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Este capítulo apresenta uma revisão atualizada da variabilidade 
climática e da mudança de longo prazo na região Amazônica, baseada 
em dados observacionais que cobrem um período de mais de 50 anos 
de registros e estudos sobre modelagem de mudança climática. 
Iniciamos com os primeiros experimentos sobre o desmatamento na 
Amazônia do final da década de 1970 e a evolução desses experimentos 
até os últimos estudos sobre cenários de emissão de gases de efeito 
estufa e mudanças no uso da terra para o final do século vinte e um. O 
“Colapso da Amazônia” simulado pelo modelo HadCM3 ocorre após um 
“ponto de não retorno” de concentração de CO2 e aquecimento. 
Experimentos sobre desmatamento na Amazônia e mudança climática 
sugerem que, uma vez atingido o limiar crítico de desmatamento (ou 
ponto de não retorno) de 40–50% de perda de floresta, o clima mudaria 
de tal modo que ofereceria perigo para o remanescente da floresta. Isso 
talvez favoreça o colapso da floresta tropical com substituição da 
floresta por vegetação do tipo savana. O conceito de “mudança 
climática perigosa”, como mudança climática que induz à 
retroalimentação positiva a qual, por sua vez, acelera a mudança, está 
fortemente ligado à ocorrência de “ponto de não retorno” e pode ser 
explicado como a presença de retroalimentação entre mudança 
climática e ciclo de carbono, em particular, envolvendo um 
enfraquecimento do atual sumidouro terrestre de carbono e sua 
possível reversão para fonte por volta do ano 2050. Devemos, portanto, 
no presente, considerar o esgotamento simulado pelo(s) modelo(s) do 
Hadley Centre como uma probabilidade finita sob aquecimento global 
com enorme potencial de impacto, mas com certo grau de incerteza.  
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1.   INTRODUÇÃO 

      
De acordo com o Quarto Relatório de 

Avaliação do Painel Intergovernamental sobre 
Mudanças Climáticas (IPCC AR4), ao longo dos 
últimos 50 anos tem havido uma mudança 
climática antropogênica especialmente intensiva 
em todo o mundo. Essa mudança, que parece ser 
mais importante do que a variabilidade climática 
natural, tem afetado o clima e o ciclo hidrológico 
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com extremos que produzem impactos na 
disponibilidade das reservas hídricas regionais e 
globais. A floresta úmida amazônica desempenha 
um papel crucial no sistema climático que ajuda a 
impulsionar as circulações atmosféricas nos 
trópicos pela absorção de energia e reciclagem de 
cerca da metade da chuva que cai na floresta. 
Estudos anteriores caracterizaram a variabilidade 
de recursos hídricos em toda a Amazônia e sua 
dinâmica no tempo e distribuição na região, mas 
somente em relação às variações climáticas 
naturais, e em escalas temporais decadais à 
interanuais. Além disso, atividades econômicas 
humanas tais como a urbanização, criação de gado 
e cultivo, bem como o desenvolvimento agrícola 
afetaram a cobertura vegetal, e as mudanças no 
uso e cobertura da terra resultantes do 
desmatamento intensivo em grande escala podem 
produzir impactos no clima global e regional.  

À medida que a fronteira agrícola se expande, 
a monocultura da soja pode produzir alterações 
nos ecossistemas amazônicos. O desmatamento e 
a queima de biomassa subsequente injetam 
grandes volumes de gases de efeito estufa (GEEs) 
e aerossóis que podem exacerbar as mudanças já 
produzidas pela variabilidade climática natural. 
Além do aumento previsível do desmatamento, 
constituem também uma ameaça: a extinção e/ou 
a redução da diversidade de espécies de peixes em 
uma área considerada produtiva para pesca; a 
acumulação de sedimentos e níveis tóxicos de 
mercúrio em reservatórios; impactos aos 
habitantes ribeirinhos e povos indígenas, e às 
comunidades urbanas.  

A Amazônia pode ser categorizada uma região 
sob grande risco devido à variabilidade e mudança 
do clima. O risco não se deve apenas à mudança 
prevista para o clima, mas também às interações 
sinergísticas com as ameaças existentes não 
relacionadas à mudança do clima, tais como a 
devastação da terra, fragmentação da floresta e 
fogo. 

Algumas projeções de modelo mostraram que 
ao longo das próximas décadas há risco de que 
uma mudança abrupta e irreversível ocorra em 
parte ou talvez em toda a Amazônia, com a 
substituição das florestas por vegetação do tipo 
savana, com perda de biodiversidade em grande 
escala e dos meios de subsistência dos povos da 
região, além de impactos no clima das regiões 

adjacentes. Entretanto, há ainda grandes 
incertezas sobre esses possíveis cenários futuros.   
    Com base no que se conhece agora sobre a 
variabilidade e mudança no clima na Amazônia, 
surge uma questão: Quais serão os possíveis 
impactos do desmatamento em escala regional ou 
do aumento das concentrações atmosféricas de 
GEE no clima da Amazônia e regiões vizinhas?  

No verão austral de 2005, a seca atingiu a 
Amazônia ocidental e produziu resultados 
devastadores: o nível dos rios baixou, peixes  
apodreceram, principais vias de acesso às escolas 
e hospitais foram interrompidas, lagoas inteiras 
desapareceram, incêndios florestais se 
propagaram, peixes, cultivos e espécies protegidas 
morreram, barcos, e habitantes de vilarejos que 
utilizavam esse meio de transporte ficaram 
ilhados. Quatro anos depois, em 2009,  as 
enchentes extensivas na região foram 
determinantes na elevação do nível do Rio Negro 
em Manaus, que chegou ao  seu nível mais alto em 
106 anos de registros de informações fluviais.  
    Portanto, o principal objetivo deste capítulo é 
investigar e avaliar o risco associado ao 
aquecimento global e a consequente mudança do 
clima na hidroclimatologia da Amazônia e seu 
impacto nos recursos hídricos, ecossistemas 
naturais e sociedade. Há também alguma 
discussão sobre as respostas climáticas, a seca de 
2005, e perspectivas futuras de eventos similares.  
 

 
2.   AQUECIMENTO NA AMAZÔNIA E 

TENDÊNCIAS OBSERVADAS NO CLIMA 
 

As médias globais de temperaturas à 
superfície subiram 0,74°C ± 0,18°C quando 
estimadas por uma tendência linear ao longo dos 
últimos 100 anos (1906 – 2005). A taxa de 
aquecimento ao longo dos últimos 50 anos foi 
quase o dobro da taxa dos últimos 100 anos 
(0,13°C ± 0,03°C versus 0,7°C ± 0,02°C por década), 
de acordo com o IPCC AR4 [Trenberth et al., 2007]. 
O aquecimento observado no Brasil nos últimos 50 
anos, em escala anual de tempo, é de 
aproximadamente 0,7°C, enquanto no inverno a 
tendência é de 1°C. Na região amazônica, Victoria 
et al. [1998] detectaram um aumento de 
+0,56°C/100 anos até 1997, e Marengo [2003] 
atualizou essa taxa para +0,85°C/100 anos até 
2002. Do mesmo modo, foram observadas 
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tendências positivas nas temperaturas diurnas e 
noturnas do ar em algumas estações 
meteorológicas da Amazônia.    

  Estudos observacionais não identificaram 
sinais claros de tendências unidirecionais 
negativas na precipitação da Amazônia. A 
magnitude e dimensão das tendências dependem 
dos conjuntos de dados de chuva, extensão de 
registros, etc., e ainda, há alto grau de incerteza, 
uma vez que os estudos encontraram tendências 
variáveis quando observados sob diferentes 
períodos de duração. Embora a precipitação na 
Amazônia setentrional e meridional mostre leves 
tendências negativas e positivas de precipitação 
[Marengo, 2004], o que é importante não são as 
tendências em si mesmas, mas a presença de 
variabilidade em escala decadal na precipitação, 
com períodos relativamente mais úmidos de 1945 
a 1976 e relativamente mais secos de 1977 a 2000 
no norte e sul da Amazônia. A presença de anos 
secos e seca na Amazônia em escalas temporais 
interanuais está relacionada às ocorrências de 
fortes eventos do El Niño no Pacífico tropical, ou a 
uma temperatura anomalamente quente da 
temperatura da superfície do mar (TSM) no 
Atlântico Norte tropical.  As tendências de 
aumento observadas na descarga e precipitação 
em todas as partes da Bacia Amazônica, exceto na 
oriental, entre o final dos anos 1950 e início dos 
anos 1980, detectadas por Gentry e Lopez-Parodi 
[1980], foram atribuídas pelos autores ao 
desmatamento na parte alta do rio. Uma possível 
explicação desse padrão está relacionada ao 
período úmido de 1945–1976, parte da 
variabilidade natural do clima no Oceano Pacífico 
em escala de tempo decadal [Zhang et al., 1997].  

