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SUMÁRIO EXECUTIVO

	 O oceano participa de forma decisiva no equilíbrio climático. Devido à sua grande extensão 
espacial e à alta capacidade térmica da água, é indiscutível que o aumento do conteúdo de calor dos 
oceanos e o aumento do nível do mar são indicadores robustos de aquecimento do planeta. Apesar da 
grande dificuldade de se observar o oceano com a cobertura espacial e temporal necessária para melhor 
monitorar e entender suas mudanças e as respostas destas no clima, há de se reconhecer que grandes 
progressos têm sido obtidos nos últimos anos. Observações remotas por satélite tëm sido realidade já há 
algumas décadas e programas observacionais in situ, como o Argo, têm permitido a obtenção de con-
juntos de dados valiosos desde a superfície até profundidades intermediárias do oceano. Recentemente, 
vários esforços têm sido despendidos na reavaliação de dados históricos, permitindo interpretações mais 
confiáveis por mais longos períodos de tempo (e.g., Stott et al., 2008; Hosoda et al., 2009; Roemmich e 
Gilson, 2009; Durack e Wijffels, 2010; Helm et al., 2010). 

	 Com base em um número considerável de trabalhos publicados nas últimas décadas, o Quarto 
Relatório de Avaliação do Clima do Painel Internacional de Mudanças Climáticas (em inglês, Intergover-
nmental Panel on Climate Change - Assessment Report 4; IPCC-AR4, 2007) concluiu de forma inequívoca 
que a temperatura do oceano global aumentou entre 1960 e 2006. Apesar das controvérsias decorrentes 
de alguns enganos no IPCC-AR4, como por exemplo, o debate sobre o derretimento das geleiras do Hi-
malaia, a grande maioria dos estudos científicos realizados nos últimos anos tem confirmado, de forma 
indiscutível, o aquecimento das águas oceânicas. A temperatura da superfície do mar (TSM) no Atlântico 
tem aumentado nas últimas décadas. No Atlântico Sul, esse aumento é intensificado a partir da segunda 
metade do século XX, possivelmente devido a mudanças na camada de ozônio sobre o polo Sul e também 
ao aumento dos gases de efeito estufa (Arblaster e Meehl, 2006; Rayner et al., 2006). De forma consis-
tente com um clima mais quente, o ciclo hidrológico tem também se alterado, refletindo em mudanças 
na salinidade da superfície do mar. Estudos mostram que a região subtropical do Atlântico Sul está se 
tornando mais quente e mais salina.

	 Abaixo da superfície, há evidências claras do aumento da temperatura nas camadas superiores 
do oceano. Reanálise de dados históricos obtidos por batitermógrafos descartáveis (XBTs) mostram uma 
clara tendência de aquecimento nos primeiros 700 m da coluna de água. Estudos independentes com 
dados obtidos até 2000 m de profundidade com flutuadores Argo sugerem um aquecimento significativo 
também abaixo de 700 m.

	 Os estudos analisados pelo IPCC-AR4 (2007) e outros mais recentes (Leuliette e Miller, 2009; 
Letetrel et al., 2010; Leuliette e Scharroo, 2010) também apontam para variações no conteúdo de calor e 
na elevação do nível do mar, em escala global. Variações nessas propriedades promovem alterações nas 
características das diferentes massas de água, o que fatalmente leva a alterações nos padrões de circu-
lação do oceano. Por sua vez, mudanças na circulação resultam em alterações na forma como o calor e 
outras propriedades biológicas, físicas e químicas são redistribuídas na superfície da Terra.

	 O nível do mar está aumentando. Grande parte das projeções de aumento do nível do mar para 
todo o século XXI deve ser alcançada ao longo das primeiras décadas, o que faz com que se configurem 
perspectivas mais preocupantes do que aquelas divulgadas no início do ano 2000. Variações de 20 a 
30 cm esperadas para o final do século XXI já devem ser atingidas, em algumas localidades, até meados 
do século ou até antes disso.Deverá haver também maior variabilidade espacial da resposta do nível do 
mar entre os distintos locais do globo. Na costa do Brasil são poucos os estudos realizados com base em 
observações in situ. Mesmo assim, taxas de aumento do nível do mar na costa sul-sudeste já vêm sendo 
reportadas pela comunidade científica brasileira desde o final dos anos 80 e início dos anos 90 (Mesquita 
et al., 1986, 1995, 1996; Silva e Neves, 1991; Harari e Camargo, 1994; Muehe e Neves, 1995; Neves 
e Muehe, 1995).
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	 O aumento do nível do mar assim como aumento de temperatura, mudanças no volume e distri-
buição das precipitações e concentrações de CO2 afetarão de modo variável o equilíbrio ecológico de 
manguezais, dependendo da amplitude destas alterações e das características locais de sedimentação e 
espaço de acomodação. 

	 Ao longo da extensão da linha de costa brasileira são vários os trechos em erosão, distribuídos 
irregularmente e muitas vezes associados aos dinâmicos ambientes de desembocaduras. Diversas são as 
áreas costeiras densamente povoadas que se situam em regiões planas e baixas, nas quais os já existentes 
problemas de erosão, drenagem e inundações serão amplificados em cenários de mudanças climáticas.

	 Importantes massas de água estão se alterando, de acordo com o IPCC-AR4 (2007). As “águas 
modo” (águas de 18oC) do Oceano Sul e as Águas Profundas Circumpolares se aqueceram no período 
de 1960 a 2000. Essa tendência continua durante a presente década. Aquecimento similar ocorreu tam-
bém nas “águas modo” da Corrente do Golfo e da Kuroshio. Os giros subtropicais do Atlântico Norte e 
Sul têm se tornado mais quentes e mais salinos. Como consequência, segundo conclusão do IPCC-AR4 
e de estudos mais recentes, é bastante provável que pelo menos até o final do último século a Célula de 
Revolvimento Meridional do Atlântico (CRMA) vinha se alterando significativamente em escalas de intera-
nuais a decenais. 

