cisalhamento
do vento (Viebahn & Eden 2010). Alguns estudos mostram que os eddies afetam

localmente o vento superficial, a cobertura de nuvens e a precipitacdo sobre o OA, a

38 Giros sao circulacbes espiraladas, quilométricas, margeadas por grandes correntes oceanicas
permanentes (Woods Hole Oceanographic Institution; www.whoi.edu/).

39 Enquanto eddies sdo redemoinhos oceanicos, menores e temporarios, que viajam longas distancias
antes de se dissipar (Woods Hole Oceanographic Institution; www.whoi.edu/).
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depender do sentido da sua rotacao (se de movimento horario ou anti-horarios) (e.g.,
Frenger et al. 2013).

O OA conecta as camadas profundas e superficiais do oceano através da
circulacao de revolvimento meridional (mais fraca) (Rintoul & Garabato, 2013; Rintoul,
2018). Tal circulagéo resulta do regime de ventos (ventos de leste e de oeste) e de
uma transformacao das massas de agua (leia-se Ap) préximo ao continente Antartico
devido a interacdes veementes entre a atmosfera-oceano-criosfera (Rintoul, 2018). A
Ap das massas agua gera e conduz uma circulacdo de revolvimento com “duas
células” (1) uma célula superior que transporta as aguas que ressurgiram ao sul da
CCA para o norte em superficie (Agua Superficial Antartica) e, em sequéncia, em
profundidades intermediarias (Agua Intermediaria Antartica); (2) uma célula inferior
gue transporta a agua densa, formada proxima a costa do continente pela producéo
do gelo marinho em polinias e pelo derretimento basal das plataformas de gelo, e
parte das aguas que ressurgiram para o fundo oceénico e depois para longe do
continente Antartico em profundidade abissal (Agua Antéartica de Fundo) (Mata, 2011;
Rintoul & Garabato, 2013; Rintoul, 2018).

Como revisado por Rintoul (2018), a circulagdo de revolvimento meridional é
essencial ndo sO para sustentacdo da producdo primaria nas altas latitudes do
Hemisfério Sul, com o aporte e exportacédo de nutrientes no AO por meio da célula de
revolvimento superior, mas também pela ventilagdo e sequestro de calor e carbono.
Com relacdo a ventilacdo, o afundamento das &guas superficiais nos ramos
descendentes das duas células dessa circulacdo transporta agua rica em oxigénio
para o interior do oceano (Mata, 2011; Rintoul, 2018). J4 a absorcé&o global de calor e
carbono pelos oceanos domina ao sul de 40°S, sendo a captura do ultimo (COx2)
fortemente influenciada pela liberacdo natural de carbono na zona de ressurgéncia
(Rintoul, 2018).
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3.3. A ATMOSFERA E O CLIMA AUSTRAL

Indubitavelmente a Antartica € o continente mais frio, ventoso e seco da Terra.
A razdo disso estd relacionada a alguns de fatores que acabam afetando a
temperatura e a circulagdo atmosférica nas altas e médias latitudes do Hemisfério Sul
(i.e., o regime de ventos no continente antartico e o transporte de calor e umidade do
oceano para o continente). A seguir, sera apresentado uma descri¢do da climatologia
Antértica (tépico 3.3.1), e, em sequéncia, serd explanado sobre a circulagédo
atmosférica em larga escala (3.3.2.). Dentro desse topico sera abordado sobre a
dindmica do fluxo de ar sobre o continente (subtépico 3.3.2.1.). Por fim, sera

comentado sobre a variabilidade climatica no Ambiente Antartico (tépico 3.3.3).

3.3.1. Climatologia Antartica

As menores temperaturas médias anuais na superficie ocorrem no interior do
continente Antértico (~ -24 a -60°C; Figura 16), e as maiores na costa do continente
(>-16 °C; Figura 16) (King & Turner, 1997; Ainley et al., 2009). Dentre todas as regides
do continente Antartico, a Peninsula se destaca por experimentar as maiores
temperaturas médias anuais (> -20°C; King & Turner, 1997), sendo que na maior parte
dessa regido a temperatura média é > -8°C e em alguns lugares préoxima aos 0°C
(Figura 16) (King & Turner, 1997; Ainley et al., 2009). Além do mais, nessa regiado a
temperatura média da costa leste chega a ser até 7°C menor do que a costa oeste,
para uma mesma latitude (King & Turner, 1997). Tal diferenca é justificada pelo fato
de que a costa leste da Peninsula tem seu clima modulado pelas massas de ar
continentais, mais frias e secas, vindas do interior do continente; enquanto a costa
oeste recebe maior influéncia das massas de ar oceanicas carreadas pelos ventos de
oeste, relativamente mais quentes e uUmidas, vindas de areas mais ao norte no
Pacifico (King & Turner, 1997). Depois da regido da Peninsula, a Antartica Ocidental
se destaca por ser relativamente mais quente que a Antartica Oriental (Figura 16) por
conta da sua topografia menos elevada, o que propicia uma maior susceptibilidade a
receber incursdes de massas oceanicas e um resfriamento adiabatico menor (Nicolas
& Bromwich, 2011).



52

Oo

Média anual da temperatura

Antarti
<;$ ?Q\a“"—- ICO\_\\ %o g5
™ 3o superficial (2m)
¢
[°q
b - e
X YA B, % > JF / . \“‘ -
) % P 4 &
[ o \\‘ I'. — -40
= <:f ) © | 730
=) 5 N = i < —1 32
@ L. / i ™ | 28
[ / i
IS — 24
— -20
/ —1 -16
80°S ‘ A ] 12
" m
g —>-4
r? .
70°S
7 &
((}‘ ———————————— /»o
180°

Figura 16. Temperatura média anual na superficie (2 m) do continente antartico. Note que as maiores
médias anuais estdo no lado ocidental (Antartica Ocidental e Peninsula) e as menores sobre o Platd
da Antértica Oriental, a destacar a regido que abrange o Domo A e a Estacdo Vostok (média anual <
-52°). Fonte: Dados de temperatura a 2 m extraidos do modelo RACMO 2.3 (van Wessem et al. 2014).
Mapa feito em QGIS.

Considerando as temperaturas médias mensais, as maiores amplitudes
sazonais sdo encontradas no interior do continente, com diferenca podendo chegar a
>30°C entre o inverno e o verao. As menores amplitudes sazonais da temperatura sao
encontradas na regido costeira. O padréo da variacdo da temperatura média mensal
também € distinto para as diferentes regibes do continente. No interior as
temperaturas meédias no verdo alcancam um méaximo em dezembro e janeiro e nos
demais meses dessa estacdo variam abruptamente (com trend crescente entre
setembro e dezembro e decrescente entre janeiro e abril). Enquanto as médias no
inverno séo aproximadamente constantes, o que € denominado de coreless winter (cf.
explanado no tépico 2.2.2.; Figura 6). Por outro lado, quanto mais proximo a costa, a
curva de variacdo da temperatura média mensal ao longo do ano se torna cada vez
mais suave, ndo apresentando um patamar de estabilidade no inverno (ver Figura 6)

(King & Turner, 1997).
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A menor temperatura ja registrada no continente foi medida na Estacao Vostok
da Russia (localizada no Platbé Antéartico; Figura 12) no dia 21 de julho de 1983. Nesse
dia os termOmetros da estag&o registraram uma temperatura de -89,2°C (Ainley et al.,
2009). Em contrapartida, os dois recordes oficiais de maiores temperaturas ja
registradas no continente antartico na ultima década foram medidos na Base de
Esperanza da Argentina (Peninsula Antértica; 63° 24’ 00” S, 57° 00’ 00” W): 17,5°C
no dia 24 de margo de 2015 e 18,3°C no dia 06 de fevereiro de 2020 (segundo a
Organizacao Meteoroldgica Mundial; OMM (ONU)).

Algo caracteristico da baixa troposfera Antartica é a inversdo da temperatura.
Tal camada de inversdo € mais proeminente no interior do continente (no Platd
Antartico) do que em areas mais proximas a costa, sobretudo nos meses de inverno
(King & Turner, 1997; Hudson & Brandt, 2005). A camada de inversédo existe por conta
de diferencas de emissividade entre a neve e a atmosfera e pela ininterrupta
subsidéncia do ar centrada no interior do continente (King & Turner, 1997; Hudson &
Brandt, 2005), ambos fatores que favorecem a estabilizacdo de uma camada mais fria
(densa) em contato com o manto de gelo. Ela é responsavel tanto por inibir a
transferéncia turbulenta de calor da superficie para os niveis mais altos da atmosfera
e vice-versa (processo que € enfraquecido e até mesmo superado nas areas de vento
forte) (Hudson & Brandt, 2005; Owens & Zawar-Reza, 2015), quanto por influenciar o
fluxo dos ventos superficiais catabaticos em direcéo a costa (Hudson & Brandt, 2005;
Pietroni et al., 2014).

O regime de ventos catabaticos do continente Antartico sdo um dos mais
persistentes da Terra (King & Turner, 1997; Parish & Bromwich, 2007) e tem sua
velocidade proporcional a inclinagéo do terreno e direcéo de acordo com a orientagcéo
do terreno (Parish & Bromwich, 2007). A direcdo desses ventos praticamente néo
muda ao longo do ano. Ao contrario, sua velocidade é bastante variavel, mas de forma
geral eles sdo relativamente fortes desde o outono até a primavera (de marco a
novembro) e sdo mais fracos nos meses de verdo (dezembro a fevereiro) (Parish &
Bromwich, 2007). Ao escoar sobre o continente, 0s ventos catabaticos interagem com
a superficie, formando campos de sastrugi (King & Turner, 1997) e superficies de

glaze ice (i.e., uma superficie de gelo polida pelo vento) (Scambos et al., 2012).

Em virtude da temperatura atmosférica extremamente baixa, o ar sobre o
continente tem dificuldade em reter umidade, o que caracteriza a Antartica como o

continente mais seco do planeta. Na maior parte do tempo, o ar préximo a superficie
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encontra-se saturado, com excecéao do verao, onde condi¢cdes de insaturacdo podem
ser alcancadas favorecendo a sublimagédo nesse periodo. Obviamente, a umidade
total na coluna atmosférica é maior proximo a costa, pela proximidade em relagcdo ao
oceano e pelas maiores temperaturas, e reduz abruptamente em direcdo ao

continente (King & Turner, 1997).

Quanto ao grau de nebulosidade, no decorrer do ano a maior fragdo de nuvens
na regido Antartica esta sempre sobre o OA, sendo menor sobre o continente
(Lachlan-Cope, 2010; Bromwich et al., 2012; Listowski et al., 2019). Contudo, a maior
variabilidade sazonal fragdo de nuvens ocorre sobre o Platd Antartico, com maxima
fracdo de nuvens nos meses de inverno (~52%) e minima no verao (~30%). Sobre o
OA avariabilidade sazonal € um pouco menos expressiva e possui um padrao oposto
ao do platé (méximo no verdo (~85%) e minimo no inverno (~70%)). J& a cobertura de
nuvens sobre a Antartica Ocidental é quase constante ao longo do ano — de marco a
setembro mantém-se em ~70%, diminuindo levemente no final da primavera e
chegando aos ~60% em janeiro e dezembro (Listowski et al., 2019). H& também
diferengas nas propriedades microfisicas das particulas que compdem as nuvens
através da regido Antartica. No Platdé Antartico as nuvens sdo formadas quase que
inteiramente por gelo*® com particulas de tamanho médio <30 um (Lachlan-Cope,
2010; Listowski et al., 2019). No entanto, sobre o OA e a Antartica Ocidental nuvens
formadas por particulas liquidas super-resfriadas também sdo importantes,
especialmente no verdo, e o tamanho médio das particulas sdo muito variados (~10
pum até ~200 pum) (Lachlan-Cope, 2010; Listowski et al., 2019). Durante o inverno e o
inicio da primavera, nuvens podem se formar na baixa estratosfera antartica, as quais
desempenham um papel significativo na deplecdo do ozdnio estratosférico na

presenca de clorofluorcarbono (CFC) (Bromwich et al., 2012; Tritscher et al., 2021).

A distribuicdo da precipitacéo varia tanto meridionalmente quanto zonalmente
através do continente antartico (Bromwich, 1988). Sobre o platd antartico precipita
menos de 5 cm eq. &gua a! (Giovinetto & Bentley, 1985) — i.e., trata-se de um cenario
mais arido que muitos desertos das regides subtropicais, e.g., Mojave na América do
Norte (~8-25 cm a'l) e Sahara no norte da Africa (~8 cm a'). Além, nessa regido uma

parcela significativa da precipitagdo cai na forma de “p6 de diamante” sob condi¢des

40 No verdo ha uma diminuta parcela de nuvens com particulas liquidas super-resfriadas.
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de céu limpo*' (Bromwich, 1988; King & Turner, 1997). Ja a zona costeira e as regides
de encostas ingremes do continente sdo as areas em que ocorrem precipitacfes
relativamente mais altas (~20 - 100 cm eg. 4gua a''; Giovinetto & Bentley, 1985), com
destaque para a regidao da Peninsula e da costa da Antartica Ocidental que recebem
mais precipitacdo que a costa da Antartica Oriental. Nessas areas, grande parte da
precipitacdo de neve esta associada a sistemas de tempestades. Especificamente no
noroeste da Peninsula, chuva pode ocorrer no verdo por conta do seu regime de

temperatura (King & Turner, 1997).

A explicacdo para as variacdes meridionais da precipitacao € que estas estao
relacionadas ao efeito da elevacdo orografica sobre deplecdo das massas de ar
oceanicas que penetram o continente (Bromwich, 1988). Em contrapartida, variacdes
zonais tem conexdo com a atividade de fendmenos de escala sindptica, como ciclones
e frentes, na zona do cinturéo de baixa pressao ao redor do continente (Bromwich,
1988; King & Turner, 1997), com fortes blogueios atmosféricos no OA (Bromwich,
1988; Turner & Pendlebury, 2004; Russel & McGregor, 2009; Wille et al., 2021) e,
também, com a maior facilidade de penetracdo de massas de ar oceanicas em alguns

setores do continente antértico (Parish & Bromwich, 2007; Nicolas & Bromwich, 2011).

Além das diferencas espaciais, ha também diferencas na distribuicdo temporal
(anual e interanual) da precipitacdo através do continente. Em muitas areas do
continente, mais de 40% da precipitacdo anual total pode vir de eventos extremos de
precipitacdo (EPES; do inglés, Extreme Precipitation Events), isto &, eventos de
precipitacdo de neve pesada que ocorrem em curto periodo (horas até poucos dias)
(Turner et al., 2019). Como apontado por Turner et al. (2019), sabe-se que alguns
desses EPES tem ligagdo com os “rios atmosféricos” (RA) — i.e., corredores longos
e estreitos de fluxo de vapor de dgua na atmosfera, responsaveis pela maior parte do
transporte anual de umidade dos trépicos para as regides polares, embora sejam
eventos raros (Zhu & Newell, 1998; Nash et al., 2018). Na regidao de Dronning Maud
Land sao identificados nos eventos de maior precipitacdo a assinatura desses RA
(Gorodetskaya et al., 2014). Ademais, os RA também sao associados com eventos de
derretimento superficial em muitos setores da Antartica, tanto no periodo de verao

quanto no inverno (Wille et al., 2019) e, podem exercer impacto negativo na

41 Precipitacdo de p6 de diamante é um processo de deposicdo de pequenos cristais de gelo,
comumente de héabito prisma hexagonal (colunar) ou de placas hexagonais, que se encontram
suspensos na baixa atmosfera. Eles sao formados quando as baixas camadas da atmosfera atingem a
condicdo de supersaturacdo com relacéo ao gelo (King & Turner, 1997; Lachlan-Cope, 2010).
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concentracao e espessura de gelo marinho, propiciando eventos de polinias — e.g.,
recentemente foi mostrado que o gatilho inicial de alguns eventos de abertura de
polinia no setor leste do Mar de Weddell foi conduzido por incursées de RA (Francis
et al., 2020). Independentemente do tipo de evento de precipitacdo e sua intensidade,
sabe-se que a maior ocorréncia de precipitacdo acontece nos meses de outono e/ou
inverno devido ao fortalecimento dos centros de baixa pressao ao redor do continente,
intensificacdo do fluxo meridional e pela reducdo da capacidade da atmosfera em
segurar umidade, por conta das mais baixas temperaturas nesses meses (Bromwich,
1988; van Lipzig et al., 2002; Monaghan et al., 2006, Van de Berg et al., 2006).

A respeito da acumulacdo na Antértica, ha mais de um parametro de ganho de
massa — e.g., precipitacdo de neve e de poeira de diamante, a deposicdo de neve
pelo vento, e o crescimento de cristais diretamente na superficie pela deposicao de
vapor (Bromwich, 1988; King & Turner, 1997; Gallet et al., 2014). Porém, nem toda a
neve e cristais de gelo depositados em dado local permanecem ali acumulados, pois
0s ventos superficiais além de atuarem como agente de deposicional, podem também
remover uma fracéo consideravel da neve superficial por sublimacéo e remobilizacdo
(Ekaykin et al., 2002; Grazioli et al., 2017). Por conseguinte, a tarefa acessar o peso
de cada um desses parametros sobre a acumulacao anual em dado local pode ser um

tanto complexa.

De modo geral, a grande maioria das areas do continente tem acumulagéo
positiva. Entretanto, em algumas areas a acumulacdo pode ser negativa, caso a
sublimacéo ou remobilizacdo exceder as variaveis de ganho de massa. Também, ha
areas relativamente grandes no continente em que ndao acumula neve. Um exemplo
dessa situacdo ocorre nos Vales Secos, localizados costa ocidental de McMurdo
(Terra de Victoria, Antartica Oriental) (Owens & Zawar-Reza, 2015). Nessa area a
precipitacéo € rara, sendo quase equiparavel as condi¢cdes de precipitacao do deserto
do Atacama no Chile, e 0 pouco que eventualmente precipita € removido pelos fortes
ventos catabaticos. Além, em algumas regides no continente a acumulagdo anual
pode refletir somente um parametro de ganho de massa; e.g., nas areas de
megadunas no Platd Antartico, onde a acumulacdo pode ser somente um resultado
do retrabalhamento da neve pelo vento (Palm et al., 2017; Listowski et al., 2019), por
infrequentemente receber eventos de precipitacdo de neve ao longo do ano e devido

a precipitacdo de céu limpo ser minima (Palerme et al., 2014).
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3.3.2. Circulacdo em larga-escala no Hemisfério Sul

A principal forca que conduz a circulagdo atmosférica planetaria € a energia
solar. Ao atingir a Terra, 0s raios solares aguecem mais a regido tropical do que as
regioes polares, gerando um excesso de energia sobre as baixas latitudes (entre 35°N
e 35°S) e um déficit de energia em médias a altas latitudes (>35°). Isso ocorre por
conta da combinacdo do efeito do angulo de incidéncia da radiacdo solar, da
obliquidade do eixo de rotacdo e do albedo terrestre — o0s quais fazem com que a
energia radiante recebida nos tropicos supere a energia que essa regiao € capaz de
emitir, e nas regides polares o contrario. Tal desequilibrio energético entre essas
regides, juntamente com a taxa de rotagdo, produz os cinturdes de ventos que
circundam o planeta, os quais integram trés células convectivas em cada hemisfério
(Célula de Hadley, Ferrel e Polar), e os sistemas meteorologicos; sendo ambos
responsaveis pela redistribuicdo de calor em excesso através da atmosfera terrestre
na tentativa de reequilibrar o déficit de energia nos polos*?. A figura abaixo (Figura
17) mostra um esquema da circulacdo atmosférica para o Hemisfério Sul (daqui para

frente, HS) com suas principais feicdes.
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Figura 17. Esquema da circulac@o atmosférica meridional entre o Equador e o Polo Sul. O simbolo B
e A refere-se aos cinturdes de baixa e de alta pressdo, respectivamente. ZCIT é a sigla oficial em
portugués para Zona de Convergéncia Intertropical. Fonte: modificado de Post et al. 2014.

42 Esse desequilibrio energético também impulsiona a circulagéo oceéanica global.
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Diferencas entre a circulacdo do HS e Norte (HN) estdo ligadas a maior
proporcdo de areas oceanicas do que continentais no HS e uma substancialmente
elevada massa de gelo sobre a regido polar austral — fatores que fazem com que o
HS seja relativamente mais frio que o HN, com que o0s ventos de oeste e leste polares
sejam mais constantes/persistentes e o vortice polar mais forte, estdvel e menos
destorcido no HS. A configuracdo das células convectivas e a intensidade de fluxo
meridional e zonal mudam temporalmente em escalas curtas. De fato, comparado aos
oceanos, a atmosfera é substancialmente mais dinamica — i.e., ela capaz de
responder com relativa rapidez as mudancas nas taxas de aquecimento em diferentes
latitudes, com trilhas de tempestades e o fluxo médio mudando em escalas de dias a

poucos anos (Ainley et al., 2009).

3.3.2.1. Circulacdo atmosférica no Ambiente Antartico

O continente antartico encontra-se inteiramente dentro da Célula Polar Austral.
Basicamente, a estrutura dessa célula compreende um fluxo divergente de baixo nivel
gue € compensado pelo transporte de ar convergente de alto nivel (e.g., Figura 18a).
Nos baixos niveis da troposfera polar austral, um centro de alta pressdo permanente
€ estabelecido devido ao resfriamento radiativo e subsidéncia do ar na média
troposfera (Figura 18a). Essa alta pressdo assegura uma fraca circulagcéo
anticiclénica na superficie, sobre o interior do continente antartico, a qual reduz
expressivamente a quantidade de precipitacdo de neve nessa regido, como também,
promove o fluxo dos ventos catabaticos. Esses ventos, por sua vez, aumentam em
intensidade e adquirem forte componente leste (devido ao Efeito de Coriolis) proximo
a borda do continente (Figura 18a, b). Ja nos médios e altos niveis da troposfera, ha
uma circulacao ciclénica, denominada de vortice polar troposférico, a qual inclui uma
convergéncia de fluxo de ar de oeste vindo de médias a baixas latitudes sobre o
continente (Figura 18a) (King & Turner, 1997; Parish & Bromwich; 2007; Barry &
Chorley, 2010). O vortice troposférico € aproximadamente simétrico ao redor do polo,
mas possui centro de baixa pressdao um pouco voltado para o SMR (Parish &
Bromwich; 2007; Barry & Chorley, 2010). Ele comporta na sua borda, nos altos niveis
da troposfera e tropopausa, uma forte corrente de movimento para leste (a Corrente

de Jato Polar; Figura 17) (Barry & Chorley, 2010). De acordo com Parish & Bromwich
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(2007), a espessura da camada de ventos catabaticos é da ordem de 500m acima do
terreno ou menor (Figura 18b). Acima de 500 m as linhas de fluxo formam um voértice
anticiclénico paralelo aos contornos topogréficos (Figura 18c). A transicdo da
circulacao anticiclonica para a cicldnica comeca entre 1000 e 2000 m acima do terreno

e, em 5000 m a circulagéo ciclénica ja encontra-se bem estabelecida (Figura 18a).

CELULA POLAR

Figura 18. Modelo conceitual simples da circulacdo sobre o continente e linhas de fluxo de ar em baixos
niveis sobre continente antartico. Em (a) o modelo conceitual enfatizando a subsidéncia na média
troposfera sendo compensada pelo fluxo divergente em superficie; em (b) fluxo de ar a 100 m acima
do solo e em (c) a 500 m acima do solo. Fonte: imagem utilizada no modelo apresentado em (a)
pertence a NASA; (b) e (c) sdo simulacBes em Antarctic Mesoscale Prediction System (AMPS) para o
periodo de 06/2003 a 05/2004 feitas por Parish & Bromwich (2007).

Ao migrar em dire¢éo ao norte sobre a superficie oceéanica relativamente mais
quente, o ar frio carreado pelos ventos de leste provoca fortes instabilidades
baroclinicas e conveccdo. Tal fenbmeno estabelece uma zona de frente ao redor do

continente, denominada de Frente Polar (Figura 17; Figura 18a). Nos baixos niveis
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da troposfera, a Frente Polar marca o limite da Célula Polar com a de Ferrel (Figura
17). Esta frente é responsavel pela formacéo de sistemas ciclénicos de mesoescala e
inimeros ciclones sindpticos ao redor da fronteira da regido Antartica (King & Turner,
1997; Turner & Pendlebury, 2004; Parish & Bromwich; 2007). Apesar de tais sistemas
ciclénicos de alta latitude, junto com alguns ciclones extratropicais vindos de médias
latitudes, influenciarem fortemente o regime de precipitacdo na costa do continente,
estes dificilmente conseguem migrar longas distancias em direcdo ao interior e
acabam sendo dissipados conforme viajam zonalmente para leste (Turner &
Pendlebury, 2004). O que se tem observado é que a ocasional penetracao de grandes
vortices ciclonicos para dentro do continente (assim como de RA) usualmente esta
associada a uma perturbacéo expressiva do jato circumpolar por eventos de ondas
planetarias de larga escala (ou ondas Rossby —i.e., anomalias de altura geopotenciais
positivas e negativas alternadas), os quais geram condicbes de blogueios
atmosféricos intensos nas areas ao norte do continente, e.g., bloqueio no setor do mar
da Tasmania, e no sudoeste da América do Sul (e.g., Turner & Pendlebury, 2004;
Russel & McGregor, 2009; Servettaz et al., 2020; Wille et al., 2021). Embora o vortice
troposférico no HS seja mais estavel em comparacédo com o do HN, tais perturbacdes

ocorrem com uma amplitude de onda menor.

Outra caracteristica relevante a se destacar sobre a circulacdo atmosférica na
Antartica, € que na zona da Frente Polar, a intensa conveccéao e, também, formacéo
e dissipagéo de sistemas ciclonicos, cria simultaneamente de quatro a seis centros de
baixa pressdo bem marcados (e.g., o da Mar de Weddell, Davis, Ross e
Bellingshausen etc.). Por conseguinte, tal zona é conhecida como cinturdo de baixa
pressdo semipermanente (ou cavado circumpolar) (King & Turner, 1997; Turner &
Pendlebury, 2004; Simdes, 2011b). Estes centros de baixa pressao exercem um
importante papel na troca de massa e energia entre médias e altas latitudes, pois
carregam o ar relativamente quente e umido dos tropicos em direcdo aos polos, em
seus flancos orientais, gerando instabilidade sobre o continente; e o ar frio e seco do
interior no continente em direcdo as latitudes mais baixas, em seus flancos ocidentais,
mantendo a formagéo de frentes frias ao redor continente e, assim, o equilibrio na
Célula Polar (King & Turner, 1997; Parish & Bromwich; 2007; Owens & Zawar-Reza,
2015).

Acima do vortice troposférico polar austral, ha outro vortice ciclonico de escala

planetaria: o vortice estratosférico. Diferencas entre esses dois vértices estao
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relacionadas a posicéo, estrutura e sazonalidade. Enquanto o troposférico tem borda
situada em ~40°-55°S e existe durante o ano todo, o estratosférico ocupa ~60°S e
opera somente entre o outono e a primavera (Figura 19) (Waugh et al., 2017).

Ademais, o vortice estratosférico possui uma estrutura mais estavel e simétrica do que

o troposférico.

A forte circulacéo e estabilidade do vortice polar estratosférico faz com que um
nacleo de ar mais frio seja mantido sobre o interior do continente, inibindo, assim, a
penetracdo do ar estratosférico relativamente mais quente dos trépicos sobre a regido
polar. Ou seja, em contraste com o seu homologo no HN, eventos de aquecimento
estratosférico sao raros, pois dificilmente o vortice estratosférico polar austral é
perturbado pelos eventos de ondas de Rossby (Waugh et al.,, 2017). Além, em
consequéncia de tais caracteristicas, no interior desse vortice as temperaturas podem
chegar facilmente a abaixo de -78°C, propiciando a formacdo de nuvens

estratosféricas (c.f. apontado no topico 3.3.1.).
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Figura 19. Perfis de média zonal climatologica dos ventos zonais em Janeiro (a) e Julho (b). Note: (1)
a diferenca de estrutura do voértice polar estratosférico entre o verdo o inverno; (2) o aumento da
intensidade do fluxo do vortice com a elevagéo; (3) que o fluxo do vértice do HS é mais intenso do que
0 do HN. Diamantes marcam de forma aproximada a borda do vértice em cada hemisfério. Fonte:
modificado de Waugh et al., 2017; dados extraidos da NOAA (USA).

Segundo Waugh et al. (2017), independente do hemisfério, ambos os vortices
podem influenciar eventos climaticos extremos em superficie, entretanto, o

troposférico é mais relevante para o clima de superficie.
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3.3.3. Variabilidade Climéatica Antartica

A variabilidade climatica corresponde a variacbes no estado médio da
atmosfera dentre outras estatisticas de elementos do clima em todas as escalas
temporais e espaciais, além de eventos climaticos individuais (i.e., a variabilidade
climatica refere-se a variacdo do clima em relagdo a sua média) (Barry & Chorley,
2010; OMM/ONU). Considerando a regido Antartica, a variabilidade interanual e
interdecadal intensa sempre domina, sobretudo no OA e na zona costeira da Antartica,
resultando num alto grau de variabilidade em muitos dos pardmetros climaticos —
e.g., temperatura, precipitacédo, cobertura de gelo marinho etc. Isso pode ser explicado
por inimeros fatores: tanto por caracteristicas fisiograficas do ambiente polar austral
(i.e., a forma elevada e assimétrica do continente antartico e pela conexdo do OA
com as demais bacias oceénicas da Terra, o que o torna sensivel a qualquer
perturbacdo global); quanto por constantes interacdes entre atmosfera-oceano-gelo
marinho que desencadeiam uma gama feedbacks positivos que melhoram a
variabilidade climética regional (King & Turner, 1997; Lachlan-Cope et al., 2001;
Turner & Pendlebury, 2004).

Uma parcela significativa da variabilidade total da circulacéo das altas latitudes
do HS pode ser descrita por varios modos de variabilidade climéatica (Adams et al.,
2009). O Modo Anular Sul*® (SAM; do inglés, Southern Annular Mode) é o modo
dominante de variabilidade climatica extratropical do HS* (e.g., Thompson &
Solomon, 2002; Marshall, 2003; Marshall et al., 2004; Gillet et al., 2006; Adams et al.,
2009; Fogt & Marshall, 2020). Ele representa a variabilidade mensal da circulagéo
entre altas e médias latitudes austrais em funcao do gradiente de pressao atmosférica
(Figura 17). Este modo possui uma estrutura anelar, assimétrica, e é descrito por meio
de um indice que reflete a intensidade desse gradiente de pressdo (Marshall, 2003).
Quando a polaridade desse indice é positiva (SAM (+)) tem-se condi¢des de gradiente
de pressao amplificado entre as altas e médias latitudes — com anomalias negativas
de pressdo média ao nivel do mar (PMNM)/altura geopotencial (850 hPa) ao redor do

continente antartico (~65°S) e anomalias positivas nas latitudes médias (~40°S),

43 Também conhecido como Oscilagdo Antartica.

44 O SAM influencia a temperatura e a distribuicdo da precipitacdo entre o subtrépicos até as altas
latitudes polares do HS. Estima-se que ele explica ~35% da variabilidade climatica no HS (Adams et
al., 2009).
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induzindo assim o fortalecimento e contracao do jato polar para o sul. Em contraste,
qgquando em polaridade negativa (SAM (-)), tem-se a situagdo oposta — i.e., com
anomalia positiva PMNM/altura geopotencial (850 hPa) ao redor do continente
antartico (~65°S) e negativa nas latitudes médias (~40°S), resultando no
enfraquecimento do jato polar e migracdo deste para norte (Thompson & Solomon,
2002; Marshall, 2003; Marshall et al., 2004; Gillet et al., 2006).
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Figura 20. Valores sazonais do indice SAM calculados a partir dos dados da estacdo. A curva preta
suavizada refere-se a variacdes decadais. Fonte: atualizado de Marshall (2003); extraido de
http://www.nerc-bas.ac.uk/icd/gjma/sam.html.

Nas ultimas trés décadas o SAM tem se mantido em sua fase positiva,
especialmente no verdo e no outono (Figura 20; Marshall, 2003). Explicacdes para
isto estdo relacionadas a influéncia antrépica sobre o sistema climatico — tanto devido
ao aumento dos gases estufas como a deplecdo da camada de ozénio nas ultimas

décadas por conta da emissdo de CFCs* (Thompson & Solomon, 2002; Marshall et

45 Por exemplo, a deplegdo da camada de 0zbnio, que ocorre na primavera, acarreta o resfriamento da
baixa estratosfera e diminuicdo da altura geopotencial. Como consequéncia disso, o gradiente térmico
regional aumenta, provocando a aceleracdo do voértice estratosférico, e o acoplamento entre a
estratosfera e a troposfera é melhorado, favorecendo a transmissao desta assinatura de intensificagéo
da circulacdo para a troposfera e, assim, a migracao da corrente de jato polar para sul (Thompson et
al., 2011; Previdi & Polvani, 2014; Dennison et al., 2015).


http://www.nerc-bas.ac.uk/icd/gjma/sam.html
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al., 2004; Dennison et al., 2015; Fogt & Marshall, 2020). Reconstrucdes historicas do
indice de SAM para os ultimos mil anos, usando como proxy dados de testemunhos
de gelo da Antartica*® e de anéis de arvore e sedimentos de lagos da América do Sul
(Abram et al., 2014; revisado por Fogt & Marshall, 2020), apontam que essa
permanéncia nesse nivel positivo atual ndo tem precedentes. Uma das consequéncias
mais nitidas da mudanca para o estado de SAM (+) para a Antartica foi o aquecimento
da Peninsula Antartica (especialmente da regido nordeste) e resfriamento no interior
do continente antartico observado no final do século XX (e.g., Kwok & Comiso, 2002;
Thompson & Solomon, 2002; Marshall, 2006).

Outro padrdo de variabilidade climatica de larga escala que afeta as altas
latitudes austrais é o El Nifio Oscilacdo Sul (ENSO; El Nifio Southern Oscillation) (King
& Turner, 1997; Turner, 2004; Adams et al., 2009). O ENSO é reconhecidamente a
flutuacao climética interanual/interdecadal mais forte em escala global. Embora seja
um evento desencadeado no Pacifico Tropical, por conta de interacdes entre o oceano
e atmosfera, 0 ENSO impacta a variabilidade nas demais regides da Terra através de
“pontes atmosféricas” e de “tUneis oceanicos” — i.e., por teleconexdes*’ (Philander,
1989; Trenberth, 1997; McPhaden et al., 2006).

Dentre todas os setores da Antartica, 0 SMAB é o que captura o sinal mais
pronunciado das situacdes extremas de ENSO — ElI Nifio (SOI (-); Southern
Oscillation Index*®) e La Nifia (SOI (+)) (King & Turner, 1997; Turner, 2004). E.g., nos
altimos anos, muitos estudos tém abordado o impacto espacial e temporal do ENSO
sobre o regime de temperatura na Peninsula Antartica. Os trabalhos de Clem e
colaboradores (2013; 2016), apontam que o fendmeno ENSO influencia mais

fortemente a variabilidade da temperatura na regido ocidental da Peninsula em quase

46 Sob a escala do continente Antartico, os registros dos testemunhos de gelo na escala interanual séo
dominados pelo SAM (e.g., Schneider et al., 2006).

47 As teleconexfes sao causadas pelo transporte de energia e propagacédo de ondas na atmosfera e
no oceano. Elas permitem que a atmosfera atue como uma “ponte” entre diferentes partes do oceano
e permite que o oceano aja como um “tunel” ligando diferentes regides atmosféricas (Liu & Alexander,
2007).

48 O indice SOI é o indice padronizado baseado nas diferencas de presséo ao nivel do mar (PMNM)
observadas entre Taiti (Pacifico Central) e Darwin (Australia). Ele € uma medida das flutuacdes em
grande escala na pressdo do ar que ocorrem entre o Pacifico tropical ocidental e oriental durante
episédios de El Nifio e La Nifia. A fase negativa do SOI representa a pressdo atmosférica abaixo do
normal no Taiti e a pressdo atmosférica acima do normal em Darwin. Enquanto a positiva apresenta
padrdo inverso. Periodos prolongados de valores SOI negativos (positivos) coincidem com &aguas
oceénicas anormalmente quentes (frias) em todo o Pacifico tropical oriental, o que é tipico de episodios
de El Nifio (La Nifia). (NOAA / USA,; https://www.ncdc.noaa.gov/teleconnections/enso/soi).
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todas as estacfes (com excecdo do verdo) e em ambos os lados da Peninsula
somente nos meses de inverno e primavera (no entanto, no lado oriental (NE) a
influéncia do SAM sobre a temperatura € mais proeminente, sendo persistente e
significante em todas as estacdes do ano). Ademais, outros estudos recentes, tem
mostrado a relacdo das fases extremas de ENSO com o derretimento basal das
plataformas de gelo do setor de Amundsen, e.g., na P.G. da Geleira Pine Island e na
Getz (ver localizacdo na Figura 12), entre outras (e.g., Dutriex et al., 2014; Paolo et
al., 2018) e também com variacdes na extensado do gelo marinho desde o Mar de Ross
e até o de Weddell (e.g., Turner, 2004; Yuan, 2004; Stammerjohn et al., 2008). Ha
também trabalhos que destacam a assinatura de ENSO na acumulagdo no SMAB
(e.g., Sasgen et al., 2010).

Atualmente, tem-se 0 conhecimento de que ocorre uma interagdo mutua entre
0 ENSO e 0 SAM (Turner, 2004; Fogt e Bromwich, 2006; Fogt et al., 2011; Hernandez
et al., 2020). Ha um entendimento de que os eventos ENSO afetam o SAM e que a
fase do SAM modula a transmisséo do sinal dos eventos ENSO para a Antartica (i.e.,
o grau de teleconexao entre o Pacifico Tropical e o SMAB) (Fogt et al., 2011). De
acordo com alguns estudos (Stammerjohn et al., 2008; Fogt e Bromwich, 2006; Fogt
et al., 2011), a resposta da criosfera e atmosfera Antartica aos eventos ENSO é mais
forte nas seguintes situacdes: (1) quando os eventos de ENSO ocorrem em condicdes
de SAM fraco; (2) quando o evento de La Nifia ocorre com SAM (+); ou quando o de
El Niflo ocorre com SAM (-). l.e., estes estudos enfatizaram a dependéncia de uma
relagdo em fase entre os dois modos para haver teleconexfes mais fortes. Além disso,
em varios estudos é apontado que a maior influéncia do ENSO sobre o SMAB
normalmente ocorre no inverno e na primavera, devido a condi¢cfes teleconexdes mais
fortes entre o pacifico tropical e o SMAB nesse periodo (e.g., Clem et al., 2016; Clem
et al., 2017; entre outros).