 A análise de eventos extremos de chuva na 
Amazônia [Haylock et al., 2006] tem sido 
dificultada pelo número reduzido de estações 
usadas na região. Usando-se registros de Manaus e 
Belém desde 1961, foi detectado um aumento da 
chuva que excedeu os percentis 99th e 95th, o que 
sugere uma tendência a eventos mais intensos e 
extremos durante os últimos 40 anos, muito 
embora os totais anuais possam não ter mostrado 
uma tendência positiva. Essas descobertas 
sustentam, portanto, a ideia de que as flutuações 
atmosféricas induzidas por forçantes remotas [Fu 
et al., 2001] podem ter o potencial de afetar a 
variabilidade da chuva na região, particularmente a 
variabilidade decadal do Oceano Pacífico, mas 

ainda não está claro se essas teleconexões são 
suficientemente fortes para produzir ou ofuscar 
efeitos de desmatamento [Chen et al., 2001]. 
Entretanto, essas tendências ou variações decadais 
não fornecem informações se mudanças 
significativas na precipitação ocorreriam ou não no 
futuro.  

A existência de tendências em termos 
adicionais do ciclo hidrológico na Amazônia foi 
também documentada em estudos anteriores [ver 
Marengo et al., 2008a, 2008b], assim como foram 
as oscilações e tendências de mudanças 
significativas  (decrescentes) nas médias espaciais 
dos influxos e efluxos de vapor d’água; estes 
variam de acordo com o tipo e de extensão da 
série de tempo usada. O uso de dados de pontos 
agregados espacialmente  pode não ser 
apropriado para a detecção de tendências, devido 
à “diluição” inevitável do sinal durante o processo 
de extrapolação,  embora o uso de conjuntos de 
dados por grades possa também criar tendências 
artificiais. Tem-se também obervado a 
variabilidade em escala de tempo decadal ao invés 
de qualquer tendência de ressecamento ou 
umedecimento sistemático da Amazônia no longo 
prazo.  
 
 
3. BREVE EVOLUÇÃO DE MODELAGEM DE 

MUDANÇA DE CLIMA NA AMAZÔNIA: 
DESMATAMENTO E EXPERIMENTOS SOBRE 
MUDANÇA DO CLIMA E DESMATAMENTO 
AMAZÔNICO 
 
 
Uma variedade de atividades humanas pode 

atuar na alteração de vários aspectos do clima e 
de sistemas hidrológicos de superfície. 
Historicamente, as mudanças na superfície da 
terra na Amazônia se intensificaram nos meados e 
início dos anos 1970, quando os planos 
estratégicos governamentais, como o Programa  
de Integração Nacional do Brasil, tentaram pela 
primeira vez promover o desenvolvimento 
econômico da região. Esses planos incluíram a 
construção de extensas rodovias através da bacia 
e a implementação de incentivos fiscais para 
novos assentamentos, o que desencadeou uma 
migração maciça de pessoas sem terra na região. 
Mudanças na cobertura da terra podem afetar 
significativamente a água da superfície e o balanço 
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de energia por meio de mudanças na radiação 
líquida, evapotranspiração e escoamento 
superficial. Entretanto, devido às complexas 
relações entre a atmosfera, ecossistemas 
terrestres e sistemas hidrológicos de superfície 
torna-se ainda difícil avaliar a importância das 
atividades humanas no ciclo hidrológico 
amazônico. Aerossóis e fumaça de queima de 
biomassa durante a estação seca na Amazônia 
parecem ter um impacto no início da estação 
chuvosa no sudeste da Amazônia e, em 
consequência, o aumento da concentração de 
gases de efeito estufa (GEE) e aerossóis pode 
afetar o balanço de energia e, portanto, o clima da 
região.  

Dados recentes de sensoriamento remoto 
mostram que grandes áreas de florestas da 
Amazônia (a maior parte da Amazônia Brasileira) 
foram convertidas em pastagem e áreas agrícolas, 
e que as taxas do desmatamento observado na 
Amazônia brasileira aumentaram em 2004 em 
relação a 2003. As taxas de desmatamento de 
certa forma tinham se estabilizado no início da 
década de 1990, principalmente na Amazônia 
brasileira, mas as pressões subjacentes às 
contínuas mudanças no uso da terra ainda estão 
presentes: uma crescente população das nações 
em desenvolvimento na Amazônia e planos de 
desenvolvimento de uma malha rodoviária através 
da região. Entre maio de 2000 e agosto de 2005, o 
Brasil perdeu mais de 132.000 km2 de floresta e, 
desde 1970, mais de 600.000 km2 de floresta 
chuvosa amazônica foram destruídos. 
Aproximadamente 60% a 70% do desmatamento 
na Amazônia é resultante do estabelecimento de 
fazendas de gado, enquanto o restante, em sua 
grande parte, resulta de agricultura de 
subsistência em pequena escala. Apesar do amplo 
interesse da imprensa, a agricultura em grande 
escala (i.e, soja) atualmente contribui 
relativamente pouco para o total do 
desmatamento na Amazônia.  

Costa et al. [2003] identificaram aumentos na 
média anual e alto fluxo de descarga sazonal do 
Rio Tocantins no  sudeste da Amazônia desde o 
final da década de 1970, embora não tenha havido 
aumento de chuva. Eles sugerem que as mudanças 
na cobertura da terra e na bacia resultantes de 
atividades agrícolas e desenvolvimento urbano 
alteraram o ciclo hidrológico da bacia. Callede et 
al. [2004] sugerem que aumentos na média anual 

da descarga de séries reconstruídas do Rio 
Amazonas em Óbidos de 1945–1998 podem ser  
consequência do desmatamento da Amazônia.  

Na tentativa de investigar o possível impacto 
do desmatamento amazônico no clima e 
hidrologia regionais, foram usados modelos de 
circulação geral (MCG) para simular os efeitos das 
mudanças no uso da terra, onde florestas são 
substituídas por gramíneas em toda a bacia. Eles 
sugerem uma possível mudança no clima regional 
e global como resultado de desmatamento 
tropical [ver resenhas de Salati e Nobre, 1991; 
Marengo e Nobre, 2001; Marengo, 2006; Sampaio 
et al., 2007]. Sob um cenário hipotético de 
desmatamento em toda a Bacia Amazônica, quase 
todos os modelos mostram uma redução 
significativa de precipitação e evapotranspiração 
(Tabela 1), e a maioria identificou uma diminuição 
de vazão, precipitação e aumentos da 
temperatura do ar. O desmatamento total resulta 
em um aumento de temperatura à superfície, 
principalmente por causa de diminuições da 
evapotranspiração. Sampaio et al. [2007] 
estudaram os efeitos do desmatamento 
amazônico no clima regional, usando mapas 
simulados de cobertura da terra a partir de um 
cenário business-as-usual de desmatamento 
futuro, nos quais a floresta chuvosa foi 
gradativamente substituída por pastagem 
degradada ou por cultivos de soja.  

 
Tabela 1. Comparação de Experimentos de Simulação 

de Clima do Desmatamento Amazônico De Modelos de 
Clima Global

a 
_____________________________ 
a
Resultados mostram as diferenças entre área 

desmatada menos o controle (control run). ∆E é a 
mudança na evapotranspiração (mm d-1), ∆T é a 
mudança da temperatura do ar à superfície (°K), ∆P é a 
mudança na precipitação (mm d-1), ∆R é vazão, 
calculada como a diferença de ∆P e ∆E (∆R = ∆P - ∆E). 
Modificado por Marengo [2006].  
 
b
Somente para a Amazônia oriental. 

 

 
Os resultados relativos à Amazônia oriental, onde 
as mudanças na cobertura da terra poderão ser 
maiores, mostraram que a redução da 
precipitação na Amazônia oriental é mais evidente 
quando o desmatamento excede 40% da 
cobertura original da floresta, e essa redução na 
precipitação ocorre principalmente durante a 
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estação seca. No mesmo estudo, o efeito 
combinado de desmatamento e uma duplicação 
de CO2, incluindo as interações entre os processos, 
foram simulados para aumentar a temperatura em 
aproximadamente +1,4°C.     
 
 
4.   PROJEÇÕES DE MUDANÇA NO CLIMA DA BACIA 

AMAZÔNICA A PARTIR DOS MODELOS 
GLOBAIS DO IPCC AR4 

 
A Seção II apresenta um resumo do modo 

como a questão do desmatamento tem sido 
explorada em vários experimentos numéricos 
desde a década de 1980, e todos eles mostram 
que a Amazônia pode se tornar mais seca e mais 
quente. Embora no presente não haja sinais claros 
de tendências de redução de chuva na bacia por 
desmatamento [Marengo, 2004, 2009], um estudo 
[Costa et al., 2003] detectou alterações na 
descarga do Rio Tocantins como resultado de 
mudanças no uso da terra no alto dessa bacia, 
após a construção da cidade de Brasília na década 
de 1960. 