	 No Atlântico Sul, vários estudos nos últimos anos sugerem variações importantes nas proprieda-
des físicas e químicas das camadas superiores do oceano, associadas com alterações nos padrões da 
circulação atmosférica. Esses estudos mostram que, em consequência ao deslocamento do rotacional do 
vento em direção ao polo, o transporte de águas do Oceano Índico para o Atlântico Sul, fenômeno co-
nhecido como o “vazamento das Agulhas”, vem aumentando nos últimos anos. Análises de dados obtidos 
remotamente por satélite e in situ mostram mudanças no giro subtropical do Atlântico Sul associadas a 
mudanças na salinidade das camadas superiores. Resultados de observações e modelos sugerem que o 
giro subtropical do Atlântico Sul vem se expandindo, com um deslocamento para sul da região da Con-
fluência Brasil-Malvinas. 

	 Há fortes indícios que as características dos eventos de El Niño no Pacífico estão mudando nas 
últimas décadas. Como consequência, tem havido uma mudança nos modos de variabilidade da TSM no 
Atlântico Sul. Essas alterações nos padrões de TSM favorecem precipitações acima da média ou na média 
sobre o Norte e Nordeste brasileiro e mais chuvas no Sul e Sudeste do Brasil. 

	 Este capítulo apresenta uma síntese das mudanças observadas em processos oceânicos e costei-
ros no Atlântico Sul e no Brasil. 

3.1 INTRODUÇÃO

	 É indiscutível a importância do oceano nas variabilidades e possíveis mudanças no equilíbrio 
climático. Devido à grande extensão dos oceanos e à alta capacidade térmica da água, o aumento do 
conteúdo de calor dos oceanos e o aumento do nível do mar são indicadores robustos de aquecimen-
to do planeta. Com base em um número considerável de trabalhos publicados nas últimas décadas, o        
IPCC-AR4 (2007) concluiu que a temperatura global do oceano aumentou cerca de 0,10 ºC no período 
de 1961 a 2003. Estudos recentes confirmam que a temperatura global do oceano tem aumentado (e g.: 
Domingues et al., 2008; Lyman e Johnson, 2008; Ishii e Kimoto, 2009; Levitus et al., 2009; Gourestki e 
Reseghetti, 2010; Lyman et al., 2010). Há evidências claras do aumento do conteúdo de calor nas cama-
das superiores do oceano (e.g., Roemmich e Gilson, 2009; Carson e Harrison, 2010). Análises de dados 
de batitermógrafos descartáveis (XBTs) mostram uma tendência de aquecimento global dos oceanos de 
0,64 W m-2 nos primeiros 700 m da coluna de água. Adicionalmente, os dados obtidos até 2000 m de 
profundidade com os perfiladores Argo (uma rede global de 3000 flutuadores derivantes que medem a 
temperatura e a salinidade dos primeiros 2000 metros da coluna de água no oceano) sugerem um aque-
cimento significativo abaixo de 700 m, desde 2003. 
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	 Os estudos analisados pelo IPCC-AR4 e outros mais recentes (Leuliette e Miller, 2009; Letetrel et 
al., 2010; Leuliette e Scharroo, 2010) também apontam para variações no conteúdo de calor e na eleva-
ção do nível do mar, em escalas regional e global. Variações nessas propriedades promovem alterações 
nas características das diferentes massas de água, o que leva a alterações nos padrões de circulação do 
oceano. Por sua vez, mudanças na circulação oceânica resultam em alterações na forma como o calor e 
outras propriedades biológicas, físicas e químicas são redistribuídas bem como alterações na circulação 
atmosférica e padrões de precipitação.

	 Segundo o IPCC-AR4, importantes massas de água estão se alterando. As “águas modo” (águas 
de 18 ºC referidas como “mode waters” no idioma inglês e traduzidas como “águas modais” por alguns 
autores brasileiros) do Oceano Sul e as Águas Profundas Circumpolares se aqueceram no período de 
1960 a 2000. Essa tendência continua durante a presente década (e.g., Sarmiento et al., 2004; Dou-
glass et al., 2012). Aquecimento similar ocorreu também nas “águas modo” da Corrente do Golfo e da 
Kuroshio (Kwon et al., 2010; Joyce, 2012). Os giros subtropicais do Atlântico Norte e Sul têm se tornado 
mais quentes e mais salinos (Durack e Wijffels, 2010; Lumpkin e Garzoli, 2011). Como consequência, 
é bastante provável que, pelo menos até o final do último século, a Célula de Revolvimento Meridional 
do Atlântico (CRMA) vinha se alterando significativamente em escalas de tempo interanuais a decenais 
(IPCC-AR4, 2007). 

	 No Atlântico Sul, vários estudos nos últimos anos sugerem variações importantes nas proprieda-
des físicas e químicas das camadas superiores do oceano, associadas com alterações nos padrões da 
circulação atmosférica (Biastoch et al., 2008, 2009; Lumpkin e Garzoli, 2011; Sato e Polito, 2008). Esses 
estudos mostram que, como resultado do deslocamento do rotacional do vento em direção ao polo, o 
transporte de águas do Oceano Índico para o Atlântico Sul, fenômeno conhecido como o “vazamento 
das Agulhas” vem aumentando nos últimos anos. Análises de dados obtidos remotamente por satélite e 
in situ mostram mudanças no giro subtropical do Atlântico Sul associadas a mudanças na salinidade das 
camadas superiores (Sato e Polito, 2008; Goni et al., 2011). Resultados de observações e modelos suge-
rem que o giro subtropical do Atlântico Sul vem se expandindo, com um deslocamento para sul da região 
da Confluência Brasil-Malvinas (Goni et al., 2011; Lumpkin e Garzoli, 2011). 