O trem de ondas de Rossby que liga o Pacifico Central Tropical com SMAB é
denominado de Padrédo Pacifico América do Sul (PSA; Pacific-South American
pattern; Mo and Ghil, 1987) (Adams et al., 2009; Ding et al., 2011). Este padrao
consiste em trilhas estacionarias de anomalias geopotenciais de sinal alternado entre
a regido do Pacifico/Indonésia e o setor do Atlantico Sul, na regido préxima a
Passagem de Drake. Por um tempo foi pensado que o PSA era principalmente forgcado
em resposta ao aquecimento andmalo de areas equatoriais, ligado a eventos ENOS

— com anomalia de altura geopotencial positiva no mar de Amundsen (PSAl+)
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associada a situacfes de El Nifio e com anomalia de altura geopotencial negativa
(PSA1-) ligada a situacdes de La Nifia (Turner, 2004; Adams et al., 2009; Irving &
Simmonds, 2016). Entretanto, atualmente é também aceito que o padrdo PSA pode
ser um resultado de flutuacdes atmosféricas internas, devido a observacdo desse
padrdo em eventos fracos de ENSO (Adams et al., 2009; Irving & Simmonds, 2016).
O modo PSA explica a presenca do Dipolo da Antartica — i.e., anomalias opostas de
TSM e gelo marinho entre a regido de Bellingshausen e a regido ocidental do SMW.
E, conforme mostrado por Ding et al. (2011), o padrdo PSA influencia a estrutura do
SAM no setor Pacifico, sendo o responsavel pela assimetria da estrutura do modo

anular austral.

Tanto o ENSO, SAM e o padrdo PSA afetam a area climatolégica de baixa
pressdo dos Mares de Amundsen e Bellingshausen (cuja sigla em inglés € ABSL;
Amundsen Bellingshausen Sea Low?*°). A ABSL é a zona climatolégica de baixa
pressdo mais profunda da Antartica. Esta zona existe, e se difere das outras duas
zonas, nao s6 devido a presenca de inUmeros sistemas de baixa pressdo em escala
sindtica neste setor ao longo de todo o ano, mas também por causa da forma
assimétrica e destacada da Antartica Ocidental e da interacdo dos ventos de oeste
com esta topografia (Lachlan-Cope et al., 2001; Raphael et al., 2016; Goyal et al.,
2021).

A ABSL exerce um papel crucial na modulacdo da adveccao de massas de ar
para Antartica Ocidental e Peninsula Antartica. Como consequéncia disso, ela
influencia fortemente o clima dessas regides, controlando a temperatura superficial,
precipitacdo, fracdo de nuvens, vento meridional préximo a superficie e a cobertura
de gelo marinho entre a PGR e a Peninsula (Nicolas & Bromwich, 2011; Hosking et
al., 2013; Raphael et al., 2016). A ABSL varia sazonalmente em posicao e intensidade.
No verdo ela encontra-se mais ao norte e proxima da Peninsula, enquanto no inverno
ela esta mais ao sul e na regido do Mar de Ross (Hosking et al., 2013; Raphael et al.,
2016). Com respeito a sua profundidade, Hosking et al. (2013) mostrou que sem o
efeito dos modos (i.e., excluindo a pressao regional de fundo) a ABSL alcanca as
menores PMNM no periodo de inverno, sendo menos profunda no verdo. Ja quando

considerado a influéncia da presséo regional (i.e., a presséo real), as mais baixas

49 Também referenciada somente como Amundsen Sea Low (ASL). Ela ocupa a banda latitudinal entre
60°S e 70°S desde o Mar de Ross até o de Bellingshausen.
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pressdes ocorrem nas estacdes equinociais, principalmente na primavera (Hosking et
al., 2013; Raphael et al., 2016).

As fases do SAM e do ENSO afetam mais a profundidade da ABSL. E.g., em
condicdes de SAM (+) e em eventos de La Nifia na primavera® a ABSL é
relativamente mais profunda, causando uma amplificacdo da advecc¢édo de massas de
ar quente sobre a Antartica Ocidental e proporcionando reducdo significativa de
concentracdo de gelo marinho nos mares de Amundsen e Bellingshausen (Turner et
al.,, 2013; Hosking et al., 2013; Raphael et al.,, 2016; Clem et al., 2017).
Diferentemente, o padrdo PSA exerce maior influéncia sobre a posicdo zonal da
ABSL, portanto, influi mais na variabilidade espacial do clima da Antértica Ocidental e

Peninsula (Turner et al., 2013).

Recentemente, foi mostrado que a variabilidade climatica tropical também se
conecta com o clima no interior da Antartica. Clem et. al. (2020) mostram que o
aguecimento de 0,61 + 0,34 °C evidenciado no Polo Sul nas ultimas trés décadas foi
devido ao estabelecimento de uma forte teleconexao entre a regido oriental do SMW
e o Pacifico Central tropical nesse periodo — favorecida pela persisténcia de
anomalia de temperatura tipo L& Nifia (mais fria) na superficie do mar sobre o Pacifico
Tropical nas ultimas décadas (mudanca para fase IPO (-)%!) e pela persisténcia de
condicbes de SAM (+). Segundo Clem et al. (2020), tais condi¢cbes induziram uma
expressiva diminuicdo da PMNM da ABSL e uma forte anomalia ciclonica sobre o Mar
de Weddell, resultando em uma maior adveccao de ar relativamente mais quente e
umido do Atlantico Sul para interior do Platd Antartico nesse setor devido ao
fortalecimento da circulacdo. Este padrao de circulacdo, observado nestas Ultimas
décadas, também explica o recente resfriamento da Peninsula Antartica (Turner et
al., 2016).

50 Por ser a estacdo em que comumente as teleconexdes tropicos-extratrépicos sdo mais fortes (c.f.,
mencionado anteriormente).

51 A Oscilacdo Interdecadal do Pacifico (IPO; sigla em inglés de Interdecadal Pacific Oscillation)
representa o0 modo decadal do ENSO - portanto a tendéncia decadal de TSM no Pacifico Central
Tropical. A Fase negativa da IPO representa maior frequéncia de eventos La Nifia (resfriamento),
enquanto a fase positiva esta relacionada a maior frequéncia de eventos El Nifio (aquecimento).
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Capitulo 4. A ciéncia dos testemunhos de firn e de gelo

4.1. O REGISTRO AMBIENTAL DOS MANTOS DE GELO

4.1.1. As informacdes ambientais asseguradas nos mantos de gelo

A acumulacao de neve, ano apds ano, o mantimento das condi¢des de clima
frio por centenas de milhares de anos, promovendo que a precipitacdo de neve
constantemente excedesse a ablacdo, e o processo de transformacédo da neve em
gelo glacial (i.e., processo de metamorfismo da neve) propiciaram a formacao dos
mantos de gelo polares (Convey et al. 2009; Benn & Evans, 2014; Barry & Gan, 2011).
Estes enormes compartimentos da criosfera, além de exercerem um papel crucial na
regulacéo do clima global (t6pico 3.1.3.), asseguram um valioso registro da historia do
clima e ambiente passado. Tal valor advém tanto da variedade de assinaturas
quimicas, bioldgicas e fisicas contidas ao longo da sua estratigrafia, que refletem os
diferentes estados da atmosfera, mudancas nos ciclos biogeoquimicos globais®?, os
ciclos climaticos orbitais, a variabilidade climética interna suborbital, a dindmica
climatica da Antartica e as mudancas climaticas abruptas ao longo do Quaternario
entre outras informacgdes; quanto da maior continuidade e alta resolugdo do seu
registro, comparado a outros arquivos naturais que também guardam informacgdes
paleoclimaticas e paleoambientais (Legrand & Mayewski, 1997; Cuffey & Paterson,
2010; Wolff, 2012; Brook & Buizert, 2018).

O quadro abaixo (Quadro 2) da a dimensao da riqueza de informacdes
ambientais contidas nos mantos de gelo — as quais podem ser obtidas através de
estudos com amostras verticais dos mantos de gelo polares (i.e., pela recuperacao de

testemunhos).

52 O sinal quimico detectado nos mantos de gelo polares é o que de fato contribui para o carater global
das interpretacdes, devido ao maior isolamento dessas regides em relacdo as fontes de aerossois e ao
registro das paleoatmosferas nas bolhas do gelo glacial (Legrand & Mayewski, 1997; DOME-F ICE
CORE RESEARCH GROUP, 1998; Wolff, 2012; Brook & Buizert, 2018).
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Quadro 2. Espécies quimicas, parametros fisicos e materiais bioldgicos investigados por meio da

amostragem dos mantos de gelo polares com suas informacdes ambientais possiveis de serem

extraidas.

Assinaturas (quimicas-fisicas-biolégicas)
680 e 6D

6180, 6170 e 8D, excesso de deutério (d),
excesso de 170

Conteudo ibnico (e.g., nssCaz*,ssNa*, CI,
S04%), de is6topos estaveis (6180 e §D) e de
microparticulas, medidas de condutividade

elétrica (da sigla em inglés ECM)

Formiatos (CHOO"), acetatos (CH3sCOO),

oxalatos (C204%)

Na*, Br, I, Cl, excesso de CI, &cido
metanosulfénico (MSA; CH3SOzH), &cido oleico
(C18H3402), acido azelaico (CeH1604), 6180, 6D
ed.

MSA
NssS04%

Fe?*, ECM

84S

Conteldo de tefras
H20:2

813C, CO2, N20, carbono negro, excesso de Pb

Carbono negro (black carbon), levoglucosan
(CeH100s), &cido desidroabiético (C20H2802),
acido vanilico (CsHsO4), acido p-hidroxibenzdico
(C7He0s3), etano (C,Hg), acetileno (Cz2Hz), etc.

Informagbes ambientais

Temperatura média anual, paleotemperaturas

Fonte de umidade: origem, caracteristicas,

mudancas

Padrdes de circulagcao atmosférica, forca de

transporte, paleoatmosferas

Emissdes antropogénicas (veiculos), emissdes
biogénicas continentais, queima de biomassa,
emissdes biogénicas marinhas (degradacgéo de
acidos graxos emitidos por fitoplancton), produto
secundario formado pela degradac¢éo de outros
compostos organicos dentro da nuvem

Extenséo e concentracéo da cobertura de gelo

marinho

Ciclo biogeoquimico do enxofre, correlagdo com
eventos ENOS (El Nifio Oscilacdo Sul)

Atividade biolégica e vulcanica

Atividade vulcanica

Atividade vulcanica, poluicdo por combustiveis
fésseis, atividade biolégica marinha, emissdes

oceanicas de enxofre

Origem do vulcanismo
Capacidade oxidativa da atmosfera

Emissdes de combustiveis fésseis

Queima de biomassa



CO2, CH4

02, N2, N20O, CO2, CO

Pb, Zn, Cu, Cd, Hg, As, U, ph, pesticidas (DDT),
bifenilpoliclorados (sigla: PCB’s),
clorofluorcarbonos (sigla: CFC; e.g., CClsF,

CCI2F2), contetido de microplastico
Conteudo de microparticulas, Al, Si, Ca

206pp/207Pp, 208Ph/ 207Pp, 87Sr/86Sr, 87Rp/87Sr e
eNd

Fluxo de Pb

Ni, Fe, Mg, Ir, fragmentos

14C, 10Be, 38Cl, 26Al, NOz

Atividade B total, °°Sr, 137Cs

SH

Temperatura no poco de sondagem

Fei¢cBes de derretimento

Diferengas granulométricas

Acumulacéo anual

Diatomaceas (abundancia)

Microrganismos

Pdlen e esporos

Material genético (RNA, DNA)
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Efeito estufa

Paleoatmosferas

Poluicéo global

Desertificacdo global

Origem da poluicdo ou da fonte de poeira,

circulagdo atmosférica, transporte

Crises econdmicas e epidemias
Influxo de material extraterrestre
Atividade solar

Testes nucleares e acidentes
Explosfes termonucleares
Temperatura média local

Temperatura no verao

Periodos mais frios (mais fina) / periodos mais
quentes (mais grossa)
Extensao da cobertura de gelo marinho,

padrdes de circulagdo atmosférica
Velocidade do vento

Transporte atmosférico, estudar a
microevolugdo, estratégias adaptativas e fatores
ambientais que influenciam na formag&o dos
genomas desses microrganismos de ambiente
extremo, reacBes metabdlicas

Transporte atmosférico, dinAmica dos
ecossistemas, mudanca do tipo de vegetacdo e
modificacdes da cobertura vegetal nos
continentes adjacentes.

Informacgdes sobre o clima na época anterior ao

congelamento (andlise de amostras da base do
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manto de gelo), deteccao de (novos) virus e
microrganismos.
Fonte: modificado de Bernardo (2005).

Dada as informacdes listadas no Quadro 2, é evidente que as informacdes
ambientais de carater global sdo obtidas essencialmente por meio da anélise das
assinaturas quimicas extraidas dos testemunhos de gelo. As assinaturas quimicas
consistem na composicado isotépica das moléculas de agua (620, 6O e 6D), bem
como, na concentracdo de impurezas (e.g., aerossois®3 e gases sollveis) retidas na
neve, firn e gelo e na composi¢do do ar aprisionado nas bolhas do gelo (6*°Natm,
5180am, gases tracos (e.g., CHs, CO, CO2), isétopos radioativos) (Bales & Wolff, 1995;
Legrand & Mayewski, 1997; Wolff, 2012). Com respeito a composi¢ao isotépica da
agua, esta € um importante e consagrado proxy para obter informacdes sobre
variacdo de temperatura de condensacgéo e de fonte de umidade ao longo do tempo
(cf. apresentado no Quadro 2). Por ser o tema desse trabalho, uma revisao de maior
detalhe sobre os is6topos estaveis de dgua é dada no proximo capitulo.

Impurezas sdo potenciais proxies de padrdo de transporte atmosférico,
atividade cicl6nica, proveniéncia de particulas, poluicdo global, queimadas, eventos
de vulcanismo, capacidade oxidativa da atmosfera, atividade solar, extensédo do gelo
marinho e de areas desérticas etc. (Quadro 2) (Bales & Wolff, 1995; Legrand &
Mayewski, 1997; Wolff, 2012). Basicamente, todas estas informacdes provém
principalmente da variedade de composicdes dos aerossoéis que sao acumulados
sobre a neve ao longo do tempo (e.g., bioaerosséis marinhos, sal marinho, poeira
continental, aerossoéis vulcanicos, poluentes etc.). Ademais, as impurezas
representam a composi¢cdo quimica atmosférica local no passado, embora ndo em
igual proporcéo, porque a sua fungdo de transferéncia da atmosfera para a criosfera
€ complexa (nao linear) e pode variar devido a modificacdes na forca de deposicdo —
desencadeadas por mudancas no estado climatico geral e/ou na abundancia das
espécies quimicas na atmosfera, bem como, por interferéncias entre essas espécies
(Bales & Wolff, 1995; Wolff, 2012).

53 Um aerossol € um conjunto de particulas soélidas, liquidas ou de fase mista suspensas no ar. O termo
aerossol foi cunhado pelo fisico-quimico britanico Frederick George Donnan (1870-1956) (Jacobson et
al., 2012).
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Diferente das outras assinaturas quimicas, o conteudo de ar aprisionado nas
bolhas registra diretamente o ambiente passado (Cuffey & Paterson, 2010), sendo o
anico registro direto da composicao atmosférica antes das medi¢cdes modernas (Wolff,
2012; Brook & Buizert, 2018). As bolhas no gelo contém praticamente todos os
componentes estaveis da atmosfera, com excecdo das espécies de vida curta (e.qg.,
OH-, H202) que se adsorvem fortemente no gelo (Wolff, 2012). Os mais icOnicos
estudos envolvendo a andlise do ar contido nas bolhas sdo os de medi¢bes das
concentragdes de CO2 e CHa. Através da reconstrugéo da concentracdo desses dois
importantes gases do efeito estufa até o Pleistoceno, com os dados dos testemunhos
de gelo profundos recuperados no Platé da Antartica (e.qg., o testemunho EPICA Domo
C, o de Vostok etc.), foi evidenciado que a série temporal de ambos possui uma boa
correlacdo com a série de 5D (proxy de temperatura) — com as baixas concentracdes
ocorrendo em periodos frios (glaciais) e altas concentragdes durante os periodos
guentes (interglaciais) (Petit et al., 1999; Siegenthaler et al., 2005; Loulergue et al.,
2008; Luthi et al., 2008). As observacdes desses estudos suportam a ideia do
feedback positivo entre CO2 e temperatura (i.e., de que ambos estdo intimamente
ligados, e cada um age para amplificar mudancgas no outro), sugerem fortemente que
0s principais processos que controlam a dinamica do CO: estdo no OA e apontam que
as variagcbes das concentracdes de CHa4 provavelmente estdo mais relacionadas a
mudancas na forca das fontes (extenséo das zonas Umidas tropicais e boreais e o
grau de emissdo dessas areas) e sumidouros (concentracdes de OH") de CHa. Além,
a unido das séries obtidas nos testemunhos com a série instrumental moderna mostra
que as cargas atmosféricas atuais do CO2 e CHa parecem nao ter precedentes nos

altimos ~800 mil anos (ver dados da NOAA/GML,; https://gml.noaa.gov/ccgg/trends/).

4.1.2. O processo de captura e preservacao das condi¢cdes ambientais

A transferéncia, aprisionamento e preservacdo no manto de gelo dessa
variedade de assinaturas quimicas, com alto potencial para a reconstrugdo das
condi¢cdes ambientais passadas, € resultado da continua transferéncia de massa dos
oceanos e continentes para a atmosfera e da atmosfera para a superficie dos mantos
de gelo polares (4.1.2.1.), como também, da transformagé&o da neve em gelo glacial
(4.1.2.2).


https://gml.noaa.gov/ccgg/trends/
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4.1.2.1. Transferéncia de massa da atmosfera para a superficie dos mantos de

gelo

A cada evento de precipitacdo, os cristais de gelo formados além de gravarem
informacdes sobre as condi¢des de temperatura local e da viagem do vapor de agua
— que posteriormente podem ser acessadas pela analise de sua composicao
isotépica (cf., explicado no proximo capitulo) — eles também carregam consigo as
impurezas contidas na atmosfera (i.e., aerossois e quimicos de fase gasosa) (Legrand
& Mayewski, 1997). Por envolver fase Umida, esse processo € denominado de
deposicao umida de impurezas e ele ocorre tanto porque Varios tipos de impurezas
servem como nucleo de condensacao para os cristais de gelo ou porque elas séo
capturadas na troposfera pelos cristais de gelo ja formados (Barry & Gan, 2011). Nas
condi¢cBes climéticas atuais, a deposi¢cdo umida domina na Groenlandia e na costa
Antartica (Wolff, 2012).

Além da deposicdo Umida, ha também um outro tipo de deposicdo de
impurezas sobre o manto de gelo, denominado de deposicdo seca. Este processo
consiste no impacto e infiltragéo direta de aerossois através da parte superior do firn.
Isto é, quando os ventos superficiais sdo bombeados dentro das camadas superiores
do firn sua carga de particulas é filtrada, contribuindo com a deposicédo de uma grande
fracdo de impurezas (Cunningham & Waddington, 1993). Esse processo é importante
em lugares de baixa acumulacdo de neve, como o Platd da Antartica Oriental
(Cunningham & Waddington, 1993; Wolff, 2012).

4.1.2.2. Transformacédo da neve em gelo glacial

A transformacao da neve em gelo glacial € o que proporciona o aprisionamento
e preservacao das assinaturas quimicas no manto de gelo. Ela ndo € um processo
direto, pelo contrario, envolve alguns estagios intermediarios de mudancas estruturais
antes da neve se tornar gelo. Basicamente, essas mudancas estruturais, as quais
induzem a constante densificacdo e reducao da porosidade e permeabilidade com o
aumento da profundidade, incluem a modificagéo da forma/tamanho, deformacéo e a

coalescéncia dos flocos de neve. Os mecanismos e 0 tempo por tras da transformacéao
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da neve em gelo glacial de uma dada regido dependem fortemente das suas
condi¢Bes climaticas. Para a Antartica, este processo € relativamente mais lento e
ocorre sob condicdes secas®, portanto as mudancas estruturais sdo regidas
principalmente pelo vento e pelo gradiente de temperatura entre a camada de ar
proxima a superficie e as camadas dos niveis superiores do manto de gelo, além da
compactacao dos gréos de neves pelo peso das camadas sobrejacentes (Sturm,
2003; Benn & Evans, 2014; Barry & Gan, 2011).

Os flocos de neve frescos recém depositados a partir da precipitacao (0,05 g
cm=—0,2 g cm3; Benn & Evans, 2014) possuem arestas afiadas e raio de curvatura
mais alto, portanto, encontram-se em desequilibrio termodindmico. Devido a essa
instabilidade, estes cristais rapidamente comecam a arredondar por meio da
evaporacao de suas arestas e por difusdo de material da sua borda para o seu centro
ainda na superficie, & medida que mais cristais vdo depositando, produzindo um
decréscimo da superficie especifica e aumento do nimero de graos de neve. Como
resultado disso, tem-se acomodacéo da camada recém depositada — 0 que seria o
primeiro estagio de densificacdo e de reducao dos espacos vazios, denominado de
metamorfismo destrutivo (Sturm, 2003; Barry & Gan, 2011; Obbard et al., 2011). Esse
primeiro estagio comumente tem a contribuicdo do vento. O vento quebra e sublima
parcialmente os cristais de neve, tanto por meio de arrasto, quanto por saltacao e pelo
transporte em suspenséo. E, assim como o efeito do desequilibrio termodinamico logo
apos a deposicdo, o vento também acarreta a producdo de grdos neves bem
arredondados e de mais alta densidade (Sturm, 2003; Barry & Gan, 2011; Domine, F.,
2011a; Domine, F. 2011b; Benn & Evans, 2014).

Em alguns poucos meses, algum grau de coesédo entre 0s graos pode ja existir
localmente em consequéncia do maior contato grdo a grdo desencadeado pelo
metamorfismo destrutivo. No entanto, o maior grau de coalescéncia comumente
aparece em um horizonte apdés transcorrido um ano da sua deposicao devido ao maior
grau de exposicdo ao gradiente térmico estabelecido nas camadas superficiais e aos

fortes ventos na superficie do manto de gelo, formando, assim, o firn (0,40 g cm™ —

54 Metamorfismo na auséncia de liquidos, envolvendo somente a fase gelo e a fase de vapor de agua.
Embora o derretimento e percolacdo de agua possa a ser importante nas geleiras e calotas da
Peninsula Antartica, na maior parte do restante do continente ele raramente ocorre.
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0,83 g cm=3)>® (Sturm, 2003; Barry & Gan, 2011). Na Antartica o firn comumente
aparece em superficie ou coberto com uma fina camada de neve (Obbard et al., 2011).

De fato, o gradiente de temperatura € um dos principais fatores que contribuem
com o metamorfismo, pois influencia fortemente a estrutura e textura das camadas de
firn proximas da superficie. Ele induz gradientes de vapor de &gua nos espacos
porosos e um fluxo difusivo de vapor de agua das superficies dos graos mais quentes
para os mais frios. Quando o gradiente é relativamente mais ténue, o grau de
arredondamento dos graos é amplificado e € gerado uma maior aderéncia entre eles.
Entretanto, quando ele estd mais acentuado, favorece o crescimento de cristais
ornados e facetados de estrutura mais aberta — os depth hoar (Sturm, 2003; Barry &
Gan, 2011).

Como previamente mencionado, a continua densifica¢do do firn com o passar
dos anos é favorecida ndo so pelo gradiente de temperatura dentro do pacote de neve
e firn, mas, também, por causa da deformacdo dos graos a medida que a pressao
exercida pela carga de neve sobrejacente aumenta devido a novos ciclos de
deposicao sobre o manto de gelo (Sturm, 2003; Barry & Gan, 2011). Com o aumento
da coluna e o sucessivo soterramento das camadas de firn, os poros e a
permeabilidade reduzem cada vez mais. No nivel em que a permeabilidade é
interrompida, tem-se o gelo glacial (0,83 g cm= - 0,91 g cm3). Nesse estagio acontece
o aprisionamento do ar atmosférico nos poros, formando, assim, as bolhas do gelo
glacial. Nessas bolhas fica armazenado as paleoatmosferas — que posteriormente,
com a recuperacao de testemunhos de gelo, podem ser analisadas e reconstituidas
(Legrand & Mayewski, 1997; Cuffey & Paterson, 2010; Wolff, 2012). O movimento das
parcelas de ar atmosférico dentro do pacote de neve e firn, que porventura podem vir
a ser aprisionadas em profundidade, da-se por ventilacdo forcada em resposta a
mudancas locais na pressao atmosférica a curto prazo nos niveis mais superficiais do
firn (na zona de convecgao) e por difusdo nos niveis mais profundos do firn (zona de
difusdo) (Obbard et al., 2011). Como consequéncia disso, a idade do ar aprisionado

nas bolhas é mais jovem que a idade do gelo adjacente.

Dado ao processo descrito acima, o gelo torna-se um arquivo ordenado e
continuo das precipitagfes e das composicdes atmosféricas passadas. A Figura 21

mostra um esquema ideal da estratigrafia do manto de gelo polar, destacando a

55 Densidade tipica, o critério para firn é a soldagem de graos.
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profundidade aproximada que ocorre cada uma dessas etapas de transformacoes,
bem como, a variagdo da densidade com o aumento da profundidade, a idade

aproximada em alguns niveis entre outras informacoes.

4.2. A BASE TEORICA DA CIENCIA DOS TESTEMUNHOS DE GELO

A ciéncia dos testemunhos de gelo se apoia no fato dos mantos de gelo terem
uma sequéncia estratigrafica ordenada e ndo perturbada para reconstruir as variaveis
ambientais. Ha diversas abordagens em estudos com testemunhos de gelo, a deciséo
se vai ser recuperado testemunhos rasos (< 100-200 m) ou profundos depende da
proposta de estudo. Testemunhos longos sdo uma ferramenta crucial para reconstruir
milhares de anos de historia climéatica. A sua recuperacdo requer equipamentos de
perfuracdo grandes e sofisticados, fluido de perfuracéo para evitar o colapso do furo
e campanhas multianuais (Brook, 2007).

Em contraste, testemunhos de gelo rasos podem ser coletados com relativa
facilidade com equipamentos leves e podem cobrir até algumas centenas de anos de
histéria climética, dependendo das taxas de acumulagédo no local de perfuracdo. A
recuperacédo de varios de testemunhos rasos em uma regido qualquer € incentivada
para estudar as variagdes espaciais do clima em escalas de tempo menores (Brook,
2007).

Os melhores locais para perfuracdes de testemunhos de gelo profundos sao
geralmente sobre ou perto dos divisores de drenagem ou sobre os domos do manto
de gelo, pois tratam-se de regides onde o gelo depositado na mesma elevagéao ou
perto da mesma elevacdo da superficie atual pode ser obtido em profundidade, e a
distorcdo da curva idade versus profundidade devido ao afinamento das camadas
pode ser modelada de forma mais confiavel (Brook, 2007). Em contraste testemunhos
de gelo rasos podem ser recuperados fora dessas regides sem grandes complicacoes,

desde que afastados dos campos de nunataks.
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Figura 21. Perfil estratigrafico do manto de gelo polar destacando a profundidade aproximada em que ocorre cada etapa de transformacao da neve a medida que
aumenta o soterramento. Como ilustrado, tal transformacdo é caracterizada tanto pela mudanca textural e estrutural da fabrica (tamanho e forma dos graos,
porosidade e permeabilidade) quanto pelo aumento da densidade. Alguns marcos importantes no registro sao também apontados. Fonte: modificado da publicagdo

da W. W. Norton & Company, Inc., 2016.
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4.3. A CRONOLOGIA DOS TESTEMUNHOS DE GELO

A aplicagdo dos testemunhos de gelo no estudo das mudangas ambientais
passadas, como também, na comparac¢do com dados instrumentais modernos requer
primeiramente o estabelecimento da cronologia do testemunho com a maior precisao
possivel (Brook et al., 2007; Schwander, 2013). O qudo bem essa datacdo pode ser
performada depende fortemente das condigbes climaticas (principalmente da
acumulacao anual) e do fluxo de gelo no local de perfuracdo (Schwander, 2013).
Usualmente a datacdo € mais precisa em areas com acumulac¢do anual ndo tao baixa
e a precisao da datacdo decresce com o aumento da profundidade (Cuffey & Paterson,
2010). O quadro abaixo (

Quadro 3), lista os principais métodos utilizados na datacédo de testemunhos

de gelo.

Quadro 3. Métodos de datagdo para testemunhos de gelo. Em destaque o método utilizado nesse

estudo.

Método Descricao Aplicabilidade LimitacOes

Faz uso de parametros
geoquimicos com
variabilidade sazonal, como:
conteldo de is6topos
estaveis (6180 e §D) e idnico
(ssNa*, nssS0O4%, etc.),
demais espécies quimicas

Requer abordagem
multiparamétrica para
datacbes mais

soluveis (e.g., H20>), Em &reas com mais P o
Contagem das ~ confiaveis/precisas;
; concentracao de alta taxa de
camadas anuais X . ~
microparticulas e acumulagéo anual.

Aplicacdo nédo viavel para
testemunhos do Platd da
Antartica Oriental.

condutividade elétrica;
ou

Utiliza as variactes
sazonais das propriedades
da neve quando visiveis a

olho nu.

Modelagem em areas
afastadas dos divisores
sdo complexas e sujeitas

Usa 0s conceitos sobre a ) L
a erros consideraveis.

dindmica de fluxo e )
afinamento (deformacgéo) do Areas com baixa

Modelagem de . = ~
gelo para estimar a relacdo = taxa de acumulacéo

fluxo de gelo

Outro fator que adiciona
erro é que a topografia do

profundidade-idade para um anual. b il
testemunho de gelo embasamento n&o é bem
profundo detalhada.

As condicBes anteriores
na superficie
(temperatura,



Identificacéo de erupcgbes
vulcéanicas (picos
destacaveis de nssSOs%e
ECM, assinatura quimica do

conteudo de tefras);

ou

Sintonizacao direta da série
de isétopos estaveis de
agua, dos gases estufa e
das razdes O2/N2 dos
testemunhos de gelo
profundos com ciclos de
Milankovitch ou indireta, i.e.,
comparando essas séries
com o registro de outros
arquivos naturais);

Horizontes de
referéncia e
sincronizacdes

ou

Por analise de atividade 3

total, %°Sr, 137Cs — que séo

marcadores absolutos de
tempo;

ou

Comparacao do sinal
guimico entre testemunhos
de gelo;

Etc.

Utiliza substancias
radioativas que foram
depositadas na neve ou
aprisionadas nas bolhas na
transicéo firn-gelo, tais
como:
210pp, 32, (85Kr, 39AF, 81Kr),
14C, 10Be/36Cl, produtos de
fissdo (¥¥7Cs, 2Sr, 14C, 3H),
série do 238U.

Datacéo
radiométrica
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precipitacéo) e os
parametros que
influenciam o fluxo s6
podem ser estimados
indiretamente.

Requer eventos que
produzem consequéncias
globais ou hemisféricas

Areas com alta ou
baixa taxa de
acumulacgéo.

Os eventos identificados
no registro do testemunho
de gelo tem que ser
claramente atribuiveis a
um evento sincrono
reconhecido e bem
datado.

Da precisao/refina a
datacéo.

Os baixos niveis das
espécies radioativas
inviabilizam a aplicagéo;

O tempo de meia vida
curto de algumas espécies
radioativas (e.g., 21°Pb)
restringe a aplicacdo a

Como ultimo
testemunhos rasos.

recurso.

No caso da aplicacéo da
razdo °Be/3¢Cl pode
haver interferéncia do

comportamento
geoquimico diferencial
entre esses dois isGtopos.

Etc.

Fonte: Dados extraidos de Brook (2007), Jouzel (2013b) e Schwander (2013).

Capitulo 5. Isétopos Estaveis de Hidrogénio e Oxigénio
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5.1. ABUNDANICIA, DEFINICOES E PROPRIEDADES

Is6topos sdo nuclideos com igual nimero de prétons (Z) e diferente nUmero de
néutrons (N) — ou seja, sdo nuclideos®® de um mesmo elemento que se diferem em
massa. Eles podem ser estaveis e instaveis. Isotopos estaveis de um dado elemento
sao aqueles que apresentam ndcleo atémico estavel —i.e., ndo sofrem desintegracéo
nuclear espontdnea, denominada de decaimento radioativo. Ja 0s instaveis sdo
aqueles que passam por uma desintegracdo ou por uma série delas até atingir a
estabilidade nuclear®”. Na natureza existem duas formas estaveis do elemento
hidrogénio (*H e °H (ou D)) e trés do oxigénio (*°0, 'O e 80). O hidrogénio,
diferentemente do oxigénio, possui ainda uma forma instavel, o tritio (3H (ou T)). Com
respeito a abundancia natural desses is6topos, os leves estaveis (*H e °0) sédo
consideravelmente mais abundantes do que os pesados estaveis (D, 'O e 180),
conforme mostrado na Tabela 5 (Mook, 2001; Hoefs, 2009).

Tabela 5. Is6topos estaveis de hidrogénio e oxigénio com suas respectivas massas atbmicas (AMU) e
abundancias relativas (%).

Isétopos Estaveis: Hidrogénio Oxigénio
1H D 160 l7O 180
Z 1 1 8 8 8
N 1 2 8 9 10
Massa atbmica 1,008 AMU 2,014 AMU 15,995 AMU 16,999 AMU 17,999 AMU
Abundancia 99.988% 0,0115% 99,757% 0,038% 0,205%

Fonte: dados extraidos da Carta de Nuclideos da IAEA.

56 Um nuclideo é uma espécie de atomo que se caracteriza pelo nimero de prétons (Z) e nimero de
néutrons (N) em seu nucleo e, as vezes, pelo estado de energia do nucleo.

57 A instabilidade atdbmica é causada por um excesso expressivo de protons ou néutrons (Mook, 2001).
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A agua é composta quase que essencialmente pela combinacéo de isétopos
estaveis de hidrogénio e oxigénio — tendo em vista a abundancia negligenciavel
(traco) da forma instavel do hidrogénio. A combinacéo desses isGtopos estaveis forma
teoricamente nove isotopdlogos®® de agua, com nimero de massa variando de 18 a
22 (Quadro 4). No entanto, por is6topos pesados desses elementos serem menos
abundantes (como previamente mencionado), as moléculas de 4gua se restringem a
quatro isotopdlogos principais, sendo eles: H2®O (mais leve), H2’O (intermediario),
HDO (intermediario) e H2'80 (pesado) (Hoefs, 2009; Gat, 2010).

Quadro 4. Abundancia relativa (A. R.) e nimero de massa dos nove isotopdlogos estaveis de agua. As

setas mostram o sentido do aumento da massa molecular. N&o € ilustrado diferencas de simetria.

170
D
N° de massa: 18 N° de massa: 19 N° de massa: 19
A.R.: 9,973E-1 A. R: 3,789E-4 A. R.: 3,146E-4
180 170

RN RN RN
D D D

N° de massa: 20 N° de massa: 20 N° de massa: 20
A. R.: 2,000E-3 A.R.: 1,122E-7 A. R.: 2,245E-8
180 170 180

‘8 / \ / \ 5 / \D
© D D D
O
o
0
'c§_c N° de massa: 21 N° de massa: 21 N° de massa: 22

A. R.: 6,116E-7 A. R.: negligenciavel A. R.: negligenciavel

Mais pesada

Fonte: produzido pela Autora com os dados extraidos de Gat (2010).

58 |sotopologos sdo moléculas que se diferem apenas em termos de composigao isotopica.
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A diferenca de massa entre os isotopOlogos de agua faz com que estes
possuam propriedades termodindmicas diferentes, e.g., as moléculas de &gua
pesadas tém energia de ligacéo (EL) mais alta e possuem mais baixa mobilidade em
comparacao com a molécula de agua mais leve. Tal diferenca é a principal razédo para
gue ocorra fracionamento isotopico — isto €, o particionamento das moléculas de
agua entre duas fases em contato — em condi¢8es de equilibrio (secdo 5.3.) e de nao
equilibrio (5.4.) (Hoefs, 2009; Gat, 2010). Em virtude do fracionamento isotdpico, a
composicao isotopica da agua pode ser utilizada como um tracador do ciclo
hidrolégico — pois ele é o processo que a condiciona nos diferentes reservatorios
terrestres (i.e., nos compartimentos da atmosfera, hidrosfera, criosfera e da litosfera)
(Mook, 2001; Hoefs, 2009; Gat, 2010; Jouzel, 2013a).

5.2. ESCALA O

Em estudos ambientais, a aplicacdo de isétopos estaveis de qualquer elemento
objetiva avaliar os fendmenos/parametros que desencadeiam enriquecimento ou
empobrecimento de um dado is6topo em relagdo a outro do mesmo elemento (i.e.,
fracionamento) a fim de obter um significado ambiental. Portanto, em estudos dessa
natureza, utiliza-se sempre razdes isotopicas ao invés dos valores absolutos de
concentracéo de cada iso6topo. Contudo, como as variagdes nas razées de is6topos
estaveis em amostras de qualquer reservatoério terrestre sdo normalmente infimas,
estas sdo convenientemente e geralmente relatadas como desvios per mil (%0) em
relacdo a algum padrédo/marco de referéncia (i.e., expressas em escala §) (Mook,
2001; Hoefs, 2009). Com respeito a composicao isotdpica de uma amostra de agua,
esta é definida através do desvio per mil (%o) das razbes (R) entre o0s is6topos menos
abundantes (os pesados: D, 17O e 80) pelos mais abundantes (os leves: 'H e 160)
em relacdo as razdes (R) do padréo Vienna Standard Mean Ocean Water (VSMOW).

A equacéo abaixo (Equagéo 1) expressa esta relagéo:

R (amostra) _

S(amostra) = < 1) X 1000 (%o) (Eq. 01)

Rwsmow)
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Onde as razées absolutas do Rvsmow séo: 2005,20 (+0,45) x 10 para 80/*¢0O (c.f.,
determinado por Baertschi, 1976) e 155,95 (+0,08) x 10 para D/H (c.f., Wit et al.,
1980).