 Com base no que agora se conhece sobre a 
variabilidade do clima na Amazônia e o transporte 
de umidade para dentro e fora da bacia com base  
em estudos observacionais e simulações de 
modelos, uma pergunta agora surge: Quais são os 
impactos possíveis no ecossistema amazônico do 
desmatamento em escala regional ou do aumento 
das concentrações de GEE na atmosfera e 
subsequente aquecimento global?  

Análise de modelos do Projeto de 
Intercomparação de Modelos Acoplados, que 
contribuíram para a avaliação de cenários futuros 
de mudança climática na América do Sul no IPCC 
AR4 [Vera et al., 2006; Li et al., 2006; Christensen 
et al., 2007; Meehl et al., 2007], sugere que o 
aquecimento na Amazônia no final do século vinte 
e um (2090–2099), em relação a 1980–1999 pode 
variar entre os modelos. A melhor estimativa para 
o cenário de baixa emissão (B1) é 2,2°C (possível 
variação de 1,8°C a 2,6°C), e a melhor estimativa 
para o cenário de maior elevação (A2) é de 4,5°C      
(possível variação de 3,9°C a 5,1°C). A nova 
avaliação do IPCC AR4 sobre possíveis variações 
atualmente se baseia em um número maior de 
modelos de clima de maior complexidade e 
realismo, e em novas informações relativas à 
natureza da retroalimentação do ciclo de carbono 

e limitações da resposta do clima a partir de 
observações. Projeções da média anual de 
precipitação do multimodelo IPCC AR4 para a 
Amazônia no cenário A1B para 2080–2099 em 
relação a 1980–1999 mostram anomalias positivas 
em torno de 0,3 mm d–1 na Amazônia ocidental, 
enquanto que a Amazônia oriental mostra uma 
redução de aproximadamente 0,2 mm d–1.  

A análise de projeções de mudança do clima 
no cenário A1B desenvolvido por Vera et al. [2006] 
mostra uma concordância substancial entre os 
modelos IPCC-AR4 em relação às mudanças da 
precipitação em algumas partes da América do Sul 
para o período de 2070–2099 em relação a 1970–
1999, particularmente um aumento na 
precipitação do verão no norte dos Andes e 
sudeste da América do Sul. Para toda a Amazônia, 
os resultados são misturados. Isso também é 
confirmado por Boulanger et al. [2006,2007], 
Cavalcanti et al., [2006], Grimm e  Natori [2006] e 
Li et al., [2006].  Com relação às mudanças na 
temperatura do ar, Meehl et al. [2007] mostram 
que todos os modelos caracterizam o 
aquecimento na América do Sul com  o maior 
aquecimento incidindo na América do Sul tropical, 
especialmente na Amazônia e nordeste do Brasil, 
atingindo, em alguns modelos, aumentos de até 6° 
a 8°C acima da temperatura atual em 2100 e com 
grau de calor variável entre os modelos. Li et al. 
[2006] mostram que os modelos de circulação 
geral (MCG) do IPCC AR4 preveem mudanças 
muito diferentes na precipitação em toda a 
Amazônia sob o cenário A1B de mudança do clima 
global. Cinco dos 11 modelos estudados por Li et 
al., [2006] preveem um aumento da precipitação 
anual, 3 modelos preveem uma diminuição da 
precipitação e os outros 3 modelos não mostram 
mudanças significativas na precipitação 
amazônica.  

    
A Figura 1 mostra tendências de precipitação e 

anomalias de temperatura de 15 modelos AOGCM 
em dois cenários de emissões (A2 e B1) durante o 
século vinte e um. Os resultados revelam 
diferenças maiores entre modelos do que entre 
cenários de emissões de um mesmo modelo. O 
aquecimento projetado da temperatura para toda 
a bacia varia de 1°C a 4°C nos cenários de 
emissões B1 e de 2°C a 7°C no A2. A análise de 
mudanças na precipitação é muito mais 
complicada. Diferentes modelos de clima mostram 
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padrões distintos, mesmo em projeções quase 
opostas (a média dos 15 modelos não mostra 
anomalia significativa de precipitação no século 
vinte e um).  

    
Figura 1. Mudanças na precipitação e temperatura 

para os períodos de 2020–2029, 2050–2059 e 2090–
2099, a partir de 1961–1990, simulados por 15 modelos 
do AOGCM para os cenários A2 e B1 do SRES (dados do 
IPCC/AR4) calculados para a Amazônia. As linhas sólidas 
mostram a média dos 15 modelos para cada cenário, e 
as linhas pontilhadas mostram projeções de modelos 
individuais. O domínio amazônico está indicado pela 
caixa no mapa (12°S–4,5°N; 74,5°W–46,5°W). Os 
modelos são BCCR-BCM2.0, CCSM3, CGCM3.1 (T47), 
CNRM-CM3, CSIRO-MK3, ECHAM5, GFDL-CM2, GFDL-
CM2.1, GISS-ER, INM-CM3, IPSL-CM4, MIROC3.2 
(MEDRES), MRI-CGCM2.3.2, UKMO-HADCM3 e ECHO-G. 

 
As grandes discordâncias encontradas entre as 

simulações do AR4 levantam inúmeras questões 
com relação à habilidade de se reproduzir 
adequadamente a convecção atmosférica, e o 
clima e o ciclo do carbono na Amazônia, que 
também estão ligados a uma representação 
realista da dinâmica de vegetação. Desde o início 
dos anos 2000, novos desenvolvimentos de 
modelos acoplados da atmosfera-oceano-biosfera 
pelo Met Office Hadley Center, Reino Unido, 
Institute Pierre et Simon Laplace, Universidade de 
Paris, França, e outros possibilitaram simulações 
mais sofisticadas de futuros cenários de mudança 
climática [Cox et al., 2000, 2004; Betts et al., 2004; 
Friedlingstein et al., 2006]. Projeções de mudança 
climática futura, a partir do modelo HadCM3LC do 
Hadley Centre usando um esquema dinâmico de 
vegetação, mostraram que um aumento na 
concentração de GEE na atmosfera produzirá um 
aquecimento acima de 6°C no cenário de alta 
emissão, com reduções de chuva e diminuições 
associadas na água do solo e, consequentemente, 
determinando mudanças na vegetação.  

Algumas projeções de modelos [Betts et al., 
2004; Cox et al., 2004; Oyama e Nobre, 2004; 
Salazar et al., 2007; Sitch et al., 2008] mostram 
para as próximas várias décadas um risco de  
substituição abrupta e irreversível de florestas por 
savana com perda de biodiversidade em grande 
escala e perda dos meios de sobrevivência das  
pessoas da região. Esse processo é referido como 
o “colapso total” ou “die back” da floresta 
amazônica, e representa um processo simulado 
por alguns modelos de clima, os quais, depois de 

atingirem um “ponto limiar” ou “ponto de não 
retorno” no clima (concentração de CO2, 
temperatura do ar), a floresta para de se 
comportar como um sumidouro de carbono e se 
torna uma fonte de carbono e, depois disso, a 
floresta entra em um estado de colapso, sendo 
substituída por uma vegetação do tipo savana, em 
um processo que tem sido referido como 
“savanização”, iniciando-se por volta de 2050–
2060. Um estudo recente de Sampaio et al. [2007] 
identificou um outro “ponto de não retorno” 
quando a área desmatada na Amazônia oriental 
atingiu o nível de 40–50%, levando também a 
savanização.  

Portanto, depois de 2050, a Bacia Amazônica 
se comportaria como uma “fonte de umidade e 
carbono” ao contrário de um sumidouro, como 
acontece no clima de hoje [ver Houghton et al., 
neste volume; Cox et al., 2000]. Cox et al.[2004] 
sugerem que secas mais frequentes iriam extinguir 
quase 65% da cobertura florestal amazônica até 
2090. Como consequência, há um risco de perda 
significativa de biodiversidade causada pela 
extinção de espécies na Amazônia e em muitas 
áreas da América Latina. No entanto, a 
probabilidade de ocorrência desse evento 
perigoso não está clara. Essas projeções de seca na 
Amazônia depois de 2040 também mostram 
aquecimento sistemático no Pacífico tropical, 
indicativo de que um modo de variabilidade como 
o El Niño torna-se persistente depois de 2040. 
Entretanto, a probabilidade desse El Niño 
estendido ou cenários modo-El Niño mais 
frequentes e intensos em um mundo com 
aquecimento global é ainda uma questão a ser 
resolvida. A diminuição projetada da precipitação 
também parece estar ligada a aquecimento 
anômalo no Atlântico Norte tropical [Cox et al., 
2008; Good et al., 2008].  
     