	 Apesar da grande dificuldade de se observar o oceano com a cobertura espacial e temporal 
necessárias para melhor monitorar e entender suas mudanças e as respostas destas no clima, há de se 
reconhecer que grande progresso tem sido obtido nos últimos anos. Observações remotas por satélite têm 
sido realidade já há algumas décadas e programas observacionais in situ, como o Argo, têm permitido a 
obtenção de conjuntos de dados valiosos desde a superfície até profundidades intermediárias do ocea-
no. Recentemente, vários esforços têm sido despendidos na reavaliação de dados históricos, permitindo 
interpretações mais confiáveis por mais longos períodos de tempo (e.g., Stott et al., 2008; Hosoda et al., 
2009; Roemmich e Gilson, 2009; Durack e Wijffels, 2010; Helm et al., 2010).

	 No presente capítulo são apresentados estudos focando diferentes aspectos de mudanças no 
oceano, com ênfase na região do Atlântico Sul, dos trópicos até latitudes austrais. Especial atenção é 
dedicada à região oeste do Atlântico Sul e à zona costeira ao longo do continente sul-americano, pro-
curando identificar possíveis mudanças nessas regiões e suas correlações com alterações do clima em 
grande escala.

3.2 MUDANÇAS DE PROCESSOS NA SUPERFÍCIE DO OCEANO E INTERAÇÃO 
OCEANO-ATMOSFERA

3.2.1 TROCAS AR-MAR DE CALOR E FLUXOS DE ÁGUA DOCE
	
	 O movimento das águas oceânicas resulta predominantemente das trocas de momentum, água e 
calor na interface ar-mar. O fluxo de momentum (quantidade de movimento), por meio do cisalhamento do 
vento, é o principal motor da circulação nas camadas superiores do oceano. O aquecimento ou resfriamento
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e a maior ou menor salinidade, decorrentes das trocas de calor e água com a atmosfera, fornecem a 
energia responsável pela circulação termohalina, um importante mecanismo no controle do clima do 
planeta. Mudanças nesses fluxos ar-mar podem resultar em alterações significativas no sistema de circu-
lação em toda a coluna de água. Em contrapartida, alterações na circulação e nos fluxos ar-mar podem 
também alterar a temperatura e umidade do ar, com consequências na circulação atmosférica e no ciclo 
hidrológico. Apesar de sua importância, estimativas dos valores desses fluxos estão sujeitas a uma grande 
quantidade de erros de difícil correção. De acordo com o AR4 do IPCC (2007) ou mesmo estudos mais 
recentes (e.g., Gulev et al., 2007; Shaman et al., 2010), não é ainda possível fazer uma avaliação confi-
ável de mudanças antrópicas nos fluxos ar-mar.

	 Os oceanos cobrem 71% da superfície do planeta, suportam quase a totalidade do ciclo hidroló-
gico do globo (97%) e, sobre sua superfície, ocorrem mais que 80% dos fluxos associados com suas varia-
ções (Schmitt, 1995). Esses fluxos fazem parte dos processos de interação entre o oceano e a atmosfera e 
influenciam diretamente a salinidade na superfície. Desta forma, a distribuição da salinidade nos oceanos 
reflete o balanço de larga escala do fluxo de água doce que entra e sai do sistema que compõe o ramo 
marinho do ciclo hidrológico global (Figura 3.1). Na determinação do sinal da salinidade nos oceanos 
devem ser contabilizados diferentes fatores, tais como: a evaporação (E), a precipitação (P), a descarga de 
rios e o fluxo total de água doce pela superfície dos continentes, bem como derretimento de gelo marinho 
e de geleiras continentais. Uma vez introduzidos no oceano, a influência desses fatores pode ser modifi-
cada localmente por processos advectivos e de mistura causados pelas correntes oceânicas. Portanto, é 
de se esperar que mudanças no ciclo hidrológico sejam acompanhadas por flutuações na salinidade em 
diferentes locais e profundidades. 

	 A salinidade da superfície do mar (SSM) é, em grande parte, regulada pela troca de água entre o 
oceano e a atmosfera através da evaporação e precipitação. Regiões de alta salinidade são, por via de 
regra, regiões onde a evaporação supera a precipitação e vice-versa. Outros fatores que contribuem para 
os padrões de SSM são os efeitos advectivos da circulação oceânica e o derretimento de gelo em altas 
latitudes. Segundo a relação de Clausius – Clapeyron, a pressão de vapor da água aumenta em cerca de 
7% por grau Celsius, a uma temperatura média de cerca de 14 ºC. Dessa forma, apesar das incertezas 
das observações hidrológicas, espera-se que com o aumento da TSM ocorra também uma aceleração do 
ciclo hidrológico, com modificações e efeitos de retro-alimentação associados com a dinâmica atmosféri-
ca (Held e Soden, 2006; Wentz et al., 2007). Estudos baseados em dados globais de salinidade mostram 
mudanças de salinidade da superfície do mar de forma consistente com o aumento da temperatura do 
planeta (Boyer et al., 2005a, 2007; Roemmich e Gilson, 2009; Durack e Wijfels, 2010). No Atlântico Sul 
há também indicações de aumento da salinidade no giro subtropical (Sato e Polito, 2008). 