Em resumo, o VSMOW é um material de referéncia certificado (MRC) que
define o zero (6*0 =§170=6D=0%) da escala de representacdo internacional
VSMOW-SLAP (do inglés, Vienna Standard Mean Ocean Water—Standard Light
Antarctic Precipitation). Ele € um padrao sintético validado pela Agéncia Internacional
de Energia Atdmica (sigla em inglés: IAEA; Vienna, Austria) e pelo Instituto de
Materiais e Medi¢cdes de Referéncia (sigla em inglés: IRMM; Geel, Bélgica) e

representa a composicao média dos oceanos.

5.3. FRACIONAMENTO EM CONDICOES DE EQUILIBRIO

Sob condi¢Bes de equilibrio o fracionamento € governado pela maior tendéncia
das moléculas de 4gua pesadas a permanecer na (ou migrar para a) fase condensada,
o que faz com que a fase vapor em equilibrio seja empobrecida nessas moléculas (0
que faz com que as primeiras precipitacfes sejam mais enriquecidas em isétopos
pesados do que as ultimas). Tal tendéncia esta intrinsecamente relacionada a mais
alta EL dos isotopélogos pesados. Basicamente, a diferenca de EL € o que justifica o
fato de os isotopologos de agua possuirem propriedades fisicas distintas — e.g., ponto
de fuséo, ponto de ebulicdo, pressdo de vapor etc. (Tabela 6) (Mook, 2001; Gat,
2010). Apesar dos isotopo6logos de agua se diferenciarem uns dos outros em varias
propriedades fisicas, sdo as leves distincdes nos valores de pressao de vapor —
sendo a presséo de vapor do H2%0 maior que a dos outros isotop6logos (Tabela 6)
— que principalmente regem o fracionamento isotopico em equilibrio entre eles
(Dansgaard, 1964; Dansgaard et al., 1973; Hoefs, 2009; Jouzel, 2013a) .



85

Tabela 6. Propriedades fisicas dos principais isotopélogos de agua.

Propriedades H210 D210 H280
Densidade (20°C, em g/cm3) 0,997 1,1051 1,1106
Ponto de fuséo (760 Torr, em °C) 0,00 3,81 0,28
Ponto de ebulicao (760 Torr, em °C) 100 101,42 100,14
Presséo de vapor (100°C, em Torr) 760 721,60 758,10*

Fonte: dados extraidos de Hoefs (2009) e de Ignatov et al. (2015)*.

A extensdo de quanto a fase condensada vai estar enriquecida em isétopos
pesados em relacéo a fase vapor € ditada pelo fator de fracionamento (@eq), conforme

a expressao geral:

(2 ou 18)C¥eq = R fase condensada/R fase vapor (Eq. 02)
Ou em notagéo §, como:
(2 ou 18) oo = 8(fase condensada) + 1000 (Eq. 03)

eq—

8(fase vapor) + 1000

O aeq € dependente da temperatura e, por ser pequeno (& = 1), comumente o grau de
fracionamento é também reportado como valor € (i.e., fator de separacéo entre a fase
vapor e a fase condensada), conforme a equacéo a seguir (Equacéo 4). O € opera

semelhante a escala §, abordando o fracionamento em partes por mil (€ x 10%) (Mook,

2001; Hoefs, 2009).

£ = (0gg — 1) X 1000 (Eq. 04)
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Conforme as trés ultimas equacdes listadas acima (Equacéo 02, 03 e 04), se dteqg>1 €

€>0, os isotopdlogos pesados (HDO e H2'80) estdo mais enriquecidos na fase

condensada do que na fase vapor.

Devido a maior razdo de massa entre os isotopos de hidrogénio (2:1)

comparado aos de oxigénio (18:16), os valores de aeq Sd0 relativamente maiores do

que os de 8aeq, 0 que faz com que o efeito de fracionamento em equilibrio para as
moléculas HDO seja aproximadamente uma ordem de grandeza maior do que para

as de H2'80 (Figura 22) (Gat, 2001; Jouzel, 2013a). Além, tanto 2aeq como Bdeq
variam conforme o tipo de mudanca de fase, se liquido/vapor (a¢-v) ou sélido/vapor

(xsv)®, para uma mesma temperatura e, aumentam exponencialmente com a
diminuicdo da temperatura, embora este aumento ocorra de forma desigual para os
dois coeficientes e de maneira mais proeminente em condi¢des de temperaturas muito
negativas, semelhantes as registradas no Platd Antartico (Figura 22) (Dansgaard,
1964; Jouzel, 2013a). Devido a isto, a razdo ?deq - 1/ *aeq - 1 também ird aumentar
com a diminuicdo da temperatura (de ~8 para ~10), o que pode ter implicancia sobre
o fracionamento na atmosfera polar®, pois esse aumento mostra que o fracionamento
em equilibrio sozinho leva a uma relacao néo linear entre 0s §s nesse ambiente (Craig,
1961; Uemura et al., 2012; Markle et al., 2017). Craig (1961) ja tinha apontado ao
definir a equacgdo da Linha Metedrica Global®® (LMG; Equacgédo 05; Figura 23), por
meio de um compilado de dados de isétopos de dgua atmosféricos e de corpos d’agua
de diferentes regifes da Terra, que na verdade a relagcdo entre os §s € melhor descrita

na escala logaritmica (i.e., em In(§ +1)) em altas latitudes.

59 H& muitos esforgos por meio de estudos tedricos e experimentais para determinar os coeficientes de
fracionamento (e.g. Merlivat et al., 1963; Merlivat and Nief, 1967; Majoube, 1971a,b; Ellehgj, 2011; entre
outros). Contudo, conforme apontado por Jouzel (2013) estudos voltados a determinagcdo de
coeficientes para temperaturas abaixo de 0°C e para o equilibrio entre sélido e vapor (as-v), que sao
importantes para entender o fracionamento em regifes polares, ainda sdo escassos e, portanto,
modelos possuem incertezas devido a adogéo de valores obtidos por extrapolacdes.

60 Em contraste, sob temperaturas suficientemente altas, aeq tende a 1 devido ao mais alto efeito da
excitacdo dos modos rotacionais e vibracionais dentro das moléculas. Isso faz com que a diferenca de
EL entre os is6topos seja menor, atenuando o efeito de fracionamento isotépico (Mook, 2001).

61 A LMG representa a reta de melhor ajuste do plot das aguas metedricas continentais que nao
sofreram evaporacao e ela mostra que em escala global o 6D e §'80 da precipitagcao sédo fortemente e
(aproximadamente) linearmente relacionados um com o outro (Craig, 1961).
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Equilibrio gelo/vapor Equilibrio liquido/vapor
4 125 4 125
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Figura 22. Variacdo do fator de fracionamento em equilibrio para gelo/vapor (a esquerda) e
liquido/vapor (a direita) com a temperatura. Em cores quentes os fatores de fracionamento para o 6D;
em cores frias para o §80. Fonte: Dados extraidos de Merlivat et al. (1963), Merlivat and Nief (1967) e

Majoube (1971a, b).

Segundo a definicdo de Craig (1961), a LGM é definida pela seguinte expresséo linear:

6D

5D = 8x6180 + 10 (Eq. 05)

DCEANICAS

Perda por evaporagdo
a partirde rios,
reservatdrios e lagos.

________

8180

Figura 23. Gréfico §'80 vs. §D mostrando a Linha Metedrica Global (LMG) e os processos hidrologicos
e os efeitos geograficos, sazonais e climaticos que afetam as razfes isotépicas de oxigénio e hidrogénio
da agua. Fonte: extraido de Oliveira, 2019; modificado do modelo publicado por SAHRA.edu
(http://web.sahra.arizona.edu).
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5.4. FRACIONAMENTO EM CONDICOES DE NAO-EQUILIBRIO

No fracionamento em condicBes de nao equilibrio, também denominado de
fracionamento cinético, a diferenca de difusividade entre os diferentes isotopélogos —
Ddit H21%0> Dgit HDO> Ddit H2120 (Craig et al. 1956) — terd um papel importante no
fracionamento, pois essa diferenca propiciara que a taxa de transferéncia das
moléculas de HDO para a fase vapor seja maior que a das moléculas de H2'80
(Jouzel, 1982; Jouzel and Merlivat, 1984). Isso ocorre pois, independente do contetdo
isotépico, as moléculas de adgua estando em uma mesma temperatura possuem igual
energia cinética (kBT = 1/2 x m x v?), portanto, o aumento de massa (mesmo que leve)

implica em uma diminuicdo da velocidade (i.e., difusdo) das moléculas (Mook, 2001).

Considerando o processo de evaporacdo sobre 0 oceano, que nunca ocorre
em equilibrio, as diferencas de Ddit entre as moléculas pesadas produzem o0 excesso
de deutério (d)®2. O excesso de deutério € um parametro isotépico secundario obtido
por meio da relacdo entre os §s. Ele pode ser calculado por meio da equacédo de
Dansgaard (1964):

d = 8x§180 - 6D (Eq. 06)

Nesta equacdo, 0 excesso de d corresponde ao desvio linear em relacdo a LMG
(Craig, 1961). Uma segunda forma de calcular o excesso de d é através da férmula
logaritmica (Uemura et al., 2012)%3, que considera a nédo-linearidade da relagéo entre
os ds em condicbes de temperatura extremamente negativas (cf. previamente

mencionado); sendo ela:

din = In (8D +1) — (8,47 In(§180 +1) — 2,85 x102 (In(5:80 +1))2)  (Eq. 07)

62 |.e., fisicamente o d reflete o lento movimento das moléculas de H2'0 durante a evaporacéo, o que
conduz um enriquecimento relativo das moléculas de HDO na fase vapor (Jouzel, 1982; Jouzel and
Merlivat, 1984; Pfahl & Sodemann, 2014).

8 A forma logaritmica do d representa melhor o processo de fracionamento na Antartica Oriental e
constitui o proxy mais confiavel para variabilidade de fonte de umidade (Uemura et al., 2012; Markle,
2017).
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O d é um parametro isotopico sensivel as condi¢cbes fisicas vigentes na
superficie oceanica durante a evaporacao de 4gua, como TSM, umidade relativa (UR),
velocidade do vento e a presenca de gelo marinho (ver Merlivat & Jouzel, 1979; Pfahl
& Sodemann, 2014; Bonne et al., 2019)%4. Considerando a area evaporativa no oceano
como um sistema fechado, o d pode usado como um rastreador das areas fonte de
vapor (e.g., Johnsen et al., 1989; Vimeux et al., 1999; Vimeux et al., 2001), pois nessa
condicao ele depende mais fortemente das caracteristicas da &rea fonte (Pfahl &
Sodemann, 2014; Galewsky et al., 2016). Isso ocorre, pois, a adocdo de sistema
fechado implica assumir que todo o vapor de agua sobre o oceano é formado
exclusivamente pelo fluxo evaporativo local (ou regional), sem contribuicdo de vapor
vindo de outras regides pelo transporte de larga-escala (Merlivat & Jouzel, 1979;
revisado por Galewsky et al.,, 2016). Segundo Merlivat & Jouzel (1979), nessa
condicao a composicao isotdpica da parcela de vapor (6v0) gerada pela evaporacao

do oceano pode ser descrita pela seguinte equacéo:

-1 (Eq. 08)

5 1 1— ks
" @pq 1 — ks X URpgy

Onde é ks € o fator de fracionamento cinético, obtido pela definicdo de Merlivat (1978):

_ (1+e€p)*-1
5= e )n+(p_T (Eq. 09)
b7 om

Sendo €p a diferencga relativa entre as difusividades moleculares no ar para as
diferentes espécies isotdpicas®®, pm a resisténcia molecular e pr a resisténcia a
turbuléncia (Merlivat & Jouzel, 1979). A razdo pw/pr € 0 parametro que reflete a

influéncia do vento, pois é calculado usando a fric¢cdo de velocidade (ou a velocidade

64 Ainda alguns autores apontam e incluem a influéncia da velocidade do vento sobre o d (e a
composicao isotépica em geral) (Merlivat & Jouzel, 1979; Johnsen, 1989).

65 Assim como os coeficientes de equilibrio, ha coeficientes para expressar o grau de difusidade dos
isotopdlogos pesados em relacédo aos leves (e.g., 2D = 0,9755 e 8D = 0,9723 (cf. Merlivat, 1978); ou
2D = 0,9839 e 8D = 0,9691 (cf. Cappa et al., 2003)). Estes também possuem suas incertezas e ainda
ha divergéncias sobre o quanto eles dependem da temperatura (ver Merlivat, 1978; Cappa et al., 2003;
Luz et al. 2009; Jouzel, 2013a).
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meédia do vento a 10 m) e a viscosidade dinamica do ar, considerando tanto um regime
de interface 4gua-atmosfera suave como um regime rugoso (Merlivat, 1978; Merlivat
& Jouzel, 1979).

A Equacéao 08 mostra que quanto maior a TSM e menor a UR, maior € o d na
parcela de vapor de agua logo acima do oceano (Merlivat & Jouzel, 1979). Pfahl &
Sodemann (2014), defendem que na escala sindptica e sazonal, variacdes na UR na
area fonte de umidade exercem maior influéncia sobre o d do que a TSM e salientam
o papel do vento na escala sindptica. Em contraste, Bonne et al. (2019) reafirmam o
papel da TSM e da UR sobre o d e consideram o papel do vento como desprezivel.
Além, eles apontam que em escala local a presenca de gelo marinho e a sublimacéo
de neve depositada sobre o gelo marinho também influencia a composicao da parcela
de vapor sobre o0 oceano — pois gera uma parcela de ar isotopicamente mais

depletada (baixo §) e com alto d (Bonne et al., 2019).

Considerando a composicéo isotépica da precipitacdo, além das caracteristicas
da area fonte de umidade ha também outros processos secundarios que influenciam
o d, sobretudo nas regides polares. E.g., 0s processos cinéticos dentro das nuvens,
como a formacédo de cristais de gelo, e a sublimacdo da neve abaixo do nivel das
nuvens (Jouzel & Merlivat, 1984; Masson-Delmotte, 2008; Jouzel, 2013a). Além do
mais, no ambiente polar, o processo de fracionamento em equilibrio sozinho influencia
os valores de d da precipitacdo, pois, cf. anteriormente mencionado, ha mudanca

desigual do 2aeq em relacdo ao 8aeq conforme as massas de ar resfriam

progressivamente em direcdo as mais altas latitudes polares (Jouzel, 2013a; Touzeau
et al., 2016).

5.5. PROCESSOS ISOTOPICOS EM REGIOES POLARES

5.5.1. Modelos de fracionamento isotépico na atmosfera polar

Por conta das caracteristicas fisiograficas do HS, a Antartica recebe massas de
ar de varios lugares e com diferentes histérias (Dansgaard, 1964; Sodemann & Stohl,

2009). Ao longo do caminho em direcao ao polo, estas massas de ar tornam-se
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isotopicamente mais depletadas isotopicamente, devido aos sucessivos processos de
condensacao. Como consequéncia disso, a precipitagdo que ocorre no interior da
Antértica € muito mais empobrecida em is6topos pesados do que a precipitacdo que
ocorre na costa do continente (Dansgaard et al., 1973; Masson-Delmotte et al., 2008;
Jouzel et al., 2013a).

O fracionamento na atmosfera polar pode ser descrito tanto por modelos
simples, quanto por modelos mais complexos, i.e., modelos Lagrangian ou modelos
de circulacéo atmosférica global (GCMs, do inglés Global Circulation Model) (revidado
por Masson-Delmotte et al., 2008 e por Jouzel et al., 2013a). O modelo de
fracionamento mais simples € o Rayleigh. Este modelo assume que existe um
equilibrio termodinamico entre fases envolvidas, ou seja, considera que os fatores
cinéticos e de troca com a atmosfera sdo negligenciaveis (Dansgaard et al., 1973).
Como a precipitagdo de neve sobre o continente antartico ocorre sob condigées muito
proximas ao equilibrio, tal modelo explica bem o fracionamento na atmosfera polar
austral. O modelo de Rayleigh consiste hum processo lento de formacéo de fase
condensada com imediata remocédo desta apds a sua formacéo (Dansgaard, 1964;
Gat, 2010), onde a composicdo da fase condensada (5p) pode ser expressa pela

seguinte equacéo:

Sp = ag ((1 + 6O)F(“m‘1)) ~1 (Eq. 10)

Onde ¢ é o coeficiente de fracionamento de condensacdo, 6o € a composicao

isotépica inicial, F é a fracdo de vapor remanescente e &m 0 coeficiente em uma

temperatura intermediaria entre a inicial e a final ((T+To)/2).

A Figura 24 avariacdo do §*80 em um modelo de fracionamento Rayleigh. Note
o efeito da mudanca dos coeficientes de equilibrio com a diminuicdo da temperatura
sobre o fracionamento (cf. previamente discutido): a queda da temperatura intensifica
mais o empobrecimento de isétopos pesados na precipitacdo e o grau de separacao
(€) entre a fase vapor e condensada aumenta (€2 > €1). A Equacéo 11 descreve a

intensidade do fracionamento no modelo Rayleigh.



92

Temperatura (°C)

Fase vapor

520 (%)

€1<&

1 09 08 07 06 05 04 03 02 01 O
Fracdode vapor residual (f)

Figura 24. Esquema da variacdo do 680 na precipitacdo considerando o fracionamento em condicdes
de equilibrio (modelo Rayleigh). Area em lilas destaca a regido onde ocorre condensacdo de neve
(T<0°C). Note que nessa area em destaque o empobrecimento na precipitacdo é cada vez mais
intensificado conforme temperatura diminui por conta do aumento exponencial dos coeficientes de
equilibrio com a reducéo da temperatura. Fonte: modificado de Clark & Fritz (1997).

(2 ou 18)5vapor = @oUI8§ ondensada - € (Eq. 11)

O modelo Rayleigh foi aprimorado em varios trabalhos, a destacar a introdugéo:
do fracionamento cinético devido a formacdo de neve por sublimacéo reversa por
Jouzel & Merlivat (1984), da coexisténcia de liquido super-resfriado e cristais de gelo

entre -15 e -40°C por Cias & Jouzel (1994), entre outros aprimoramentos.
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5.5.2. Efeitos de Dansgaard

Dansgaard (1964) definiu trés fatores geograficos e um fator sazonal que
influenciam a composicao isotdpica da precipitacao polar, sendo eles:

— Efeito da Latitude: a deplecdo dos valores de §s aumenta com o aumento da

latitude.

— Efeito da Altitude: a deplecdo dos valores de §s aumenta com 0 aumento da

elevacao.

— Efeito da Continentalidade: a deplecéo dos valores de §s aumenta em direcéo ao

interior do continente.

— Efeito da Sazonalidade: a precipitacdo nos meses de inverno € isotopicamente
mais depletada (mais baixo &s) do que nos meses de verédo (mais alto §s). Esse efeito
€ 0 que possibilita que a série temporal dos §s extraida dos testemunhos de gelo seja
utilizada na datagcao e, consequentemente, na computacéo da acumulagéo anual para

o intervalo de tempo coberto pelo testemunho.

E conhecido que na Antartica esses quatro efeitos estdo intimamente
relacionados ao efeito da temperatura (Dansgaard, 1964; Yurtsever, 1975). A figura a
seguir (Figura 25) traz um modelo simplificado do fracionamento isotépico na
atmosfera polar, mostrando esses quatro efeitos de Dansgaard (1964) previamente

explicados.

Além dos efeitos previamente citados, observa-se também o efeito da longitude
sobre a composicado isotdpica da neve do continente antértico, i.e., a deplecdo dos
valores de §s para leste ou oeste. A deplecao longitudinal ocorre devido ao efeito da
penetracdo ciclénica das massas de ar sobre o continente (Masson-Delmotte et al.
2008; Marcher et al., 2022).

Outro efeito isotopico € o da quantidade (“amount effect”): a deplecdo dos
valores de §s aumenta com o aumento da precipitacdo. O efeito de quantidade é
atribuido a saturacao gradual do ar abaixo do nivel das nuvens, o que diminui qualquer
mudanga para valores mais altos de §s causados pela evaporagcdo durante a

precipitacdo (Hoefs, 2009). No entanto, esse efeito € desprezivel sobre as regides
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polares devido ao volume de precipitacdo ser baixo e as condi¢cdes de temperatura

extremas negativas (Dansgaard, 1964).
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Figura 25. llustracdo dos efeitos geogréficos (latitude, altitude e continentalidade) e da sazonalidade
sobre a composicdo isotdpica da precipitagdo de neve (ver Furo A e B). A variacdo da extensao do gelo
marinho é também ilustrada. Fonte: Inspirado no modelo de Dansgaard et al. (1973).

5.5.3. Efeitos deposicionais

Além da histéria de resfriamento e a origem do vapor outros fatores influenciam
a composicao isotépica da precipitacdo polar. Alguns estudos mostraram que as
razdes isotopicas da precipitacdo antartica pode ser tendenciada pela sazonalidade e
intermiténcia da precipitacédo (e.g., Helsen et al., 2006; Sime et al., 2008; Casado et
al., 2020; Servettaz et al., 2020), bem como por EPEs (Turner et al., 2019; Servettaz
et al., 2020).

Ademais mudancas na circulacdo atmosférica de larga escala também pode
influenciar a composicéo isotopica (Noone & Simmonds, 2002), assim como a
variabilidade do gelo marinho (Noone & Simmonds 2004; Sinclair et al., 2014). Isso
ocorre pois ambos promovem mudancas de fontes de umidade, novas recargas e

misturas de umidade de diferentes origens na atmosfera.
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5.5.4. Efeitos pOs-deposicionais

Apés a deposicao, a composicao isotopica da neve pode ser modificada por
processos pés-deposicionais. Na Antértica, por conta do seu regime de ventos fortes
e constantes, a neve pode ser misturada, erodida e redistribuida gerando tendéncias
no conteudo isotépico (Fisher et al., 1985, Minch et al., 2016). Além, o vento pode
sublimar a neve superficial causando enriqguecimento isotopico (Neumann et al.,
2008). Recentemente alguns estudos também tém apontado a troca entre o vapor e a
neve entre eventos de precipitacdo como outro processo pés-deposicional importante,
tanto na Antartica como na Groenlandia (e.g., Town et al., 2008; Steen-Larsen et al.,
2014; Casado et al., 2016; Ritter et al. 2016, Bréant et al. 2019). Obviamente, a difusédo
e a densificacao progressiva observada no pacote firn (cf. discutido no tépico 4.1.2.2.)
também produz consequéncias para o sinal quimico dos mantos gelo, pois promove
suavizacgao do sinal (Johnsen et al., 2000; Casado et al., 2020). Entretanto, para as
séries de isOtopos estaveis, tal efeito pode ser em parte contornado com alguns

métodos, como o de deconvolugéo do sinal (e.g., Johnsen, 1977).

Em resumo, o efeito dos processos pds-deposicionais dificilmente podem ser
dissociados uns dos outros. Tais processos podem causar ruido, apagar informacoes
climaticas de resolucao sazonal até subdecadal (<10 anos) e imprimir tendéncia ndo
climatica. Reconhecidamente, os processos pds deposicionais sdo mais intensos
especialmente em areas de baixa acumulagéo (<0.10 m eq. agua por ano), como por
exemplo na Antartica Oriental (Touzeau et al., 2016). Entretanto, mesmo nessas areas
eles ndo capazes de apagar toda a informacao climética, podendo ainda ser
recuperadas informacdes climaticas em escalas de tempo maiores (secular, milenar e
glacial-interglacial; e.g., EPICA, 2004; Jouzel, 2007).
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Capitulo 6. Materiais e Métodos

6.1. METODOLOGIA PRE-CAMPO

A metodologia pré campo abrangeu quatro atividades, sendo elas: a avaliacédo
da rota da travessia (no caso da Travessia de 2015) e/ou do sitio de amostragem (no
caso da missao de 2012), a organizagao dos materiais e carga a serem levados para
a expedicdo, a limpeza de alguns desses materiais (como ferramentas utilizadas na
manipulacdo dos testemunhos, frascos etc.), e a contratacdo das empresas ALE e AT
para fazer a logistica pesada (transporte aéreo e terrestre) e o fornecimento da

alimentagao.

A avaliacdo da melhor rota para qualquer travessia ou sitio de perfuracdo na
Antartica € uma etapa fundamental e que ndo sé possibilita uma boa escolha do lugar
amostragem, mas também a seguranca dos pesquisadores. Por exemplo, areas com
muitos nunataks ndo sdo recomendados para recuperacado de testemunhos, pois a
camada de neve ndo é tao espessa e a estratigrafia das camadas de neve-gelo pode
ser mais complexa; além, a amostragem deve sempre ser realizada o mais préximo
possivel do divisor de drenagem glacial (i.e., em areas a montante) pelos mesmos
motivos. Ademais, para garantir a seguranga, uma acurada andlise de fraturas no
manto gelo € indispensavel. Para ambas expedi¢des (2015 e 2012), a escolha da rota

e local de perfuracéo foi feita pelo grupo de sensoriamento remoto do CPC/UFRGS.

Quanto a atividade de logistica, esta consistiu na separacdo dos materiais do
acervo do CPC/UFRGS a serem levados (e.g., barracas e roupas polares, baterias,
computador, comunicadores, perfuratriz e trados, pas, caixas para a estocagem dos
testemunhos e amostras etc.). Pas e ferramentas para a manipulacdo dos
testemunhos foram previamente lavadas com enxagues acidos e agua Milli-Q®, assim

como os frascos para amostragem em trincheira ultralimpa e de neve superficial.
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6.2. METODOLOGIA DE CAMPO

6.2.1. Recuperacgao do testemunho de firn TTO1

A recuperacgao do testemunho de firn TTO1 (84°00°00,0” S; 79°29'31,4” W) foi
realizada em duas etapas. A primeira etapa consistiu na perfuracao direta sobre a
superficie do manto de gelo no sitio CR1, recuperando com o trado manual Mark I
(Kovacs Enterprise, Inc., USA) os primeiros 2,175 m (Figura 26a). Ap0s a execucao
dessa primeira etapa foi feita uma escavacao (Figura 26b) e construida uma trincheira
para o avanco da perfuracdo em profundidade (segunda etapa; Figura 26¢ e Figura
26d). Nessa ultima etapa, a perfuracdo foi performada com sistema manual Mark I
acoplado a um sistema elétrico (i.e., perfuradora) e mais 7,296 m foram obtidos. O

sistema de perfuracdo utilizado sera explicado em maior detalhe no préximo tépico.

Devido a ampla variacdo na dureza da neve no sitio CR1, as se¢des do TTO1
foram recuperadas em comprimentos desiguais o que resultou na obtencao de apenas
9.471 m de registro em 12 manobras®. Em ambas as etapas, a cada secdo
recuperada, esta era condicionada em um tubo de PVC para a realizagdo da descri¢cao
estratigrafica preliminar na caderneta de campo (i.e., a descricdo de diferencas na
granulometria da neve, forma dos gréaos, e das lentes de gelo visiveis a olho nu).
Posteriormente, a secdo era pesada em uma balanca Ohaus (com preciséo de 0,01
g) para a determinacéo da densidade. Todas as sec¢0es obtidas foram embaladas em
envelopes de polietileno com todo o cuidado para nédo alterar a ordem estratigrafica
(i.e., identificando o topo e a base da secao) e, em sequéncia, foram estocadas em
caixas de Styrofoam de alta densidade. Além, todos os residuos plasticos gerados
durante a rotina de perfuracéo foram descartados adequadamente, cumprindo, assim,
com as exigéncias do Protocolo Madri®’. A figura abaixo (Figura 26) sumariza a rotina

de perfuracéo.

66 O sistema Mark Ill tem capacidade para recuperar cilindros de um metro de comprimento a cada
manobra.

67 Protocolo ao Tratado da Antartico que foi assinado em 4 de outubro de 1991 a fim de garantir a
protecdo do Meio Ambiente Antartico pelos préximos 50 anos. Nesse protocolo ha 5 anexos que
especificam normas e recomendacdes para aqueles que exercem atividades de qualquer natureza na
Antartica (Marinha do Brasil, 2016).
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Legenda
1. Caderneta de campo e lapis

2. Tubo de PVC

3. Balanca de alta precisdo

4. Embalagens plasticas e fita adesiva

5. Ferramentas

6. Sistema de perfuragdo Mark Il (Kovacs)
7. Extensdo elétrica

8. Tonel para descarte de residuos pldsticos.
9. Caixa de ferramentas

10. P4 e caixa com hastes de extens3o (1m)

Figura 26. Etapas de perfuracéo no sitio CR1 para a recuperacao do testemunho de firn TTO1. Em (a)
€ mostrado a perfuracdo sobre a superficie do manto de gelo. (b) Etapa de escavacéo no sitio CR1. (¢)
Trincheira construida para aumentar a perfuracdo para niveis mais profundos — nessa figura &
sumarizado os utensilios que foram utilizados na rotina de recuperacdo do testemunho. Em (d) é
mostrado a arquitetura da trincheira — espaco para a perfuragédo e bancada de trabalho da trincheira —
com suas respectivas dimensdes.

Da Antarctica, o TTOl juntamente com o0s outros testemunhos de firn
recuperados (e, também, demais amostras coletadas) foram transportados por via
aérea duas vezes. O primeiro transporte foi para a base aérea de Punta Arenas
(Chile). Ao chegar em Punta Arenas, as se¢des do testemunho foram mantidas
congeladas abaixo dos -15°C em uma céamara frigorifica por algumas horas até o
segundo transporte aéreo, que foi para New York (NY, USA). No aeroporto de NY as
caixas de Styrofoam foram colocadas em um caminhdo com camara fria e, apos,
foram transportadas por rodovia até o Climate Change Institute (CCl), University of

Maine (UMaine), Orono (Maine), EUA, local onde os testemunhos foram
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descontaminados e subamostrados em laboratérios frios e limpos Classe 10088 (como

detalha o préximo capitulo).

6.2.2. Sistema de perfuragéo Mark Il

O sistema de perfuracdo Mark 1l do fabricante Kovacs Enterprise, Inc.

(endereco eletrénico: https://kovacsicedrillingequipment.com/) é capaz de recuperar

cilindros de 1 m comprimento e 7,5 cm de diametro de neve/firn/gelo a cada manobra.
Ele pode ser usado de forma manual (i.e., trado), em casos de perfuracdes rasas,
quanto acoplado a um sistema elétrico e de icamento (sistema eletromecanico), para

executar perfuracdes relativamente mais profundas (~20 m).

A forma manual (ou sistema manual) consiste num barrete conectado a uma
alca T ou a uma haste de extensdo (1 m) com uma alca T acoplada a sua outra
extremidade (Figura 27). No sistema eletromecanico o barrete € conectado a um
conjunto de hastes de extensao ligados entre si por pinos, que por sua vez, é acoplado
em um sistema de icamento e em uma perfuratriz (ou furadeira elétrica) na
extremidade oposta (Figura 27). A cada manobra é adicionado mais uma haste de
extensdo para avancar a perfuracdo para niveis mais profundos, podendo ser

adicionado até 20 hastes de extensao.

Para a perfuracdo do TTO1 foi utilizado ~11 hastes de extenséo e a furadeira
foi ligada numa extensédo elétrica conectada a uma bateria (Figura 26). Para evitar
contaminacgao na area da perfuracéo a bateria foi colada a 20 m de distancia do furo,

no lado de sotavento.

68 A Classe 100 se refere a um laboratério com pressao positiva equipado com filtros de alta eficiéncia
que fazem com que a sala contenha no maximo 100 particulas > 0,5 um a cada pé cubico (ft3), ou
3.530 a cada metro cubico (m3) (Federal Standard 209E). E equivalente a Classe ISO 5 atualmente
(ISO 14644-1).


https://kovacsicedrillingequipment.com/
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Figura 27. Sistema de perfuracdo de testemunhos de gelo Mark Ill (Kovacs Enterprise, Inc., USA).
Fonte: ilustracdo produzida pela Autora.

6.2.3. Recuperacédo do testemunho de gelo CR1

Para recuperar o testemunho de gelo CR1 (83°59'59,1" S; 79°29'19,3" W) foi
utilizado a perfuradora suiga: Fast Electromechanical Lightweight Ice Coring System
(FELICS) (Ginot et al., 2002). Diferente do Mark Ill, esse sistema n&do necessita da
escavacao de trincheira para expandir a perfuracdo para niveis mais profundos. Ele é

instalado dentro de uma barraca polar e € composto pelas partes ilustradas na figura
a seguir (Figura 28).



101

" S 9 [ PSRy
o‘eQa P R T )
oo | .
¢a°e.~"‘" ‘
o
< -
p ‘ A 8
\
[ [ =
\ ‘ ! ‘
P ) 7
%, 2
~] B >
Poco 2
§ H L 5
V4
- G
!  — 3 1 ! . % |
3 |
E ||IFO(@) [ & |
— —am o — | ¥
= - G ‘
= % s
F | £AC o
| ‘ )
E + = N ¥ £
e \ | Yt
V' a\]} | ‘ )
G | : t/“J L 3'4‘1‘; | 7 D
‘.‘v~_»l'o ©, & _.,‘.
B ) 15— Superficie da Neve
]
o
o
o

Figura 28. Esquema da perfuradora FELICS destacando 0s seus principais componentes: unidade de
disco com motor e sistema anti-torque (A), cano em espiral (B), barrilete (C), peca de corte em anel (D),
guincho com cabo (E), guincho do motor (F), guincho da placa base (G) e pecas da torre instalada
dentro da tenda (H). Fonte: extraido de Carlos, 2016, modificado de Ginot et al., 2002.

O testemunho CR1 foi enviado para o Climate Change Institute (CCI),
University of Maine (UMaine), Orono (Maine), EUA, para ser descontaminado e
subamostrado. O acondicionamento e transporte seguiu 0S mesmos protocolos e
rotina previamente descritos para os testemunhos da Travessia de 2015 (secao
6.2.1.).
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6.3. METODOLOGIA POS-CAMPO

6.3.1. Atividades realizadas nos laboratérios do CCI/UMAINE

6.3.1.1. Descontaminacao dos testemunhos

Os testemunhos foram descontaminado de acordo com os procedimentos
detalhados por Tao et al. (2001) em um ambiente de sala fria mantido abaixo dos -
20°C — equipado com uma mesa de corte e uma capela de fluxo laminar horizontal
com filtros de ar de alta eficiéncia na separacdo de particulas (high-efficiency
particulate air filters; HEPA filters), Classe 5 (ISO 14644-1). Nesse processo 0S
operadores vestiram roupas adequadas para ambientes frios e limpos (macacdes,
luvas, gorros, botas). Antes de comecar e ao finalizar os trabalhos de
descontaminacéo das secdes dos testemunhos, sempre era realizada a limpeza de
todos os equipamentos utilizados e das bancadas de trabalho com metanol (CHsOH)
(Figura 29a). Ademais, ao longo de todo o processo 0s operadores usaram um par

de luvas de polietileno de alta densidade (HDPE).

Na sala fria, as laterais dos pedacos de cada secao foram removidas com uma
serra de lamina de aco inoxidavel pré-limpa sobre a bancada de corte (Figura 29b).
Esse procedimento transformou as se¢des originalmente cilindricas dos testemunhos
em prismas de base quadrada. Apés, na capela com sistema de fluxo laminar, para
cada pedaco, finas camadas basais (~ 2 mm de espessura) foram raspadas e
removidas com uma lamina de ceramica (também pré-limpa). Adicionalmente, na sala
fria a descricdo visual da estratigrafia foi complementada (Figura 29c) e as sec¢des de
~1m, com seus respectivos pedacos, foram condicionadas em tubos de plexiglass
acrilico (projetados pelos pesquisadores do CCl) — com todo o cuidado para néo
inverter a ordem estratigrafica e, assim, garantir a correta interpretacéo paleoclimatica
e ambiental do registro. Em seguida, a trava de seguranca dos tubos acrilicos foi
fechada e estes foram embalados em sacos plasticos. Para serem transferidas até a
sala limpa, onde é feito o derretimento, cada se¢do embalada foi colocada dentro de
um recipiente cilindrico revestido internamente com material termo-isolante. O

translado dos cilindros para a sala limpa é rapido, ndo leva mais que 2 minutos, e, ao



103

chegar na sala limpa, esses sdo armazenados em freezers até o momento do

derretimento.

Figura 29. Fotos dos procedimentos executados na sala fria do CCI/UMAINE. Em (a) é mostrado uma
foto do procedimento de limpeza da bancada com metanol. Em (b) esta a foto da bancada de corte e
da serra de aco inoxidavel (a direita). A foto (c) mostra o operador identificando as camadas e outras
feicBes estratigraficas em um pedaco do testemunho. Fonte: acervo de fotos do CPC.

O intuito do processo de descontaminagdo € remover 0s contaminantes
introduzidos pelo processo de perfuragéo, translado/transporte e pelo manuseio de
testemunhos de gelo. Embora o contetudo de isétopos de agua nao seja sensivel a
contaminacgdo, este procedimento é amplamente recomendado e essencial para
extrair amostras adicionais da parte mais interna do testemunho, para a analise do
conteudo i6nico e dos elementos tragcos — que possuem comumente concentracdes
mais baixas (ppb ou até em ppt) e, portanto, sdo mais sensiveis a qualquer

contaminagao.

A remocao das camadas externas de gelo j4 era executada desde o primeiro
trabalho de analise de Pb no gelo, realizado por Murozumi et al. (1969) (na época em
grandes blocos de gelo coletados das paredes de dutos subterraneos rasos e
trincheiras, e ndo em testemunhos). Contudo, somente na década de 1980 foi avaliado
a performance deste procedimento de remocao das camadas externas com o trabalho

de Ng & Patterson (1981). Nesse trabalho, ao analisar diversas camadas concéntricas
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extraidas dos testemunhos, da parte mais externa até mais interna, Ng & Patterson
obtiveram concentracdes maiores na parte externa e um platé de menor concentracao
na parte central, indicando que a contaminagao externa nao penetrou no interior do
testemunho, atestando, assim a eficacia e a importancia do método de

descontaminacéao.