  
 5.  PROJEÇÕES DE MUDANÇA NA HIDROLOGIA E 

TRANSPORTE DE UMIDADE DENTRO E FORA 
DA AMAZÔNIA 

 
Modelos hidrológicos em macroescala, que 

incluem a dinâmica hidrológica da superfície 
terrestre de bacias de rios de escala continental, 
se desenvolveram rapidamente durante a última 
década [Russel e Miller, 1990; Miller et al., 1994; 
Marengo et al., 1994; Nijssen et al., 1997, 2001]. 
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Esses modelos podem atuar como ligações entre 
modelos de clima global e sistemas de recursos 
hídricos em grandes escalas espaciais e escalas 
temporais de longo prazo. As previsões de 
descargas de rios da Bacia Amazônica para o clima 
atual e cenários futuros de duplicação de CO2 
foram calculados por Russel e Miller [1990] e 
Nijssen et al. [2001] usando modelos globais. 
Alguns problemas com os parâmetros dos 
modelos ou talvez a falta de dados adequados de 
escoamento superficial para validações indicam 
que, na maioria dos modelos, a precipitação e o 
escoamento superficial na Amazônia estão 
subestimados.  

Isso também gera uma incerteza nos valores 
de vazão projetados para o futuro, forçados ou 
pelo aumento de GEE ou por mudanças no uso e 
cobertura da terra. Simulações de Coe et al.[2003] 
usando um modelo de ecossistema terrestre 
foram bem sucedidas na variabilidade simulada da 
vazão interanual e sazonal na Amazônia, e muito 
embora a descarga seja consistentemente 
subestimada, o modelo capta a variabilidade do 
clima e os impactos do El Niño desde o início dos 
anos 1950. É difícil atribuir mudanças na hidrologia 
dos rios amazônicos ao desmatamento e 
mudanças do uso da terra induzidas pela atividade 
humana ou a um aumento da concentração de 
GEE.  

O estudo de Milly et al. [2005], referido no 
IPCC AR4, avalia mudanças na vazão em vários rios 
em todo o mundo. Esse estudo usa 12 modelos 
IPCC AR4 (CCSM3, CGCM3.1(T63), ECHAM5/MPI-
OM, ECHO-G, FGOALS-g1.0, GFDL-CM2.0, GFDL-
CM2.1, GISS-AOM, MIROC3.2, MRI-CGCM2.3.2, 
UKMO-HadCM3, e UKMO-HadGEM1) para o 
período de 2041–2060 em relação a 1900–1970 
para o cenário A1B. A projeção média é de uma 
redução de 10% a 15% da Amazônia. Uma possível 
redução da vazão na Bacia Amazônica pode ter 
impactos negativos no transporte, biodiversidade 
e recursos hídricos.  

 Embora a Amazônia possa ser considerada um 
sistema fechado, a região constitui uma fonte de 
umidade atmosférica para outras regiões do 
continente. O transporte de umidade dentro e 
fora da Bacia Amazônica tem também sido 
estudado desde a década de 1990  usando uma 
variedade de conjunto de dados. Os traços da 
circulação regional responsáveis por esse 
transporte e sua variabilidade no tempo e espaço 

foram detectados e estudados por observações 
coletadas durante experimentos de campo de 
médio prazo.  

Esse traço é o Jato de Baixo Nível da América 
do Sul (JBNAS) a leste dos Andes (Figura 2) e 
representa um padrão de circulação geral na 
América do Sul que pode ser descrito como um 
corredor de umidade que traz umidade da Bacia 
Amazônica para a região sul do Brasil e norte da 
Argentina na Bacia do Paraná-La Plata. Isso ocorre 
especialmente durante a estação quente e 
chuvosa, quando os ventos alísios sobre a 
Amazônia e Atlântico Norte tropical são mais 
fortes, enquanto durante a estação fria o JBNAS é 
alimentado com umidade vinda do Atlântico Sul 
associada a um intenso anticiclone subtropical do 
Atlântico, que está mais próximo do continente 
durante o inverno austral [Marengo et al., 2004; 
Vera et al., 2006]. Há uma grande preocupação 
sobre o possível papel da mudança do clima na 
Amazônia (aquecimento e ressecamento) no clima 
da Bacia do Paraná–La Plata. 
 
Figura 2. Modelo conceitual do Jato de Baixo Nível da 

América do Sul (JBNAS) a leste dos Andes 
transportando umidade atmosférica da Amazônia para 
a Bacia do Paraná-LaPlata (Marengo et al., 2004]. 
Direitos Autorais da American Metereological Society. 

 
Projeções de mudança no transporte de 

umidade usando o modelo regional HadRM3 
(Soares e Marengo, 2008] mostraram resultados 
interessantes (Figuras 3 e 4). Os impactos do 
aumento de concentração de GEE no 
funcionamento do JBNAS, e o transporte de 
umidade dentro e fora da Amazônia estão 
mostrados na Figura 3.  

 
Figura 3. Fluxo de Umidade (setas) e convergência de 

umidade (caixas internas) em 10
8
 kg.s-1 para a média 

de verão (DJF) para o presente (1980-89) e futuro 
(2080-89) em A2. 

 
Fluxo de umidade (1000-300 hPa) e convergência de 
umidade integrados (caixas internas) em 10

8
 kg s-1 para 

(a e b) a média do verão dezembro-janeiro-fevereiro e 
(c e d) compostos de LLJ para o presente (1980 – 1989) 
e o futuro (2080-2099) para o cenário A2. Resultados 
são simulações do HadRM3P (Soares e  Marengo, 
2008]. 

 
Figura 4. Número de episódios de LLJ durante todas as 

estações para o presente (1980 – 1989,aberto) e o 
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futuro (2080 – 2099, sólido), para o cenário A2. Os 
resultados são simulações do HadRM3P [Soares e 
Marengo, 2008]. 
 
 
Em climas mais quentes (cenário A2), tanto para a 
média quanto para as composições de JBNAS, o 
componente vento meridional e o fluxo de fora da 
Amazônia sugerem um JBNAS mais intenso no 
verão. O transporte de umidade para dentro da 
Amazônia é mais forte uma vez que os alísios do 
nordeste se aceleram no futuro. Nos climas 
presentes, o transporte de umidade de fora da 
Amazônia para dentro da bacia do La Plata e o 
JBNAS são mais fortes e mais frequentes durante o 
verão [Marengo et al.,2004]. Portanto, o 
transporte integrado de umidade é mais forte no 
futuro, mas principalmente devido ao vento 
meridional mais forte, muito embora o conteúdo 
de umidade possa ser mais baixo. Isso também 
leva a um aumento da convergência de umidade 
no futuro.    
 
 
6. UMA COMBINAÇÃO DO AUMENTO DAS 

CONCENTRAÇÕES DE GASES DE EFEITO 
ESTUFA E MUDANÇAS NO USO DA TERRA NA 
AMAZÔNIA COMO FORÇANTES DE MUDANÇA 
CLIMÁTICA 

 
Pode-se supor que mudanças nos ciclos de 

água, energia, carbono e nutrientes, que resultam 
da substituição da vegetação amazônica, terão 
consequências no clima e no meio ambiente em 
escalas locais, regionais e globais. A conversão da 
floresta tropical primária em áreas agrícolas e de 
vegetação secundária representa uma das 
mudanças mais profundas no ambiente natural 
atual.  

Dois estudos recentes investigaram ainda os 
papéis relativos das mudanças futuras nos GEE 
versus mudanças futuras na cobertura da terra.  
Voldoire [2006] comparou a mudança do clima 
simulada no cenário B2 GHG do Relatório Especial 
sobre Cenários de Emissões para 2050 (Special 
Report on Emissions Scenarios – SRES) com a 
mudança do clima sob o cenário B2 de mudança 
da cobertura da terra de 2050. O autor mostra que 
o impacto relativo da mudança na vegetação no 
aumento da concentração de GEE é da ordem de 
10% e pode atingir 30% em regiões tropicais 
localizadas. Do mesmo modo, não foi encontrado 

efeito significativo em escala global, mas um efeito 
potencialmente grande em escala regional, por 
exemplo, um aquecimento de 2°C em 2100 em 
toda a Amazônia no cenário A2 de mudança da 
cobertura da terra, que traz uma redução na 
variação da temperatura diurna. As descobertas 
gerais desses estudos mostram que a mudança do 
clima causada por mudanças na cobertura da terra 
pode ser importante com relação aos GEE no 
âmbito regional, onde ocorrem intensas mudanças 
da cobertura da terra.  