	 Nas proximidades de 24ºS no Atlântico Sul, a termoclina tem se tornado menos salina, com o 
decréscimo de aproximadamente 0,05 de salinidade, entre 1983 e 2009 (McCarthy et al., 2011). No 
período anterior (1958 – 1983), foi observado um leve acréscimo de salinidade. Esse decréscimo da 
salinidade é atribuído a uma intensificação do ciclo hidrológico, em concordância com a observação de 
um regime de precipitação aumentado na região (Piola, 2010). As observações de salinidade aumenta-
da em regiões com excesso de evaporação e de decréscimo de salinidade em regiões com excesso de 
precipitação sugerem que essas mudanças constadas por McCarthy et al. (2011) foram causadas por 
uma amplificação do ciclo hidrológico (Durack e Wijffels, 2010). Entretanto, dados de oxigênio dissolvido 
sugerem que o aumento de salinidade observado entre 1958 e 1983 no sudeste do Atlântico Sul está 
associado ao aumento de influência do Oceano Índico através do “vazamento das Agulhas” (McCarthy 
et al., 2011).

	 Análises de dados de satélite, observações in situ e dados do projeto PIRATA (Prediction e Rese-
arch Moored Array in the Tropical Atlantic - programa de monitoramento do Atlântico Tropical por meio 
de bóias ancoradas) mostram mudanças no giro subtropical do Atlântico Sul associadas às alterações na 
salinidade da camada superior (Sato e Polito, 2008). Próximo à 38ºS esses autores encontraram tendên-
cias opostas nas séries de tempo do armazenamento de calor, devido aos efeitos halinos, em cada lado 
da Zona de Convergência do Atlântico Sul.
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3.2.2 TENSÃO DE CISALHAMENTO DO VENTO E FLUXOS DE MOMENTUM
	
	 Importantes alterações no padrão de circulação na camada superior do oceano, em resposta a 
mudanças nos fluxos de momentum associados com a tensão de cisalhamento do vento, têm sido repor-
tadas no Atlântico Sul nos últimos anos (Hurrell e van Loon, 1994; Meehl et al., 1998; Thompson e Walla-
ce, 2000; Sato e Polito, 2008; Lumpkin e Garzoli, 2011; Goni et al., 2011). O modo de variabilidade 
atmosférica mais conhecido pelo acrônimo SAM (Southern Annular Mode, Carvalho et al., 2005) o qual 
descreve o movimento norte-sul dos ventos de oeste ao redor da Antártica, é um dos padrões dominantes 
de variabilidade no Hemisfério Sul (e.g., Marshall, 2002). Estudos recentes reportam que esse modo de 
variabilidade vem sofrendo uma alteração desde a década de 1960, possivelmente devido a um deslo-
camento para sul e intensificação dos ventos de oeste no Hemisfério Sul (Limpasuvan e Hartmann, 1999; 
Gille, 2002; Thompson e Solomon, 2002; Marshall, 2003; Cai et al., 2003; Lumpkin e Garzoli, 2011). 
Essa mudança afeta o transporte meridional de calor, através da modificação do transporte de Ekman 
e da ressurgência de águas profundas, resultando em um resfriamento e diminuição da salinidade das 
águas intermediárias (Oke e England, 2004).

	 Por ser o vento um dos principais forçantes da circulação oceânica, as alterações nos ventos no 
hemisfério estão afetando a circulação no Atlântico Sul. Por exemplo, o  deslocamento para sul do rota-
cional zero dos ventos de oeste, latitude que define o limite sul do giro subtropical, está causando uma 
expansão desse giro no Atlântico Sul, com uma migração para sul da confluência Brazil-Malvinas (e.g., 
Biastoch et al., 2009; Lumpkin e Garzoli, 2011; Goni et al., 2011), que termina por modular a CRMA, 
mais conhecida como Meridional Overturning Cell, ou MOC (Biastoch et al., 2008, 2009; Beal et al., 
2011) e a Corrente Circumpolar Antártica (Toggweiler e Samuels, 1995; Gnanadesikan, 1999). Experi-
mentos numéricos com modelos de alta resolução (eddy-permitting models) sugerem ainda que o aumen-
to no transporte de Ekman para norte, associado com ventos de oeste intensificados no Hemisfério Sul, é 
largamente compensado por fluxos turbulentos em direção ao polo, os quais tendem a reduzir anomalias 
na ressurgência de águas profundas (Farneti e Delworth, 2010).

3.2.3 TEMPERATURA E SALINIDADE DA SUPERFÍCIE DO MAR

	 O quarto relatório de avaliação do clima do IPCC (IPCC-AR4, 2007) discute mudanças da tem-
peratura da superfície do mar. No Atlântico, conforme mostra a Figura 3.1 (Rayner et al., 2006), é obser-
vado um aumento da ordem de 0,5 ºC desde a década de 1930. O Atlântico Sul, entretanto, apresenta 
uma tendência negativa até o final dos anos 60. A partir da década de 1970, também o Atlântico Sul 
apresenta uma tendência de aumento. É interessante notar que nessa mesma década ocorreu um resfria-
mento em latitudes médias do Atlântico Norte, com o sinal propagando para sul e norte até meados da 
década de 1980 (Rayner et al., 2006).

Figura 3.1.  Variação temporal entre 1900 e 2005 da média zonal das anomalias de temperatura da superfície do mar entre 
as latitudes 30˚S e 60˚N no Atlântico, com relação à media do período de 1961 (Rayner et al., 2006). O Atlântico Sul, que 
apresentava uma anomalia negativa até o final da década de 1960, passa ter uma anomalia positiva a partir dos anos 70. 
Por sua vez, o Atlântico Norte apresenta uma anomalia positiva consistente desde os anos 30, exceto por uma anomalia 
negativa em latitudes médias, a qual se propagou para sul e norte, chegando a atingir o Atlântico Sul por volta de 1980. 
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	 A tendência positiva observada a partir da metade do século XX é atribuída primariamente às mu-
danças na camada de ozônio sobre o polo Sul, as quais provocaram uma intensificação do vórtice polar 
sul (Rayner et al., 2006). Análise de resultados de estudos numéricos mostra que o aumento de gases de 
efeito-estufa também contribuiu positivamente para o aumento de TSM observado no Atlântico Sul. Esses 
resultados também mostram que o crescente efeito estufa continuará a intensificar o vórtice polar e um 
aumento generalizado da TSM no Hemisfério Sul (Arblaster e Meehl, 2006).