6.3.1.2. Subamostragem dos testemunhos

Apbs a correta descontaminacgéo das se¢des dos testemunhos, o processo de
subamostragem foi executado. As sec¢des dos testemunhos foram derretidas usando
um sistema de derretimento continuo com amostragem discreta (continuous melting
with discrete sampling system; CMDS) e de alta resolucdo, desenvolvido pelos
pesquisadores do CCI (Osterberg et al. 2006). Este sistema encontra-se em uma sala
limpa com filtros de HEPA Classe 5 (ISO 14644-1), e ele consiste em um freezer
mantido a cerca de -20°C onde o testemunho previamente descontaminado
embrulhado em tubo de plexiglass acrilico é colocado sobre uma base contendo um
disco de 3 mm de espessura e 70 mm de diametro, estilo Wagenbach, feito de Ni (270)
modificado (99,97% Ni) sobreposto a uma base de Al, contendo um sistema de
aguecimento interno (Figura 30). Esse disco, além de ser responsavel pela fusao
guando aquecido, contém uma série de fissuras micrométricas (um) rearranjadas
radialmente e um anel separador (Imm de elevacdo e 30mm de diametro) que
permitem separar a 4gua de degelo das bordas da agua de degelo da parte central do
testemunho (Osterberg et al., 2006) (Figura 30). Além ele é encaixado sobre um cone
no seu centro a fim de evitar o contato da agua extraida da parte interna do

testemunho com a base de AL (Figura 30).
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Figura 30. Diagrama da vista inferior e superior do disco de niquel (270) e da vista em perfil da parte
interna do sistema de aquecimento e de quarteamento da amostra. Fonte: modificado de Osterberg et
al. (2006).

Conforme a fusdo acontece, a agua separada pelas fissuras é drenada através
de canais plasticos por bombeamento peristaltico para uma bancada limpa com trés
sistemas automaticos de coletores de fracdo da Gilson Company, Inc. (Figura 31). Os
canais externos conduzem a agua para o coletor de amostras destinadas a andlise de
isétopos estaveis, enquanto o canal interno conduz a agua para 0s outros dois
coletores, abrigados em uma capela, para amostragem destinada a andlise do
conteudo i6nico e elementos tracos (Figura 31). A Figura 32 mostra fotografias do

sistema de derretimento e dos coletores de amostra fracionada.
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Figura 31. Diagrama do sistema de fuséo continua projetado pelos pesquisadores do CCI/UMAINE (a).
llustragdo indicando a area do testemunho de onde é tirada as amostras para a analise de cada
parametro quimico (b). Fonte: modificado de Osterberg et al. (2006).

Figura 32. Fotos da sala limpa do CCI/UMAINE. (a) Foto do sistema de derretimento continuo. (b)
Detalhe da fusé@o do testemunho. (c) Coletor de amostras para a andlise de isotopos estaveis. (d)
Coletor de amostras para a analise de ions e elementos tracos dentro de uma camara de fluxo laminar.
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7

A fusdo do testemunho € controlada por um operador que configura a
temperatura da placa de Ni (270) de acordo com a densidade de cada secao. Para o
TTO1 a temperatura de fusdo variou em torno de 17,9 £ 1,4 °C, ja para o CR1 foi de
16,3 £ 1,0°C. As amostras foram condicionadas em vials de 25 ml de HDPE para a
analise de isétopos estaveis e em vials de 5 ml de polietileno de baixa densidade
(LDPE) para a andlise dos ions. Todos os vials destinados a andlise do contetudo
idnico foram previamente submetidos a varios enxagues e a um molho de 24h em
agua Milli-Q® (resistividade: 18,2 MQ.cm; condutividade: 0,054 puS/cm a 25°C),
produzida pelo sistema MilliQ®-Element (Merck Millipore, Darmstadt, DE) e colocados

para secar em uma bancada equipada com filtros de HEPA (Classe 5).

E importante salientar que tanto no processo de derretimento do TTO1 como no
do CR1 ocorreu wicking de +3 cm ao longo de todo o primeiro metro. Wicking ocorre
quando a vazdao pelo disco de Ni (270) é menor que a taxa de derretimento, logo,
como consequéncia, uma parte da fracdo de dgua ascende em direcdo a secao do
testemunho, ao invés de escoar pelos canos de captacdo da base do disco. Como
ocorreu na parte mais permeavel do registro, € necessaria uma atencdo um pouco

maior ao interpretar esta parte.

Ao final do procedimento de derretimento, o disco e o cone séo limpos com um
detergente &cido (citranox) e o sistema é lavado com agua Milli-Q. Tal procedimento
de lavagem do sistema também € executado antes de comecar a operagcdo de
derretimento de um testemunho. Ao longo desse processo é possivel coletar brancos
do sistema, cruciais para investigar e descontar as possiveis contaminacdes do

procedimento de derretimento.

As amostras de ambos testemunhos foram embaladas em sacos plasticos e
condicionadas em caixas de Styrofoam. Apesar de terem sido coletados e
subamostrados em anos diferentes, tanto as amostras de todos os testemunhos
recuperados na Travessia Brasileira de 2015 como as da expedigdo de 2012
permaneceram estocadas em uma companhia de refrigeracédo na cidade de Bangor,
Maine, EUA, até 2018. Apds elas foram enviadas para o CPC/UFRGS e foram

mantidas congeladas até a analise quimica.

O sistema de derretimento continuo foi arquitetado pela primeira vez por Sigg
et al. 1994 e posteriormente aprimorado em diversos trabalhos como o de McConnell

et al. (2002) e Osterberg et al. (2006). As vantagens de utilizar o sistema de
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derretimento continuo estéo relacionadas a obtencdo de amostras com resolucéo sub-
sazonal e por ndo ser um processo ardiloso para o operador, como 0s métodos de
abertura e quarteamento de amostras manuais. Ademais, o sistema de derretimento
continuo pode ser acoplado diretamente em equipamentos analiticos e fazer analise
de uma gama de espécies quimicas e da composicao isotopica da agua de forma

simultanea (e.g., McConnell et al., 2002; McConnell et al., 2019).

6.3.2. Atividades realizadas nos laboratérios do CPC/UFRGS

As atividades realizadas nos Laboratérios do CPC/UFRGS foram as analises
quimicas das razfes isotdpicas e do conteddo idnico. Abaixo, nos préximos tépicos,
segue um detalhamento dessas atividades analiticas. Para o testemunho TTO1 todas
as amostras foram analisadas e foram feitas analises tanto de determinacdo do
conteldo isotopico quanto iénico. Ja para o testemunho de gelo CR1 somente os 10
primeiros metros foram analisados e foram realizadas somente analises de contetudo

isotopico.

6.3.2.1. Andlise de isOtopos estaveis

A andlise das razbes de isétopos estaveis de agua (6D e 6*0) foi feita no
Laborat6rio de Is6topos Estaveis do CPC (Figura 33), localizado no prédio 43128 na
sala 119, Campus do Vale, UFRGS. Este laboratério funciona desde 2015 e ja
contribuiu com a andlise ndo so6 de testemunhos antarticos, mas também com a de

testemunhos andinos e amostras de chuva de varias regides do Brasil.
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Figura 33. Foto do Laboratdrio de Isotopos Estaveis do CPC/UFRGS. Fonte: arquivo pessoal.

6.3.2.1.1. Planejamento e calibragdo do equipamento

Antes de iniciar a analise de qualquer testemunho, trincheira glaciolégica ou
amostras de precipitacdo, um procedimento padrdo do laboratorio € fazer
planejamento das analises das amostras do material que se pretende estudar. Tal
planejamento envolve trés etapas, sendo elas: (1) a escolha dos padrfes analiticos;
(2) previsao da quantidade de rodadas de analise e a distribuicdo das amostras nestas
rodadas; (3) contabilizacdo e separacdo dos insumos de laboratério que vao ser

utilizados ao longo das analises (Oliveira, 2019).

Em uma andlise quimica as amostras devem ser analisadas com padrdes
verificar a qualidade da analise (i.e., valida-la) e corrigir 0s erros associados ao desvio
do equipamento analitico (i.e., oscilacao interna do equipamento) (c.f. apresentado no
proximo tépico). No caso das andlises das razdes de is6topos de agua usa-se no
minimo um padrédo baixo &, um alto § e um controle. Para a andlise das amostras do
testemunho de firn TTO1 e do testemunho de gelo CR1 foram escolhidos os padrbes
internos SPOLE (Padrao Polo Sul; funcéo baixo §), CRIO (Padréao Criosfera; funcao
controle), MJ (Padrédo Mount Johns funcédo alto §). A escolha foi baseada nos

seguintes critérios: (1) eles sédo padrdes de neve antérticos, sendo o SPOLE do Platd
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Antartico, e o CRIO e MJ da regido da Antartica Ocidental; (2) ja foram previamente
testados na analise das amostras de neve superficial da regido (Oliveira, 2019) e na
andlise de alguns testemunhos proximos (e.g., BR-IC-04) e de amostras de trincheira
glaciologica na regido do Criosfera 1 (Aquino et al., 2020), o que confirmou que estes

padrdes cobrem o intervalo de valores isotopicos esperados no sitio Criosfera 1.

Em todas as analises quimicas sempre € recomendado a utilizacdo de padrbes
internacionais certificados. Entretanto, como explanado por Oliveira (2019), estes
padrées, dependendo da época, possuem precos muito elevados e, atualmente,
muitos estdo escassos no mercado. Por conta disso, muitos laboratorios no mundo
aderem a pratica de fabricar e utilizar padrdes internos (internal lab standards) para
validar suas analises, preservando os padrfes certificados somente para calibracdo
dos padrdes internos do laboratério. A rotina do processo de calibracdo dos padrées
internos do Laboratério de Isétopos Estaveis do CPC/UFRGS é detalhada no trabalho
da Oliveira (2019). Em resumo os MRCs usados na calibracdo dos padrbes internos
usados nesse trabalho foram aqueles fornecidos pela IAEA (Vienna, Austria) e
recomendados para a analise isotopica de agua — o GISP (Greenland Ice Sheet
Precipitation), o SLAP-2 (Standard Light Antarctic Precipitation 2) e o0 VSMOW-2
(Vienna Standard Mean Ocean Water 2), cuja funcéo, valores de s e demais

informagdes encontram-se listadas na tabela abaixo (Tabela 7).

Visto que foram extraidas 309 amostras do testemunho TTO1, elegeu-se por
organiza-las em 13 rodadas de analise contendo, na maioria das vezes, 25 amostras
mais padrdes internos — com excecao da primeira e da segunda rodada, por conta
da demanda interna do laboratério, e da Gltima rodada, pois foi incluida as 10 amostras

que restaram para finalizar a analise do TT01 (Tabela 8).

Tabela 7. Funcao e valores de referéncias de §'%0 e 6D para trés padrdes internacionais (GISP, SLAP-
2 e VSMOW-2). A incerteza é dada em nivel de 10 sobre a escala VSMOW-SLAP. Na ultima coluna é
listado o codigo NIST.

Padréo certificado Funcéao 880 (%) 6D (%o) Codigo NIST
GISP controle -24,78 (+0,09) -189,5 (+1,2) RM 8536
SLAP-2 baixo § -55,5 (+0,02) -427,5 (+0,3) RM 8537a
VSMOW-2 alto & 0 (x0,02) 0 (x0,3) RM 8535 a

Fonte: dados extraidos dos documentos da IAEA — Reference Sheet for VSMOW?2 and SLAP2
(2017) e Reference Sheet for GISP (2007).
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Tabela 8. Planejamento da analise quimica para as razfes de is6topos estaveis de dgua no Laboratério
de Is6topos Estaveis do CPC/UFRGS.

Intervalo de amostras Total de amostras
12 rodada TT1 001aTT1 010 10
22 rodada TT1 011aTT1 024 14
32 rodada TT1 025aTT1 049 25
43rodada TT1 0504 TT1 074 25
52 rodada TT1 075aTT1_099 25
62 rodada TT1 100aTT1 124 25
72 rodada TT1 125aTT1 149 25
83 rodada TT1 150aTT1 174 25
92 rodada TT1 175aTT1 199 25
102 rodada TT1 200aTT1 224 25
112 rodada TT1.225aTT1_ 249 25
122 rodada TT1.250a TT1_ 274 25
132 rodada TT1 2754 TT1_309 35

As amostras dos 10 primeiros metros do testemunho de gelo CR1 também

foram divididas em 13 rodadas de analise contendo ~25 amostras.

Depois do planejamento, foi realizada a contabilizacdo e separacédo do material
laboratorial utilizado nas analises. Para as rodadas de analise previamente
estipuladas foram separados vials de vidro limpo (2 ml) da Fisher Scientific, tampas
de rosca parafuso para os vials, septos de politetrafluoroetiieno (PTFE)
vermelho/silicone branco da Agilent Technologies para as tampinhas dos vials, septos
GP de 9,5 mm (silicone) da Analytical Science para inserir na entrada do vaporizador
a cada nova analise, ponteiras de micropipetas monocanal de polipropileno (PP),
micropipeta monocanal (5 ml) da Transferpette® S (BRAND), seringa de 5 ul da linha
CrossLab, Agilent Technologies para o autoamostrador. A figura a seguir (Figura 34)
mostra cada um desses materiais que foram separados para a rotina de analise do

laboratorio.
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Figura 34. Fotos mostrando os insumos e ferramentas indispensaveis para o Laboratério de Isétopos
Estaveis do CPC. (a) Foto mostrando a seringa do autoamostrador do equipamento analitico (1), as
ponteiras da micropipeta monocanal (2), as tampinhas de rosca (3), os vials limpos de vidro
transparente (4), septo da entrada do vaporizador (5) e o septo da tampinha dos vials (6). (b) Foto
destacando a micropipeta monocanal utilizada na pipetagem das amostras. Fonte: arquivo pessoal.

6.3.2.1.2. Preparacdo das amostras para anélise das razfes isotopicas

Aproximadamente duas horas antes de ligar o espectrémetro um bloco de
amostras (~25 amostras) era colocado para descongelar a temperatura ambiente
sobre a bancada do laboratério. Posteriormente, quando todas ja estavam
descongeladas, para cada uma delas uma fracdo de 2 ml era extraida com a
micropipeta. Imediatamente apos a extracdo de uma fracéo, esta era colocada em um
vial de vidro limpo (2 ml), apropriado para o equipamento analitico, e 0 processo se
repetia até que todos os vials estivessem preenchidos com uma fracdo de agua das
amostras que iam ser analisadas. Na tampa de cada vial era colocado um septo de
PTFE/silicone a fim de inibir qualquer troca isotopica com o ar do laboratério (i.e.,
impedir o fracionamento). Também para evitar este mesmo problema, os vials eram
fechados ligeiramente depois de serem preenchidos. Um processo de descarte das
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duas primeiras fragcdes pipetadas de cada amostra, denominado de “ambientagcao”,
também era executado para evitar a contaminacgdo transferida de uma amostra para
outra a cada manipulacao (efeito de memdéria do processo de pipetagem) (Oliveira,

2019). A figura abaixo (Figura 35) sumariza a etapa de preparacdo das amostras.

>  Pipeta
monocanal

Transferpette® S
da BRAND

Vials de vidro
apropriados para o
PICARRO® L2130-i
Isotopic H20

~25 amostras
por analise.

Figura 35. Esquema ilustrado da etapa de transferéncia das amostras para os vials (a). Em (b)
Fotografias dos frascos das amostras (25 ml) (foto superior) e dos vials (2 ml) (foto inferior). Fonte:
llustracdo (a) modificada da Oliveira (2019); (b) e (c) arquivo pessoal.

Ao final, todos os vials eram transferidos, junto com o0s padrdes internos
previamente calibrados, para a bandeja do equipamento analitico. A ordem das
amostras e dos padrdes, entre outras informacdes, sao registradas numa ficha padréo

e no caderno fisico do laboratério. Um modelo de ficha pode ser visto no Anexo |.

6.3.2.1.3. Espectroscopia por cavidade ressonante ring-down

A determinacéo das razdes de is6topos estaveis de agua (6D e §*20) das 309
amostras do testemunho de firn TTO1 e das 324 amostras do CR1 foi feita pela técnica
de espetroscopia a laser de cavidade ressonante tipo ring-down (do inglés Cavity Ring
Down Spectroscopy; doravante CRDS), usando dois espectrdmetros da marca
PICARRO® (Picarro Inc., Santa Clara, CA, USA; endereco eletronico:

www.picarro.com). Nos proximos paragrafos sera explanado um pouco da historia
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dessa técnica, dos seus principios fisicos e, também, da configuracdo e rotina de
andlise com os sistemas PICARRO® no Laboratério de Is6topos Estaveis do
CPC/UFRGS.

A técnica CRDS resultou do desenvolvimento e aprimoramento de espelhos de
alta refletividade, lasers e descobertas de tecnologia de semicondutor ao longo do
século XIX e XX (Busch & Busch, 1999). Com respeito aos espelhos, 0s mais notaveis
avancos ocorreram na década de 1980, muito devido ao incentivo ao aprimoramento
de equipamentos da industria bélica. Segundo Busch & Busch (1999), nessa década
houve muitos esforgos para medir a refletividade de espelhos de alta refletividade
organizados dentro de cavidades opticas e, por conta disso, tais experimentos ficaram
conhecidos comercialmente como “medidores de perda de sinal em cavidade” (do
inglés, cavity lossmeters). Todos o0s experimentos em cavidades dessa nhatureza
serviram como fundamentacao tedrica para a CRDS, que foi apresentada como uma
nova tecnologia analitica s6 no final da década de 80. Isso ocorreu por meio do
trabalho de O’Keefe & Deacon (1988), que mostrou que a ideia “medidor de perda de
sinal em cavidades” poderia ser usada para fazer medidas de absorcdo de
quantidades tracos em amostras de fase gasosa. Nesse trabalho, os autores mediram
a concentracdo de O2 molecular incidindo dentro da cavidade Optica uma radiacéo na
faixa de 630-690 nm com um laser de corante pulsado. Para tal feito eles utilizaram o
tempo de perda do sinal na cavidade com e sem amostra como parametro para obter
a perda oOptica e, assim, a concentracao (O’Keefe & Deacon, 1988) — e ndo diferencas
na quantidade de energia de um feixe radiante ao entrar e sair da cavidade como

ocorre nas técnicas de absorcéo tradicionais (Busch & Busch, 1999).

Para fins de exemplificacdo do que foi proposto por O’Keefe & Deacon (1988),
considere uma cavidade Optica estavel contendo dois espelhos de alta refletividade
(Ex e E2) (Figura 36). Se a cavidade estiver vazia, ao incidi-la com uma determinada
radiacdo por alguns microssegundos, a intensidade da radiacdo ira gradualmente
decrescer de forma exponencial apds o desligamento da radiacdo, em um dado tempo
(tv). Nesse caso, tal enfraguecimento do sinal é causado essencialmente por
caracteristicas internas da cavidade — pela pequena transmitancia dos espelhos e
difracdo dentro da cavidade. Em contrapartida, se a cavidade estiver com alguma
espécime quimica que absorve o A que estd sendo incidido, a intensidade do

decaimento € acentuada pela presenca dessas espécies, hdo sendo mais somente
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dependente de fatores internos da cavidade. Ou seja, o tempo de decaimento da

radiacédo da cavidade com uma amostra sera ta, que é menor que tv.

Perda devido a
< transmitincia do

L l /espeho
Fonte de Cavidade

E Detector
laser 1 Optica

Figura 36. Esquema ilustrativo da cavidade ressonante ring-down com dois espelhos. Fonte: baseado
no esquema de Maithani & Pradhan, 2020.

Conforme Busch & Busch (1999), conhecendo esses tempos é possivel obter

Q) (perda dptica ou coeficiente de absorcdo em um dado A) pela seguinte relacéo:

o = = <l_l) (Eq. 12)
M=\, 1y

Sendo Tv a constante de tempo de decaimento da radiacdo na cavidade vazia, Ta a

constante de tempo de decaimento da radiacdo na cavidade com a amostra e ¢ a

velocidade da luz (c = 3x108 m/s).

Por sua vez, tendo ) a concentragcdo de uma determinada molécula de agua

na amostra (ou de qualquer outra substancia) pode ser calculada, pois:
am=¢eq X [(] (Eq. 13)

Onde € € o coeficiente de extingéo (valor caracteristico de cada substancia) e [C] a

concentragao.

Apesar da relevancia do trabalho de O’Keefe & Deacon (1988), foi somente

com o constante aprimoramento da cavidade (i.e., no refinamento dos espelhos
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dielétricos em multicamadas, na quantidade e disposicédo dos espelhos, bem como,
no rigoroso controle de parametros fisicos dentro da cavidade), incorporacdo de
sistemas anexos (e.g., sistema de vaporizagéo), ado¢cao de novos lasers (e.g., laser
de diodo sintonizavel), revisdo e aplicacdo da técnica em outros compostos em
trabalhos subsequentes, é que a CRDS se tornou uma técnica de alta sensibilidade
como conhecemos hoje. Isto é, uma técnica capaz de executar medi¢des robustas de
absorcdes na ordem de sub-ppm de uma ampla variedade moléculas em fase gasosa
(atualmente também em fase liquida e sdlida), radicais e aerossois por passagem
através da cavidade o6ptica (Busch & Busch, 1999; Gupta et al., 2009; Maithani &
Pradhan, 2020). Além, vale ressaltar, que trabalhos posteriores de mapeamento de
linhas de absorcédo na faixa do infravermelho préximo dos diferentes isotopdlogos de
agua permitiram que a CRDS comecasse a ser aplicada na determinacao das razdes
isotopicas desses isotopdlogos nas ultimas duas décadas (Gupta et al., 2009; Maithani
& Pradhan, 2020).

O Laboratério de Isétopos Estaveis do CPC/UFRGS possui dois sistemas
PICARRO® para medi¢cdes das razdes §'%0 e §D em amostras liquidas. Ambos os
sistemas sdo compostos por um analisador (médulo PICARRO L2130-i, com cavidade
Optica de alto fator-Q contendo trés espelhos), um vaporizador (médulo PICARRO
V1102-i), um autoamostrador, estacdes para limpeza da seringa contendo agua
ultrapura (18,2 MQ.cm a 25°C) e solucdo de metilpirrolidona (MPD), bandeja para
amostras e duas bombas peristélticas para o fluxo de entrada e de saida. Ambos os
sistemas PICARRO® sdo conectados a um mesmo sistema externo de gas N2 de alta
pureza (>99,99%), com pressao configurada em 5 psi (ou Ib/in?). A diferenca de um
sistema para 0 outro estd no autoamostrador, isto €, um foi montado com um
autoamostrador PAL HTC-xt da Leap Technologies (Carrboro, NC, USA), e o outro
com o autoamostrador PICARRO A0325. A figura abaixo (Figura 37) mostra uma foto
dos dois sistemas PICARRO® do CPC/UFRGS destacando alguns de seus

componentes.
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VAPORIZATION MODULE
1SOTOPIC H:0
V1102:/

PICARRO:-

Figura 37. Fotos dos dois sistemas PICARRO L2130-i do Laboratério de Isétopos Estaveis do
CPC/UFRGS (a). A foto (b) mostra a estacdo de limpeza da seringa, a (c) as bombas, (d) detalhe da
parte do autoamostrador onde fica a seringa, (e) o vaporizador PICARRO V1102-i e (f) o sistema de
gas nitrogénio. Fonte: da Autora.

Um ciclo de medida no sistema PICARRO® dura cerca de 10 minutos e envolve
cinco etapas — a de pré-limpeza da seringa, de extracado de fracdo de 2ul da amostra
pela seringa, de vaporizacdo, a de analise e processamento e a de pos limpeza da
seringa (Oliveira, 2019). Figura 38 sumariza parte desse ciclo (n&o inclui a etapa de
limpeza da seringa).
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Figura 38. Esquema ilustrado das etapas realizadas pelo sistema PICARRO® L2130-i com mdédulo de
vaporizacdo anexo (PICARRO V1102-i). (1) corresponde a etapa de extracdo de uma fracdo de 2l
pela seringa. (2) a etapa de vaporizagdo da fragdo amostrada inserida pela seringa dentro da cdmara
do vaporizador PICARRO V1102-i. A (3) é a etapa analitica, onde a amostra dentro da cavidade Optica
de alta finesse € incidida por um feixe de laser na faixa do infravermelho e o tempo de decaimento do
sinal do laser é coletado. A (4) consiste na etapa de processamento dos dados coletados. Nesse
esquema as etapas de limpeza da seringa foram omitidas. Fonte: extraido de Oliveira (2019).

Conforme mostrado na Figura 38, 2ul de amostra extraido do vial pela seringa
€ injetado e vaporizado no PICARRO V1102-i. Para evitar fracionamento isotopico
durante o processo de vaporizacao (i.e., garantir que toda a fracdo de amostra seja
completamente vaporizada), a amostra € vaporizada em temperatura constante
(110°C) sob véacuo (Mariani, 2013) em uma camara de volume pequeno, revestida
com material hidrofébico (Gupta et al.,, 2009). Apdés completado o processo de
vaporizacdo, as valvulas da camera abrem e a aliqguota de amostra vaporizada é
carreada pelo gas N2 de alta pureza até o analisador PICARRO L2130-i por
bombeamento peristaltico. Na cavidade analitica a amostra é varrida por uma radiacao
emitida pelo laser de diodo na faixa do infravermelho. Este laser € continuamente
ligado e desligado em um tempo de microssegundos, varrendo varios A nessa faixa —

agueles em que as moléculas absorvem radiacdo e aqueles em elas ndo absorvem
— para determinar as taxas de decaimento com e sem a amostra (Tae Tv). O monitor

de A direciona o A especifico com precisdo de 1 MHz. Para evitar medidas e errdbneas
e imprecisas dos diferentes isotopdlogos de agua e alcancar uma estabilidade que

permite determinar a concentracdo desses isotopdlogos de forma simultanea, os



119

parametros fisicos dentro da cavidade Optica sdo estabilizados — a temperatura &
mantida em ~80°C e a pressdo em ~35 Torr (nivel subatmosférico) (Gupta et al.,
2009). Os graficos da Figura 39 destacam esse patamar de estabilidade de onde séo
tomadas as medidas. Conforme ilustrado abaixo, a injecéo de 2ul produz um pulso de
20.000 £ 200 ppm dentro da cavidade 6ptica formando um patamar de concentracao
de agua estavel de onde sdo tomadas as medidas para determinar as razoes
isotopicas. Esse patamar € gerado porque a amostra tem concentracdo uniforme e a
taxa de fluxo da fase gasosa é constante (Gupta et al.,, 2009). ApGs tomadas as
medidas a valvula que conecta o vaporizador a cavidade é fechada e é realizado uma
purga no sistema de vaporizacao e no analisador antes de receber a proxima injecao

de amostra (i.e., cavidade 6ptica) (Figura 39).

30000 ~ 80°C
~35 Torr
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Figura 39. Grafico do CRDS Data Viewer mostrando o pulso de vapor de agua. Em destaque
(vermelho) o intervalo em que a medidas para a determinag&o das razfes isotopicas sdo efetuadas.
Fonte: modificado de Gupta et al. (2009).

Na rotina do laboratério do CPC/UFRGS €& sempre programado no
equipamento oito ciclos de medidas em cada amostra com a finalidade de mitigar o
efeito de memoaria da seringa (Oliveira, 2019). Esse efeito de memoria corresponde a
contaminagao provocada pela coleta da amostra anteriormente analisada — i.e., ao

completar um ciclo de analise de uma determinada amostra a seringa pode levar



120

particulas de agua desta para a proOxima amostra, interferindo, assim, na composi¢cao
isotépica. O fabricante assegura que seis inje¢des ja sao suficientes para minimizar
tal efeito, entretanto, no laboratério do CPC é feito com uma margem maior para se

ter maior seguranca nas medidas e obter resultados de maior confiabilidade.

Como mencionado previamente, a técnica CRDS é conhecida por ser uma
técnica de alta sensibilidade. Para o analisador PICARRO L2130-i, é garantido pelo
fabricante uma precisédo de 0,025%0 e 0,1%o0 para o 620 e 8D, respectivamente, em
andlise de amostras liquidas. O desvio analitico ja fica em 0,2%. para o 620 e 0,8%o
para o 6D. Os instrumentos PICARRO® sédo reconhecidos no mercado pela sua alta
precisédo espectral, estabilidade de pressao e temperatura nas medidas dos analitos

(ver www.picarro.com). Dentre as vantagens de se utilizar a técnica CRDS ao inves

de espectrometria de massa de razdo isotopica (do inglés, Isotopic Ratio Mass
Spectrometry; IRMS), espectrometria de massa com fonte de gés (do inglés, Gas-
Source Mass Spectrometry; GSMS) ou técnicas de absorc¢do tradicional para medir
razdes de isotopos de dgua esta: (1) a possibilidade de medir os valores de §'80 e 6D
de forma simultanea (sem necessidade de conversado para outros compostos); (2) o
mais baixo custo do equipamento e de sua manutencao; (3) equipamento de facil
operacao; (4) ocupa pouco espaco no laboratério; (5) pode ser transportado para
campo e instalado em aeronaves para performar medidas diretamente no ambiente
natural sem perder a robustez; (6) a sensibilidade a baixas concentracdes, por conta
do maior caminho efetivo percorrido pelo laser; (7) a insensibilidade a oscilacées na
intensidade do laser, pois 0 parametro de interesse é o tempo de decaimento do feixe
na cavidade (Busch & Busch 1999; Berden et al., 2000; Crosson, 2008; Gupta et al.,
2009; Maithani & Pradhan, 2020).

6.3.2.1.4. Calibracéo dos resultados isotopicos

A calibracéo dos resultados é um processo fundamental tanto para determinar
a acuracia das medicdes quanto para corrigir os possiveis desvios sobre os resultados
provocados pelo equipamento analitico. Os resultados isotépicos (680 e §D) das
amostras do testemunho TTO1 e do CR1 foram corrigidos em curvas de calibracao,
lineares, construidas em planilhas no software Microsoft Excel®, com os valores

mensurados e de calibracédo dos padrdes internos (SPOLE, CRIO e MJ), conforme o


http://www.picarro.com/
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meétodo descrito por Oliveira (2019). No processo de calibracdo do TTO01, para mitigar
o efeito de memoria (cf., previamente explicado no topico anterior), foram utilizadas
as meédias aritméticas dos resultados das trés ultimas inje¢cdes de cada amostra lidas
pelo equipamento analitico. Para fins de exemplificagdo, imagens das curvas de 680
e 6D de uma das analises do TT01 podem ser vistas no Apéndice E. Contabilizando
todas as analises, foram construidas ~72 curvas para cada um dos parametros
isotépicos avaliados (680 e 6D), totalizando ~144 curvas. Os valores adotados para
validar a analise foram um desvio de até +0,20%o e £0,45%o dos valores de calibragéo
de 60 e 6D dos padrdes internos, respectivamente — conforme mostrado na tabela
a seguir (Tabela 9) (Oliveira, 2019).

Tabela 9. Composicdo isotdépica dos padrbes internos obtidos no processo de calibracdo do
equipamento (em negrito) e os limites inferiores (L. inf.) e superiores (L. sup.) do intervalo aceito para
validacéo dos resultados da andlise.

Padrao L. inf. 680 (%o) L. sup. L. inf. 6D (%o) L. sup.
SPOLE -49,30 -49,10 -48,90 -385,48 -385,03 -384,58
CRIO -42,17 -41,97 -41,77 -329,40 -328,95 -328,50
MJ -35,83 -35,63 -35,43 -283,43 -282,98 -282,53

Fonte: Dados do Laboratdrio de Is6topos Estaveis do CPC/UFRGS.

A acuracia para os valores de §'80 e 6D foi melhor que +0.2%0 e +0.9%o,

respectivamente. O erro estimado para o d € de £1,7%o.

6.3.2.2. Anédlise do contelido iOnico

A analise do conteudo idnico foi feita no Laboratorio de Glacioquimica do CPC
(Figura 40), localizado no prédio 43129, Campus do Vale, UFRGS. O Laboratorio de
Glacioguimica € um ambiente limpo, enquadrado na Classe 7 (ISO 14644-1; 1999).
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Figura 40. Foto do Laboratério de Glacioquimica do CPC/UFRGS. Fonte: arquivo pessoal.

6.3.2.2.1. Controle de contaminac¢éo do laboratério

Como o conteudo ibnico dos testemunhos do interior da Antartica € da ordem
de ppb (traco) medidas de maior rigor no controle de contaminacéo foram aplicadas
na rotina de trabalho do laboratorio. Durante todas as atividades foi utilizado
vestimentas apropriadas para sala limpa (macacéao e touca de Tyvek® 400 (DuPont™)
e capa de sapato (DuPont™), além de luvas e méascara). Ademais, a limpeza do
ambiente — bancadas, capelas e piso — foram diarias e foi evitado o maximo possivel
0 contato da luva préximo a borda e na parte interna dos vials, balées volumétricos e

demais frascos (pois, conforme testes anteriores a luva utilizada pode liberar NO3").

Também para monitorar e controlar a contaminacdo é utilizada uma agua
ultrapura (tipo I; com condutividade <0,055uS/cm a 25°C e TOC <50 ug/L; cf., ASTM
D1193, 2006) tanto na limpeza dos materiais (Apéndice F) e do laborat6rio, como
também, na producdo dos padrdes de calibracdo e de checagem consumidos pelo
laboratorio (topico 7.2.2.2.). A figura a seqguir (Figura 41) mostra o sistema gerador de
agua ultrapura do Laboratério de Glacioquimica. A agua da rede de abastecimento
passa primeiramente por um sistema de filtragem prévio, composto por trés filtros.
Apbs ela é conduzida até o sistema Elix® Essential (Merck Millipore, Darmstadt, DE)
de producgdo de agua purificada tipo Il (condutividade <1 uS/cm a 25°C e TOC <50
ug/L; cf.,, ASTM D1193, 2006; Millipore garante TOC <30 ug/L), onde maioria das
particulas sao retidas, grande parte do soluto é eliminado por osmose reversa e é
realizada a sanitizacdo da agua. Apds o tratamento no sistema Elix®, a agua é
armazenada em um reservatério de PE. A partir desse reservatorio o sistema Milli-Q®

produz uma agua tipo | (Millipore garante TOC <5 ug/L).
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Figura 41. Sistema de geracdo de agua ultrapura do Laboratério de Glacioquimica (CPC/UFRGS).
Fonte: arquivo pessoal.

6.3.2.2.2. Preparacao das amostras e dos padrfes de checagem para analise do

conteudo ibnico

Alguns dias antes da realizagdo da andlise cromatogréafica foi realizada a
limpeza dos vials de PP de 5 ml (Dionex™ Polyvials; N° de catalogo: 038008) e de
suas respectivas tampas equipadas com filtros (Dionex™ Filter Caps; N° de catalogo:
038009), confeccionados exclusivamente para o autoamostrador acoplado ao
equipamento analitico (Autoamostrador AS-DV, Dionex™). A limpeza seguiu o
protocolo descrito no Apéndice F.

Poucas horas antes de iniciar a corrida cromatografica um conjunto de
amostras (~30-40 amostras) era colocado para descongelar na capela de fluxo
laminar Classe 5 (ISO 14644-1; 1999). Diferente da preparacédo das amostras para a
analise das razdes isotOpicas, apds o descongelamento as amostras reservadas para
a analise dos ions foram diretamente transferidas para os vials de PP sem o auxilio

de pipeta, para evitar a contaminacdo cruzada entre as amostras. Logo apos a
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transferéncia o vial era imediatamente fechado com o auxilio de uma ferramenta de
insercdo de tampas (Dionex™) previamente lavada com agua Milli-Q®. Durante todo
0 processo os vials e as tampas foram manipulados uma pinga previamente lavada e
toda a etapa de preparacdo de amostras foi executada na capela de fluxo laminar
Classe 5 (ISO 14644-1; 1999). A figura abaixo (Figura 42) mostra fotografias da etapa

de preparacdo das amostras para anélise.

Figura 42. Fotografias da etapa de preparacdo das amostras para analise do conteudo i6nico na
bancada de fluxo laminar Classe 5. Em (@) algumas amostras do TTO1 descongelando; em (b) é
mostrado a ferramenta de inser¢cdo das tampas (1), a pin¢a utilizada na manipulacdo das tampas e vials
(2) e as amostras do TTO1 j& nos vials de PP apropriados para o autoamostrador AS-DV (Dionex™)
(3); em (c) é destacado os vials de PP limpos dentro do pote de Nalgene® (4) e as tampinhas limpas
condicionadas dentro de uma caixa plastica (5). Fonte: arquivo pessoal.

Solucdes padrdes de calibracdo foram construidas e analisadas antes de iniciar
a andlise das amostras do testemunho de firn TTO1. Ao todo foram construidas cinco
solucdes padrbes para a calibracdo das anélises de cations (C1 & C5; onde o indice
1 indica a solugdo menos concentrada e o 5 a mais concentrada) e cinco para a
analise de anions (Al a A5). Estas solug¢Bes padrbes sdo basicamente solugcdes
menos concentradas de uma solucao intermediaria contendo os ions de interesse
(solucdo padréo de estoque) — feita por meio da diluicdo de materiais de referéncia
padrdo em agua purificada (cf. Figura 43). Elas foram pensadas para abranger as
concentragdes usuais dos ions das amostras de neve/gelo da Antértica.
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Figura 43. Esquema ilustrativo da etapa de preparacdo da solucdo padrdo de estoque para a
construcéo dos padrfes de calibracio e checagem. Fonte: da Autora.

Para construcdo das solucdes padrées de calibracdo foram utilizados baldes

volumétricos de 100, 50 e de 25 ml.

Ao longo de todas as corridas cromatogréaficas os padroes C4 e A4 foram
monitorados, assim como o padrdo de checagem independente BM02 — construido
por meio da diluicio do SRM BIGMOOSE-02 (Environment Canada, Lot # 1010 e
Environment Canada, CRM ION-915, Lot # 1109).

6.3.2.2.3. Cromatografia de troca ionica

As 309 amostras do testemunho TTO1 destinadas a analise do conteudo idnico
foram analisadas pela técnica de cromatografia de troca i6nica de alta performance
(da sigla em inglés HPIEC ou IEC; (High Performance) lon Exchange
Chromatography). Esta técnica € uma das varias técnicas de cromatografia ibnica —
a qual, por sua vez, € uma especificidade da técnica de cromatografia liquida (Weiss,

2004; Marques, 2012; Thoen, 2017). Uma breve revisao da histéria da cromatografia
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liquida e dos tipos de cromatografia ibnica pode ser vista no trabalho de Thoen (2017)

e de Marques (2012), e em mais detalhe na obra de Weiss (2004).