Globalmente, o impacto do aumento da 
concentração de GEE parece predominar sobre o 
impacto da mudança da cobertura da terra. No 
caso da floresta amazônica, se o aquecimento por 
aumento das concentrações de GEE (seja natural 
ou antropogênico) for acima de 3,5°C a 4°C, há 
riscos de que um “ponto de não retorno” leve à 
savanização.  Em estudo recente de Sampaio et al. 
[2007] e Sampaio [2008], foi identificado um outro 
“ponto de não retorno” quando a área desmatada 
atingiu o nível entre 40% a 50%, o que também 
levou à savanização. Os autores identificaram dois 
estados de equilíbrio da biosfera–atmosfera na 
América do Sul, que foram também identificados 
por Oyama e Nobre [2003]: (1) biomas potenciais 
do presente; (2) um novo equilíbrio vegetação–
clima, no qual a porção leste da floresta tropical 
Amazônica é substituída por savana e 
semideserto; áreas de deserto também aparecem 
no nordeste do Brasil. Nesse estudo, foi observado 
que 50% do total da área desmatada é o limiar 
para a transição dos potenciais biomas do 
presente para um novo estado de equilíbrio 
vegetação clima na Amazônia. Os impactos do 
aumento de GEE e as mudanças no uso da terra 
combinados com a mudança do clima na região 
estão ainda em estudo. 
 
Figura 4. Número de episódios de Jatos de Baixo Nível 

durante todas as estações do presente (1980 a 1989, 
vazado) e o futuro (2080 a 2099, sólido), para o cenário 
A2. Resultados são simulações do HadRM3P [Soares e 

Marengo, 2008].   
 
 
7.  EXPERIÊNCIAS SOBRE PROJEÇÕES DE 

MUDANÇA CLIMÁTICA A PARTIR DE MODELOS 
REGIONAIS NA AMAZÔNIA 
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       A questão da resolução espacial de 
cenários deve ser colocada no contexto de outras 
incertezas de mudança climática. Estudos e 
análises do impacto da mudança climática e 
avaliações de adaptação reconhecem que há 
diversas fontes de incertezas em tais estudos que 
contribuem para a incerteza da avaliação final. A 
importância de cenários climáticos de alta 
resolução para estudos de impactos e adaptação 
permanece totalmente inexplorada na América do 
Sul. Modelos de Clima Regional conseguem 
representar variáveis locais da superfície terrestre 
que afetam o clima regional e a variabilidade 
climática interna, e representam um método 
efetivo de regionalização para acrescentar 
detalhes em escala fina a padrões simulados de 
variabilidade e mudança climática. 

A regionalização da América do Sul foi 
desenvolvida para propiciar um melhor 
entendimento dos processos físicos da atmosfera 
e previsões de tempo e clima, e atualmente está 
sendo desenvolvido para estudos de mudança 
climática. Uma iniciativa foi a implementação do 
projeto Cenários Climáticos Regionalizados de 
Mudança do Clima para a América do Sul (CREAS) 
[Marengo e Ambrizzi, 2006; Marengo et al., 
2009b]. Esse projeto tem por objetivo gerar 
cenários de mudança climática de alta resolução 
para a América do Sul e promover a 
conscientização dos governos e formuladores de 
políticas públicas quanto à avaliação do impacto 
da mudança climática, vulnerabilidade e 
delineamento de medidas de adaptação. O Projeto 
CREAS desenvolve três modelos regionais Eta CCS 
(I. A. Pisnitchenko e T A. Tarasova, The new 
version of the Eta regional model developed for 
climate-change simulations, submetido à 
Meteorological Applications, 2007), RegCM3 
[Ambrizzi et al., 2007], e HadRM3P [Jones et al., 
2004; Marengo e Ambrizzi, 2006]. Os modelos 
estão aninhados no modelo atmosférico global 
GMC do HadAM3P, o qual é alimentado por 
concentrações de GEE dos cenários de emissões 
SRES e SST do MCG oceânico-atmosférico do 
HadCM3. Foram examinadas duas simulações de 
30 anos: o clima presente, que examina o período 
de 1961–1990 e o clima futuro relativo ao período 
de 2071–2100 sob os cenários SRES do IPCC – o A2 
de alta emissão e o B2 de baixa emissão – usando 
os três modelos regionais indicados acima, 

gerados com resolução de 50 km de latitude-
longitude.   

A Figura 5 mostra projeções de anomalias 
anuais de precipitação temperatura a partir dos 
cenários futuros A2 e B2, conforme representados 
pelo “ensemble” dos três modelos regionais 
usados pelo CREAS. A Figura 5 mostra que as 
mudanças no A2 são mais radicais e regionalmente 
abrangentes, comparadas com as mudanças do 
cenário B2.  

Enquanto a região mais seca (entre 1 e 2 mm 
d–1) no B2 cobre a maior parte do norte da 
Amazônia, a região seca seca no cenário A2 se 
estebde oara a Amazônia oriental e para todo o 
Estado do Pará, com as maiores reduções 
próximas à embocadura do Rio Amazonas. Em 
relação às mudanças anuais de temperatura, no 
cenário A2, toda a região da América do Sul 
tropical Poderá se tornar de 4° a 6°C mais quente, 
e até 8°C mais quente do que o normal na 
Amazônia equatorial central. No cenário B2, o 
aquecimento em toda a Amazônia varia entre 2°C 
e 4°C, com aquecimento mais elevado de 4°C a 5°C 
na Amazônia equatorial central. Os possíveis 
impactos dessas mudanças estão mostrados na 
Figura 5, com os impactos mais intensos no 
cenário A2. 
 
Figura 5. Mudanças projetadas na precipitação anual e 

anomalias de temperatura do ar para os cenários A2 
(esquerda) e B2 (direita). As unidades estão em mm d

–1
 

(precipitação) e (°C) para temperaturas. Resultados são 
a média dos três modelos “ensemble” regionais 
(Eta/CPTEC, RegCM3, e HadRM3P) movidos por 
condições limites laterais do modelo climático global 
HadAM3P para o período 2071 – 2100 em relação a 
1961 – 1990. As caixas representam a Amazônia, tal 
como definida neste estudo [Ambrizzi et al., 2007].  

 
Estima-se que, como consequência do 

aquecimento global, haja uma intensificação do 
ciclo hidrológico que irá aumentar a frequência e a 
intensidade de eventos extremos de chuva e de 
curtos períodos de seca [IPCC, 2007a, 2007b]. 
Projeções de extremos climáticos derivadas de um 
conjunto de multimodelos do IPCC AR4 [Tebaldi et 
al., 2007; Meehl et al., 2007] e da regionalização 
de uma única realização do HadCM3 usando o 
Providing Regional Climates for Impacts Studies 
(PRECIS) [Marengo et al., 2009a] sugerem que, em 
geral, os índices de extremos  baseados em 
temperatura mostram mudanças consistentes com 
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o clima mais quente estimado para o futuro em 
relação ao presente sob os cenários A2 e B2 do 
IPCC SRES, com as maiores tendências de 
aquecimento identificadas em A2, especialmente 
na América do Sul tropical.  

A partir das projeções do PRECIS para 2071–
2100 relativas a 1961–1990, são detectadas 
tendências positivas no índice TN90 (noites 
quentes) na maior parte da Amazônia, e a 
presença de eventos R10mm (número de dias com 
chuva acima de 10 mm) mostra uma tendência 
positiva na Amazônia ocidental no cenário B2, e no 
cenário A2 as mudanças são mais acentuadas. 
Assim, essa região sofreria eventos de precipitação 
mais extremos no futuro do que no presente, sob 
os cenários gerados pelo HadCM3. Por outro lado, 
o índice CDD mostra uma tendência crescente na 
região que se estende da Amazônia oriental ao 
nordeste do Brasil no cenário B2 até o final do 
século vinte e um. Essas tendências, derivadas da 
regionalização do HadCM3 usando-se o PRECIS, 
são consistentes com as  tendências de extremos 
derivadas dos modelos AR4 do IPCC até 2100 de 
Tebaldi et al., [2007]. As projeções do modelo IPCC 
AR4 sugerem um aumento de cerca de 10% da 
chuva acumulada no oeste da Amazônia nos dois 
cenários, A2 e B2, em níveis anuais e sazonais, e as 
projeções de chuvas extremas indicam que esse 
aumento de chuva ocorreria sob a forma de 
eventos de chuva irregulares e intensos. No leste 
da Amazônia, as projeções mostram um aumento 
da frequência de períodos curtos de seca 
juntamente com uma redução na frequência de 
eventos intensos de chuva.  

A resiliência de muitos ecossistemas pode ir 
além deste século devido à combinação, sem 
precedentes, de mudanças na média e nos 
extremos de clima e distúrbios associados. 
Projeções para a Amazônia ocidental mostram um 
aumento de eventos extremos de chuva. Eventos 
de precipitação pesada, cuja frequência muito 
provavelmente irá aumentar nessa região, 
elevarão o risco de enchentes na baixa Amazônia.  