3.2.4 SÍNTESE

	 Os estudos mais recentes discutidos nesta Seção são consistentes com a indicação de que a tem-
peratura da superfície do mar no Atlântico tem aumentado nas últimas décadas. No Atlântico Sul, esse 
aumento é intensificado a partir da segunda metade do século XX, possivelmente associado às mudanças 
na camada de ozônio sobre o polo Sul e também ao aumento dos gases de efeito estufa. De forma con-
sistente com um clima mais quente, o ciclo hidrológico tem também se alterado, refletindo em mudanças 
na salinidade da superfície do mar. Estudos mostram que a região subtropical do Atlântico Sul está se 
tornando mais quente e mais salina.

3.3 MUDANÇAS NA TEMPERATURA E CONTEÚDO DE CALOR NO ATLÂNTICO 
SUL

3.3.1 CAMADA SUPERIOR 

	 A Figura 3.2, que sumariza resultados de recentes estudos baseados em um amplo conjunto da-
dos incluindo XBT, Argo e outros, no período 1993 – 2008, mostra que o conteúdo de calor na camada 
de 0 a 700 m do oceano global está aumentando a uma taxa média, para todo o planeta, de 0,64± 
0,29 W m-2 (Lyman et al., 2010; Trenberth, 2010). Esses estudos reforçam a percepção geral de que o 
oceano vem aquecendo de forma consistente com o desequilíbrio radiativo de origem antrópica. Entre-
tanto, Trenberth (2010) chama a atenção para discrepâncias com medidas de radiação no topo da at-
mosfera, o que sugere algum problema com os dados oceânicos ou com o seu processamento. Pesquisa 
independente (von Schuckmann et al., 2009), baseada em dados Argo para toda a camada de 0 a 2000 
m aponta um aumento do conteúdo de calor da ordem de 0,77±0,11 W m-2 no oceano global e 0,54 
W m-2 para toda a Terra (linha azul na Figura 3.2). Esse aumento no armazenamento de calor em toda a 
profundidade coberta pelos flutuadores Argo é um indicativo de que o oceano está se aquecendo abaixo 
dos 700 m.

Figura 3.2.  Variação do conteúdo de calor na camada de 0 a 700 m do oceano global (linha preta). A tendência positiva da 
ordem de 0,64 W m-2 indica o aquecimento da camada superior do oceano. A linha azul representa a variação do conteúdo 
de calor para 0-2000 m, baseada em 6 anos de dados Argo. A taxa de aumento de 0,5 m-2 sugere que uma parte do 
aquecimento está acontecendo em profundidades superiores a 700 m (Trenberth, 2010).
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	 No Atlântico Sul pouco se sabe a respeito da variação do conteúdo de calor nas camadas supe-
riores do oceano. Análise de dados Argo (não publicadas) parece indicar que o Atlântico Sul e o Índico 
apresentam uma tendência positiva nos últimos seis anos. Estudos baseados em dados de anomalias da 
elevação da superfície do mar obtidos por satélite e dados das bóias PIRATA (Arruda et al., 2005) mostram 
uma tendência positiva na região da retroflexão da Corrente das Agulhas no período de 1993 a 2002.

3.3.2 OCEANO PROFUNDO

	 Como o oceano recebe calor em sua superfície, o aquecimento das camadas profundas nas regi-
ões de formação das massas de água ocorre nas camadas inferiores do oceano. São duas as regiões mais 
importantes: o Atlântico Norte, onde é formada a Água Profunda do Atlântico Norte (APAN) e a região ao 
redor da Antártica, onde é formada a Água de Fundo Antártica (AFA). 

	 A pouca disponibilidade de dados observacionais nas regiões profundas, em escalas de tempo 
mais longas e espacialmente coerentes, e a predominância de modos de variabilidade naturais no Atlân-
tico Norte dificultam a determinação de tendências de longo termo na quantidade de calor nas camadas 
inferiores do oceano. No Oceano Sul, entretanto, há indicações de que grande parte da coluna de água 
se aqueceu entre 1992 e 2005 (Johnson, 2008; Purkey e Johnson, 2010). O aquecimento da AFA é mais 
acentuado abaixo dos 3000 m (Johnson, 2008). Medidas no Canal de Vema mostram uma tendência de 
aquecimento da AFA no período entre 1990 e 2006 (Zenk e Morozov, 2007). 

3.3.3 TRANSPORTE MERIDIONAL DE CALOR

	 A circulação termohalina global é um dos mecanismos responsáveis pela manutenção do clima, 
através da redistribuição de calor entre as diferentes bacias e latitudes do planeta. No Atlântico, a cir-
culação termohalina tem a característica de uma correia transportadora, conduzindo calor de sul para 
norte, nas camadas superiores. O comportamento temporal do transporte de calor na direção norte-sul 
(meridional) é, portanto, um importante indicador de variabilidade e/ou mudança do clima.

	 No Atlântico Norte, desde 2004, tem havido um esforço multinacional para monitorar o trans-
porte meridional de calor, através da manutenção de uma rede observacional em uma seção transversal 
ao longo de 26,5ºN (Rapid/MOCHA Array) (Cunningham et al., 2007; Kanzow et al., 2007; Kanzow et 
al., 2010). Dados coletados nessa seção mostram intensas variabilidades em escala sazonal, mas dado 
o curto comprimento dessa série de dados, a determinação de uma tendência de longo período é prati-
camente impossível. 