Os equipamentos de IEC sdo compostos por um sistema de autoproducéo de
eluentes (ou por um compartimento para colocar o eluente pré-fabricado), uma bomba
de alta pressdo, uma vélvula de injecdo de trés vias, um sistema de separacao
(sistema de colunas), uma supressora quimica, um detector de condutividade elétrica
e por um sistema de coleta de dados (Figura 44). A maioria dos componentes,
sobretudo aqueles que entram em contato com a amostra (ou que podem a vir ter
contato acidentalmente com a amostra), sdo construidos em poliéter éter cetona (da
sigla em inglés, PEEK; polyether ether ketone — um polimero de cadeia linear,

semicristalino), devido a excelente resisténcia quimica a longo prazo, como também,

mecanica e a altas temperaturas desse material.
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Figura 44. Esquema ilustrado dos principais componentes de um sistema IEC. Fonte: modificado de
Thoen (2017).

Basicamente, o principio de qualquer técnica de cromatografia € submeter uma
aliquota de uma determinada amostra em fluido de passagem (i.e., eluente;
denominado de fase movel) a um processo de separagao para discriminar e averiguar
compostos de interesse. Considerando a IEC, a separagdo se da por trocas idnicas
entre a fase movel contendo os analitos da amostra de interesse e o substrato solido

do interior da coluna (denominado de fase estacionaria) (Figura 45). Tal substrato &
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composto por grupos funcionais de troca i6nica (sendo que cada tipo de analise,
catibnica e anibnica, tem seu grupo funcional especifico) ligados a um suporte de
polimero inerte (PE, etil-vinil-benzeno ou polimetiimetacrilato co-polimerizadas com
divinilbenzeno). A separacao dos analitos ibnicos consiste na chegada dos analitos
em tempos diferentes no detector de condutividade e ela é resultado da interacdo das
seguintes forcas de atracdo: hidrofobicidade, carga e raio idbnico (Weiss, 2004; Thoen,
2017).

a b
Fase estacionaria Fase movel Fase estacionaria Fase movel
| ) ] |
i T ) i 1 |
+
- v - + +
- +
+
* o4 -
. & o
y Y + " -
. +
ot -
+ - h +
et ) e
Particula polimérica \,II- + - - Particula polimérica 4ie-
carregada [ (- carregada = + +
positivamente J L ” a - negativamente
o i 5 +
£ +
‘ + - L + +
R S - ot
+ -
2 + +
+
- | Eluente (OH) + Eluente (CH;SO;HY)
(=) Analitos (MS;, CI', NOy, SO,Z, etc.) + Analitos (Na*, K*, Mg?t, Ca?*, etc.)
Mecanismo de troca aniénica Mecanismo de troca catidnica

Figura 45. Desenho esquematico do mecanismo de separa¢do nas colunas analiticas dos sistemas
IEC. Em (a) o esquema do mecanismo de troca anidnica e em (b) o esquema do mecanismo de troca
catibnica. Fonte: modificado de Thoen (2017).

Para a analise das amostras do testemunho TTO1l foram utilizados dois
sistemas de cromatografia Dionex™ (Figura 46), pois a analise pela técnica de
cromatografia por troca ibnica ndo permite a analise simultanea de cations e de anions
(Thoen, 2017). O sistema Dionex™ [CS-2000 foi utilizado para a analise dos &nions e
o sistema Dionex™ |CS-2100 para a analise dos cations. Ambos sistemas passaram
por um processo de hidratacéo, retirada de bolhas (limpeza/purga do sistema),

estabilizacdo das pressdes e de calibracdo antes de comecar as corridas
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cromatograficas das amostras de interesse. Esses processos iniciais duraram

aproximadamente duas semanas.

Figura 46. Fotografia dos sistemas de cromatografia por troca ibnica da Dionex™ do Laboratério de
Glacioquimica do CPC/UFRGS. Em (1) o autoamostrador AS-DV; (2) o carrossel do autoamostrador;
(3) o sistema ICS 2100 empregado na andlise dos cétions; (4) o sistema ICS 2000 empregado na
andlise dos anions; (5) sistema de geracao de eluente; (6) loop de inje¢cdo; (7) compartimento onde fica
a coluna analitica; (8) supressora; e (9) sistema de coleta, processamento e analise de dados
(Chromeleon™ 7.2. software). Fonte: Arquivo pessoal.

A tabela a seguir (Tabela 10) apresenta a configuracao e especificacbes dos
sistemas de cromatografia por troca ibnica do Laboratério de Glacioquimica do
CPC/UFRGS utilizados na anélise do testemunho de firn TTO1.
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Tabela 10. Configuracédo e caracteristicas dos sistemas IEC utilizados na analise do testemunho de

firn TTOL.

Equipamento analitico

Coluna analitica

Coluna de guarda

Formato
Grupo funcional
Hidrofobicidade
Temperatura da coluna
Eluente
Fluxo de eluente
Supressora
Corrente da supressora
Detector
Temperatura do detector
Background do detector
Fator de lavagem
Volume de injecao
Presséo de trabalho
Tempo de corrida

Coleta, processamento e

analise de dados

Cétions

ICS 2100 (Dionex™)

lon Pac™ CS12A
(2 x 250 mm)

lon Pac™ CG12A
(2 x 50 mm)

Microbore
Acido Carboxilico/Fosfénico
Média a baixa
30,0+0,1°C
Elugen EGC Il - MSA
0,25 ml/min
CRSR 2mm
~15 mA
DS6 heated conductivity cell
35,0+£0,1°C
< 0.3 uS/cm
8x
250 pl
+2.000 psi

26 min

Chromeleon™ 7.2.

Anions
ICS 2000 (Dionex™)

lon Pac™ AS17C
(2 x 250 mm)

lon Pac™ AG17C
(2 x 50 mm)

Microbore
Alcanol quaternério de amonio
Baixa
30,0+£0,1°C
Elugen EGC Il - KOH
0,25 ml/min
ARSR 2mm
~15 mA
DS6 heated conductivity cell
350+£0,1°C
< 0.5 uS/cm
8x
250 pl
+1.850 psi

26 min

Chromeleon™ 7.2.
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Na configuracdo do IEC utilizado pelo laboratério de Glacioquimica cada
amostra é inteiramente sugada pelo autoamostrador AS-DV e conduzida até um anel
separador, onde metade da amostra € enviada para o sistema de analise de cations
e a outra metade para o de anions. Uma aliquota de 250 pl preenche o loop de injecéo
de cada sistema e o restante € descartado. Apés o preenchimento, a configuracao da
valvula de injecdo muda, e o loop de injecdo passa ter conexao com o sistema de
geracao de eluente numa extremidade e com o sistema de colunas na outra. Nessa
outra configuracdo, a amostra € bombeada junto comum fluxo continuo de eluente de
0,25 ml/min para o sistema de colunas. A figura a seguir (Figura 47), mostra um
desenho do sistema de injecdo no momento de carregamento da amostra no loop

(Figura 47a) e no de injecdo em direcdo a coluna para a andlise (Figura 47b).
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Figura 47. Esquema ilustrativo da valvula de injecdo dos sistemas de cromatografia da Dionex ™.
Fonte: da Autora.

Antes da amostra alcancar a coluna analitica ela passa por uma coluna menor,
composta pelos mesmos materiais da coluna analitica — denominada de coluna de
guarda (também conhecida como coluna de sacrificio ou de protecdo). A coluna de
guarda tem como funcéo prender quaisquer impurezas que possam causar danos a
coluna analitica e por consequéncia interferir na analise cromatografica. Ao chegar na
coluna analitica os analitos sdo separados devido as interagbes entre analito, fase

movel e coluna previamente mencionadas.
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Apoés a passagem pela coluna analitica a fase movel passa pela supressora
quimica antes de chegar no detector de condutividade. A supressora quimica tem
como principais fungdes reduzir ao maximo a influéncia do eluente sobre o sinal (por
meio da remocao parcial de ions do eluente e contra ions da amostra) e melhorar a
intensidade do sinal dos analitos de interessa medidos (através da conversdo dos
analitos para suas formas mais basicas ou &cidas mais condutivas), aprimorando,
assim, a razdo sinal ruido (Thoen, 2017). Maiores detalhes sobre o sistema de
geracdo de eluente e da supressora quimica dos cromatografos do Laboratorio de

Glacioquimica sao detalhados no estudo de Thoen (2017).

O sinal medido no detector é armazenado e processado no sistema de coleta
de dados (software Chromeleon™). Nas analises do TTO1 foi utilizado a verséo 7.2.
do software Chromeleon™. A concentracdo dos analitos corresponde a integracao da
area do sinal de condutividade (dado em puS/cm) gerado pelos analitos de interesse
na corrida cromatografica (Weiss, 2004). Considerando a analise do conteudo
catidnico os analitos chegam na seguinte ordem: Na*, NH**, K*, Mg?*, Ca?*. Enquanto

na andlise do contetido anidnico a ordem de chegada é: MS-, CI, NOs", SO4?, C204%.

6.3.3. Processamento dos resultados glaciolégicos

Com os dados coletados no campo foram construidos os perfis de densidade
dos testemunhos e as profundidades foram corrigidas para equivalente agua. O perfil
de densidade reflete as condicfes climaticas locais e as mudancas fisicas no pacote
de neve e firn (processo de metamorfismo) e, portanto, auxiliam a interpretacao
paleoclimatica dos testemunhos (Cuffey & Paterson, 2010). A profundidade em
equivalente agua € importante para corrigir o fator de compactacao da neve e, assim,
poder melhor comparar testemunhos de regides diferentes. Ela é obtida pelo produto

da densidade pela resolucdo amostral de cada secao.

Usando descricao estratigrafica de campo e a da etapa de descontaminacgao
do testemunho foi desenhado os perfis estratigraficos do sitio CR1. Em regiées com
as condig¢des climaticas do sitio CR1, a interpretacdo ambiental da estratigrafia fisica

ainda é um processo relativamente simples e auxilia a interpretacdo do registro
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quimico. Em contraste, quanto mais para o interior do continente antartico, mais dificil

é de interpretar a estratigrafia devido as condi¢cées de mais baixas acumulacgdes.
6.3.4. Datacao do testemunhos de firn

A datacao do testemunho de firn TTO1 foi realizada pelo método de contagem
de camadas anuais por meio de parametros quimicos que variam sazonalmente.
Especificamente para o TTO1 foram utilizadas as razGes de is6topos estaveis de agua
(680 e 6D) e a concentracdo de Na* e de non-sea-salt SO4?" (nssS04%; também

conhecido como excesso de SO4%).

O Na* provém principalmente da sublimacao da neve depositada sobre o gelo
marinho contaminada pela salmoura ou pelas frost flowers®(i.e., trata-se de um
aerossol de sal marinho fracionado no processo de formagdo do gelo marinho) (cf.,
revisado por Thomas et al., 2019). O maior input de Na* sobre o continente antartico
ocorre no inverno devido ao aumento da intensidade de ventos préximo a margem da
cobertura de gelo marinho, por conta do fortalecimento da circulagcdo atmosférica
nesse periodo (Legrand and Delmas, 1984; cf., revisado por Thomas et al., 2019). Por
conta disso, o Na* é um excelente marcador do periodo de inverno para ser usado na
datacdo de testemunhos (Legrand & Mayewski, 1997), especialmente daqueles
recuperados na Antartica Ocidental, pois mantém sazonalidade bem marcada em
centenas de metros de profundidade em areas com acumulacdo alta a moderada
(e.g., Sigl et al., 2016). J& 0 nssSO4? deriva principalmente da atividade biolégica nos
oceanos, sendo um dos produtos de oxidacdo do dimetilsulfeto (C2HeS; DMS) na

atmosfera. Ele é estimado através da remocdo da contribuicdo do sal marinho,

conforme a seguinte equagao:

(Amostra) (Aguadomar) (Amostra)

— r—*z—\ —
N
nssS0z~ = S0z~ *_ x Na* (Equacio 14)

a+

69 As frost flowers séo estruturas delicadas de cristais de gelo que se assemelham a flores e que contém
salmoura em sua base e sais marinhos na sua estrutura. Elas aparecem frequentemente durante o
periodo de inverno-primavera na superficie do gelo marinho jovem (recém-formado) nas regides
polares (Hara et al., 2017).
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Onde a razéo [SO4?/Na*] da dgua do mar é igual a 0,251 (cf., Wilson, 1975).

O DMS resulta da degradacdo do dimetil-sulfénico-propionato (DMSP), uma
substancia excretada pela floracdo de fitoplancton na agua do mar, que tipicamente
ocorre apds a quebra do gelo marinho na primavera austral. Na atmosfera o DMS
oxida para MSA (CH3SOsH) e para SO4%, conforme ilustrado no esquema a seguir
(Figura 48) (Abram et al., 2013; Thomas et al., 2019).

Primavera-Verdo l
1 BrO
i DMS
1
s = 1
: b } <%
1 i (o) o
- I ! ‘ %.
: 1 ! OH-
Oceano T : Pplo DMSO — Soz
1
| ! !
! 1
1 I A o
Outono-Inverno | : T [e) w
1 o I
1
1
1
Sulfatoy,
Manto de Gelo Plataforma de Gelo Oceano [ | Embasamento p—— Gelo Marinho Transporte de vapor

Atividade bioldgica Produgdo do DMS

Figura 48. Esquema ilustrativo mostrando o periodo de maior producdo do DMS e sua oxidacdo na
atmosfera para MSA e SO4%. Fonte: adaptado de Abram et al., 2013.

A maior concentracédo de nssSO4% na neve polar é verificada no inicio do veréo
austral por conta da quebra do vortice polar (Steig et al., 2005). Contribuicées de
outras fontes importantes de nssSO4?" chegam a Antartica via troposfera e estratosfera
inferior (e.g., contribuices de fontes vulcanicas, antropogénicas e de outras fontes
biogénicas de enxofre) (Legrand & Mayewski, 1997; Steig et al., 2005; Kreutz &
Koffman, 2013). Com relagdo a influéncia vulcanica, os vulcbes em processo de
erupcdo emitem para a atmosfera quantidades grandes de SOz, o qual € oxidado
posteriormente para SO4%. A concentracdo de SO4%> (ou de nssSO4%) na neve polar
aumenta de 1 a 2 anos apos o evento de erupcao (Kreutz, 2007), formando um pico
que pode ser usado como horizonte de referéncia e, assim, dar maior precisdo a
datacao (caso identificado qual o evento de vulcanismo que o gerou) (Legrand &
Mayewski, 1997; Udisti et al., 2000).
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A datacdo do testemunho CR1 foi performada somente através da contagem

dos picos isotopicos (5S).

6.3.5. Determinacédo da acumulac¢ao anual

Tendo o efetuado a datagdo do testemunho TTO1l foi possivel estimar a
acumulacao anual e a taxa de taxa de acumulacao pela relagéo idade e profundidade.
Como o testemunho desse estudo é consideravelmente raso, ndo foi necessario fazer
correcbes para minimizar o efeito da deformacéo das camadas (afinamento) com o

aumento da profundidade’®.

6.3.6. Dados meteorolégicos

6.3.6.1. Dados do Mdédulo Cientifico Criosfera 1

Estacdes climaticas automatizadas, como o Criosfera 1, tém melhorado a
cobertura espacial da rede de observacdes meteorologicas nos ultimos anos e sao
uma promessa para fornecer informacao Gtil sobre a variabilidade climatica nos
proximos anos. Além, os dados das estacbes sdo cruciais para aprimorar a
interpretacdo do registro glacioldgico — proposta desse estudo. Para tal feito foi
utilizado os seguintes parametros extraidos do registro modulo CR1: temperatura,
velocidade e dire¢édo do vento, acumulacéo de neve. O periodo analisado foi de 2013-
2018.

70 Como sabemos o gelo deforma plasticamente, portanto, com aumento da profundidade as camadas
tendem a afinar devido ao aumento da carga sobrejacente. Por canta disso, para corrigir o efeito do
afinamento das camadas e inferir um valor absoluto para a taxa de acumulagcdo ou mudancas ao longo
de milénios, é necesséario multiplicar as espessuras das camadas pelo fator de deformacao. O valor do
fator de correcao geralmente aumenta exponencialmente com a idade. De forma geral, as incertezas
nas estimativas de deformacdo aumentam quanto mais longe o sitio estudado estiver do divisor de
drenagem e quanto mais préximo a base do manto de gelo (Cuffey & Paterson, 2010; Schwander,
2013).
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6.3.6.2. Dados de reanalise

Dados de produtos de reandlise séo essenciais para suprir a escassez espacial
e temporal de dados de esta¢des no continente antartico. Neste trabalho foi utilizado
a Ultima reanalise liberada pelo European Centre for Medium-Range Weather
Forecasts (ECMWF): a ERA5. O ERAS € a quinta geracédo de reanalise do ECMWF e
comparado a outros produtos de reanalise tem uma maior resolucao espacial (com
dados sendo gerados a cada 0,25° de latitude e longitude e para 37 niveis de presséo),
e temporal (de 1950 até o presente), assim como melhores balancos globais de
precipitacdo e evaporacao (Hersbach & Dee, 2016; Hersbach et al., 2019).

As variaveis extraidas do ERA5 usadas nesse trabalho séo listadas na tabela
abaixo (Tabela 11).

Tabela 11. Variaveis extraidas dos produtos ERAS.

Produtos Conjunto de dados Variaveis Periodo
reanalise-era5-nivel-tnico Temperatura (2m) 1998-2018
reanalise-era5- nivel-tnico Precipitagéo total 1998-2018
ERAS dados reanalise-eras- nivel-tnico Componente u do vento (10m) 1998-2018
horario de
1979 até o reandlise-era5- nivel-tnico Componente v do vento (10m) 1998-2018
presente . o .
reanalise-era5-niveis-presséo Temperatura (900 hPa) 1998-2018

Componente u do vento

reanalise-era5-niveis-pressao (850 hPa) 1998-2018
licn. aral. niaic. x Componente v do vento
reandlise-era5-niveis-pressao (850 hPa) 1998-2018
ERAS d_ados reanalise-era5- nivel-Gnico Concentracdo do gelo marinho 1998-2018
mensais de
1950 ate o reanalise-eras- nivel-tnico Pressdo média ao nivel do mar 1998-2018
presente

6.3.6.3. indices climaticos

Nesse trabalho também foram feitas comparacdes entre as séries temporais

dos modos atmosféricos de grande escala (SAM e ENSO) e a posicéo geografica e
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forca da zona climatolégica de baixa pressao do setor Pacifico (ABSL) com as séries
temporais das composi¢des de is6topos estaveis da dgua e de acumulacgéo. O indice
de Marshall (Marshall, 2003; disponivel em:

https://legacy.bas.ac.uk/met/gjma/sam.html) foi usado para quantificar a fase do SAM,

enquanto o indice Oscilacdo Sul (doravante indice SOI; NOAA 2019; disponivel em:

https://www.ncdc.noaa.gov/teleconnections/enso/soi) foi usado para quantificar a fase

do ENSO. Usamos os indices da ASL de Hosking et al., (2016; disponivel em:
http://scotthosking.com/asl_index) para descrever a posicado geografica e a forca da
ABSL.



https://legacy.bas.ac.uk/met/gjma/sam.html
https://www.ncdc.noaa.gov/teleconnections/enso/soi
http://scotthosking.com/asl_index
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Abstract. Stable water isotopes and accumulation data extracted from polar ice/firn cores provide
valuable climate information. Here, we present novel isotopic and accumulation time series from an
upstream area of the Moller Ice Stream (MIS) basin, Weddell Sea Sector (WSS), Antarctica — a Brazilian
research area (84°00°00’S; 79°29’39”W; 1276 m a.s.l.). Our purpose was to understand the
depositional history and investigate how much the recent climate signal (21° century) is stored in the
shallowest ice sheet layers in this area. Therefore, we crossed the isotopic (630, 8D, and d-excess) and
snow accumulation data of two shallow firn cores (both ~9.0 m deep) with glaciological information,
local and regional meteorological data (both ERA5 and AWS), indices of large-scale atmospheric modes
(as SAM and ENSO) and the Amundsen Sea Low (ASL). The isotopic records cover 16 years (from 1999
to 2015-austral summer) and the accumulation records cover 20 years (from 1999 to 2018). We find
that interannual &8s variability is strongly explained by changes in the phase of the SAM (r = 0.74; p <
0.05; a = 0.05) and, consequently, also by changes in pressure of both the WSS (r =-0.57; p < 0.05; a =
0.05) and the Amundsen Sea Low (ASL; r =-0.56; p < 0.05; a = 0.05). The regional temperature in WSS
(r=0.50; p < 0.05; a =0.05) and sea ice concentration in the Weddell Sea (r = -0.49; p = 0.05; a = 0.05)
are other factors that measurably influence the 8s in the study area. In the period covered by our
study, the rarest and strongest wind events (SWE; > ~15 m/s) and extreme precipitation events (EPE)
oscillate almost completely out of phase, and this relationship is largely explained by the sub-decadal
changes in the SWE-ENSO relationship and by the SAM variability. This oscillatory pattern between
SWE and EPE justifies the non-temporally stable correlation between &s and local temperature in the
study area. For the period of 2013-2018, we show that the trigger to start accumulating snow on the
studied site is the occurrence of a range of EPE in a short time or of the one EPE with higher snowfall
rates and that, the low snowfall events are hardly ever preserved. Our snow accumulation composite
record shows that the SWE-EPE seesaw governs the snow accumulation in the upstream area of the
MIS basin in the 1999-2018 period. When the frequency of SWE increases and EPE decreases, the local
snow accumulation increase. In contrast, in the opposite scenario, the accumulation approaches the
forecast precipitation data indicating that the influence of blowing snow and wind drift decreases.
Because of this relation, incredibly there was a significant decrease in snow accumulation in the study
areainthe 1999-2018 period due to an increase in EPE in recent years. Probably, in a scenario of future
warming, the persistence of SAM positive trend, and the EPE increase due to intensification of wetter
and warmer air masses incursions by the WSS such a relationship will change. Our results draw that
both isotopic compositions and snow accumulation are strongly influenced by large-scale modes of
climate variability in the MIS basin inland. Furthermore, they also provide valuable information to
understand mass balance at the basin scale in the WSS. We recommend more shallow drills and snow
pits in this site to construct the best composite record to reconstruct these atmospheric circulation
patterns and solve challenges regarding the topographic effect.
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1 Introduction

The Antarctic environment is a key region of the Earth's climate system because it continually
exchanges water and energy with other terrestrial components (e.g., King & Turner, 2009; Turner et
al., 2009; Shepherd et al., 2018; Rintoul, 2018; Holland et al., 2020), receives a range of aerosols from
all over the world (e.g., Legrand & Mayewski, 1997; Arienzo et al., 2017; Delmonte et al., 2020;
Marquetto et al., 2020), and integrates the carbon biogeochemical cycle (e.g., Petit et al., 1999;
Siegenthaler et al., 2005; Turner et al., 2009; Rintoul, 2018). Owing to its role in the climate system,
understanding the Antarctic climate variability at different spatial and temporal scales is crucial to
reducing uncertainties in long-term climate projections on global, hemispheric and regional scales and
better projecting the future of Antarctica's cryosphere. However, a detailed and profound uptake of
Antarctic climate variability is hampered by the spatial-temporal scarcity of modern observational and
satellite records (Nicolas and Bromwich, 2014; Jones et al., 2016; Bracegirdle et al., 2019). To surpass
these limitations, various proxy archives have been used to retrieve climatic information in the
Antarctic environment to highlight the ice/firn cores drilled on the ice sheet.

Polar ice/firn cores are a vital tool to retrieve climatic information before the instrumental
period, both on longer (glacial-interglacial) (Petit et al., 1999; EPICA community members, 2004; WAIS
Divide Project Members, 2013) and shorter (millennial, centennial and decadal) (e.g., Kiittell et al.
2012; Stenni et al., 2017; Winstrup et al., 2019; Thomas et al., 2015; Thomas et al., 2017) timescales.
Particularly, shallow cores recovered in the last years provide an odd opportunity to study the spatial
climate variability on smaller time scales, as well as to calibrate the chemical signal with the
instrumental record and thus improve the reconstructions of past climate (e.g., Mayewski et al., 2005;
Brook, 2007; Kuttell et al. 2012; Altnau et al., 2015; Goursaud et al., 2019; Laepple and others, 2018;
Servettaz et al., 2020; Hoffmann et al., 2020). A range of chemical and physical parameters can be
measured from the ice/firn cores to reconstruct atmospheric and environmental variables (Legrand &
Mayewski, 1997; Wolff et al., 2012). However, water isotopic ratios (60 and 8D) are leading proxies
of condensation temperature (Dansgaard, 1964; Masson-Delmotte et al., 2008; Jouzel, 2013; Stenni et
al., 2017), and the snow accumulation rates derived from ice cores are fundamental to knowing the
local/regional surface mass balance (SMB) (Altnau et al., 2015; Fudge et al., 2016; Thomas et al., 2017;
Goursaud et al., 2019; Winstrup et al., 2019; Hoffmann et al., 2020).

The potential of water isotopic ratios for temperature reconstructions is a result of §-depletion
as the air masses cool and advance toward Antarctica inland, assumed to occur under conditions very
close to equilibrium (Dansgaard, 1964; Dansgaard et al., 1973; Jouzel & Merlivat, 1984; Masson-
Delmotte et al., 2008; Jouzel, 2013). Nonetheless, as the isotopic compositions imprint each process
that occurs from evaporation on moisture source until deposition site and afterwards, they also store
a range of other information that may either obliterate or change &s-temperature relationships on
shorter timescales in a given area (Jouzel, 2013; Touzeau et al., 2016; Landais et al., 2017). For instance,
the isotopic compositions of precipitation also rely on conditions of the moisture source region:
primarily sea surface temperature (SST) and relative humidity (RH) (considering the global scale), and
secondarily on the presence of sea ice (in local and regional scales) (Merlivat & Jouzel, 1979; Bonne et
al., 2019). Consequently, they are sensitive to variations in these conditions in the oceanic evaporative
area and changes in moisture origin, linked to both fluctuations in the atmospheric circulation (Vimeux
et al. 1999; Nonne & Simmonds, 2002; Nonne, 2008; Russel & McGregor, 2009; Sodemann & Stohl
2009; Naik et al., 2010) and variability of sea ice area and concentration (Noone & Simmonds 2004;
Sinclair et al., 2014; Thomas et al., 2019 and references). Since the evaporation in the source region
does not occur under equilibrium conditions, d-excess (a secondary isotopic parameter sensitive to
kinetic effects; calculated by: d = 6D — 8 x §!80; Dansgaard, 1964) is used to explore changes in moisture
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source and atmospheric paths. This approach is especially valid in coastal and less elevated areas in
the interior of Antarctica, where information about moisture sources is preserved in the air mass
(Touzeau et al., 2016; Landais et al., 2017; Goursaud et al., 2019). However, challenges regarding the
interpretation of d-excess still persist in these areas due to the diversity of moisture sources (Touzeau
et al., 2016; Landais et al., 2017; Goursaud et al., 2019; Marcher et al., 2022). Furthermore, some
studies have shown that isotopic ratios could be biased by precipitation seasonality and intermittency
(Helsen and others, 2006; Sime et al., 2008; Casado et al., 2020; Servettaz et al., 2020), as well as by
extreme precipitation events (EPE; Turner et al., 2019; Servettaz et al., 2020). In addition, the isotopic
content can be modified by post-depositional processes, to list: snow mixing, erosion, and
redistribution (Fisher et al., 1985, Miinch et al., 2016), snow sublimation (Neumann et al., 2008),
diffusion in the firn (Johnsen et al., 2000; Casado et al., 2020), and by vapour-snow exchange and re-
condensation (Town et al., 2008; Steen-Larsen et al., 2014; Casado et al., 2016; Ritter et al. 2016,
Bréant et al. 2019). The effect of these post-depositional processes are not decoupled and can cause
noise, erase seasonal to sub-decadal (<10 years) resolution climatic information, and imprint non-
climatic bias.

Annual snow accumulation derived from ice cores is computed from the depth-age
relationship. In areas where the accumulation rate is high to moderate, snow layer thickness
measurements obtained by the annual layer counting method can be directly applied to shallow cores
to retrieve annual accumulation (e.g., Lindau et al., 2016; Hoffmann et al., 2020). For deeper ice cores,
because of vertical strain onto the ice sheet layers, an ice-flow model is required to adjust the annual
layer thicknesses (e.g., Fudge et al.,, 2016; Winstrup et al.,, 2019). It is known that the snow
accumulation spatial-temporal variability is influenced by thermodynamic and dynamic mechanisms;
i.e., by modifications in both the relative humidity of air masses and the atmospheric circulation on
large- and synoptic-scale (Dalaiden et al., 2020a and references). In the last few decades, some studies
have highlighted the importance of short-term weather events (i.e., synoptic scale) to interannual and
spatial variability of snow accumulation, such as EPE, linked or not to atmospheric rivers incursions,
and strong wind events (SWE), linked or not to storm systems (e.g., Birnbaum et al., 2010; Fujita et al.,
2011; Gorodetskaya et al.,, 2014; Turner et al., 2019; Dalaiden et al., 2020a; Wille et al., 2021).
However, as with stable isotope compositions, there are also challenges regarding the analysis of snow
accumulation on the Antarctic continent. Topographic effects can also influence the snow
accumulation locally yielding non-climatic biases (Frezzotti et al., 2004; Kaspari et al., 2004). Further,
although Antarctic ice cores studies have reaffirmed that positive albeit weaker coherent relations
between snow accumulation and temperature are preserved in various sectors of Antarctica (e.g.,
Dalaiden et al., 2020b), other studies have shown that snow accumulation could not be largely related
to temperature in some Holocene periods (e.g., Fudge et al., 2016).

Challenges in interpreting both isotopic and accumulation records are amplified by the
shortage of these records in various Antarctica sectors. Because of this and given the importance of
these proxies for climatic reconstructions, shallow core studies are encouraged to know which and
how much climate information can potentially be extracted from isotopic and accumulation records
on a basin-scale in each Antarctica sector (Masson-Delmotte et al., 2008; Thomas et al., 2017;
Goursaud et al., 2019; Marcher et al., 2022). Here, we investigate the stable isotopic content (60,
6D, and d-excess) and the snow accumulation variability from the two high-resolution shallow firn
cores drilled on the upper reaches of the Méller Ice Stream basin, Weddell Sea Sector, in the transition
between West Antarctica Ice Sheet (WAIS) and East Antarctica Ice Sheet (EAIS). We aim (1) to
understand the depositional history (i.e., explore the annual accumulation pattern, probable events
preserved, and post-depositional process), and (2) to examine which and how much recent climate
information (from the late 1990s onwards) is preserved on this site. For this purpose, we reconstructed
the annual snow accumulation rates. Furthermore, we investigated the precipitation intermittency and
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evaluated how the proxy record is constructed, analysing both the snow accumulation data from a
Brazilian Automatic Weather Station (hereafter, Criosfera 1 AWS) installed in our study area and the
reanalysis meteorological data (e.g., total precipitation, wind speed, and wind direction, mean sea level
pressure). For comparison with the snow accumulation trend, we calculated the number of high
snowfall days (HSD) and the hourly frequency of SWE. Wind direction on high snowfall days (HSD) was
separately computed in order to access which sector comes from the storms that reach the study area.
We explored the relationships between annually averaged snow accumulation and the number of HSD,
frequency of SWE, the temperature at 900hPa (weighted and non-weight with precipitation), sea ice
concentration (SIC) both from ABSS and WSS, large-scale atmospheric modes (as SAM and ENSO), and
pressure in both Amundsen Sea Low (ASL) and WSS. The same relationships were yielded for the
annually averaged stable isotope composition time series to access its climatic significance. We also
considered the impact of the post-depositional processes driven by the wind and strong temperature
gradients in the snowpack on isotopic compositions, as well as the influence of topography on both
isotopic compositions and accumulation records. This study contributes to the understanding of the
stable water isotope compositions and snow accumulation records from the WSS inland. It also points
out the potential of these records to reconstruct the large-scale circulation variability.

2 Materials and Methods

2.1 Study area and firn/ice cores collection

In the present study, we use two shallow firn cores drilled at the Criosfera 1 site: the TTO1 firn
core (7.25 cm diameter) and the first ~9 m of the CR1 ice core (8.50 cm diameter). Details from these
cores are presented in Table 1. Criosfera 1 site is located at MIS basin catchment area (~84°S, ~79°
30'W; at ~1276 m a.s.l.), near the boundary with Foundation Ice Stream Basin (FIS basin), and
approximately 650 km of South Pole (Figure 1a). These basins lie on the Ronne Embayment region ——
which is drained by glaciers and ice streams that feed into the Filchner-Ronne Ice Shelf (Figure 1a). The
name Criosfera 1 is because in this area is installed the Criosfera 1 AWS (at 84° 00’ 00" S, 79° 29’ 39”
W), a Brazilian AWS which is been in operation since January 2012, providing information about solar
radiation, 2-m air temperature, wind speed and direction, relative humidity, snow height, among other
environmental parameters (Pinto, 2017).

In the Criosfera 1 site, the ice thickness is 1869 m and the basement is substantially below the
mean sea level (BEDMAP 2, Fretwell et al. 2013) (Figure 1b). The (modeled) annual snow accumulation
rates are relatively moderate (10-20 cm w. eq. y'1; IGOS Cryosphere Theme Report, 2007; Dalaiden et
al., 2020a). Currently, the basin in which the CR1 site is located (i.e., MIS basin) is stable, as well as the
other basins of the Ronne Embayment. However, climatic models point out that in a scenario of future
warming and changes in heat transport in the oceans, this basin along with the Institute Ice Stream
basin would be the basins of WSS most affected by such changes (Siegert et al., 2019).
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Table 1. Details on two firn cores from the Criosfera 1 site used in this study and other information: location, date of drilling,
the period covered and depth of the cores, number of the samples used in this work, sample resolution, mean density and
borehole temperature at 10 m deep.

Coordinates /

Cores surface Drilling Time span Depth span  Samples Resolution Averafge Borehole
. density temperature
elevation
83259'59.5"S, 0.44 %
TT01 79°29'31.4"W; 07/01/2015 1999-2015 9.471m 309 0.03m T -32+£0.5°C
0.07 g/cm3
1285 ma.s.l.
83°59'59.1"S,  02/01/2012
0.45+ 0.08
CR1  79°29'19.3"W; - 1999-2012 9.130 m 324 0.03m Jem3 -32+£0.5°C
cm
1285 ma.s.l. 10/01/2012 &
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Figure 1. (a) Map of the Ronne Embayment basins showing the CR1 location (red dot) in the MIS basin (red area). Stars are
the main stations and base camps. The thin blue dashed lines are ice streams and glacier outlines at 250 m deep. (b) A block
diagram showing some geographical and general glaciology information of the CR1 site. This map was made in QGIS using
the Quantarctica 3 Project datasets (Matsuoka et al. 2018). The ice thickness was extracted from the BEDMAP 2 datasets
(Fretwell et al. 2013) and the depth of the firn-ice boundary was obtained from Ligtenberg et al., 2011.

Records from Criosfera 1 AWS show that the monthly mean 2-m temperature is below zero
throughout the year and the annual average temperature is ~ -31°C. Criosfera 1 site is a region
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characterized by strong temperature contrasts. In summer, the temperature reaches a maximum of ~
-5°C, and in the winter, it reaches a minimum of ~ -55°C. The site experiences dry and cold air masses
associated with strong katabatic winds from the Antarctic Plateau (Pinto, 2017; Marcher et al., 2022),
as a result of the configuration of the terrain in the Ronne Embayment region (Parish & Bromwich
2007). However, generally, the extremely cold condition in both late autumn, winter, and early spring
is broken off by incursions of relatively warmer air masses coming from the ocean (Nicolas &
Bromwich, 2011). These warm air masses can cause snowfall, increase the temperature up to -17°C,
and decrease provisionally the wind speed. The prevailing wind direction is from the south (180°) and
the annual average wind speed is 11.9 m/s, which indicates that the Criosfera 1 site is commonly
affected by strong wind events (SWE). Due to the extreme wind regime, the presence of sastrugi and
low-scale dunes fields of 20-40 cm high in wide extension is well marked around the study area
(Marcher et al., 2022).

The CR1 ice core (106.11 m deep) was drilled in the 2011-2012-austral summer (between
January 2" and 10™) during the 29%" Brazilian Antarctic Operation (Criosfera 1 AWS install campaign).
A team of Brazilian researchers from the Centro Polar e Climatico of the Universidade Federal do Rio
Grande do Sul (CPC/UFRGS) and the National Institute for Space Research (INPE) were responsible for
drilling. The CR1 core was obtained roughly 70 m east from the Criosfera 1 AWS (at 83°59'59.1" S, 79°
29'19.3" W; Figure S1 in Supplementary Material) with a Fast Electromechanical Lightweight Ice Coring
System (FELICS; Ginot et al. 2002), which performs one hole drilling without the need for trench
excavation.

The TTO1 firn core was recovered at ~30 m east from the Criosfera 1 AWS (at 83° 59' 59.5" S,
79° 29' 31.4" W; Figure S1 in Supplementary Material), in the Brazilian Traverse to WAIS (hereafter,
BR-WAIS traverse), on January 7%, 2015. BR-WAIS traverse was carried out in the 2014-2015 austral
summer (between January 4™ and 21°%) during the 32" Brazilian Antarctic Operation and was attended
by a research group from the CPC/UFRGS. See Marcher et al. (2022) for more details about this
traverse. A Mark Ill auger (Kovacs Enterprises, Inc., USA) coupled with an electrical drill drive powered
by a generator was used to collect the TTO1 core. Unlike FELICS, it was necessary to construct a pit (2
m deep) to advance the drill to the deeper levels. The Mark IlI drilling system recovers one-meter long
cylinder pieces. However, some pieces were retrieved at uneven lengths and broke up into smaller
pieces due to broad changes in snow hardness in the study area.