             
  

8.   AVALIAÇÕES DE INCERTEZA  
 
 
Alguns dos estudos revisados sugerem que 

aumentos nas concentrações de GEE e de aerossóis 
na atmosfera, assim como alterações da cobertura 

vegetal para atividade agrícola, já produziram 
efeitos na hidrologia da Bacia Amazônica. Algumas 
incertezas podem ser atribuídas a esses resultados 
devido às limitações do modelo e à falta de séries 
observacionais contínuas e de longo prazo das 
variáveis climáticas e hidrológicas. Grandes 
incertezas foram também identificadas nas 
forçantes e respostas de aerossóis antropogênicos, 
nas mudanças no uso da terra que produziram a 
queima de biomassa e seus impactos na chuva na 
bacia [ver Longo et al., neste volume; Artaxo et al., 
neste volume]. Análises das poucas séries de longo 
prazo disponíveis relativas à chuva e rio sugerem 
uma ausência de tendências unidirecionais 
significativas das condições mais secas ou mais 
úmidas na bacia.  

 No entanto, mais evidências de variabilidade 
em escalas de tempo decadais e interanuais são 
claras, e essas tendências observadas podem ser 
atribuídas à variabilidade natural do clima e às 
mudanças observadas no clima, visto que nenhum 
sinal de mudanças no uso da terra foi identificado 
na variabilidade hidrológica e climática de longo 
prazo da região. A redução da chuva terá também 
impactos nos níveis de rios e água, e na 
distribuição da chuva, com períodos secos mais 
longos e eventos de chuvas intensas concentrados 
em poucos dias.  

O nível de incerteza é ainda alto uma vez que, 
entre outras razões, os modelos ainda apresentam 
problemas para representar o ciclo do carbono, 
aerossóis, e convecção nas regiões tropicais. 
Apesar de fornecer maiores detalhes espaciais em 
alta resolução, o uso de modelos climáticos 
regionais pode ainda sofrer limitações porque 
muitos dos experimentos de regionalização da 
América do Sul derivaram do uso de um ou mais 
modelos regionais aninhados em um modelo 
global, particularmente o HadCM3. Até agora, não 
dispomos de um “ensemble” de modelos regionais 
multimodelares como os modelos globais do IPCC 
AR4. 

 O colapso da Amazônia é um produto do 
modelo  HadCM3. Um argumento para usar o 
modelo Hadley baseia-se no fato de que ele está, 
certamente, entre os modelos mais realistas do 
IPCC AR4. Vários modelos AR4 não apresentam tal 
mudança climática extrema simplesmente porque 
são irrealisticamente secos no primeiro momento. 
É claro que reconhecemos que há incertezas 
significativas, e que talvez o modelo Hadley seja 
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demasiadamente extremo em termos de 
aquecimento e ressecamento (Figura 1), mas 
vários dos modelos mais realistas certamente 
concordam com o ressecamento da região. 
Embora o HadCM3 produza o ressecamento mais 
extremo dos modelos MCG atuais, ele está entre 
os melhores modelos da região amazônica [Li et 
al., 2006; Cox et al., 2008] e também com relação 
à variabilidade do ENSO [Cox et al., 2004]. 
Devemos, portanto, considerar atualmente o 
ressecamento simulado pelos modelos do Hadley 
Centre como tendo uma probabilidade finita sob o 
aquecimento global, com enorme potencial de 
impacto. Todas essas mudanças projetadas para a 
Amazônia podem ter implicações climáticas, 
ecológicas e ambientais para a região, para o 
continente e para o globo. Um conhecimento 
sólido sobre o modo como sistema natural 
funciona é, portanto, um pré-requisito para se 
definir a estratégia ótima de desenvolvimento.  
 
 
9.    MUDANÇA CLIMÁTICA PERIGOSA NA 

AMAZÔNIA CONFORME PROJEÇÕES DO 
MODELO DO CENTRO HADLEY DO ESCRITÓRIO 
METEOROLÓGICO DO REINO UNIDO 

 
 

Uma definição de “mudança climática 
perigosa” é uma mudança do clima que induz à 
retroalimentação positiva a qual, por sua vez, 
acelera a mudança. A retroalimentação entre 
mudança climática e ciclo do carbono, que 
particularmente envolve o enfraquecimento do 
sumidouro terrestre de carbono e uma possível 
reversão para fonte, foi identificada com ta 
potencial de retroalimentação positiva [Cox et al., 
2000; Friedlingstein et al., 2006]. Visto que o 
importante nesse processo é o aumento da 
respiração do solo em todo o mundo em razão do 
aumento das temperaturas, outra realimentação 
resultaria da perda da cobertura florestal na 
Amazônia se o clima da região se tornasse mais 
seco.   

Betts et al. [2004] quantificaram a 
contribuição do colapso da floresta com a 
retroalimentação de todo o ciclo de carbono na 
mudança do clima no   modelo acoplado do ciclo 
clima-carbono HadCM3LC [Cox et al., 2000] do 
Centro Hadley do Escritório Meteorológico do 
Reino Unido, o qual é uma versão do HadCM3  

com um ciclo interativo de carbono incluído. 
Foram desenvolvidas duas simulações alimentadas 
com emissões históricas de CO2 desde 1860 e 
emissões projetadas para o século vinte e um, de 
acordo com o cenário business-as-usual do IPCC 
IS92. Uma simulação (aqui chamada de CARBCLIM) 
incluiu o CO2 que atuou tanto como GEE quanto 
como fertilizante de fotossíntese, enquanto no 
outro (chamado “CARB”), o CO2 somente exerceu 
seu efeito de fertilização e não atuou como GEE. A 
simulação CARB, portanto, não incluiu mudança 
do clima forçada radiativamente; o ciclo do 
carbono somente respondeu ao aumento de CO2. 
No CARBCLIM, entretanto, o ciclo do carbono 
respondeu a ambos, ao aumento de CO2 e à 
mudança do clima resultante.    

A simulação CARB projetou uma absorção de 
60 Gt de carbono para a vegetação da América do 
Sul relativa a 1860 e uma absorção total de 220 Gt 
C na vegetação global e 400 Gt C nos solos globais 
(Figura 6). Isso se deu em razão de um aumento da 
produtividade primária líquida, a absorção líquida 
de carbono pela vegetação como resultado de 
fertilização a partir do aumento da fotossíntese 
produzido pelo aumento de CO2. Assim como 
houve o aumento do estoque de carbono na 
vegetação em si mesma, a vegetação mais 
produtiva também liberou mais carbono na liteira 
e, como consequência, houve o aumento do 
estoque de carbono no solo.  

No CARBCLIM, a precipitação média em toda a 
Amazônia diminuiu aproximadamente 3,0 mm d-1 

em 2100. A cobertura de árvores se reduziu 
durante todo o século vinte e um, e arbustos e 
gramíneas se espalharam em lugar da floresta. Por 
fim, as condições em algumas localidades 
tornaram-se desfavoráveis mesmo para arbustos 
ou gramíneas, e nas grades mais secas, o solo nu 
tornou-se exposto em sua grande parte. No final 
do século vinte e um, a cobertura média de floresta 
ombrófila da Bacia Amazônica foi reduzida de 
acima de 80% para abaixo de 10%. Em 
aproximadamente metade dessa área, as árvores 
foram substituídas por gramíneas C4, levando a um 
cenário típico de savana. Em outras partes, até 
mesmo as gramíneas não conseguiram suportar e 
as condições tornaram-se basicamente desérticas.  

O colapso da floresta amazônica no CARBCLIM 
causou a redução do estoque do carbono acima do 
solo na América do Sul em 70 Gt C. Embora grande 
parte do restante da cobertura vegetal global 
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tenha absorvido carbono tanto no cenário 
CARBCLIM como no CARB, a mudança no estoque 
de carbono na vegetação da América do Sul de 60-
Gt de absorção para 70-Gt C de liberação no 
CARBCLIM significa que o aumento do estoque 
total de carbono na vegetação global foi reduzido 
substancialmente no CARBCLIM. Com algumas 
outras perdas em outras regiões, o aumento do 
carbono global na vegetação ficou limitado a 60 Gt 
C. O estoque global de carbono no solo foi 
reduzido a 150 Gt C (Figura 6), principalmente 
devido ao aumento da respiração do solo sob  
temperaturas crescentes. Do mesmo modo que 
produz o colapso da Amazônia, a inclusão da 
mudança no clima no CARBCLIM significa que o 
grande fluxo de carbono para os solos via aumento 
da produtividade primária foi mais do que 
compensado por um aumento na respiração do 
solo em temperaturas mais altas. Isso se contrasta 
com as mudanças do estoque de carbono 
projetadas pelo CARB sem nenhum aumento do 
efeito estufa.  