	 No Atlântico Sul a situação é ainda mais precária. Somente nos últimos dois anos deu-se início à 
implementação de uma rede transoceânica para o monitoramento da célula meridional do Atlântico ao 
longo de 34,5ºS (Rede SAMOC, http://www.aoml.noaa.gov/phod/samoc).

3.3.4 SÍNTESE

	 Há um aumento da quantidade de calor armazenado nas camadas superiores do oceano (de 0 a 
2000 m) (e.g., Trenberth, 2010). Nas camadas inferiores não há resultados mais conclusivos, a não ser 
a indicação de um possível aumento da temperatura (e conteúdo de calor) na Água de Fundo Antártica. 
Estudos sobre tendências de longo período no transporte meridional de calor são também bastante inci-
pientes e inconclusivos.
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3.4 MUDANÇA DE SALINIDADE E CONTEÚDO DE ÁGUA DOCE

	 O conhecimento dos padrões de variabilidade da salinidade é essencial para se obter uma descri-
ção detalhada da circulação oceânica em todas as escalas. Isto porque a salinidade é uma variável que, 
juntamente com a temperatura, afeta a densidade da água do mar e os padrões de circulação oceânica 
associados a ela. Seu papel tem sido reavaliado nos últimos anos e foi amplamente constatado como 
sendo um elemento fundamental para uma completa descrição, entendimento e previsibilidade das mu-
danças da circulação oceânica em escalas interanuais e decenais (Schmitt, 1995; Schimitt, 2008).

	 O painel esquerdo da Figura 3.3 mostra a distribuição média da salinidade na superfície do 
oceano Atlântico obtida através do processamento de 50 anos de dados, entre 1950 e 2000 (Durack e 
Wijffels, 2010). Em termos de trocas de massa na superfície, observa-se que a região próxima ao equador 
apresenta valores menores de salinidade (< 36), pois corresponde à região onde ocorre dominância da 
precipitação sobre evaporação. Por outro lado, as regiões tropicais que são caracterizadas por alto índice 
de evaporação coincidem com máximos de salinidade na superfície (> 37).

3.4.1 MUDANÇAS NAS CAMADAS SUPERIORES

	 Alterações no ciclo hidrológico global são previstas como consequência das alterações climáticas 
de origem antrópica (Held e Soden, 2006; Solomon et al., 2007). Dentro de um cenário de aquecimento 
global, o aumento da temperatura na troposfera poderá acarretar um aumento da capacidade de arma-
zenar e transportar vapor d’água (Emori e Brown, 2005; Bindoff et al., 2007; Meehl et al., 2007; Trenber-
th et al., 2007), fazendo com que haja um aumento da amplitude do ciclo hidrológico, i.e., aumento de 
evaporação em regiões dominadas por processos de evaporação e mais chuvas em regiões dominadas 
pela precipitação (Durack e Wijffels, 2010). Consequentemente, essa amplificação dos processos de 
superfície irá afetar o sinal da salinidade nos oceanos. Portanto, a detecção de mudanças na salinidade 
nos oceanos é um indicador das tendências no sinal da precipitação e evaporação instrumental para 
inferências sobre mudanças no ciclo hidrológico.

	 Os estudos de Antonov et al. (2002) e Boyer et al. (2005a) constataram que as águas de super-
fície dos trópicos e subtrópicos se tornaram mais salgadas enquanto que as águas de altas latitudes se 
tornaram mais doces durante a segunda metade do século XX. A análise de dados globais de salinidade 
realizada por Boyer et al. (2005a) mostra evidências de mudanças de longo termo da salinidade e do 
fluxo de água doce na região dos giros oceânicos e em escalas de bacia nos  50 anos.

Figura 3.3. Média climatológica 
da salinidade de superfície 
entre 1950 a 2000 (esquerda). 
Tendência de 50 anos da 
salinidade de superfície para 
o período todo [50 anos-1] 
(direita). Adaptado de Durack 
e Wijffels (2010).
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	 Tendências da salinidade das camadas próximas à superfície mostram que regiões geralmente do-
minadas por evaporação apresentam aumento de salinidade em todas as bacias oceânicas. Em regiões de 
alta latitude, em ambos os hemisférios, as águas superficiais que são normalmente associadas com maior 
precipitação mostram tendências de diminuição da salinidade (Antonov et al., 2002; Boyer et al., 2005b). 
Apesar de não ser um fator determinante, o derretimento do gelo, a advecção e as mudanças na célula de 
revolvimento meridional também podem contribuir para as anomalias na salinidade (Häkkinen, 2002). 

	 Análise de dados obtidos no período de 1950 a 1990, entre 50ºS e 60ºN, evidencia uma dimi-
nuição da salinidade próxima às regiões polares e um grande aumento de salinidade nas camadas supe-
riores das regiões tropicais (Curry et al., 2003). Nas camadas superiores (acima de 500 m), verificou-se 
uma tendência de aumento de 0,1 a 0,4 entre as latitudes de 25ºS a 35ºN. Ao sul de 25ºS registrou-se 
uma tendência de diminuição da salinidade, com um decréscimo de 0,2 psu (Practical Salinity Units, em 
Inglês). Análise de arquivos históricos e dados do programa Argo mostram aumento da salinidade em 
regiões dominadas pela evaporação e diminuição naquelas onde a precipitação predomina (Durack e 
Wijffels, 2010). Isto indica que as tendências da salinidade ocorrem em resposta à amplificação do ciclo 
hidrológico. 