The pieces of both cores were weighed on a lab scale (Ohaus’; precision: 0,01g), and then
densities were determined using the core diameter, length, and weight measurements. In addition, an
accurate description of the structures and properties of firn/ice was carried out for stratigraphic
studies. All pieces were packed in a polyethylene bag and stored in the high-density Styrofoam box by
protocol. From Antarctica, the cores were transported frozen two times by air. The first air transfer
was to Punta Arenas (Chile), and the second was to New York (USA). After, the material was sent by
road to the Climate Change Institute (CCl), University of Maine (UMaine; USA), where it was
decontaminated and subsampled in certified class 5 cold and clean rooms (ISO 14644-1, 1999).
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2.2 Procedures performed in certified cold and clean room

2.2.1 Decontamination

Both cores were decontaminated in a class 5 cold room at a temperature below -20°C using
the method of Tao et al. (2001). A brief description of the methodology used is given below. Thin layers
on the sides (4 mm thick) and ends (2 mm thick) of each piece of firn were removed using a pre-cleaned
ceramic (ZrO) knife under a clean bench with a laminar flow system. Visual description of the
stratigraphy was then enhanced. Pieces were conditioned in pre-cleaned acrylic tubes before being
moved to another clean room for melting. All labware used was carefully pre-cleaned with acid baths
and rinsed with type | water from the Milli-Q system (resistivity > 18 MQ cm). During the
decontamination step (and also during melting and subsampling; see next subsection 2.2.2.), Tyvek®
protective suits (DuPont™, Wilmington, DE, USA) and polyethylene (PE) gloves were worn to reduce
contamination.

2.2.2 Subsampling

The cores were melted using a continuous ice melting system with discrete and high-resolution
sampling (CMDS) developed by CCl researchers (Osterberg et al., 2006). This system is installed in class
5 clean room with high efficiency particulate air (HEPA) filters. It consists of a refrigerator equipped
with a modified Wagenbach-style Ni270 controlled heating plate and coupled with automatic fraction
collection systems (Gilson Company, Inc.). The Ni melting plate contains a series of radially arranged
micrometre (um) slits and a circular separator ridge that allows separation of the melt water
originating from the edges of the core from that originating from the central part of the core (Osterberg
et al., 2006). As the melting happens, the melt water is diverted through channels to a clean bench
equipped with three Gilson FC204 automatic fraction collectors by peristaltic pumping. The outer
channels direct the water for the stable isotope sample collector, while the inner channel directs the
water for the other two collectors located in a laminar flow air hood for sample collection intended for
the analysis of ion content and trace elements. The melting temperature is manually controlled
according to the density of each firn cylinder. It was set to about 17.9+1.4°C for TT01 and 16.3+1.0°C
for melting the first ~9 m of CR1. Samples for isotopic analysis were stored in 25-ml vials of high-
density polyethylene (HDPE), whereas samples for ion chemical analysis were stored in 5-ml vials of
polypropylene (PP). Previously, the PP vials were triple rinsed in type | water, soaked in type | water
for 24 hours, triple rinsed again in type | water, and dried under a class 5 clean bench as recommended
by Curran & Palmer (2001) and Osterberg and co-authors (2006). The CMDS system is always washed
with ultrapure water before and after the melting step, and water blanks are collected.

Ice samples from both cores remained stored in a cold storage facility in Maine (USA) until
2018 when they were sent to CPC/UFRGS (Brazil). There, they were kept frozen until analysis.
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2.3 Measurements

The refrozen samples of the two cores were analysed at the laboratories of the CPC/UFRGS
(Brazil). Table 2 summarizes the analytical method performed in each core, the chemical parameters,
and the number of samples analysed.

Table 2. Techniques applied and chemical parameters analysed in each core (TT01 and CR1). The number of samples is also
listed. In bold are trace ionic species used in this study.

Cores Analytical technique Parameter analyzed Number of Samples
WS-CRDS 6D and 880 309
TTO1 lonic content: Na*, NH4*, K*,
IEC Mg2*, CaZ*, CI, NOs", SO42, C,04% 309
)
CR1 WS-CRDS 6D and 6180 324

2.3.1 Snow isotopes analysis

The stable water isotope analysis was performed at the Stable Isotope Lab using two
wavelength-scanned cavity ring-down spectroscopy (WS-CRDS) systems (PICARRO® L2130-i, USA) —
one coupled with a Combi PAL Autosampler (CTC Analytics AG, Switzerland) and the other coupled to
a Picarro Autosampler (PICARRO® A0325, USA). All hydrogen and oxygen isotopes ratios results are
represented as &-notation — i.e., deviation per mile (%o) of the sample isotopic ratios (R = D/H or
180/1%0) in relation to the V-SMOW (Vienna Standard Mean Ocean Water) reference standard ratios,
according to the Eq.1:

6(sample) = (M - 1) x 1000(%0)

Rwsmow)

(Eq. 1)

For a detailed description of our laboratory routine, see Oliveira 2019 and Marcher et al.
(2022). Briefly, to correct for memory effect and instrumental drift, eight injections were performed
for each sample and the first five results were discarded. Then, the average of the last three injections
was taken. Finally, the mean raw stable isotope ratio datasets were calibrated with linear regression
curves constructed using three secondary water laboratory standards. Our laboratory standards were
previously normalized to the international VSMOW?2 - GISP (Greenland Ice Sheet Precipitation) - SLAP2
(Standard Light Antarctic Precipitation) scale.

The d-excess value was calculated using the linear definition (Dansgaard, 1964): d = 6D — 8 x
5'80. The accuracy measurement was better than 0.9%o and 0.2%o for 6D and §0, respectively. This
resulted in an error of ~1.7%o for d-excess.
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2.3.2 lonic chemistry analysis

lonic chemistry analysis was conducted at the Glaciochemistry Lab — a clean lab classified as
class 7 (ISO 14644-1, 1999). We used two Dionex™ ion-exchange chromatography (IEC) systems with a
modified sample loop volume (250 ul), eluent autogenerator, electro-chemical suppression, and
conductivity detectors (Thermo Fisher Scientific Inc., USA). The trace ion species measured in this study
were sodium (Na*), ammonium (NH4*), magnesium (Mg?*), calcium (Ca?*), chloride (CI7), nitrate (NO5"),
sulphate (SO427), and oxalate (C,04%)) (as listed in Table 2). A Dionex™ 1CS-2100 equipped with lon Pac™
CS12A (2 mm) analytical and lon Pac™ CG12A (2 mm) guard columns was used for cation analysis; while
a Dionex™ 1CS-2000 equipped with lon Pac™ AS17C (2 mm) analytical and lon Pac™ AG17C (2 mm) guard
columns was used for anions analysis. The use of two analytical pieces of equipment and a flow
separator in the path that connects the autosampler to the analytical systems allowed the
simultaneous analysis of cations and anions.

The analytical routine applied was a slight adaptation of the methodology of Thoen et al.
(2018). Briefly, we altered the eluent generation gradients and thus increased the analysis time of each
sample (to 26 min) in order to improve analytical performance. All samples and standard solutions
were prepared in a class 5 environment inside the vertical laminar flow air hood before each analysis
round. The 5 ml PP vials suitable for autosampler (Dionex™ Polyvials) were precleaned with ultrapure
water (conductivity of 0.054 uS/cm) according to the aforementioned protocol (Curran & Palmer;
2001; Osterberg et al., 2006). Diluted standard solutions were prepared from pure salts (for analytical
datasets calibration and equipment checking) and from the stocks of commercial Standard Reference
Materials (SRMs; for equipment checking) using ultrapure water. The standard solutions were
designed to contain a mixture of all ions of interest in concentrations similar to levels expected in a
polar ice matrix (in ppb level).

All trace ions were expressed in concentrations of microgram per litre (ug L™). For quality
control, the composition of the ultrapure water yielded by the laboratory's Milli-Q system was
routinely verified. Blanks from the melting step were also analysed, and their mean results were
calculated for subtraction from the analytical datasets (according to Thoen et al., 2018). In this paper,
we use only Na*, ClI', and SO4* (also non-sea-salt (nss) SO4*, which is introduced in the next section)
datasets.

2.4 Dating of firn cores and estimates of annual snow accumulation rates

TTO1 firn core was dated by the manual annual layer counting (ALC) method. Seasonal
variations of nssS042"/Na* and Cl/ Na* ratios (both peaking in summer), as well as the ratios of water
isotopes (ds) and individual chemical species (such as Na* (peaking in winter), SO42, and nssSOs*
(peaking in summer)), were used as annual-layer markers. We assumed that Na* was essentially
derived from sea salt (ss) and estimated the nssSO42 using the well-known formula (Eq. 2):

[NssSO4%] = [SO4*] — 0.251 x [ssNa'] (Eq.2)

where 0.251 is the [SO42"/Na*] weight ratio in seawater and SO,>” and ssNa* are the concentrations of
these ions in snow/firn samples. The nssSO4>™ refers to the sulphate fraction that is not derived from
sea spray. In Antarctica, the nssSO,* aerosol comes primarily from atmospheric oxidation of
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dimethylsulfide (DMS), a substance released from phytoplankton blooms that typically occur from late
spring to late summer. However, it can also come from other sources, such as polar and extrapolar
volcanic activity, pollution, and others (Delmas, 1994; Udisti, 1996; Legrand & Mayewski, 1997; Steig
et al., 2005; Abram et al., 2013). Regardless of the source, maximum concentrations of this sulphate
aerosol in Antarctic snow are expected to occur in early or mid-summer as the polar vortex breaks up
in springtime (Steig et al., 2005). Na* can be considered a proxy for marine air mass advection
(Mayewski et al., 2017; Raphael et al., 2016), and its highest concentrations in wintertime are due to
stronger atmospheric circulation strength in this period (Legrand & Mayewski, 1997; Sigl et al., 2016;
Mayewski et al., 2017).

Here we chose the nssSO427/Na* ratio as the primary marker of the time (i.e., peaks indicate
New Year's Day) instead of other parameters because it has a more defined seasonality. This ratio has
been widely used as a primary time marker in Antarctica (e.g., Sigl et al., 2016), as has the nssS/Na
ratio obtained by ICP-MS analysis (e.g., Sigl et al., 2016; Arienzo et al., 2017; Hoffmann et al., 2020;
Marquetto et al., 2020). In order to increase the accuracy of ACL dating, we used the nssSO4*/Na* ratio
along with the nssSOs~ data and global volcanism historical records (available at:
https://volcano.si.edu/; last access: May 2022) to identify explosive volcanic events and compared the
6D and nssSO4% trend from TTO1 with that from another firn core drilled 7.5 km west of CR1 AWS
(Lindau et al., 2016). We also seek support in other cores from the WSS.

Unfortunately, we used only the seasonal variability of the §s for dating the first ~9 m of the
CR1 ice core because ionic chemistry analysis has not yet been performed. Nevertheless, we tried
improving the dating of CR1 by synchronizing it with the TTO1 record using water isotope ratios.
However, due to the noisier signal from the CR1 core, this approach was very challenging.

After dating both cores, annual snow accumulation rates were determined and presented in
meters of water equivalent per year (m w. eq. y!). For this, the real depth was previously converted in
m w. eq. using the densities of the core sections calculated during the fieldwork (section 2.1).

2.5 Meteorological data

In this study, we use both reanalysis and AWS data. CR1 AWS datasets (surface temperature,
snow accumulation, wind speed, and wind direction) were downloaded from the Criosfera 1 website
(available at: https://www.criosferal.com/criosfera-database; last access: January 2022). Because the
CR1 AWS was installed in January 2012, it covers less than a quarter of the time span of TT01 and does
not cover the period of the CR1 core. Therefore, we used the CR1 AWS data only to validate the
performance of the reanalysis model solutions, to access the main meteorological information, and to
understand the accumulation scenarios at the Criosfera 1 site.

We chose to use the European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF)
Reanalysis 5 datasets for comparison with isotopic and accumulation records. ERA5 is the fifth
generation of ECMWEF reanalysis and the latest version released of all reanalysis models. Compared to
other reanalysis products, it has higher spatial (with a lat-long grid of 0.25° and 37 pressure levels) and
temporal (from 1950 to present) resolution and better global precipitation and evaporation balances
(Hersbach & Dee 2016, Hersbach et al. 2019). ERA5 datasets were obtained from the Climate Data
Store hosted by Copernicus (CDS (C39) 2017; available at:
https://cds.climate.copernicus.eu/cdsapp#!/home; last access: May 2022). Table 3 list the ERA 5
datasets and meteorological variables used in our study. We extracted the hourly ERA5 reanalysis
variables from the CR1 AWS grid point (-84 (lat); -79.5 (long)) using an adapted version of the
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methodology of Hufkens et al. (2019). Monthly sea ice time series were obtained for ABSS (grid area:
120°W-60°W; 60°S-90°S) and WSS (grid area: 60°W-20°E; 60°S-90°S) through the Climate
Reanalyzer.org (CCI/UMAINE; available at: https://climatereanalyzer.org/reanalysis/monthly tseries/;
last accessed: March 2022). Further, monthly mean sea level pressure data from WSS were also
extracted through Climate Reanalyzer.org. In short, the ERA5 satisfactorily reproduces the variability
of the meteorological parameters at the Criosfera 1 site, although overestimates the temperature and
underestimates the wind velocity (see Table S1).

Table 3. Variables extracted from the ERAS datasets.

Products Datasets Variables Period
reanalysis-era5-single-levels 2m_temperature 1998-2018
reanalysis-era5-single-levels total_precipitation 1998-2018

ERAS5 hourly data reanalysis-era5-single-levels 10m_u_component_of_wind 1998-2018
from 1979 to present reanalysis-era5-single-levels 10m_v_component_of_wind 1998-2018
reanalysis-era5-pressure-levels temperature (900 hPa) 1998-2018
reanalysis-era5-pressure-levels u_component_of_wind (850 hPa) 1998-2018
reanalysis-era5-pressure-levels v_component_of_wind (850 hPa) 1998-2018

ERA5 monthly data reanalysis-era5-single-levels sea_ice_concentration 1998-2018
from 1950 to present reanalysis-era5-single-levels mean_sea_level_pressure 1998-2018

The time series of the large-scale atmospheric modes (SAM and ENSO) and the geographical
position and strength of the low-pressure climatological zone from the Pacific sector (ASL) were also
compared with the time series of the water stable isotope compositions and accumulation rates.
Marshall SAM index (Marshall, 2003; available at: https://legacy.bas.ac.uk/met/gima/sam.html; last
access: January 2022) was used to quantify the SAM phase, while the Southern Oscillation index
(hereafter SOI index; NOAA; available at: https://www.ncdc.noaa.gov/teleconnections/enso/soi last
access: January 2022) was used to quantify the ENSO phase. We used the ASL indices (Hosking et al.,
2016; available at: http://scotthosking.com/as| index; last access: January 2022) to describe the
geographical position and strength of the ASL.

2.6 Additional data processing and statistical analysis methodology

To understand the history of snow accumulation at the CR1 site we compared the snow height
and wind speed records from the Criosfera 1 AWS with reanalysis precipitation data. The noise of snow
height data was minimized by calculating the daily accumulation. We also evaluated the high snowfall
days (hereafter, HSDs) associated with extreme precipitation events (EPEs) and the relative hourly
frequency of strong wind events (hereafter, SWEs) to comprise the accumulation at the studied site.
HSDs and EPEs were computed according to the methodology of Welker et al. (2014). The calculated
HSD threshold for the Criosfera 1 site in the period 1998-2018 is 2.43 mm/day. Here, in this study, we
considered SWEs as those events with wind speeds above 15.51 m/s. Such threshold corresponds to
the 95 percentile of all hourly wind speeds from 1998 to 2018. This approach was adopted because
the average wind speed at the Cryosphere 1 site (~12 m/s) is slightly higher than the frequent
threshold adopted for SWEs (10 m/s; Yu and Zhong, 2019 and references), therefore we only consider
the strongest and rarest SWE. Our threshold for SWEs is below of that considered in coastal areas:
from gale velocities (> 17.2 m/s), according to the Beaufort Wind Force scale (Turner et al., 2009b).


https://climatereanalyzer.org/reanalysis/monthly_tseries/
https://legacy.bas.ac.uk/met/gjma/sam.html
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Since the coastal areas are windier than inland, we have assessed our SWEs threshold as appropriate
for intermediate areas of the continent. In addition, we analysed the wind direction at 850 hPa in the
HDS to verify from which direction the EPEs that reach the studied site come.

We constructed composite records of the annual average of each isotopic parameter and of
annual snow accumulation for the Criosfera 1 site. For this, before taking the averages between the
different records, we standardized the isotopic time series extracted from each core (CR1 and TTO01
cores) and the accumulation series obtained from both the cores and the Criosfera 1 AWS using the
local mean and standard deviation. We evaluated trends for the studied period and performed
correlations using both composite and standardized records.

Annual averages of precipitation, SIC in ABSS and WSS, mean pressure at sea level in the
Weddell sector, and the temperature at 900hPa unweighted and weighted with precipitation (and also
with HSD) were computed for the construction of the time series. The 900hPa level was chosen
because it is near the cloud baseline and because it is above the inversion layer. Annual temperature
weighted with precipitation (and HSD) was calculated using Equation S1 (Supplementary Material). In
order to evaluate the climatic value preserved in the Criosfera 1 site, we apply the approach described
below. Correlations among all these series of climatic parameters previously mentioned, the number
of HSD and relative hourly frequency of SWE per year, the series of SAM, SOI, and ASL indices, and the
annual records of snow accumulation were performed. The same climatic indices and parameters were
also correlated with firn core isotopic records. The series of precipitation, temperature, SIC, mean
pressure at the level, number of HSD, and frequency of SWE used in the correlations were detrended.
Five year running correlations among isotopic and accumulation signals, climatic parameters, and
indices were also carried out to assess the behaviour of the relationships between these parameters
over time.

3 Results

3.1 Firn core age model

The results of core dating were previously presented in Table 1. Figure 2 shows the age-scale
constructed for TTO1 shallow firn core by ALC. In general, ionic content proved better seasonal markers
than isotopic content due to precipitation intermittency and diffusion already observed in the first ten
meters of the snowpack in the Criosfera 1 site.

The depth-age scale of TTO1 is based mainly on the nssS04%/Na* ratios due to its clear seasonal
cycle. To improve the accuracy of our dating, we investigated the extreme peaks of nssS04%/Na* and
nssSO4% data in order to identify volcanism events. We identified a peak of nssSO4*/Na* more than 30
above the average that we associated with Puyehue-Cérdon Caulle Chilean volcanism (VEI = 5; a
stratovolcano located at 40.59 °S and 72.12 °W, Chile) (Koffman et al., 2017). This volcanic event
occurredinJune 2011, but some studies identified the chemical signature of this event in the snowpack
in early 2012 (e.g., Hoffmann et al., 2021). We suspect that the significant peak identified in 2008 (>30)
is associated with other two Chilean explosive volcanic events: the emissions of Chaiten (May 2, 2008;
VEI = 4; a caldera located in 42.83°S and 72.65 °W) and Llaima (January 1, 2008; VEI = 3; a stratovolcano
located in 38.69°S and 71.73°W) volcanism. Nonetheless, a study carried out in O'Higgins Antarctic
Chilean base (in Antarctica Peninsula) showed that the Chaiten's chemical signal was detected in the
snow from August 2008, four months after the primary eruption (Cid-Aglero et al., 2017). As our signal
has no such delay, more studies are necessary to confirm the signature of these volcanisms and to
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verify if there was rapid tropospheric transport to the Criosfera 1 site. We also compared our chemical
signal with other ice cores drilled in the WSS. It was detected correlated peaks of nssSx/Na* in 2006
between TT01 and PASO-1 firn core (drilled at 79°38’00.68”’S, 85°00°22.51”’W; near the Ellsworth
Mountains; Hoffmann et al. 2020). In addition, we realize that both 6D and nssSO4* time series of the
TTO1 and BR-IC-4 (drilled at 83°58’59.4”’S and 80°07°01.4”” W; Lindau et al., 2016) firn cores interrelate
well in its overlapping period (1999-2003). This well match is more marked in 1999-2000, where both
cores showed prominent nssS0,* peaks of the same magnitude (>100 ug L™!) and a 6D maximum peak
of ~ -255%. in summer 2000. Both volcanic events identified and matched between cores were used
as absolute time horizons during the timescale elaboration. In total, the TTO1 firn core cover 16 years
(from 1999-2015), with an estimated uncertainty of £ 0.41 (< 5 months).
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Figure 2. Dating of the TTO1 firn core based on the counting and inter-matching of maximum peaks of (a) stable isotope ratios
(6D), (b) nssSO4%/Na*, (c) Cl-/Na*, (d) nssSO42 and minimum of Na* (e). All time series were smoothed every 3 points by
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The dating of the CR1 ice core is presented in Figure S2 in Supplementary Material. The depth-
age scale of CR1 is based mainly on the 6s seasonal cycle. To refine the CR1 dating, we compared their
isotopic trends with those of TTO1 firn core. We verify that the isotopic trends roughly resemble only
in 2011 and the period 2003-1999. In summary, the first 9 m of the CR1 core has a shorter record than
TTO1 (13 years; from 1999 to 2012) and the estimated uncertainty of CR1 dating is + 0.53 (~6 months).

3.2 Stable water isotopes results and glaciological information from Criosfera 1 site

Basic statistics on the isotopic composition of each core are summarized in Table 4, and the
isotopic, density, and stratigraphic profiles are presented in Figure 3. The stable isotope compositions
of the two firn cores are comparable in mean, standard deviation, minimum, and maximum values
(Table 4). However, the minimum and maximum of the cores mismatch over time (Figure 3). The
isotopic signal pattern of both cores clearly indicates that not all precipitation events are preserved on
the Criosfera 1 site. Furthermore, it shows a greater tendency to store relatively warmer events.
Remarkably, the CR1 has a signal nosier than TTO1. Even though the signal has been smoothed every
three points by running average, the presence of a saw tooth signal superimposed on the principal CR1
isotopic signal is still observed (Figure 3). In addition, as previously mentioned, the CR1 core covers a
shorter period than the TTO1 core, although they have the same depth span.

Table 4. Mean (and standard deviation), minimum and maximum values of the isotopic content (6180, 6D, and d) for each
core collected at the Criosfera 1 site.

Cores 8180 (%o) 8D (%o0) d-excess (%o)
Mean -39.10 -308.32 45
TTO1 SD 2.57 21.20 2.2
(2015-1999) Min -45.24 -355.67 -0.8
Max -32.60 -256.02 11.5
Mean -38.88 -307.71 3.4
CR1 SD 2.19 17.78 1.8
(2012-2000) Min -43.57 -343.93 -0.9
Max -32.65 -256.22 8.1

The core density ranged from 0.19 to 0.53 g cm™ and from 0.23 to 0.57 g cm™3 for TT01 and
CR1 cores, respectively (Figure 3). As shown in Table 1, the average density for both cores is practically
the same. An average density profile for the Criosfera 1 site can be seen in Figure S3 (Supplementary
Material). To construct this average density profile, we resampled the densities of the CR1 core to the
TTO01 sampling scale then we took the average densities between cores. On average, the densities in
the Criosfera 1 site ranged from 0.23 to 0.54 g cm™ and the first two meters have an average density
of 0.37 g cm™3 (Figure S3).

The main stratigraphic features observed at Criosfera 1 site are summarized in the following.
Depth hoars — i.e., large-grained and faceted crystals — were observed in both cores. Particularly,
they occur between the maximum and minimum peaks of &s. We also identified 14 very thin (<5 mm)
and discontinuous ice lenses in the TTO1 firn core: where nine ice lenses lie near the &§s maximum peaks
and five near the 8s minimum (Figure 3). Unfortunately, the ice lenses were not described in the CR1
core.
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3.3 Co-isotopic relationships

Figure 4 compares our study’s 6D-80 relationships with the global meteoric water line
(GMWL: 8D = 8 x 680 + 10; defined by Craig 1961) and the Antarctic Ice Sheet line (AISL: 8D = 7.75 x
580 — 4.93; Masson- Delmotte et al. 2008). Our Local Meteoric/Ice Sheet line has both the slope (8.13
+ 0.03%o0 %0?) and the intercept (9.11 *+ 1.34%o) very close to that of the GMWL. This proximity is
important because it ensures the reliability of our data and may indicate that the isotopic signal is
maintained throughout the moisture transport in the atmosphere and the snowpack of the Criosfera
1 site (Craig, 1961; Dansgaard, 1964; Masson-Delmotte et al., 2008).

We evaluated the co-isotopic relationships between d-excess and &s (Figures 4d and 4e), but
no linear relation was found (Table S2; Figure 6). Nonetheless, it was observed in both cores that the
trends of the d-excess/6s slopes and d-excess-6s correlations time series are coherent and have an
oscillatory trend (Figures 4d and 4e). In addition, the co-isotopic trends of the TTO1 core roughly
temporally match which ones of the CR1 core. Changes in these two relations are unjustified by
stratigraphic characteristics (e.g., ice lenses and depth hoar).

3.4 Isotopic trends and correlations with climatic parameters and indices

The trends of the isotope compositions time series of both firn cores (TTO1 and CR1) were
analysed. TTO1 firn core presented non-significant isotopic trends from 1999 to 2014. The §¥0o; and
SDro1 trends are decreasing, with slope of -0.01 %o yr* (p > 0.05 (0.75); o = 0.05) and -0.01 %o yr* (p >
0.05 (0.87); a = 0.05), respectively. The d-excessro: is increasing, with slope of 0.05 %o yr™ (p > 0.05
(0.20); o = 0.05). The CR1 core also presented non-significant isotopic trends, but for the period 2000-
2011. Both 86%®0cg1, 8Dcr1 and d-excesscr: trend is increasing, with slope of 0.05 %o yr (p > 0.05 (0.33);
a =0.05), 0.05 %o yr* (p >0.05 (0.26); o = 0.05) and 0.06 %o yr*(p > 0.05 (0.14); a = 0.05), respectively.
For the same period of CR1, the TTO1 trend is also increasing, with 6®0rro; slope of 0.04 %o yr (p >
0.05 (0.56); o = 0.05), 8D 701 slope of 0.05 %o yr! (p > 0.05 (0.46); o = 0.05), and d-excessrroz slope of
0.11 %o yr! (p > 0.05 (0.06); & = 0.05).



174

(a) TTO1 firn core

. 10 )
d (% 5D 9 50 % Densit cm?
(%6e) vsmowa (%6e) N— y (g/cm?)
-1.00 4.00 9.00 14.00 -370.00 -345.00 -320.00 -295.00 -270.00 -50.00 -45.00 -40.00 -35.00 -30.00 0.00 0.20 0.40 0.60 0.80
0.00

0.50

100 |
150

200 |
250 |
3.00
350
400

(b) CR1 ice core

Stratigraphic
Profile

0.00

: : : . - = — .

= = =
I dapthhoar?. (—2.00

T depth hoar?
— =
= - 1-4.00
C
T depth hoar? _
% | 5.00
y — 5.00
i
T —
)

9.47

Stratigraphic

Depth {m Hy0 eq.)

ILJWUF_\_F—"-\_HHJJL

d (%o 5D 9 5'%0 9 Densit 'cm?
(%0) veswiows (%6e) r—— ¥ {g/em’) Profile
-1.00 4,00 9.00 14.00 -37000 -345.00 -320.00 -295.00 -270.00 -50.00 -45.00 -40.00 -35.00 -30.00 0.00 0.20 0.40 060 0.80
0.00 ) — i ! , , 0.00
0.50
L2.00
100 —
=
_ 1% <J | 4.00
g — ;
[e]
£ -
£ 200 —
= i
g
g
&
250 ; 6.00
3.00 g
350 - EI 8.0
)
e
4.00 < 9.13

Legend

Depth hoar layers v == Very thin ice lenses

‘ | A

Figure 3. Stable water isotopes (680, 6D, and d-excess), density, and stratigraphic profiles for (a) TTO1 firn core and (b) CR1
ice core. All isotopic time series were smoothed every 3 points by running average.

{w) yidea

(w) ipdag



(d)

175

L -260.00
. - [ =2
4D =819 x 6180 +12.12 r o
R?=0.99 - -300.00 ﬁ
r S (b)
-240.00 - =
L -340.00
2
TT01 ES
-260.00 ~
R T T -380.00
GM"‘;’;-‘» -50.00 -40.00 -30.00
_ -280.00 - 5D=8xz(f 0 +10 5180 (%)
£ Ri=1 V-SMOW2
S -300.00 - Antarctica LMWL: L
© 8D = 7.75 % 60 - 4.93
&) R?=0.99 [ -260.00
< 1-320.00 4 5D =8.08x §'%0 + 6.55
o RZ=0.99 %
) 4 - -300.00 <
-340.00 - Criosfera 1 LMWL: ]
8D =8.13x 6'%0+9.11 F % (C)
R*=0.99 [ 34000 =
-360.00 - [ ~
—
CR1 i §
-380.00 . ; ; ‘ ——————| 38000
-50.00 45.00 -40.00 -35.00 -30.00  -50.00 -40.00 -30.00
18 % 18 9
550\ smowz ") 620y smow2 )
6 5 r6 6 6
] TT01 | g CR1
4 4 Fa o 4 4 4
4 Q B
3
- L ] -
o 2 2 2 o 2 2
a =3 [=% ]
o g (e) L
“ 0 Lo S w0 4 0
la)
] 3 i
(0]
2 4 -2 = -2 A -2
a, 1
i T
-4 L4 2 -4 o -4
3 i
-6 T : T : : T : T T -6 -6 w T T T w T T T T -6
2016 2014 2012 2010 2008 2006 2004 2002 2000 1998 1996 2016 2014 2012 2010 2008 2006 2004 2002 2000 1998 1996
Year (C.E.) Year (C.E.}

Figure 4. Criosfera 1 co-isotopic relationships. (a) Relationship between 6§80 and 8D for Criosfera 1 site computed with TTO1
and CR1 isotopic datasets. (b) show the same relationship but only for the TTO1 isotopic dataset. (c) same as (b) but for the
CR1 isotopic dataset. Grey dots are data points of the firn cores. (d) Temporal variability of the relationship between 6§80
and d-excess for TTO1 firn core: a plot of ten points running slope (%o %01; pink line) and running correlation coefficient (r;
blue line). The polynomial fits represent the trend of running slopes (pink dotted line) and running correlations (blue dotted
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Composite records were constructed for each isotopic parameter in order to better access the
isotopic trends in Criosfera 1 site (Figure 5). As shown in Figure 5, these records cover the period from
2000 to 2011. For this period, any statistically significant isotopic trend was observed to 6s: the
880 composite record Slope is 0.05 %o yr* (p > 0.05 (0.26); a = 0.05) and the 8Dcomposite record SlOpe is 0.05 %o
yr! (p > 0.05 (0.18); a = 0.05). On the other hand, a statistically significant trend is verified in d-
eXCEeSScomposite record (Slope of 0.09%o yr! (p < 0.05 (0.04); a = 0.05)).
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Figure 5. Mean annual of stable water isotopes compositions at Criosfera 1 site for the period from 2000 to 2011. Composite
records of (a) 6180, (b) 6D, and (c) d-excess computed from standardized data are shown. Linear trend lines are indicated in
red. Equation, correlation, determination coefficients, and p-values of linear regression are given for each isotopic parameter.

We computed linear correlations on the annual scale among (standardized) stable water
isotope compositions, climatic parameters, and indices in a 95 percent confidence interval (a = 0.05).
Figure 6 shows these correlations for the TTO1 time span (1999-2014), while Table S2 (Supplementary
Material) lists these correlations for the CR1 and composite record time span (2000-2011). Five year
running correlations were yielded to verify the stability of some of these correlations over time (see
Figure S4 in Supplementary Material). Here, we mainly focus on the relationships obtained for the TT01
core in order to evaluate the isotopic-climatic relations at Criosfera 1 site for the longest possible term.
Further, we evaluated that the isotopic records of the TTO1 would be more appropriate to perform
climatic correlations due to the nosier signal of the CR1 core (section 3.2) and because of the composite
record mirror relations obtained for the TTO1 core (Table S2).

The 8stro1 had a significant, strong positive correlation with the SAM index (r = 0.74; p < 0.05)
(Marshall, 2003), and a significant, moderate negative correlation with the mean pressure in the WSS
(r =-0.57; p < 0.05) and central pressure of the ASL (-0.56; p < 0.05). Positive correlations between
(non-standardized) annual 8stro1 and seasonal SAM indices (not shown in Figure 6) are also observed:
significant and strong correlations with winter (r = 0.70; p < 0.05; a = 0.05) and spring (r = 0.68; p <
0.05; a = 0.05) SAM indices and non-significant weak correlation with autumn (r = 0.35; p > 0.05; a =
0.05) and summer (r = 0.11; p > 0.05; a = 0.05) SAM indices. Running correlations show that these
051101-SAMindex, 851101-WSSsector pressure, @aNd 8S1101-ASLcentral pressure relations were relatively stable from
1999 to 2014 (Figures S4a and S4b; Supplementary Material), with the exception of the 8sro-autumn
and 8stror-summer SAM indices relationships (Figure S4a).
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It is also worth mentioning the observed relations between &s and SIC and ASL zonal position.
We found moderate correlations stable over the time between &sto1 and WSSgic (negative; r =-0.49; p
= 0.05; Figure 6; Figure S4c) and no linear correlation between 8stro1 and ABSSsic (Figure 6). The lack of
correlation between 8stro1 and ABSSsc is a result of the change in the relationship between these two
parameters that occurred from 2005 onwards (Figure S4c). The correlation between 6&str1 and
ASLiongitude Was moderate, positive (r = 0.49; p =0.05), and stable from 1999 to 2008, but it changed to
negative in 2009 (Figure S4d).

No statistically significant relationship between 6s and the local temperature was verified on
the annual scale in the period studied (1999-2014) (Figure 6; Table S2). Running correlation between
standardized 601 (and 86'®0cr1) and the annual average temperature at 900hPa (weighted with
precipitation; detrend) are shown in Figure S5. The 8s-temperature relationships were not stable over
a short period (< two decades) at Criosfera 1 site: it was positive in 2009-2014 and 1999-2002 and
tended to be negative in the 2003-2008 period. However, we observed that standardized &s correlate
positively and moderately with regional mean 2 m temperature (detrended) in WSS (8'¥0m01-2 m
temperature wss relationship: r = 0.50; p = 0.05; a = 0.05), considering the area between the longitude
of -60°W and 0°, and the latitude of -60°S and -80°S.

The d-excess correlated moderately with the latitude of ASL (significant and positive
correlation; r = 0.5; p < 0.05) and weakly with both ABSSsic (non-significant and positive correlation; r
= 0.29; p > 0.05) and WSSsc (non-significant and negative correlation; r = -0.38; p > 0.05) (Figure 6).
The d-excesstroi-ASLitituge relationship was positive over the 2002-2014 period (Figure S4e) and stable
from 2005 onward. While the positive d-excessmoi-ABSSsc and negative d-excesstroi-WSSsic
relationships were established from 2000 (Figure 6), being that the former relation was stable from
2002 to 2014 and the latter was not stable over the 1999-2014 period (Figure S4f).

To verify if interannual variations in the frequency of EPE and SWE explain the stable water
isotope compositions variability at the Criosfera 1 site we computed correlations between these
parameters both for records of TTO1 and CR1cores (not shown in Figure 6). Any significant correlation
between standardized 60 and the number of HSD and the annual hourly frequency of SWE was
verified. The annual §80mo; presented a positive weak correlation with interannual HSD variability (r
=0.28; p > 0.05 (0.29); a = 0.05) and negative weak with annual hourly frequency of SWE (r =-0.32; p
> 0.05 (0.23); a = 0.05). In contrast, 6®0cr; presented negative weak relation with HSD amount
variability (r =-0.22; p > 0.5 (0.49); a = 0.05) and no relation with frequency of SWE.
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Figure 6. Linear correlation coefficients (r) table showing the relationships between isotopic time series of TT01 firn core and
the climatic parameters. Correlations on the annual scale (from 1999 to 2014) among the standardized average of 6180 and
d-excess, the temperature at 900hPa, snowfall weighted mean temperature at 900hPa, HDS weighted mean temperature at
900hPa, ABSSsic and WSS c average, SAM [Marshall, 2003], SOI [NOAA] and ASL indices [Hosking et al., 2016], and mean sea
level pressure in the WSS are presented in the matrix. Statistically significant correlations (p < 0.05; a = 0.05) are marked in
bold. The climatic time series were detrended, excluding the SAM and SOI time series.

3.5 Annual snow accumulation

The mean annual snow accumulation rates derived from the TTO1 core are similar for both the
1999-2014 (0.2429 + 0.0037 m w. eq. yrt) and 2000-2011 (0.2441 + 0.0058 m w. eq. yr'!) periods. The
average snow accumulation was 0.24 + 0.07 m w. eq. and the TT01snow accumulation time series exhibited a
non-significant slight decreasing trend (slope of -0.04; r =-0.25; p > 0.05 (0.35); o = 0.05). Contrastingly,
the mean snow accumulation rate derived from the CR1 core was 0.2781 +0.0112 m w. eq. yr! for the
2012-2000 period. The average snow accumulation is 0.32 £ 0.13 m w. eq. and the CR1sow accumulation
time series exhibited a non-significant slight increasing trend (slope of 0.04; r = 0.10; p> 0.05 (0.76)).
Table 5 lists the snow accumulation rates (m w. eq. y?) for different periods computed of both cores
(TTO1 and CR1). Noticeably, the snow accumulation rates of the TTO1 core had opposite behaviour in
relation to the rates of the CR1 core, considering the three-time intervals analysed: 2000-2003, 2004-
2008, and 2009-2012.
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Table 5. Average snow accumulation rate for three different periods: 2009-2012, 2004-2008, and 2000-2003.

Snow accumulation rate (m w. eq. y?)

Cores
2012-2009 2008-2004 2003-2000
TT01 0.2179 (£ 0.0187) 0.2831 (£ 0.0252) 0.2417 (£ 0.0247)
CR1 0.4112 (£ 0.0231) 0.1974 (£ 0.0133) 0.3771 (+ 0.0445)

We obtained a local average annual snow accumulation of 0.24 + 0.09 m eq. w. per year over
1999-2018 stacking the AWS and firn cores data. For this, the snow heigh measurement obtained by
the ultrasonic sensor installed near the Criosfera 1 AWS was multiplied by the average surface density
(i.e., by 0.37 g cm’; section 3.2.) to convert it to metres of w. eq. Composite record shows a significant
slight decrease in accumulation from 1999 to 2018 (slope of -0.09; r = - 0.55; p = 0.01 and a = 0.05)
(Figure S6 in Supplementary Material). Figure 7 presents a comparison among both annual average
snow accumulation of the composite and individual records with the number of HSD per year, annual
relative hourly frequency of SWEs, annual average precipitation, and 10-m wind data from the ERAS.
In the 1998-2018 period, there were on average 7.3 EPEs per year and 12.4 HSDs per year, and the
EPEs tended to be more frequent in the 2013-2018 and 2002-2006 periods than in the 2007-2011 and
1999-2001 period. We observed an anticorrelation (r = -0.52; p < 0.05 and a = 0.05) between the
number of HSD and SWE over the 1999-2018 time span (Figures 7 and 8). Remarkably, the trend of the
composite record was inconsistent with the trend of ERA 5 precipitation, but in some periods the snow
accumulation tended to approach the snowfall amount, such as 2015-2018 and 2002-2005.
Furthermore, it was also consistent with the annual SWE frequency trend and inconsistent with the
HSD frequency trend.