Portanto, com relação ao aumento do estoque 
de carbono no CARB, o déficit total de carbono 
terrestre foi de 710 Gt. C. Desse total, 130 Gt 
resultaram  do colapso da floresta amazônica e 
não porque ela se tornou mais produtiva. Do 
déficit total, 550 Gt C foram decorrentes da 
liberação de 150-Gt de carbono do solo global e 
não de uma absorção de 400-Gt C. 

Enquanto a maior parte da emissão global do 
carbono do solo se deve ao aumento da respiração 
do solo pelo efeito estufa, parte da perda de 
carbono do solo na Amazônia resulta do colapso 
da floresta em si mesmo. Parte disso resultou da 
redução da entrada de carbono oriundo da 
floresta e parte devido ao aquecimento adicional 
resultante da retroalimentação biogeofísica nas 
temperaturas locais à superfície. Para a 
quantificação precisa desse processo seria 
necessário uma simulação adicional que 
negligenciasse as mudanças no NPP e cobertura 
florestal, mas estimou-se que aproximadamente 
30 Gt C foram perdidos dos solos amazônicos por 
meio desses mecanismos. A perda total de 
carbono da biomassa acima e abaixo do solo que 
se pode atribuir ao colapso da floresta foi, 
portanto, de 160 Gt C. Consequentemente, pode-
se considerar que o colapso da Amazônia contribui 
aproximadamente com 20% do total da 

retroalimentação terrestre no aumento de CO2 

atmosférico neste modelo.  
Fica claro, portanto, que a mudança simulada 

do clima regional da Amazônia pode exercer uma 
retroalimentação na mudança climática global por 
meio dos efeitos da retroalimentação da floresta 
no aumento do CO2 atmosférico. Uma vez que as 
previsões de mudança do clima regional estão 
sujeitas à incertezas consideráveis, a importância 
da retroalimentação para o clima global implica 
que as incertezas sobre o clima global estão 
também sujeitas às incertezas que dependem das 
incertezas em escala regional. Portanto, é 
necessário que as avaliações do risco da “mudança 
perigosa do clima” causada pela retroalimentação 
do ciclo do carbono incluam a quantificação do 
risco de um clima em processo significativo de 
ressecamento na Amazônia.  
 
 
10. EFEITOS DE AEROSSÓIS NAS PROJEÇÕES DE 

EVENTOS FUTUROS DE SECA NA        
AMAZÔNIA 

     
 Estima-se que a Amazônia contenha cerca de 

10% do carbono estocado nos ecossistemas da 
terra e que responda por 10% da produtividade 
primária líquida global. Apesar do desmatamento 
antropogênico em grande escala, parece provável 
que a região presentemente esteja funcionando 
como um sumidouro líquido de emissões 
antropogênicas de CO2 [ver Phillips et al., 2008, 
neste volume; Saleska et al., neste volume; 
Houghton et al., neste volume]. A resiliência da 
floresta às pressões combinadas de 
desmatamento e mudança do clima é uma grande 
preocupação, especialmente porque pelo menos 
um importante modelo de clima prevê o 
ressecamento severo da Amazônia no século vinte 
e um.  

A queima de biomassa emite aerossóis na 
atmosfera [ver Schroeder et al., neste volume; 
Longo et al., neste volume]. A composição e 
quantidade desses aerossóis dependem de 
condições meteorológicas, biosféricas e também 
das atividades humanas. Na estação seca da Bacia 
Amazônica, a queima de biomassa aumenta a 
carga de aerossóis para um número de 
concentrações pelo menos sete vezes maior do 
que a da estação chuvosa [Andreae et al., 2004]. 
Aparentemente, o efeito principal dos aerossóis 



13 
 

no ciclo hidrológico se dá na transição da 
circulação em grande escala da estação seca para 
a úmida, ou seja, no início da estação chuvosa.  

O trabalho recente de Zhang et al. [2008] 
sugere que os aerossóis de queima de biomassa 
tendem a reforçar o padrão de circulação da 
estação seca e por isso enfraquecem ou retardam a 
transição da circulação para a estação úmida. Yu et 
al. [2007] sugerem que os aerossóis de queima de 
biomassa podem ampliar as anomalias originais do 
clima durante a estação de transição (agosto – 
outubro), ou seja, os aerossóis tendem a reduzir a 
nebulosidade durante a estação seca anômala de 
transição e a aumentar a nebulosidade quando a 
estação de transição for relativamente úmida.  

 
 

11. EVENTOS EXTREMOS NO CONTEXTO DE 
MUDANÇA CLIMÁTICA: A SECA DA 
AMAZÔNIA EM 2005 É UM INDICADOR 
DE COMO SERÃO OS EXTREMOS EM UM 
CLIMA MAIS QUENTE?  

 
 

Em 2005, grandes porções da Bacia Amazônica 
ocidental sofreram a seca mais severa dos últimos 
40 anos e a mais intensa dos últimos 100 anos. 
Durante esse evento, o agravamento da seca 
forçou o governo brasileiro a estender alertas de 
emergência através de todo o Estado do 
Amazonas. Militares foram convocados para 
distribuir suprimentos e remédios para dezenas de 
milhares de pessoas. Essa seca provocou extensos 
incêndios florestais no Estado do Acre, com 
extensão a ser  estimada [Brown et al., 2006].  

A navegação ao longo de extensões do Rio 
Madeira e alto e centro do Rio Amazonas 
(conhecido no Brasil como Rio Solimões) teve que 
ser suspensa porque os níveis de água atingiram 
índices extremamente baixos. Vários países 
amazônicos declararam estado de emergência 
pública em setembro de 2005. A seca deixou 
milhares de pessoas sem alimentos, causou 
problemas no transporte fluvial, agricultura e 
geração de hidroeletricidade. A seca também 
afetou direta e indiretamente as populações que 
moravam ao longo dos afluentes do Rio 
Amazonas.  

 Um estudo observacional de Marengo et al., 
[2007]  sobre as causas dessa seca sugere que ela  
não foi causada pelo El Niño mas, (1)  pelo 

aquecimento anômalo do Atlântico Norte, (2) pela  
reduzida intensidade do transporte de umidade 
dos ventos alísios do nordeste para a Amazônia 
setentrional durante o pico do verão, e (3) pelo  
enfraquecimento da corrente ascendente sobre 
essa parte da Amazônia, resultando na redução do  
desenvolvimento convectivo e precipitação. A 
diferença entre as características espaciais dos 
anos de seca do El Niño e a seca de 2005 e de 
1963–1964 é que as duas últimas atingiram mais 
fortemente a Amazônia ocidental e setentrional, 
uma característica não associada a um típico El 
Niño, mas provavelmente, ao Atlântico Norte 
tropical mais quente e mais ativo do que o normal.  

Enquanto vários estudos analisaram as secas 
de 1982 – 1983 [Aceituno, 1988] e de 1997–1988 
[Nepstad et al., 1999] e seus impactos no clima, 
hidrologia e eventos de fogo na Amazônia, há 
apenas referências casuais ao evento de seca de 
1963–1964. A Figura 7 mostra os níveis do Rio 
Negro em Manaus e do Rio Amazonas em Iquitos. 
Os níveis em Manaus referem-se a 2005 e a outros 
anos de seca, enquanto que os níveis de Iquitos se 
referem apenas a 2005, ambos comparados em 
termos de médias de longo prazo. Em Manaus, os 
níveis mais baixos foram detectados durante a 
seca de 1925, enquanto em 2005, as reduções dos 
níveis foram detectadas a partir de junho de 2005, 
atingindo os valores mais baixos em agosto 
[Marengo et al., 2008a,2008b; Zeng et al., 2008].  

A seca de 1964 foi detectada durante todo o 
ano, enquanto que a de 2005 aparece somente 
depois de agosto de 2005, com níveis anteriores a 
maio de 2005 acima do normal. Em Iquitos, os 
níveis estiveram abaixo do normal desde janeiro 
de 2005, atingindo o nível mais baixo em setembro 
de 2005. Situação similar foi observada nos níveis 
do Rio Solimões em Fonte Boa e Tabatinga, e nos 
níveis do Rio Amazonas em Letícia (Colômbia). Em 
2006, os níveis voltaram ao normal até maio de 
2006, e depois disso, chegaram a cerca de três a 
quatro (?) abaixo do normal até o final de outubro 
de 2006. Entretanto, a situação em 2006 não 
chegou a ser tão severa como a seca em 2005. 