	 Essas alterações da salinidade podem também indicar mudanças da dinâmica da circulação dos 
oceanos. Cálculos da anomalia do calor armazenado no Atlântico Sul, separando-se as contribuições ter-
mostéricas e halostéricas, sugerem tendências opostas devido a efeitos halinos, em cada lado da Corrente 
do Atlântico Sul (Sato e Polito, 2008). Do lado norte há uma tendência de decréscimo na contribuição 
halostérica, o que implica em uma tendência de diminuição da altura da superfície em escalas interanu-
ais, possivelmente devido ao aumento da salinidade da Corrente do Brasil. Ao sul, os cálculos apontam 
para uma tendência de elevação, em decorrência de diminuição da salinidade da Corrente das Malvinas. 
Essas tendências opostas de variação da altura contra o gradiente médio de pressão em cada lado da 
corrente implicam em uma diminuição das velocidades geostróficas (Goni e Wainer, 2001).

3.4.2 MUDANÇAS NAS REGIÕES PROFUNDAS

	 Curry et al. (2003) observaram uma tendência média de diminuição de salinidade ao norte de 
40ºN de 0,03 psu em águas profundas associadas às massas d’água do Mar do Labrador (AML) e uma 
diminuição da salinidade de 0,02 psu, na Água Intermediária da Antártica (AIA), no Atlântico Sul. Esse 
estudo mostra ainda que para uma faixa entre 30ºN e 40ºN, há um aumento na salinidade de 0,05 psu 
na massa água do Mar do Mediterrâneo. Durack e Wijffels (2010) também apresentam uma análise da 
variação da salinidade desde a superfície até 2000 m de profundidade no Atlântico. 

	 Dados obtidos em seções transatlânticas cobrindo toda a profundidade do oceano indicam que a 
região da termoclina tem se tornado menos salina a 24ºS, com diminuição de 0,05 psu de salinidade en-
tre 1983 e 2009 (McCarthy et al., 2011). Em período anterior, entre 1958 e 1983, esses mesmos dados 
indicam um aumento na salinidade de 0,03 psu. A tendência de diminuição de salinidade no segundo 
período, que ocorreu consistentemente ao longo de toda a seção, reverteu a tendência de aumento do 
primeiro período. Os resultados da análise indicam que a diminuição da salinidade está relacionada 
com a intensificação do ciclo hidrológico. O aumento na salinidade pode ser também explicado com o 
aumento do vazamento da Corrente das Agulhas na forma de anéis que trazem águas mais salinas do 
Oceano Índico para o Atlântico (Biastoch et al., 2009). 

3.4.3 CONTRIBUIÇÃO DE DESCARGAS FLUVIAIS NO ATLÂNTICO SUL

	 O ciclo hidrológico sobre os continentes conta com um excesso de precipitação sobre a evapo-
ração. Esse excedente de volume de água doce chega aos oceanos via descarga fluvial e é transportado 
para fora de sua região de origem pelas correntes oceânicas. A descarga fluvial total no Atlântico é 
de 0,608 Sv (1 Sv = 1x106 m3 s-1) (Dai e Trenberth, 2002). A amplitude do ciclo sazonal é de 0,27 Sv,
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ou seja, 44% da média, com máximo em maio e mínimo em dezembro, aproximadamente em fase com 
a variação na descarga do Rio Amazonas (Dai e Trenberth, 2002). 

	 Estudos baseados em dados do GRDC (Global Runoff Data Center) e outros mostram uma ten-
dência linear negativa na descarga global de água doce nos oceanos (Dai et al., 2009). Embora não seja 
uma tendência significativa, o coeficiente de correlação entre a série analisada e o índice El Niño 3,4 é 
de 0,50 (Referencia). Essa correlação se deve à mudança na taxa de precipitação induzida pelo El Niño, 
sendo que a correlação entre a descarga total no Atlântico e a precipitação nas bacias a ele associadas 
é de 0,58.

3.4.4 SÍNTESE 

	 Há indicações que a salinidade do Oceano Atlântico Tropical e Equatorial está aumentando nas 
últimas décadas (Curry et al., 2003; Donners e Drijfhout, 2004; Boyer et al., 2005a; Durack e Wijffels, 
2010). Este aumento é mais pronunciado nas camadas acima da termoclina, porém também se manifesta 
de forma relativamente clara no oceano profundo (Donners e Drijfhout, 2004).

	 Em altas latitudes, onde se formam as massas d’água que ocupam o fundo dos oceanos globais, 
nota-se uma diminuição de 0,1 a 0,5 psu de salinidade ao norte de 45oN, da superfície até o fundo 
(Curry et al., 2003). Já no Hemisfério Sul, também há evidências de redução da salinidade, porém esta 
restringe-se aproximadamente aos primeiros 500 m do oceano (Curry et al., 2003).

	 Em médias latitudes no Hemisfério Sul, múltiplos estudos (e.g., Sato e Polito, 2008; Durack e 
Wijffels, 2010; McCarthy et al., 2011) apontam para um aumento da salinidade associada do lado norte 
da Corrente do Atlântico Sul, dentro do giro subtropical, e diminuição da salinidade ao sul da mesma. A 
consequência da variação halostérica é uma redução do fluxo para leste, desacelerando o giro.

	 Não é observada tendência significativa na descarga fluvial no Atlântico. Portanto, as mudanças 
descritas acima aparentemente se devem às (i) mudanças na componente E - P sobre os oceanos e (ii) 
alterações no processo de formação de águas de fundo em altas latitudes. 

	 A falta de dados e baixa significância estatística de alguns dos resultados obtidos por esses estu-
dos, especialmente no Atlântico Sul, demonstram que, para a determinação das mudanças da salinidade, 
é fundamental estabelecer programas observacionais de longa duração no oceano profundo.

3.5 ALTERAÇÕES NA CIRCULAÇÃO E MASSAS DE ÁGUA

3.5.1 CIRCULAÇÃO GERAL E VARIABILIDADE CLIMÁTICA DO OCEANO ATLÂNTICO SUL 

	 O Oceano Atlântico Sul é marcado pela sua circulação média caracterizada pelo giro anticiclôni-
co fechado, chamado Giro Anticiclônico do Atlântico Sul (Peterson e Stramma, 1991). Esse giro é mantido 
pela circulação geostrófica forçada pela ação dos ventos na superfície do mar, sendo muito semelhante 
em forma e extensão ao giro atmosférico subtropical que domina o Oceano Atlântico Sul.