The observed annual snow accumulation over 1999-2018 related positively and moderately
with annual SOl index (r = 0.60; p < 0.05 and a = 0.05), concentration of sea ice in the WSS (r =0.51; p
< 0.05 and a = 0.05), and mean pressure of the ASL and WSS (both with r = 0.35; p>0.05) (Figure 8).
Further, it correlated negatively and moderately with snowfall non-weighted mean temperature (r = -
0.42; p > 0.05) (Figure 8). Significant, positive, and moderate correlations with summer (0.58; p < 0.05
and a = 0.05), autumn (0.44; p = 0.05 and a = 0.05) and spring SOl indices (0.50; p < 0.05 and a = 0.05)
and no relation with winter SOl index (0.16; p>0.05 (0.49) and a = 0.05) were also verified (not shown
in Figure 8). Running correlation made with a five-year window showed that the positive relationship
between mean annual snow accumulation and annual SOl index was stronger in 1999-2003 and 2008-
2011 (r ranged from 0.59 to 0.95). Practically in the same period, the annual hourly frequency of SWE
related positively and weakly to moderately with the annual SOl index (1999-2002 and 2007-2011; r
ranged from 0.12 to 0.58; except in 2001) and negatively and strongly to moderately with the SAM
index (1999-2001 and 2006-2010; correlation coefficient (r) ranged from -0.47 to -0.89). Throughout
the time span studied, the SWE hourly frequency presented a negative but not significant correlation
with the SAM index (r = -0.35; p > 0.05 and a = 0.05; Figure 8). Over 1999-2018, the increase of SWE
frequency is partially linked with the migration of ASL northward (r = 0.68; p < 0.05; a = 0.05) and the
relative increase of the pressure in WSS (r = 0.62; p < 0.05; a = 0.05) and of the ASL (r = 0.69; p < 0.05;
o = 0.05; Figure 8). The number of HSD was positively and strongly linked with snowfall amount (r =
0.73; p < 0.05; a = 0.05), and both were moderately related to temperature (Figure 8). Further, the
variability of the HSD frequency and snowfall amount are also related negatively and moderately with
ASL latitude (r = -0.39 for the snowfall-ASLjatiwde relationship and r = -0.40 for the HSDnumber-ASLiatitude
relationship), although these relations are not significant (p > 0.05). At the Criosfera 1 site, the HSD
contributed on average 42% to the annual accumulation (Figure S7) and it was more frequent in spring
and less frequent in summer than in other seasons over the 1998-2018 period (Figure S8).
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The comparison between Criosfera 1 AWS and ERAS reanalysis data for 2013-2018 (except
2014; Figure 9 and S9-S11) revealed five key findings. First, the trigger of preserved annual snow
accumulation at the Criosfera 1 site presented some link with the distribution and intensity of the EPE
throughout the year. As shown in Figure 9a and Figure S9, the EPE occurred more concentrated in the
spring months and late winter and the preserved accumulation started in these periods in 2013 (Figure
9) and 2015 years (Figure S9). In contrast, in some years the EPE occurred in a more distributed way,
both earlier and later in the year, and the preserved accumulation started in late summer or in autumn,
such as in 2017 and 2018 (Figures 9 and S10). Specifically, in 2016, the start of the preserved snow
accumulation was triggered by an intense EPE event that took place in late summer (~24 mm w. eq.
accumulated in four consecutive days of the high snowfall rate). Further, in the 2016 year, no
additional accumulation occurred near the end of the year since HSDs happened majority
concentrated in the middle of the year (Figure S10). Second, in years with a greater number of EPEs
(e.g., 2018; Figure 7), the cumulative snow accumulation pattern resembles the cumulative snowfall
pattern (Figure 9).

Third, the snow deposited in Criosfera 1 site obviously precipitated a few metres to tens of
kilometres south. Adopting a wind speed threshold of 10 m.s™* for blowing snow and 5 m.s™ for
snowdrift (based on Birnbaum et al., 2010 and Scarchilli et al., 2010 and references), undeniably there
is an extra contribution of the long to short distance transported snow to accumulation and the snow
erosion is a very active process given to the wind regime at Criosfera 1 site. Considering the ERAS5 data,
over 1999-2018 there was prevailing southerly wind throughout all years with an annual mean velocity
at 850hPa and on the surface of 9.6 m.s* and 10 m.s? (Figure 7), respectively, which favour such
processes (i.e., blowing snow and snowdrift) and their consequences (i.e., additional deposition and
erosion). For instance, the event in 2016 late summer yielded ~0.06 m of snow height but the snow
height ultrasonic sensor measured an input of ~0.32 m and then a decrease of the accumulated snow
in the following weeks until ~0.13 m (recorded before the next EPE) (Figure S10). Fourth, the
accumulation pattern in Criosfera 1 site shows that non-EPEs are hardly preserved or probably are
mixed with EPE records before settling down to Criosfera 1 site (Figure 9 and S8-S10).

Fifth, events that drive high snowfall rates at Criosfera 1 site come dominantly from the SE
sector (Figures 9, $9-S11, and S12). They weaken the south wind and rarely exceed the 15.51 m/s at
850 hPa. E.g., the wind velocity overcame this threshold during the high snowfall only in 2011 and
2012. Data of mean annual meridional wind anomaly show that air-masses incursions by WSS, from
the Peninsula region to the east coast of the WSS, have intensified in the first two decades of the 21
century compared to the last century (Figure S13), and indicate that moisture comes primarily from
this sector. Further, westerly winds have been more intense in the 21t century than last century
(Figure S13).
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Figure 7. Comparison of annual average snow accumulation composite record with the number of HSD per year, annual
relative hourly frequency of SWE (including only events with ws > 15.51 m/s), annual average precipitation and 10-m wind
data from the ERAS. The snow accumulation composite record was derived by averaging or linking the time series of Criosfera
1 AWS and the two cores (TTO1 and CR1). The number of HSD per year and the annual relative hourly frequency of SWE were
computed using ERAS datasets. Individual records are shown at the bottom. The undulating curves are the best-fit polynomial
trend lines to the sixth order.
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Figure 8. Linear correlation coefficients (r) between the composite record of snow accumulation from the Criosfera 1 site and
climatic parameters: total precipitation ERA5 data, number of HSD, SWE relative hourly frequency, the temperature at
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Figure 9. Depositional history for (a) 2013 and (b) 2018. On the left: comparison among daily snowfall data from ERA 5 with
records of daily snow accumulation and wind speed from the Criosfera 1 AWS. HSD is highlighted (blue-green dotted vertical
line) and EPEs are indicated on the top left graphs. Cumulative daily snowfall and snow accumulation are shown on the
bottom left graph. On the right: Relative hourly frequency of 850 hPa wind direction and speed derived from ERAS datasets
for both HSD (top right graph) and all days (bottom right graph). The adopted threshold for blowing snow and snowdrift is

shown in the wind speed graph (thin grey line).

4 Discussion

We investigated the depositional and post-depositional history and the climatic significance of
the stable water isotopes and snow accumulation records preserved at the Criosfera 1 site. Therefore,
we have explored the properties of snow-firn pack stratigraphy, accumulation pattern, and a range of
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relationships between these derived chemical and physical records from the firn cores and climatic
parameters and indices. The results of our study are discussed below in an integrated way.

Our results showed that the annual stable isotope ratios preserved at the Criosfera 1 site mark
the annual SAM variability (Figure 6), as well as in winter and spring. The SAM is the dominant climate
variability mode from the Southern Hemisphere, representing the circulation variability between high
and medium austral latitudes as a function of the atmospheric pressure gradient (e.g., Thompson &
Solomon, 2002; Marshall, 2003; Gillet et al., 2006; Fogt & Marshall, 2020). Since the 1960s, the SAM
has been in a positive trend, which became more intense from the 1980s onward, indicating the
strengthening and contraction of the polar jet and, consequence, the migration of the low-pressure
zone southward (Thompson & Solomon, 2002; Marshall, 2003; Gillet et al., 2006; Fogt & Marshall,
2020). Many studies have attributed the later 20" century warming in Antarctica Peninsula to the
positive phase of the SAM (SAM+), as well as the observed cooling in EAIS in the same period (e.g.,
Kwok & Comiso, 2002; Thompson & Solomon, 2002; Marshall et al., 2006). According to Noone &
Simmonds (2002), the SAM (+) trigger an increased upward moisture flux in coastal and oceanic areas
around Antarctica due to a decrease of atmospheric pressure in these areas, which can isotopically
enrich the continental precipitation. Such a relation between the SAM and the additional moisture
recharge near the coast explains the significant positive correlations between the isotopic ratios and
SAM at the Criosfera 1 site.

It is known that during the SAM (+) phase, pressures around the Antarctic continent generally
decline. Also, the SAM strongly influence the deepening of ASL, the main low-pressure climatological
zone of Antarctica that is located in the Pacific sector, causing an amplification of the advection of
warm air masses into WAIS and Antarctica Peninsula and providing a significant reduction in SIC in the
Amundsen and Bellingshausen Seas (Turner et al., 2013; Hosking et al., 2013; Raphael et al., 2016; Clem
et al., 2017). This fact also supports the negative relationships observed between the isotopic ratios of
the CR1 site with the ASL central pressure and the WSS pressure (Figure 6). However, previous studies
have explained that cyclonic anomalies observed from 21°* century in WSS are linked to shift to the
negative phase of Interdecadal Pacific Oscillation (IPO (-); which indicates persistency of La Nifia-like
sea surface temperature anomaly (colder) over the tropical Pacific) (Turner et al., 2016). This new
atmospheric circulation configuration (SAM (+) and IPO (-)) is identified as causing the cooling observed
in the Antarctic Peninsula region (Turner et al., 2016) and South Pole warming (Clem et al., 2020)
because of it intensifies the incursions of the air masses by WSS eastern coast and the expulsion of
relatively colder, denser continental air by Antarctica Peninsula.

Negative &s-WSSsic and positive 8s-regional temperature correlations were observed (Figure
6). Kumar et al. (2021) showed that in the phase of the SAM (+) occurred negative SIC anomalies in the
western edge and positive heat flux anomalies in the central and internal part of the WSS in both
winter and spring. Nonetheless, it is known that at SAM (+) level, a higher SIC tends to occur in all
longitudes because of the anomalous divergence towards the north driven by Ekman drift (Hall &
Visbeck, 2002). Although such a SIC anomaly may not be directly associated with SAM, Kumar et al.
(2021) also observed a SIC negative trend in the eastern WSS region in winter (significant) and spring
(non-significant) from 1979 to 2019. Such features observed in WSS in recent years indicate an
intensification of moisture input to the atmosphere and increased atmospheric capacity to hold
moisture in these seasons. Therefore, we conclude that the increase in isotopic ratios may also be
partially related to variations in SIC and temperature in the WSS. This conclusion is not only based on
the pieces of evidence previously mentioned but also on the EPE bias on the isotopic ratios at the
Criosfera 1 site. For as observed, the EPES that reach the Criosfera 1 site come from the WSS (Figures
9 and S13), and they potentially occur from the middle to the end of the year (mainly in spring) (Figure
S8).



185

The findings of Hoffmann et al. (2020) corroborate this interpretation regarding SIC influence.
They showed that in the Union Glacier area (UG, Ellsworth Mountain region, WSS), the isotopic ratios
also had negative correlations with WSSqc. However, there are some differences between our study
and theirs. Hoffmann et al. (2020) found no correlation with regional temperature in the WSS, instead
they found with the temperature in the Dronning Maud Land region (hereafter DML; Atlantic sector of
EAIS). Further, they showed that the isotopic content preserved in UG from 1980 to 2014 was not
related to SAM. Two arguments can explain this observation: either (1) the UG is a climate transition
region or (2) the signal preserved in the UG is more strongly affected by the southerly wind than
Criosfera 1 site. We observed that excessive noise generated by wind influence could erase these
relationships by evaluating the CR1 isotopic signal (Table S2). Indeed, the katabatic winds strengthen
in the UG given the topographical characteristics of the region and the nearness of the coast —— that
is, the surface wind is intensified because of the influence of low-pressure centres around the
continent over surface air flux (Parish & Bromwich, 2007). Although these factors favour argument (2),
some studies have shown that a transition zone exists between ABSS and WSS near the UG (Nicolas &
Bromwich 2011). In addition, also it is known that various large-scale climate modes can influence the
atmospheric circulation and, consequently, the precipitation of a given region in the Antarctic
continent (Marshall et al., 2017), which could explain differences in the relationship between isotopic
content and these patterns within the same sector. E.g., Marshall et al. (2017) depicted that the Pacific
South American 2 (PSA2) pattern justifies the climatic asymmetry between the Atlantic and Pacific
sectors of the WAIS and places the UG area as a transition zone. This pattern in its positive phase
(PSA2+) corresponds to positive and negative pressure anomalies centred at 150°W and 90°W,
respectively (Mo & Higgins, 1998; Marshall et al., 2017). As per Ding et al. (2011), the PSA exerts
interference on the SAM structure in the Pacific sector, being responsible for the austral annular mode
asymmetry, which may explain variations in isotopic-SAM relationships throughout the WAIS. The fact
that our results are not in line with those of Roosevelt Island, Ross Sea Sector (i.e., negative correlations
with SAM and positive correlations with ASL of similar magnitude; Emanuelsson et al., 2022), reaffirms
this interpretation. Although the meridional wind anomalies observed in the 21st century resemble
the PSA2 (+) pattern (Figure S12), only future studies correlating isotopic compositions with the PSA
modes can further elucidate such relationships.

The composite record depicted a stable water composition increase in the 1999-2012 period
at the Criosfera site, where only the increased d-excess was significant. Given the strong positive
correlation of isotopic ratios with SAM, the increase in 8s can be explained by the tendency of SAM to
remain in its positive phase, as previously mentioned. While the increase in d may be related to the
moisture input coming from the sea ice zone. Bonne et al. (2019) mapped the vapour isotopic
composition in the Atlantic sector, from Greenland to Antarctica. They showed that the isotopic
composition of surface moisture tends to have a higher d within the sea ice zone. The explanation of
higher d would be related to the sublimation of snow deposited on sea ice. However, the significant d
increase in this period may be due to condensation of vapour with high d on the surface (Ritter et al.,
2016) brought by the katabatic winds that come down the Antarctic Plateau towards the coast of the
WSS sector (Parish & Bromwich, 2007). As pointed out by some studies, isotopic exchanges take place
between precipitation events in areas most affected by the south wind, such as in the K6hnen Station
region (DML; Ritter et al., 2016) and in the Dumont d’Urville Coast (Pacific sector of the EAIS; Bréant
et al., 2019). A piece of evidence that corroborates the last mentioned hypothesis is the positive and
moderate correlation of ASL with the excess of d in the Criosfera 1 site since the increase in the
frequency of SWEs is also linked to ASL migration to the north. Correlations with sea ice in the ABSS
and WSS hardly explain anincrease in d-excess at the Criosfera 1 site. In addition, in periods with higher
frequency SWEs, we noticed a positive trend of d-excess/8s slopes and d-excess-6s correlations in both
cores not explained by features observed in the snow-firn pack, indicating an increase in d yielded by
another process. Although SWEs are the potential explanation for the significant d increase between
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1999 and 2012, further studies of vapour measurements in the sea ice area and at the Criosfera 1 site
are still needed to explore further both hypotheses.

The annual accumulation preserved at the Criosfera 1 site between 1999 and 2018 had a
significant and positive correlation with the SOI index, both annually and in the summer, spring and
autumn. Furthermore, it also had significant and positive correlations with the pressure in the WSS,
ASL central pressure, and the WSSsc. Such observations indicate that snow accumulation at the CR1
site tends to be greater during La Nifia events (especially those that occur in the spring and summer)
when pressures increase around the continent and the SIC increases in the WSS region. Kaspari et al.
(2004) compared the accumulation variability from various locations in the Pacific sector of WAIS and
at the South Pole with the SOI index. From all the places they analysed, only the South Pole showed
positive correlations with the SOl index, albeit weak. Furthermore, they proposed the existence of a
transition zone of ENSO's influence somewhere between the South Pole and the Pacific Sector. Yet,
Hoffmann et al. (2020) showed that the accumulation in UG had no relationship with ENSO, reinforcing
the notion of asymmetry between the two sectors. The observed accumulation of 0.24 £ 0.09 m eq. w.
per year in the period 1999-2018 at the CR1 site confirms that the Criosfera 1 site is a region of
moderate accumulation. However, a decreasing trend in snow accumulation was observed in the
studied area during this period. Remarkably, this may be due to an increase in the number of EPEs
concurrent with a slight decrease in the incidence of SWEs. Over the 1999-2018 period, there was a
significant and moderate anti-correlation between the frequency of HSDs and SWEs (i.e., there was an
SWE-EPE seesaw relation). Moreover, it was found that the years with the highest accumulation at the
CR1 site (e.g., 2014-2006 and 2001-1999) were those where the frequency of SWE increased relatively.
On the other hand, those with the lowest accumulation correspond to those with the highest number
of HSDs (e.g., in 2015-18 and 2002-05). l.e., in the period from 1999 to 2018, the increase in
accumulation is linked to an increase in the speed of winds coming from the south and not necessarily
an increase in snowfall. Yu et al. (2019) spatially correlated SWEs with SAM and ENSO from 1979 to
2017. According to Yu et al. (2019), SWEs negatively correlated with SAM in all seasons at the Criosfera
1 site, especially in autumn, winter and spring, where these relations were significant. However, they
found little relationship with ENSO. Our results confirm the negative relationship between SAM and
SWEs (Figure 8) and indicate that it was stronger during periods where accumulation was highest.
Furthermore, we showed that in the period 1999-2018, the increase in SWE frequency is related to the
northward migration of the ASL (as previously mentioned) and to pressure increases around the
continent, both factors that may be reflecting conditions of SAM (-) or weakening of SAM (+) phase.
Although Yu et al. (2019) did not find significant relationships with ENSO, our study shows that SWE-
SOl relationships were positive although not strong in periods when higher accumulation occurred,
which may justify the meaningful and positive relationship between accumulation and the SOl index.

The relative accumulation decrease observed in years concomitant to the number of HSDs
increase (Figure 7) can be explained by the fact that the occurrence of EPEs tends to decrease the
speed of the south wind (the factor that plays a role principal influence on the accumulation in the
studied period, as previously explained) in the Criosfera 1 site. The proximity of snowfall can be
attributed to the increased difficulty of the wind in eroding large amounts of snow. Observations of
snow height and wind speed recorded in Criosfera 1 AWS and snowfall reanalysis data between 2013
and 2018 support such an interpretation. Our analysis focuses on the transition from a scenario where
EPEs were less frequent (2013) to a scenario where EPEs were more frequent (2018). During this
period, we noticed that the greater the number of EPEs, the greater the probability of the
accumulation pattern approaching the snowfall pattern (case of the 2018 year). In addition, we
realized that EPE events tended to be preserved while non-EPE to be swept away. We extend the
interpretation that mainly EPE signal is preserved until the 1999 due to seasonal bias of the isotopic
records from the Criosfera 1 site. An explanation for accumulation 2015-2018 has approached even
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closer to snowfall than in the 2002-2005 period is that in the former period, there was an
intensification of negative sea ice anomalies in the WSS linked to depressions increase in WSS (Turner
et al. 2020), which could have interfered in the intermittence of the EPEs. Our analysis of the
seasonality of HSDs may support such an interpretation (Figure S8).

Turner et al., 2019 showed that the number of EPEs has increased slightly in recent decades in
the WSS (considering the period 1979-2016). They also illustrate that the frequency of EPES was
positively correlated with SAM in the WSS, and this relation was significant in many areas of this sector,
especially in spring, summer and autumn. This evidence, together with the fact of HSD frequency and
snowfall amount have presented some link to migration of ASL southward justify the establishment of
an SWE-EPE seesaw relation in the 1999-2018 period. Although SAM does not explain the local HSDs
number, the frequency of these extreme events has increased slightly in recent years at Criosfera 1
site. This increase is consistent with the positive trend in SAM in recent years and with the
observations of Turner et al. (2019). In addition, this increase is also consonant with the ASL's tendency
to move southward in recent years (Hosking et al., 2016). These observations support the
interpretation that in a future scenario of atmospheric warming and persistency of SAM (+), the highest
accumulations will be related to EPEs and no longer to SWEs.

Our study also that climatic signatures also can be extracted from the stratigraphic features
and properties. Framework changes in the snow-firn pack from Antarctica inland are mainly driven by
local wind and temperature regimes besides the thermodynamic instability and vertical strain (Sturm,
2003; Barry & Gan, 2011). For instance, both these climatic features induce temperature gradients in
the surface snowpack. When the temperature gradient is slight-moderate, it is established no strong
vapour gradients and occur continuous rounding, densification, and sintering of ice crystals.
Nonetheless, when a strong temperature gradient establishes in the snow-firn pack, it yields more
intense vapour transport favouring kinetic metamorphism. A typical feature resulting from the kinetic
growth metamorphism is the depth hoar (Singh et al., 2011).

The analysis stratigraphic in Criosfera 1 site shows that depth hoars are potential features to
mark intermediate seasons for coinciding with the transition between maximum and minimum delta
peaks (Figure 3). It also reaffirmed that in Criosfera 1 site, temperature contrast was common in the
studied period. Pinto (2017) already had shown that spring is the season in which surface temperature
varies widely in a short time at Criosfera 1 site. These observed conditions put the spring as the main
season for depth hoar formation. However, our data suggest that autumn is another important season
and does not rule out the possibility of depth hoar growth in winter (Figure 3). Since depth hoar is
primarily formed in the thinner layers (Singh et al., 2011), differences regarding the density of depth
hoar between TT01 and CR1 core in correlate periods can be explained by the latter presenting a higher
accumulation rate than the former.

In previous studies, ice lenses were considered to occur typically in summer when the
temperature reaches the ice melting point essentially in coastal areas around the continent and
Antarctica Peninsula (King & Turner, 2009), being indicated like summer markers (Cuffey & Paterson,
2010). Nonetheless, surface melting in winter and some melting in summer have been recently
associated with atmospheric river events in both inland and coastal areas (Wille et al., 2019). The
surface melting yield in winter is justified by the presence of mixed clouds that may provide downward
longwave radiation able to generate melting, as well as by the fohn wind on the leeward side of the
mountain range due to a combination of sensible heat and downward longwave radiative fluxes (Wille
et al., 2019). At the Criosfera 1 site, it was observed ice lenses in both winters (match with low 6) and
summers (match with high &), which raises suspicions about atmospheric river influence. However,
more stratigraphic studies are necessary to verify if some of these observed thin melting features at
the Criosfera 1 site are related to atmospheric river events.
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Although our study shows clearly that both isotopic and accumulation records from the
Criosfera 1 site imprint both large-scale (SAM, ENSO, and possibly PSA2) and synoptic (EPEs and SWEs)
influences, we also observed some effects that potentially can obliterate the climate signal. Differences
in accumulation between both cores imply that topography is undulated. Since accumulation spatial
variations are strongly linked to changes in surface slopes, with more deposition occurring in lower
areas than higher (Frezzotti et al., 2004; Kaspari et al., 2004; Frezzotti et al., 2013), probably CR1 and
TTO1 lied near a through and a ridge, respectively. Even though no topographic study has been yet
performed at Criosfera 1 site, surely the topographic effect is the cause of the noisier signal verified
on the CR1 core, which led to both losses of the correlation between §s and climatic features and
contradictory ds and EPEs relation. Furthermore, we evaluated that due to SWE-EPE seesaw relation
and intermittency effect (EPE biased snowfall) the reconstructions of the local temperature are
unfeasible and, therefore, attempts to build a local thermometer, as that executed by Bezerra (2016)
are not indicated. To carry out WSS climatic reconstructions on the secular scale using records from
the Criosfera 1 region, we recommend the recuperation of new cores and spatial sampling in pits to
construct composite records more robust and minimize or eliminate the non-climatic bias of the
isotopic and accumulation signal.

5 Conclusions

In this study, we evaluated the stable water isotope compositions and accumulation records
from the upper reaches of the MIS basin (Criosfera 1 site; ~84°S, ~79° 30’W; WSS) in order to access
the depositional history and examined which climatic information is stored on this site. We found that
over the 1999-2014 period, the interannual &s variability is strongly explained by variations of SAM
level and by SIC anomalies in the Weddell Sea in a lesser extent. Although 6s records from the Criosfera
1 site do not capture local temperature variations due to local post depositional interference
associated with the strong wind regime in this site, they respond to regional temperature changes in
WSS. This evidence indicates that the records of the upper reaches of WSS are suitable for temperature
reconstructions of WSS. We conclude that these good relations observed between s and climatic
features and SAM at Criosfera 1 site are because the signal is biased by EPEs coming from WSS. EPEs
are the trigger to start accumulating the preserved snow, but an increase in its frequency is not
responsible for higher snow accumulation in the studied area over the 1999-2018 period. Interesting,
our snow accumulation composite record shows that the SWE-EPE seesaw governs the snow
accumulation in the upstream area of the MIS basin in the studied period: where the higher
accumulation tended to occur in a period of (slight) increased SWEs and the lower accumulation in a
period of (slight) increased EPEs. It seems that the observed SWE-EPE seesaw at Criosfera 1 site is
partially explained by SAM level variability but also has some tropical influence since the SOI index
explains partially the interannual variability of the snow accumulation.

Our results draw that both isotopic compositions and snow accumulation are strongly
influenced by large-scale modes of climate variability (SAM, ENSO and possibly PSA) and synoptic scale
events (EPEs and SWEs) in the MIS basin inland. Furthermore, they also provide valuable information
to understand mass balance at the basin scale in the WSS and stress that higher snow accumulation
can reflect windier periods than a snowfall increase. The latter evidence has implications for the
interpretation of accumulation reconstructions in other ice core areas. The observations of our study
point out that in a scenario of future warming, the persistence of SAM positive trend, and the EPE
increase due to intensification of wetter and warmer air masses incursions by the WSS will cause a
change of the main driver of the snow accumulation. We recommend more shallow drills and snow
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pits in this site to build the best composite record to reconstruct these atmospheric circulation patterns
and solve challenges regarding the topographic effect.
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7.3. MATERIAL SUPLEMENTAR

Content

Figure S1. On the right: a map showing the location of Criosfera 1. On the left: a graphical showing the
geographical position of drilling sites and Criosfera 1 AWS.

Figure S2. Dating of the CR1 firn core based on the counting of maximum peaks of stable isotope ratios
(8*80; pink line) and comparison with TTO1 isotopic record (blue line). Gray dashed lines indicate the
years. Depth is presented in meters of water equivalent (w.e.).

Figure S3. Figure S3. Criosfera 1 mean density profile (black line). A quadratic fit is shown in dark blue.
Depth is presented in meters of water equivalent (H20. eq.).

Figure S4. Five years running correlations between: (a) 680 and SAM indices (annual and seasonal),
(b) 8'80 and mean sea level pressure (central pressure of ASL and sector pressure of WSS), (c) 680 and
sea ice concentration (WSS and ABS), (d) 60 and longitude of the ASL, (e) d-excess and latitude of
ASL, (f) d-excess and sea ice concentration (WSS and ABS). Both annual 680 and d-excess values were
standardized and meteorological time series were detrend (except SAM index time series).

Figure S5. Plot of five years running correlations between annual mean 6180 values (standardized)
and snowfall weighted mean temperature data (detrend). The black dashed line is the correlation plot
for TTO1 firn core and the grey line is the plot for CR1 core. Red band indicate a period of positive
correlation and the blue band indicate negative correlation.

Figure S6. Interannual variability of contribution of HSDs to total annual precipitation from 1998 to
2018 (in percentage).

Figure S7. Seasonal relative frequency (%) of HSDs for five periods: 1999-2002, 2003-2006, 2007-2012,
2011-2014 and 2015-2018.

Figure S8. Depositional history for 2015 year. On the left: comparison among daily snowfall data from
ERA 5 with records of daily snow accumulation and wind speed from the Criosfera 1 AWS. HSD is
highlighted (blue-green dotted vertical line) and EPEs are indicated on the top left graphs. Cumulative
daily snowfall and snow accumulation are shown on the bottom left graph. On the right: Relative
hourly frequency of 850 hPa wind direction and speed derived from ERA5S datasets for both HSD (top
right graph) and all days (bottom right graph). The adopted threshold for blowing snow and snowdrift
is shown in the wind speed graph (thin grey line).

Figure S9. Same as S8, but for 2016 year.
Figure S10. Same as S8, but for 2017 year.

Figure S11. Wind direction and speed during EPEs at the Criosfera 1 site. Wind 850 hPa from 1999 to
2018 provide by ERAS datasets.

Figure S12. Wind 850 hPa Anomalies computed with ERA5 datasets. On the left, the annual v-wind
anomalies between 1999-2018 minus 1979-2000 (above) and 1999-2018 minus 1950-2000 (below).
On the right, the annual u-wind anomalies between 1999-2018 minus 1979-2000 (above) and 1999-
2018 minus 1950-2000 (below).
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Equation S1. Equation to compute the annual snowfall weighted mean temperature at 900 hPa.

Table S1. Validation of ERAS surface data (temperature and wind velocity) at the Criosfera 1 site.

Table S2. Correlation matrix table showing the relationships between isotopic time series of TT01, CR1,
composite record and the climatic parameters. Correlations on the annual scale (from 2000 to 2012)
among the standardized average of 6180 and d-excess, the temperature at 900hPa, snowfall weighted
mean temperature at 900hPa, HDS weighted mean temperature at 900hPa, ABSS and WSS average
sea ice concentration, SAM [Marshall, 2003], SOI [NOAA] and ASL indices [Hosking et al., 2016], and
mean sea level pressure in the WSS are presented in the matrix. Statistically significant correlations (p
< 0.05; a = 0.05) are marked in bold. The climatic time series were detrended, excluding the SAM and
SOl time series.
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Figure S1. On the right: a map showing the location of Criosfera 1. On the left: a graphical showing
the geographical position of drilling sites and Criosfera 1 AWS.
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Figure S2. Dating of the CR1 firn core based on the counting of maximum peaks of stable isotope
ratios (8'80; pink line) and comparison with TTO1 isotopic record (blue line). Grey dashed lines
indicate the years. Depth is presented in metres of water equivalent (w.eq.).
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(b) 60 and mean sea level pressure (central pressure of ASL and sector pressure of WSS), (c) 80
and sea ice concentration (WSS and ABS), (d) 60 and longitude of the ASL, (e) d-excess and latitude
of ASL, (f) d-excess and sea ice concentration (WSS and ABS). Both annual §*0 and d-excess values
were standardized and meteorological time series were detrend (except SAM index time series).

-1 1.00
4 0.50
-4 0.00

-4 -0.50

(4) usYL02 uone|sII0)

-1.00

v O Nel

| 1 I
% O o o D
R S

DT A ~
Year (C.E.)

Figure S5. Plot of five years running correlations between annual mean 60 values (standardized)
and snowfall weighted mean temperature data (detrend). The black dashed line is the correlation
plot for TTO1 firn core and the grey line is the plot for CR1 core. Red band indicate a period of
positive correlation and the blue band indicate negative correlation.
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Figure S8. Depositional history for 2015 year. On the left: comparison among daily snowfall data from
ERA 5 with records of daily snow accumulation and wind speed from the Criosfera 1 AWS. HSD is
highlighted (blue-green dotted vertical line) and EPEs are indicated on the top left graphs.
Cumulative daily snowfall and snow accumulation are shown on the bottom left graph. On the right:
Relative hourly frequency of 850 hPa wind direction and speed derived from ERAS datasets for both
HSD (top right graph) and all days (bottom right graph). The adopted threshold for blowing snow and
snowdrift is shown in the wind speed graph (thin grey line).
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Figure S11. Wind direction and speed during EPEs at the Criosfera 1 site. Wind 850 hPa from 1999 to
2018 provide by ERAS datasets.
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Figure $S12. Wind 850 hPa Anomalies computed with ERA5 datasets. On the left, the annual v-wind

anomalies between 1999-2018 minus 1979-2000 (above) and 1999-2018 minus 1950-2000 (below).

On the right, the annual u-wind anomalies between 1999-2018 minus 1979-2000 (above) and 1999-
2018 minus 1950-2000 (below).

Data source: Climate Reanalyzer.org
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Equation S1. Equation to compute the annual snowfall weighted (asw) mean temperature at 900 hPa
(Ts00).

PdayxTd
aswmean Togo = Zay—ay
Pannual

where Py is the daily precipitation, Tqay is daily mean temperature and Pannual is the annual total
precipitation. To calculate the annual HSD weighted (ansp) mean temperature at 900 hPa (Tsno) the
same equation was used, but only days with high snowfall rate was considered.

Table S1. Validation of ERAS surface data (temperature and wind velocity) at the Criosfera 1 site.

Parameter
Scale Slope p-value r R?
AWS ERA S
Surface 2m
Hourly 0.80 <0.001 0.99 0.97
temperature  temperature
Daily Surface 2m 0.81 <0.001 0.99 0.98
temperature  temperature
. Surface Temperature
Dail 72 .001 .97 .
aty temperature at 900 hPa 0 <0.00 0.9 0.95
Surface .
Monthly wind 10 m wind 1.44 <0.001 0.96 0.93
. velocity
velocity

Table S2. Correlation matrix table showing the relationships between isotopic time series of TT01,
CR1, composite record and the climatic parameters. Correlations on the annual scale (from 2000 to
2012) among the standardized average of 60 and d-excess, the temperature at 900hPa, snowfall
weighted mean temperature at 900hPa, HDS weighted mean temperature at 900hPa, ABSS and WSS
average sea ice concentration, SAM [Marshall, 2003], SOl [NOAA] and ASL indices [Hosking et al.,
2016], and mean sea level pressure in the WSS are presented in the matrix. Statistically significant
correlations (p < 0.05; a = 0.05) are marked in bold. The climatic time series were detrended,
excluding the SAM and SOl time series.

(See next page)



. . . _ ASL act. Weddell
TTO1 580  TT0ld  CRI1 510 CR1d Composite Composite Annual awmean  amomean  ABSSseaice  WSSseaice g nriigey SOTindex central ASL longitude ASL sector
record 0180 record d T (900nPa) T(900nPa) T (900nPa) (concentration) (concentration) latitude
pressure pressure
TTO1 850 1 0.37 -0.06 -0.10 0.75 0.22 0.20 017 -0.29 0.06 -0.54 0.78 0.12 -0.62 0.54 -0.04 0.72
TTO1 d 1 0.10 0.48 0.36 0.92 0.10 013 011 0.41 0.49 0.19 0.20 0.14 0.09 052 -0.08
CR1 810 1 -0.10 0.61 0.02 031 0.22 0.15 024 021 -0.08 0.34 -0.05 0.38 0.11 023
CR1d 1 0.15 0.79 015 0.22 0.34 0.62 -0.04 035 0.16 0.62 043 -0.08 0.54
Composite 1 0.19 0.36 0.01 013 011 057 0.57 2013 0.52 0.67 0.04 0.72
record 0180
Composite 1 0.00 0.01 0.07 0.57 0.36 -0.02 021 038 013 033 0.18
record d
Annual Teoonra) 1 0.58 0.49 0.24 -0.70 0.30 021 0.33 0.29 0.13 -0.45
asw mean To00nra) 1 0.97 0.20 -0.49 -0.04 -0.26 -0.03 -0.08 -0.26 0.01
ansp mean Toonpa) 1 0.25 037 0.17 021 0.08 0.15 031 0.12
ABSS sea ice 1 -0.19 -0.15 0.08 0.46 -0.08 0.34 028
(concentration)
WSS sea ice 1 -0.50 0.13 035 -0.19 -0.18 043
(concentration)
SAM index 1 0.48 -0.80 0.59 0.10 -0.76
SOl index 1 -0.05 0.10 0.24 0.01
ASL act. central 1 -0.60 026 0.84
pressure
ASL longitude 1 0.14 -0.84
ASL latitude 1 0.06
Weddell sector 1

pressure
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Capitulo 8. Conclusdes e Consideragdes Finais

Quando vocé ama realmente a ciéncia, tudo o que realmente quer é continuar trabalhando.

- Maria Goeppert-Mayer (Nobel em fisica, 1963)

O presente trabalho avaliou as composicdes de is6topos de agua estaveis e
registros de acumulacdo do sitio Criosfera 1 (~84°S, ~79° 30'W; SMW) a fim de
acessar a histéria deposicional e examinar quais informacdes climaticas sao
armazenadas neste local. Os resultados desse estudo ressaltam que tanto as
composicdes isotdpicas quanto o acumulo de neve séo fortemente influenciados por
modos de variabilidade climética de larga escala (SAM, ENSO e possivelmente PSA)
e eventos de escala sindtica (eventos extremos de vento e de precipitagdo) no interior
da bacia MIS. Além disso, eles também fornecem informacdes valiosas para entender
o balanco de massa na escala de bacia no SMW e enfatizam que uma maior
acumulacédo de neve pode refletir periodos mais ventosos do que um aumento de
precipitacdo neve. Tal evidéncia tem implicacdes para a interpretacéo e reconstrucées
do balanco de massa superficial em outras areas no continente antartico. Além, este
estudo suporta a seguinte interpretacdo: em um cenario de aquecimento futuro, de
persisténcia da tendéncia positiva do SAM, e aumento de eventos extremos de
precipitacdo devido a intensificacdo das incursdes de massas de ar mais umidas e
mais quentes pelo SMW provocardo uma mudanca do principal mecanismo que
conduz a acumulagdo neve. Recomendamos novas perfuragcbes mais rasas e
amostragem em trincheiras nesta area para construir o melhor registro composto para
reconstruir esses padrdes de circulacdo atmosférica e resolver os desafios
relacionados ao efeito topografico.
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APENDICE A

ITASE e o Papel do Brasil

HISTORIA E OBJETIVOS DO ITASE

O International Trans-Antarctic Scientific Expedition (ITASE) € um programa de
colaboracdo multinacional que visa entender a variabilidade climatica e mudancas do
clima no Ambiente Antartico sobretudo nos ultimos dois séculos — periodo pré-
Revolugdo Industrial (final da Pequena Idade do Gelo — 1450-1850) até o recente. O
ITASE foi idealizado em um encontro internacional da comunidade cientifica de
testemunhos de gelo em 1990 (Mayewski, 1997; Bernardo, 2005). Este encontro
ocorreu na cidade de Grenoble, Franca, e a primeira ideacao do programa contou com
a participacdo de delegacdes cientificas de 12 paises (Bernardo, 2005; Mayewski et
al. 2005). Apds este encontro, transcorreram 2 anos até o ITASE ser sancionado pelo
Scientific Committee on Antarctic Research (SCAR) em um congresso na cidade de
Bariloche, Argentina — XXIl SCAR (Mayewski et al. 2005). Além do SCAR, o extinto
International Geosphere-Biosphere Program (IGBP, vigente entre 1986-2015)
também aprovou e reconheceu o ITASE como uma iniciativa impar em 1993
(Bernardo, 2005; Mayewski, 2005).