Isso indica que a seca de 2005 afetou a 
Amazônia ocidental, diferentemente das secas 
induzidas pelo El Niño, que afetam a Amazônia 
central e oriental. Após outubro de 2006, a chuva 
começou novamente e aliviou a situação, e em 
fevereiro de 2006, a chuva estava acima do 
normal, produzindo enchentes. Esse evento ilustra 
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as consequências de um clima futuro mais quente, 
cuja probabilidade de ocorrência pode aumentar 
no final do século vinte e um, conforme simulado 
pelo HadCM3 GGCM. Além disso, as mudanças no 
uso da terra, o aumento de incêndios e a 
consequente injeção de aerossóis na atmosfera 
têm potencial para afetar o início e a quantidade 
de chuva na região [Andreae et al., 2004]. 
Entretanto, isso não implica que as mudanças na 
circulação em grande escala que produziram a 
seca em 2005 tenham sido uma consequência do 
desmatamento regional ou do aquecimento 
global, e mudança climática; nenhuma evidência, 
seja a favor ou contra essa possibilidade, foi ainda 
demonstrada.  

Considerados eventos climáticos extremos, 
tais secas induzidas – seja por variabilidade 
climática natural ou por atividades humanas – 
foram capazes de produzir a fragmentação da 
floresta amazônica e transformar uma área de 
aproximadamente 600.000 km2 em savana. Esses 
resultados, relatados por Hutyra et al. [2005], 
foram obtidos por mapeamento das áreas 
florestais mais sensíveis à seca com o uso de  
registros de  chuva dos últimos 100 anos. A região 
que seria mais afetada corresponde a 
aproximadamente 11% da área de floresta que se 
estende de Tocantins à Guiana. 

 Com estudo da seca de 2005 na Amazônia, 
aprendemos sobre os impactos na população, 
biodiversidade, economias locais e regionais. Os 
impactos na economia local refletiram-se 
principalmente no fechamento de aeroportos 
devido às grandes quantidades de fumaça, e no 
fechamento de portos durante os níveis 
extremamente baixos no rio, impedindo a 
navegação. Devemos ainda acrescentar os 
problemas da população, resultantes do colapso 
da agricultura local, o número de pessoas tratadas 
em hospitais por estresse térmico, e doenças 
respiratórias e intestinais provocadas pela fumaça 
de incêndios florestais e água poluída. Isso 
mostrou que a população na Amazônia é 
vulnerável à seca e que essa vulnerabilidade pode 
se agravar em climas mais quentes e mais secos no 
futuro, conforme sugerido em algumas projeções 
de mudança do clima.  

 Em artigo recente, Cox et al. [2008] examinam  
possíveis ligações da seca da Amazônia em 2005 
com a mudança do clima. Isso foi feito 
comparando-se a relação entre os padrões de TSM 

do Atlântico e a precipitação na Amazônia inferida 
observações com padrões simulados usando o 
MCG. Os autores analisaram resultados sobre ciclo 
do carbono-clima do modelo acoplado do 
HadCM3LC. O HadCM3  mostrou bom desempenho 
nos exercícios de intercomparações de MGC e, 
recentemente, foi selecionado como um dos dois 
modelos MGC que simulam o clima amazônico 
com razoável precisão [Cox et al., 2008]. Além 
disso, o HadCMLC inclui vegetação  dinâmica e um 
ciclo interativo de carbono, de modo que as 
concentrações de CO2  atmosférico possam ser 
atualizadas com base nas emissões 
antropogênicas, levando-se em conta os efeitos da 
mudança do clima na absorção oceânica e 
terrestre de CO2. Eles consideram duas simulações 
distintas com HAdCM3LC para o período de 1860 a 
2100.  

Em ambos os casos, o modelo é gerado com 
emissões de CO2 consistentes com o cenário IS92a, 
que ficam aproximadamente no centro da 
propagação de futuras emissões representadas 
pelos cenários SRES mais recentes. Ambos os 
experimentos do modelo também incluem 
concentrações com variação temporal pré-
determinadas de gases traço de GEE (CH4, N2O) 
baseadas no IS92a. O segundo experimento inclui, 
adicionalmente, mudanças no ozônio troposférico 
e estratosférico, variabilidade solar e, mais 
marcadamente, as forçantes de aerossóis de 
sulfato e vulcânicos. Esse experimento do modelo 
foi capaz de reproduzir o aumento observado de 
aquecimento e CO2 ao longo do século vinte com 
boa acurácia, especialmente quando foi usada 
uma estimativa revisada do fluxo líquido de CO2 

proveniente da mudança do uso da terra.  
Foi demonstrado que a redução da chuva na 

estação seca (julho–outubro) está bem 
correlacionada com um índice de gradiente TSM 
norte–sul por todo o Atlântico equatorial 
relacionado à Oscilação Multidecadal do Atlântico 
(OMA). Seu modelo climático pode reproduzir essa 
relação e também a variabilidade decadal 
observada do século vinte no OMA quando 
incluídos os efeitos de aerossóis. Esses resultados 
sugerem que aerossóis antropogênicos atuaram 
para inibir o aquecimento do Atlântico Norte 
subtropical em relação ao sul o que, portanto, 
retardou o ressecamento da Amazônia ocidental.  
Simulações com o mesmo modelo para o século 
vinte e um mostram uma forte tendência de as 
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condições de TSM associadas com a seca de 2005 
se tornarem muito mais comuns com o aumento 
de CO2 e com a redução das quantidades de 
aerossóis do Hemisfério Norte. Essa seca foi a mais 
severa dos últimos 40 anos e também uma das 
mais intensas dos últimos 100 anos. Experimentos 
de modelo com mudanças na concentração de CO2 

e aerossóis sugerem a probabilidade de uma seca 
“como a de 2005” a cada dois anos até 2025 e de 
nove a cada dez anos até 2060.  
 
12. IMPACTOS DE MUDANÇAS NO CLIMA E NA 

HIDROLOGIA DE RECURSOS HÍDRICOS NA 
AMAZÔNIA 

 
Todas essas mudanças projetadas do clima e 

hidrologia da Amazônia podem ter implicações  
para a região, continente e o globo. Um profundo 
conhecimento de como o sistema natural funciona 
é, portanto, um pré-requisito para a definição de 
estratégias ótimas de desenvolvimento. As 
complexas interações entre o solo, vegetação e 
clima devem ser mensuradas e analisadas de 
modo que os fatores limitadores do crescimento 
da vegetação e conservação do solo possam ser 
identificados. O novo conhecimento e o 
conhecimento ampliado do funcionamento do 
sistema amazônico como uma entidade integrada 
e sua interação com o sistema da Terra irão 
fundamentar o desenvolvimento de políticas 
nacionais e regionais para evitar que as tendências 
de exploração possam trazer mudanças 
irreversíveis ao ecossistema amazônico. Tal 
conhecimento, em combinação com o avanço das 
capacidades de pesquisa e redes entre países 
amazônicos, irá estimular gestores de terra e 
tomadores de decisão a delinear estratégias de 
uso alternativo sustentável da terra juntamente 
com estratégias de preservação da floresta.  

Uma diversidade de atividades humanas pode 
atuar para modificar vários aspectos do clima e 
dos sistemas hidrológicos de superfície. 
Historicamente, as mudanças na superfície da 
terra na Amazônia se intensificaram nos meados e 
início dos anos 1970, quando planos estratégicos 
governamentais tentaram, pela primeira vez, 
promover o desenvolvimento econômico da 
região. Esses planos incluíram a construção de 
extensas rodovias por toda a bacia e a implantação 
de incentivos fiscais para novos colonizadores, o 

que desencadeou uma migração maciça de sem 
terra para a região.     

A Tabela 2 apresenta uma lista das forçantes 
antropogênicas que afetam os recursos hídricos na 
Amazônia e os impactos projetados para os 
recursos hídricos da região e as possíveis 
consequências aos componentes do sistema 
climático. As principais forçantes podem ser 
naturais ou induzidas pelo homem e seus impactos 
poderão ocorrer em várias escalas temporais: 
intrassazonal (início da estação chuvosa na região), 
interanual (seca ou enchente associadas ao El 
Niño) e de longo prazo (mudanças na vegetação, 
hidrologia do solo, aumento de concentrações de 
GEE). A tabela pode servir como ponto de partida 
para a avaliação de possíveis impactos de futura 
mudança do clima na Amazônia.  

A diminuição da precipitação durante os 
meses secos afetará muitos igarapés e sistemas de 
água doce amazônicos. Pequenos e rasos habitats 
(lagoas, nascentes, manguezais e pequenos lagos) 
provavelmente sofrerão os primeiros efeitos da 
redução na precipitação [Carpenter et al., 1992]. 
Enquanto houver perspectiva de uma relocação 
bem sucedida das atividades de desova, alguns 
podem se sentir frustrados com o forte instinto de 
retorno ao “lar” que ocorre com muitas espécies.  
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