Em 1996, o ITASE foi oficialmente endossado ao SCAR-GLOCHANT — um
grupo especialista em mudancas globais e Antartica do SCAR — e pelo IGBP-PAGES
(Past Global Changes) por ser considerado um projeto com grande potencial para
entender o clima e ambiente passado da Terra e, assim, auxiliar nas predicbes
climaticas e de possiveis cenarios ambientais para os proximos anos (Mayewski,
2005). Atualmente 21 paises fazem parte do ITASE, sendo eles: Alemanha, Argentina,
Australia, Bélgica, Brasil, Canada, Chile, China, Coreia do Sul, Estados Unidos,
Franca, Holanda, india, Italia, Jap&o, Noruega, Nova Zelandia, Pol6nia, Reino Unido,
Russia, Suécia (Mayewski, 2005; Mayewski & Goodwin, 2008). Ademais, o ITASE
vem sendo constantemente organizado com base nos escopos do SCAR (Mayewski
& Goodwin, 2008).
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O objetivo central do ITASE é determinar a variabilidade espacial e temporal do
clima — variacbes na acumulacdo de neve, temperatura atmosférica, circulacéo
atmosférica, eventos extremos etc. — e avaliar as mudancas ambientais — variacdes
do gelo marinho (concentracdo e extensdo), produtividade oceénica, impacto
antropogénico, atividade vulcéanica, entre outros — na regido Antértica nos ultimos 200
(e 1000 anos, caso seja viavel) (Mayewski, 1997; Mayewski, 2005). Para isto, o ITASE
intenciona e incentiva a recuperacao de arquivos polares (e.g., testemunhos rasos a
intermediarios, amostras de neve e amostras da atmosfera) ao longo de transectos no
manto de gelo antartico, bem como, a analise e interpretacdo de uma variedade de
parametros de natureza bioldgica, fisica e quimica contidos nesses arquivos. Algumas
das estratégias do ITASE para atingir o seu objetivo principal compreendem: (1)
refinar a interpretacdo dos testemunhos recuperados por meio da calibragdo com
registro instrumental moderno (dados de estacbes e satélite); (2) elucidar os
processos de troca de componentes quimicos entre atmosfera e a neve/firn/gelo; (3)
produzir mapas ambientais de escala continental; (4) verificar modelos atmosféricos;
(5) interpolar e correlacionar séries temporais e espaciais das assinaturas quimicas
obtidas através da analise dos testemunhos com dados de satélite (Mayewski, 1997;
Bernardo, 2005; Mayewski, 2005).

PRINCIPAIS RESULTADOS DO ITASE

Desde a sua criacdo, as expedi¢cdes e travessias vinculadas ao ITASE ja
recuperaram mais de 240 testemunhos, expandindo consideravelmente o inventario
de testemunhos pré ITASE na Antartica (Mayewski, 2006). Além disso, o programa ja
revelou em uma extensa parte do manto de gelo antartico (> 20.000 km) a
conformacao e estrutura das camadas de gelo em profundidade por meio da utilizagao
de radar de penetracéo no solo (GPR, do inglés ground penetrating radar) (Mayewski,
2006) — um feito crucial pois possibilita ndo s6 o entendimento da dinamica do manto
de gelo, mas também a tomada de decisdes mais assertivas ao escolher novas areas
para perfuracbes. Sem mencionar que a Iinstalacdo de muitas estacdes
meteoroldgicas so foi possivel gracas a essas travessias (Mayewski, 2005; Carlos,
2016). O mapa abaixo mostra a rota das travessias propostas e completadas por 13

paises membros do ITASE até julho de 2006.
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Imagem de RADARSAT do continente antartico com as delimitagbes das rotas das travessias
completadas (linha soélida) e das propostas (linha pontilhada) até 2006 por 13 paises que integram o
ITASE. Fonte: modificado do mapa publicado no endereco eletrénico do International Trans-Antarctic
Scientific Expedition (acesso em: janeiro de 2021;
http://www?2.umaine.edu/itase/content/maps/map.html).

Atualmente o ITASE possui um banco de dados quimicos, atmosféricos e
topogréaficos com 6timo potencial para investigar e entender a variabilidade climética
e recentes mudancas na regido Antartica (Mayewski, 2006; Mayewski & Goodwin,
2008; Oliveira, 2019). Parte dos dados de testemunhos encontram-se hospedados no

iceREADER data-base (endereco eletrénico: http://icereader.org/icereader/) — que é

assegurado pelo SCAR. Ha grandes expectativas com relagéo ao futuro, uma vez que
a tendéncia é que esse banco de dados s6 venha a crescer pois parte do material
coletado antes de 2006 ainda nao foi analisado, assim como o material coletado apés
2006 até o presente.


http://www2.umaine.edu/itase/content/maps/map.html
http://icereader.org/icereader/
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PAPEL DO BRASIL E SEUS RESULTADOS

Apesar do Brasil ser membro construtivo do Tratado Antartico desde 1975 e ter
iniciado algumas de suas pesquisas ja no inicio da década de 1980, foi somente no
inicio da década de 90 que as pesquisas glacioquimicas brasileiras comecaram na
Antartica, com as primeiras perfuracdes de testemunhos de gelo rasos e amostragem
em trincheiras glaciolégicas na regido das ilhas Shetlands do Sul (principalmente na
ilha Rei George) e da ilha James Ross (a leste da Peninsula, mais para o interior do
mar de Weddell) (Bernardo, 2005; Marques, 2012). Estes primeiros dados de
conteudo ibnico, de isOtopos estaveis, concentracdo de elementos tracos,
microparticulas e radionuclideos obtidos nas expedicdes realizadas nessas ilhas
serviram como primeira contribuicdo ao ITASE quando o Brasil aderiu ao programa
em 2002 (Bernardo, 2005; Marques, 2012).

A primeira travessia com participagdo brasileira vinculada ao ITASE foi
realizada em conjunto com o governo chileno (Travessia Chileno-Brasileira ao Polo
Sul Geografico). Esta travessia ocorreu no verdo austral de 2004/2005 e cobriu um
transecto de 1145 km do Polo Sul Geografico (Estacdo Amundsen-Scott, EUA) até
regiao de Patriot Hills (Estacéo da Forca Aérea Chilena, FACh). No total, cerca de seis
testemunhos de gelo rasos foram recuperados, juntamente com 105 amostras de neve
superficial coletadas a cada ~10 km, sob a supervisam do professor Jefferson Cardia
Simdes — integrante brasileiro da expedicdo e responsavel pela amostragem do
manto de gelo (Bernardo, 2005; Marques, 2012; Marquetto, 2015; Lindau, 2016).

ApoOs a realizacdo da travessia ao Polo Sul Geografico, o Brasil realizou mais
duas expedicdes para obtencdo de mais testemunhos de gelo no interior da Antartica
Ocidental — uma no verdo de 2008/2009 realizada proximo ao divisor da bacia da
Geleira da Pine Island (Carlos, 2016), e outra no verdo de 2011/2012 realizada em
area a montante da bacia da corrente de gelo Mdller (onde foi instalado o Mddulo
Cientifico Criosfera | nesse mesmo ano da perfuracéo). Ainda, mais recentemente, o
Brasil realizou uma travessia exclusivamente brasileira, chamada de Travessia
Brasileira ao Manto de Gelo da Antéartica Ocidental. Esta segunda travessia, ocorreu
no verdo 2014/2015 e contou somente com a participacdo de pesquisadores do
CPC/UFRGS (Oliveira, 2019) — maiores detalhes sobre essa travessia ja foram

explanados no Capitulo 2. O quadro abaixo (Quadro 5) mostra uma linha do tempo
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das expedicOes e travessias brasileiras de maior destaque, a importancia de cada uma

delas e a localizacdo da area ou do trecho de amostragem.

Quadro 5. Expedicfes e travessias brasileiras ja realizadas na Antartica.

Ano ExpedicOes e Travessias Localizacao

Vi Expedicéo para as llhas Shetland do Sul

austral de:

1992/93  Importancia:

1993/94  Foi feita a coleta de testemunhos de gelo rasos que
1994/95  contribuiram com as primeiras pesquisas glacioquimicas

brasileiras.

Expedicéo para a calota de gelo da Ilha de Rei George

Verdo Importancia:
austral de: Foi a maior expedi¢cdo organizada pelo PROANTAR. Esta
1995/96  expedicdo contou com a participacdo de 6 paises —
Alemanha, Argentina, Brasil, Chile, Franca e Rassia. Nela foi
realizado estudos geofisicos, ambientais, meteoroldgicos e
glaciolégicos.

(1]
Expedicéo para llha de Rei George e para James Ross
Verédo
austral de: Importancia:
1997/98  Foi a primeira vez que brasileiros fazem uma amostragem
em trincheira glaciolégica sob condi¢6es ultralimpas.

Travessia Chileno Brasileira ao Polo Sul

. Importancia:
Vfr"’ll?j _ Primeira travessia com participagéo brasileira proposta ao
a;?)(;Z/OSe. ITASE, na qual foi percorrido um transecto de 1145 km do =

Polo Sul a Patriot Hills. Outro fator de destaque nesta
travessia foi a quantidade de material amostrado — 225 m de
testemunho de neve-firn (no total foi recuperado 5
testemunhos) mais 105 amostras de neve superficial.

Expedicdo ao Platd Detroit



Verao
austral de:
2007

Verao
austral de:
2008/2009

Verao
austral de:
2012

Verao
austral de:
2014/2015

Importancia:

Determinacéo da taxa de acumulacéo a partir da analise de
H20:2 (perdxido de hidrogénio) em amostras de neve, firn e
gelo.

Mount Johns (expedicao)

Importancia:

Nesta expedi¢do foi feita a primeira perfuragdo proximo ao
cume da Antértica Ocidental.

Deteccéo de contaminagdo por arsénio (As).

Criosfera 1 (expedicao)

Importancia:

Instalagdo do primeiro mdédulo cientifico brasileiro —
Criosfera 1 — no interior do continente antartico.

Nesta expedicdo, brasileiros coletaram seu maior

testemunho de gelo — o CR1 (~100 m).

Travessia ao Manto de Gelo da Antartica Ocidental

Importancia:

Esta foi a primeira travessia genuinamente brasileira a
Antartica. Nela foi percorrido um trecho inexplorado. Os
materiais coletados — amostras de neve superficial,
trincheiras e testemunhos — possibilitardo estender o registro
do Mount Johns e do CR1.
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Fonte: produzida pela Autora com os dados extraidos de Bernardo (2005), Carlos et al. (2016), e das

cadernetas de campo do CPC/UFRGS.
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APENDICE B

Perfil de densidade do testemunho de gelo Criosfera 1. A linha vermelha marca o limite

firn-gelo (0,83 g/cm?).
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APENDICE C

Lista de abreviacdes utilizada no mapa tematico da area de estudo (Figura 5).

AGU Acampamento Geleira Union

BcgB Bacia da corrente de gelo Bailey
BcgE Bacia da corrente de gelo Evans
BcgFA Bacia da corrente de gelo Foundation & Academy
Begl Bacia da corrente de gelo Institute
BcgM Bacia da corrente de gelo Mdller
BcgRe Bacia da corrente de gelo Recovery
BcgRu Bacia da corrente de gelo Rutford
BcgSle Bacia da corrente de gelo Slessor
BcgT Bacia da corrente de gelo Talutis
BCO Bacia da costa de Orville

BgSF Bacia da geleira Support Force
CGH Colina de gelo Henry

CGK Colina de gelo Korff

RGD Rugas-de-gelo Doake

PGFR Plataforma de gelo Filchner-Ronne

PGR Plataforma de Gelo Ross
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APENDICE D

Relacéo espacial entre Modulo CR1 (ponto vermelho), o testemunho raso de firn TTO1

(azul) e testemunho Criosfera 1 (CR1; azul).
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APENDICE E

Modelo de curva de calibracéo para o §20.

a
Amostras d{18_16)Mean, 1cj 1 cj total 2¢j 2 cj total 3¢ Agj

1 |uw -3.830 LLW
2 |SPOLE -48.031 SPOLE
3 |SPOLE_1 -48.235 -49.136 -45 164 -49.100 SPOLE_1
4 —= = SE ST -35.706 -35.630 MI_1
5 m"l'l 50 -35.748 -36.41& -36.451 TT1_50
& |CRID_1 -41.123 -41 B51 -411922 -41 570 CRIO_1
7 |TT1.51 -35.153 -35.813 -35.846 TT1_51
g |TT1_52 -35.263 -35.525 -35.958 TT1_52
o |TT1.53 -35.858 -36.530 -36.563 TT1_53
10 |TT1 54 -36.214 -36.883 -36.925 TT1_54
11 |CRIO_2 -41.080 -41.847 -41.878 -41.970 | -41.877 -41.891 CRIO_2
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17 |TT1_ 80 -40.117 -40.814 -40.928 TT1_60
18 |TT1 61 -40.074 -40.871 -40) 886 TT1_51
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20 [mI_2 -34.881 -35.630 -35.680 -35.696 -35.661 MI_2
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Modelo de curva de calibragéo para o éD.

a
Amostras d{D_H)Mean, 1cj 1 ¢j total 2 cj 2 ¢j total 3cj 4cj

1 JULW -24.458 LW
2 |SPOLE -385.781 SPOLE
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APENDICE F

PROCEDIMENTO DE LIMPEZA DOS MATERIAIS DE LABORATORIOS

Alguns dias antes da realizacdo da andlise cromatogréfica foi realizada a
limpeza dos vials de PP de 5 ml (Dionex™ Polyvials; N° de catalogo: 038008) e de
suas respectivas tampas equipadas com filtros (Dionex™ Filter Caps; N° de catalogo:
038009), confeccionados exclusivamente para o0 autoamostrador acoplado ao
equipamento analitico (AS-DV Autosampler). Apesar do material utilizado para
acondicionar as amostras ser novo, a limpeza € de suma importancia para prevenir
qualquer possivel contaminacdo provinda da manipulacéo e tratamento desses vials

no processo de fabricagéo.

O protocolo de limpeza adotado pelo Laboratério de Glacioquimica do
CPC/UFRGS, aplicado a qualquer utensilio utilizado na rotina do laboratorio, consiste
em trés enxagues de agua Milli-Q® e uma imersao de 24h (ou 48h) também em agua
Milli-Q® dentro de um pote de Nalgene® fechado. Apds concluida a etapa de molho,
0 material passa por mais dois enxagues com agua Milli-Q® e apo6s € colocado para
secar em uma bancada equipada com uma capela de fluxo laminar Classe 5 (ISO
14644-1; 1999) por mais um dia.
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Ficha padréo do Laboratério de Isétopos Estaveis do CPC/UFRGS.

|pandeja:
. |origem: T
posicdo |amostra | posicdo |amostra [ posicio [amos
1 ULW 19 37
2 20 Wi 38
3l 21 YA L2 39
4 22 1A 6% 40
5 23 TE Y4 41
6 e 24 o 42
7 YA _BA 25 i 43
8 YA RO 26 TYA 65 44
9 <AL 27 R LA 45
10 Ty 28 1T f 46
11 [e 29 _ CRi 47
12/00] < x A 55 30 T4 GR
13 | 1 A8 31 11463
14 | gvA x93 32 i 70
15 | v¥4l R4 33 x1i-A
16 | y54L 5 34 10479
17 a5 &0 35
18 T34 44 36 b
s ‘ > vedlEY
Elaborado por Revisado por Aprovado por
Ronaldo Bernardo | Isaias Thoen Filipe Lindau

Laboratério dé Glacioquimica CPC/UFRGS, sala 102, prédio 43128, Campus do Vale

Av. Bento Gom;alvés, 9500, Bairro Agronomia, Porto Alegre, RS/BRA Cep: 91501-970 0 h\ i

Tel: 3308-6390 Fax: 3308-7324
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The 21st-century climatic record in a shallow firn
core from Moller Ice Stream Basin, Weddell Sea
Sector, West Antarctica

Conteudo

Water stable isotope compositions are the main key to reconstructing the climatic information. This study
evaluates the isotopic record of a shallow fim core (TT01: 9.471 m or 3.930 m w. eq. deep; average density of
0.42:0.09 g/cm3) recovered in the upstream area of the Maller lce Stream Basin (Weddell Sea Sector, WALS).
The TTO1 firn core was obtained in the 2015 Brazilian Traverse to WAIS, and it was drilled B30 m east of the
site where is installed the A tic Brazilian Scientific Module Criosfera 1 (CR1: 84°00'00"'S, 79°29'39""W;
1276 m asl). Our research purpose is to investigate the dimatic record preserved at this site. The TT! fim
core drilling was performed using the Mark Il coring system (Kovacs Inc., USA). After the field campaign, the
TT01 sections were decontaminated and melted in the IS0 Class 5 Cleanroom Labs at Climate Change Institute
(UMAINE, USA). The melting procedure was run in the continuous melting with a discrete sampling (CMDS)
system of the UMAINE. In total, 309 samples were produced with a resolution of 0.03 m. These samples were
analyzed at the Centro Polar ¢ Climatico Glaciochemical Labs (UFRGS, Brazil): stable isotopes compositions
were obtained using a wavelength-scanned cavity ring-down spectrascopy (WS-CRDS) analyzer (model L2130-
i, PICARRO® Inc., USA) and ionic content was determined using two ion-exchange chromatography systems
{Dionex™ ICS-2100 and Dionex™ ICS$-2000, Thermo Fisher Scientific Inc., USA). The accuracy of the isotopic
analysis was better than 0.2% and 0.9%. for B180 and BD, respectively. We analyzed the ionsc content to date
the core by the annual layer counting (ALC) method. We opted to use the nssSOM2-/ Na+ ratio along with
Bx seasonal variations for TTO01 dating. Our results covered 16 years (from 1999 to 2015) with an estimated
error of £1 year. The mean isotopic composition was -39.12 % = 2.63 % for 8180, -308.43 % = 21.64 % for
8D and 4.5 % = 22% for d-excess. We computed an average accumulation rate of 0.24 m w. eq. per year.
No statistically significant trend is observed in the isotopic signal as well as in the annual accumulation time
series, both consistent with other firn core results obtained in the Weddell Sea Sector and with meteorological
data from the Automatic Module CR1 and ERAS reanalysis, reaffirming the regional climatic stability. We
present in our study the cross-correlation between the isotopic signal and annual accumulation from the CR1
site and the time series of large-scale modes of climate variability (SAM and ENSO), ASL indices and sea ice
extent. The results obtained will assist the interpretation of the 100 m ice core recovered in the CR1 region.

Keywords: Water stable isotopes. Shallow firn core. West Antarctica.

Autor primdrio: Srta MARCHER, Andressa (Centro Polar e Climatico, Instituto de Geociencias, Universidade
Federal do Rio Grande do Sul (UFRGS)
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The stable isotopes record of the surface snow along
a route through Institute-Maéller Ice Stream basins
and the Southern lobe of Pine Island Glacier basin,

West Antarctica

Conteudo

A relevant key for the comprehension of spatial climate variability of the Antarctic is the stable isotopes
content from snow @180, HD and d-excess). This study focused on the surface spow isotopic composition
variations along two transects (a 645 km south-north transect and another 350 km west-east transect) in the
region of three glacial drainage basins in the West Antarctic lee Sheet (WAIS) - in the basins of the Maller
and Institute lce Streams (Weddell Sea Sector; WSS) and in the Southern lobe of Pine Island Glacier basin
(A dsen-Bellingsh Sea Sector; ABSS). The transects were travelled on the first genuinely Brazilian
traverse to Antarctica in the 2014-2015 austral summer. The variations of snow isotopic composition are dis-
cussed by 92 snow samples (80.2 m deep), which were collected along the traverse route approximately every
10 km. We used a wavelength-scanned cavity ring-down spectrometer (WS-CRDS; L2130-1, PICARRO®) to
determine the stable isotope ratios of water. The accuracy was better than 0.2% and 0.9% for 8180 and 8D,
respectively. The d-excess was calculated by the linear definition: d=8D-8x2180. We computed the isotopic-
geographical characteristics (latitude, altitude, distance to the coast and longitude) and spatial co-isotopic
empirical relationships (5D/8180 and d-excess/8s). Further, we compared the isotopi lts with the tro-
pospheric mean annual temperature (1000-600 mb) obtained from ERAS reanalysis data, and the air mass
trajectories simulated by the HYSPLIT (v4) model. Our isotopic results were sensitive to capturing the well-
known climatic asymmetry between the ABSS and WSS, Relatively warmer air masses (oceanic) originating
from the Pacific Sector mainly influence the Pine Island Glacier basin surface snow and the north area of the
Institute lce Stream basin (marked primarily by the significant, negative isotopic ¢ t/conts lity rela-
tionships: strong for the northern region of the south north transect (r=-0.85 (8180), r=-0.84 (8D); p<0.001)
and moderate for the west-east transect (r=-0.58 (8180), r=-0.53 (8D); p=0.001-0.01)). On the other hand, colder
air masses (continental) impact the surface snow isotopic content of the south area of the Institute lce Stream
basin and the Moller lce Stream basin (marked by isotopic signal homogenization and the persistency of the
more continental § values in the southern region of the south-north transect: B1I80mean = -40.67%. + 1.73%;
EDmean = -319.80%. + 13.98 %). The spatial distribution of &8s and d-excess and the co-isotopic relationships
{two significant (p<0.001), negative trends between d-excess and 8180) reflect two preferential fractionation
paths: one from the coast of the ABSS to the WSS (major importance), and another from the coast of the WSS
to the inland (minor importance). The Pacific Ocean is confirmed as the principal source of moisture for both
sectors.

Keywords: Stable Isotopes. Surface Snow. West Antarctica.
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Titulo da Dissertacao:

“Interpretacao climatica do registro isotopico e da acumulagcao em testemunho de firn
antartico do Setor do Mar de Weddell”

Area de Concentracdo: Geoquimica

Autor: Andressa Marcher de Oliveira

Orientador: Prof. Dr. Jefferson Cardia Simodes

Examinador: Dr. Filipe Gaudie Ley Lindau

Data: 10 de agosto de 2022

Conceito: A (EXCELENTE)

PARECER:

Avalio a dissertagdo de mestrado "Interpretacado climatica do registro isotdpico e da
acumulagao em testemunho de firn antartico do Setor do Mar de Weddell" apresentada
por Andressa Marcher de Oliveira, sob orientagao do prof. Jefferson Cardia Simdes, ao
Programa de Pds-Graduagdo em Geociéncias da Universidade Federal do Rio Grande
do Sul. A dissertacdo aborda a determinagdo de proxies paleoclimaticas em
testemunhos de firn da Antartica Ocidental e sua interpretacdo frente a parametros
meteorologicos e indices de variabilidade climatica. As proxies estudadas foram as
composigoes dos isétopos estaveis da agua §'80, 8D e excesso de deutério e a
acumulagado anual de neve. Parte dos dados meteoroldgicos foram obtidos do mddulo
cientifico brasileiro Criosfera 1, localizado no mesmo sitio de perfuragdo dos
testemunhos de firn. Compde a dissertagdo, o artigo cientifico “The stable water
isotopes and snow accumulation from Weddell Sea sector imprint the large-scale
atmospheric circulation variability”, em que a primeira autora € Andressa Marcher de
Oliveira, submetido para a revista cientifica Cryosphere em 04 de agosto de 2022.

A proposta de relacionar as proxies determinadas no firn com os paradmetros
atmosféricos medidos no Criosfera 1 possibilitou uma ampla caracterizacdo dos
principais fatores climaticos que afetam os registros dos isétopos estaveis e da
acumulacdo. Mas essa ampla caracterizacio so6 foi possivel pelo excelente dominio que
Andressa apresentou nessa dissertagao sobre as proxies e parametros estudados. Ou
seja, a base tedrica da dissertacdo é robusta. Ha uma excelente apresentagéo sobre a
relevancia de se estudar tais proxies, assim como dos mecanismos que levam a sua
variabilidade no ambiente antartico. Além disso, a dissertacdo apresenta uma descricao
bem estruturada de resultados ja obtidos no ambiente antartico, o que parece contribuir
muito com a excelente capacidade mostrada por Andressa em discutir os resultados
obtidos nessa dissertacdo com os de outros estudos.

A coerente interpretacdo dos resultados apresentada nessa dissertacdo também me
parece estar fortemente associada a robusta metodologia adotada por Andressa. A
dissertagdo caracteriza detalhadamente as técnicas empregadas, apresentando suas




bases tedricas, os procedimentos analiticos utilizados e as incertezas associadas. O
rigor metodolégico apresentado nesta dissertacdo pode ser exemplificado no
estabelecimento da cronologia do testemunho de firn TTO01, que contou com a
determinacdo do seu conteudo i6nico a partir da técnica de cromatografia idnica,
contribuindo para uma maior acuracia das séries temporais geradas. O tratamento
matematico dos resultados esta detalhadamente descrito na dissertacdo e as
conclusdes consideram as incertezas associadas aos métodos utilizados. A dissertagao
reflete, portanto, um amplo dominio de Andressa sobre a analise e intepretacao de
testemunhos de gelo da Antartica Ocidental.

Um ponto de grande destaque na dissertagcao esta, também, na apresentacéo de seu
conteudo. O texto estda muito bem estruturado e as figuras sdo excelentes. A conexao
entre os capitulos e paragrafos favorece o entendimento do conteudo. As figuras
conseguem integrar informagdes relevantes, além de complementarem o texto e
facilitarem o entendimento do que esta descrito ao longo da dissertagao.

Abaixo incluo sugestbes que abordam pontos especificos da dissertagdo e tém como
objetivo auxiliar na construgcao de um texto ainda mais robusto.

Titulo: E coerente com o que esta expresso na dissertacdo. Sugiro complementar o
termo acumulacgdo, citando-o como acumulacdo de neve, a fim de deixar evidente o
proxy que foi estudado.

Resumo: Esta bem estruturado, apresenta os objetivos da dissertagao, os materiais e
métodos empregados, além dos principais resultados e conclusdes. Sugiro a insergao
de uma frase inicial sobre a relevancia do tema de estudo. Sugiro, também, explicar
qual registro responde aos eventos extremos de precipitagdo e o que significa ser
fortemente tendenciado. O resumo descreve uma tendéncia na acumulagado, sugiro
explicar se isso € uma resposta aos eventos extremos.

Capitulo 1.2: As questdes levantadas me parecem estar em redundancia com as metas
dos objetivos (Capitulo 1.3). Sugiro substituir as perguntas pelas principais hipoteses da
dissertagao.

Capitulo 2.3.2: Na Figura 6, sugiro citar os periodos anuais utilizados na construgédo de
cada curva. Os anos de determinagcdo das temperaturas sdo relevantes, afinal, o século
XXI esta registrando um acentuado aquecimento.

Capitulo 3.1.1: Na ultima frase do capitulo, sugiro explicar qual é a historia divergente
em relagdo ao lago Vostok.

Capitulo 3.3.3: Na ultima frase do primeiro paragrafo, acredito que o termo ‘melhoram’
deveria ser substituido por ‘intensificam’.

Capitulo 4.1.1: Sugiro desmembrar a ultima frase do primeiro paragrafo em mais frases
para, assim, dar mais destaque as informacdes contidas nela e facilitar a leitura.
Capitulo 6.3.2.2.3: As condi¢cbes analiticas estdo bem descritas. Um detalhe que
poderia ser adicionado € a respeito das concentragdes dos eluentes. Isso € uma
escolha importante na configuragdo dos sistemas IEC, afetando na separagdo dos
analitos. A concentragido pode ser tanto constante como em gradiente.

Capitulo 6.3.3: Na conversao da profundidade em equivalente agua, sugiro evidenciar
mais a questdo do comprimento (profundidade da base menos a profundidade do topo)
do que da resolucdo amostral. Assim, o sentido fisico dessa conversdo fica mais
evidente.

Capitulo 6.3.4: O valor da razéo entre sulfato e sddio foi assumido como 0,251 com
base na referéncia citada, sugiro substituir o termo ‘igual’. Além disso, a maior floragéo




de fitoplancton no Oceano Austral ocorre com a retragdo da area de gelo marinho. O
processo esta mais ligado a uma maior area livie de gelo do que ao processo de
Segao 2.6 do capitulo 7: Sugiro explicar o critério utilizado para definicao do valor
limite do HSD. Para o SWE a escolha do limite esta bem caracterizada.

Segao 3.1 do capitulo 7: Sugiro que o texto evidencie como a incerteza na datagao foi
estimada. A questdo da datagio absoluta estd bem estruturada pelos eventos
vulcanicos, mas o método de obtengdo de incertezas na escala mensal necessita um
maior detalhamento.

Segao 3.5 do capitulo 7: Sugiro um maior detalhamento sobre os motivos que levaram
a considerar a acumulagio de ambos TT01 e CR1 na construgio da série temporal da
acumulacao anual de neve. Essa sugestédo parte da constatagdo, nesta mesma segéo,
de que as acumulacdes nesses testemunhos mostraram comportamentos opostos.

Por fim, parabenizo Andressa Marcher de Oliveira por sua forga no enfrentamento de
tantas adversidades e sua enorme dedicagdo. Também parabenizo toda equipe
envolvida. Meu conceito é Excelente.

Assinatura: Data: 10/08/2022
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Titulo da Dissertagao:

Interpretagao climatica do registro isotépico e da acumulagdao em testemunho
de firn antartico do Setor do Mar de Weddell

Area de Concentracdo: Geoquimica

Autor: ANDRESSA MARCHER DE OLIVEIRA

Orientador: Dr. Jefferson Cardia Simoes

Examinador: Prof. Dr. Norberto Dani

Data: 05/setembro/2022

Conceito: A

PARECER:

Varios pontos sdo elogiaveis nesta dissertacdo, sendo destaque a qualidade do
texto, figuras e tabelas. Outro ponto que deve ser salientado é a participagao direta
da autora na producdo e na avaliagdo da qualidade dos dados, presumivel a partir
dos detalhes apresentados na descrigdo da metodologia e dos esquemas dos
procedimentos de analise.

Alguns pontos de carater geral devem ser salientados, no sentido de consolidar os
predicados de pesquisadora da autora.

1) Um ponto de dificuldade é o uso de uma grande quantidade de abreviagoes,
empregando termos diferentes para a mesma feigdo. Exemplo corrente de
gelo Maller pode ser representado por BcgM ou MIS. A primeira abreviagao
encontra-se definida no Apéndice C e na lista de abreviacbes. Mas a
segunda é utilizada, inclusive nas conclusdes, e nao esta na lista.

2) Problemas nas citagdes. Ex., pagina 38, (The Guardian, 2021) ndo esta na
lista bibliografica. Revisar.

3) A autora coloca em seu resumo que o foco da pesquisa foi o registro de
isétopos estaveis de agua — §180, 6D, excesso de deutério (d=6D-8x§180)
— e de acumulagao do sitio Criosfera 1 analisados em 2 testemunhos rasos
TTO1 (2015) e CR1 (2012). E aconselhavel colocar no resumo todas as
informacdes. E citado que a taxa de acumulacéo estimada para o periodo de
1999-2018 foi de 0,24+0,09 m eq. H20 a-1 e observada uma tendéncia de
decréscimo significante na acumulagdo anual. O termo significante é muito
vago num trabalho técnico. Qual o valor de decréscimo? Se tens esta
informacéo, deves colocar.

4) No resumo é colocado que séo feitas relagbes dos registros isotépicos e de
acumulagdo (dados produzidos pela dissertagdo) com outros parametros
conhecidos. Novamente, o leitor espera no resumo informagdes sobre a
efetividade destas relagdes e ndo apenas a citagao das intencoes.

5) O texto poderia ficar mais dindmico para o entendimento do leitor se a
autora opta-se por utilizar nos resultados tabelas complementares
sintetizando o comportamento dos paradmetros principais. O assunto da
dissertacdo é naturalmente complexo e o uso intensivo de variaveis, torna a




compreensao dificil para o leitor.

6) Na pagina 177 sao feitas observagdes que no texto cobririam o periodo de
1999 até 2014 (exemplo das figuras S4e, S4f, utilizadas no texto), porém o
periodo abrangido pelas curvas cobre 1999 até 2010. Qual a explicagcéo da
extensdo até 20147 Cuidar para que o periodo interpretado corresponda
rigorosamente com o obtido nas observagdes.

7) De qualquer modo, fica dificil o entendimento e a interpretacdo, visto que os
dados de 6180, 6D e excesso de deutério deveriam se relacionar com os
registros de temperatura. Nas matrizes de correlagdo (figuras 6, 8 e tabela
S2) fica evidente a inexisténcia de correlagdo e o mais problematico € a falta
de relagcdo dos parametros de 6180 entre as amostras do TT01 e CR1.
Trata-se de um comportamento estranho. A autora afirma que os furos TT01
e CR1 estariam em condi¢cbes topograficas diferentes, mas o croqui da
figura S1 estabelece que estes sitios estdo numa distancia de 40 metros e
deduzo que muito provavelmente a topografia néo teria a influéncia que a
autora supde.

8) Nas conclusées é colocado que a variabilidade interanual em ds é
fortemente explicavel pelas variagbes do SAM e anomalias de SIC. Na
matriz de correlagdo da figura 6 os coeficientes de correlagdo sdo os
maiores, mas abaixo de 0,75, pouco significativos para explicarem
integralmente os dados apresentados.

Deve-se salientar a complexidade do assunto e a limitacdo dos dados disponiveis.
Porém, mesmo assim a autora mostra desenvoltura em avaliar e relacionar dados
provenientes de varias fontes, destacando as variaveis com maior potencial de
influéncia. Parabéns.

Assinatura: Data: 05/09/2022

Norberto Dani
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Titulo da Dissertagao:

“Interpretacao climatica do registro isotopico e da acumulagao em
testemunho de firn antartico do Setor do Mar de Weddell”

Area de Concentracéo: Geoquimica

Autora: Andressa Marcher de Oliveira

Orientador: Prof. Dr. Jefferson Cardia Simoes

Examinador: Prof. Dr. Luciano Marquetto

Data: 09/08/2022

Conceito: A

PARECER:

A dissertacdo esta escrita de forma clara, com estruturacdo adequada e
detalhamento exemplar das secbes; a leitura é fluida e com poucos erros de
portugués ou de formatagdo, erros estes que nao atrapalham a assimilagdo do
conteudo. Destaco aqui a qualidade das ilustracdes, fotos e tabelas em termos de
clareza e riqueza das informagdes, bem como boa apresentagao, ao longo de todo
documento. Algumas imagens possuem resolucdo baixa, no entanto ainda
permanecem inteligiveis.

O trabalho desenvolvido pela discente e apresentado nesta dissertacdo possui
mérito cientifico, foi executado de forma adequada, apresenta resultados sélidos e
merece aprovagao com conceito excelente.

Resumo: O resumo fornece os principais resultados obtidos na dissertagao e
permite compreender o trabalho realizado, bem como compara¢des com demais
estudos existentes nas proximidades. O abstract esta bem traduzido.

PARTE | - Introducao e o Projeto de Pesquisa: Esta parte apresenta as
principais questdes que motivaram o trabalho, estabelecendo detalhadamente as
metas e objetivos a serem alcangados bem como justificativas para a pesquisa; a
discente apresenta, de forma detalhada, informacdes sobre as expedi¢gdes nas
quais foram coletadas as amostras utilizadas neste estudo bem como uma
contextualizacdo da regido de interesse em diversos aspectos (geoldgico,
meteorolégico, glaciolégico e participagdo brasileira na area), o que demonstra
estudo aprofundado sobre os topicos.

PARTE Il - Referencial Tedrico: Da mesma forma que no conteudo dos capitulos
da Parte |, a discente apresenta estudo extenso e demonstra dominio sobre os
topicos da Parte Il. O conteudo do Capitulo 5 (“Isétopos Estaveis de Hidrogénio e
Oxigénio”), diretamente relacionado ao tema desta dissertacdo, é bem
desenvolvido e dividido em seg¢bes que abrangem todas as questdes relevantes ao




fracionamento isotdpico e ao fracionamento isotdpico em regides polares.

PARTE I - Materiais e Métodos: O Cap
detalhadamente e sat:sfatonamente a metodolog|a aplicada em cada etapa do
trabalho desde a preparacao logistica para as expedi¢Ses polares, passando pelo

funcionamento e calibragdo dos equipamentos utilizados, descricdo e uso de

;
materiais consumiveis, até o tratamento, andlise e interpretagdo dos dades.

ulo 6 (“Materiais e Métodos”) descreve
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PARTE IV - Artigo: O manuscrito foi redigido com estruturacédo adequada para
submisséo a periddico cientifico, consistindo dos capitulos: Introdugéo, Materiais e
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periédico das menc:as glaciolégicas (“The Cryosphere”, classificado como Qualis
Capes A1). A escrita segue padrdo adequado da lingua inglesa. O contetdo do
manuscrito ndo foi analisado profundamente visto que passara por revisédo por
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resultados obtidos pelos autores neste capitulo sdo visivelmente oriundos da
metodologia apresentada na Parte lii.

PARTE V - Conclusdes ¢ Consideragdes Finais: Sa
sucinta e direta, e estdo em concordancia com as
introducao e desenvolvidas ao longo da Parte IV.

ues toes levantadas na

a ©

PARTE VI - Complementos: Os recursos adicionais disponibilizados pela
discente auxiliam na compreensao do texto, apesar de alguns apéndices poderem
também ser incorporados ao texto sem prejuizo algum a fluidez do mesmo (ex.:
apéndice C poderia aparecer juntamente a figura 5; apéndice D junto a figura 10;
apéndice F inserida na se¢ao 6.3.2.2.1.).

Assinatura: /mm I ol Data: 10/08/2022
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