	 Na sua borda ocidental, paralelo ao continente sul-americano, o Giro Anticiclônico é delimitado 
pela Corrente do Brasil (CB). Como limite sul, o giro tem a região conhecida como Frente Subtropical 
(FST), na qual a circulação oceânica é dominada por um sistema de correntes chamado de Corrente do 
Atlântico Sul, ou Corrente Sul-Atlântica (CSA). Quando se aproxima do continente africano, a CSA se 
divide e a maior parte do seu transporte é dirigida para norte através da Corrente de Benguela que, por 
sua vez, alimenta a Corrente Sul Equatorial (CSE). A CSE segue em direção ao Nordeste do Brasil, onde 
também se bifurca gerando um ramo para sul que é a CB e outro para norte que é a Corrente Norte do 
Brasil (CNB).
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	 A Corrente Sul Equatorial transporta uma mistura de águas formadas ao sul da região de conflu-
ência das Correntes do Brasil e das Malvinas com águas transportadas do Índico para o Atlântico, através 
dos anéis e filamentos na região de retroflexão da Corrente das Agulhas, ao Sul da África. Essa mistura 
de águas contribui para o ramo superior da Célula Meridional do Atlântico - CMA (Peterson e Stramma, 
1991).

	 A circulação oceânica é um dos mecanismos principais na redistribuição de calor no planeta. 
Isso, associado com a alta capacidade térmica da água, faz com que o oceano desempenhe um papel 
de importância crucial para o sistema climático. 

3.5.2 VENTILAÇÃO E FORMAÇÃO DE MASSAS DE ÁGUA

	 Mudanças nas características de massas de água na região subtropical do Atlântico Sul podem 
ter impactos substanciais na temperatura de superfície do Atlântico Norte, sobre a atmosfera e na célula 
meridional de circulação do Atlântico Sul (Weijer et al., 1999, 2002; Graham et al., 2011). Análises de 
dados hidrográficos históricos têm revelado que de 1955-1969 para 1985-1999 as camadas superiores 
do Oceano Atlântico entre 25ºS e o equador se tornaram mais salgadas em cerca de 0,05 psu a 0,5 
psu (Curry et al., 2003). Em contraste, águas sub-termoclínicas e sub-polares entre 45ºS e 10ºS têm se 
tornado menos salinas, em cerca de 0,05 psu a 0,1 psu. Tendências similares na temperatura e salinidade 
do oceano são observadas quando dados recentes dos flutuadores Argo (2004-2008) são comparados 
com dados hidrográficos históricos (Roemmich e Gilson, 2009). As mudanças observadas são consis-
tentes com a evidência de aquecimento recente de águas mais densas ao sul de 50ºS (Y > 27,5 kg m-3, 
onde Y representa a “anomalia de volume específico”, ou seja, a diferença entre o volume de água do 
mar em qualquer ponto do oceano e o volume específico da água do mar com salinidade 35 partes por 
mil e temperatura 0 oC, sob a mesma pressão) e resfriamento de águas mais leves (27,0 > Y > 27,2 
kg m-3) mais ao norte (Gille, 2002; Böning et al., 2008). Similarmente, redução de salinidade de forma 
coerente em toda a bacia tem sido observada ao longo de 24ºS em toda a termoclina no período 1983-
2009 (McCarthy et al., 2011). O afloramento de inverno dessas águas reflete uma região de precipitação 
aumentada (Piola, 2010). A observação de salinidade aumentada sobre regiões com excesso de evapo-
ração e salinidade diminuída sobre regiões com excesso de precipitação sugere que essas mudanças são 
causadas por uma amplificação do ciclo hidrológico (Durack e Wijffels, 2010). Entretanto, dados de oxi-
gênio dissolvido sugerem que o aumento de salinidade observado de 1958 a 1983 no leste do Atlântico 
Sul está associado ao aumento de influência do Oceano Índico através do aumento do “vazamento das 
Agulhas” (McCarthy et al., 2011).

3.5.3 ALTERAÇÕES NO “VAZAMENTO DAS AGULHAS”, GIRO SUBTROPICAL E NA CÉLULA 
MERIDIONAL DO ATLÂNTICO 

	 Conforme discutido na Seção 3.2.2, existem evidências observacionais e de modelagem indi-
cando que o Módulo Anular do Sul, o padrão de variabilidade interanual predominante dos ventos no 
Hemisfério Sul, está mudando em direção a uma fase mais positiva, associado com o aumento e deslo-
camento para sul dos ventos de oeste neste hemisfério (Gille, 2002; Thompson e Solomon, 2002; Cai 
et al., 2003). Mudanças nos ventos de oeste no Hemisfério Sul podem modular a amplitude da célula 
meridional (Toggweiler e Samuels, 1995; Gnanadesikan, 1999) e o transporte da Corrente Circumpolar 
Antártica (CCA). Testes recentes desse efeito usando modelos com resolução de vórtices oceânicos suge-
rem que o aumento para norte do transporte de Ekman associado com o aumento dos ventos de oeste 
no Hemisfério Sul é largamente compensado com fluxos turbulentos de meso-escala em direção ao polo, 
os quais também tendem a reduzir anomalias na ressurgência de águas profundas (Farneti e Delworth, 
2010).
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	 Muito embora mudanças nos ventos de oeste pareçam ter impacto reduzido no transporte da 
CCA e na Corrente das Malvinas (eg.: Fetter e Matano, 2008), as variabilidades na intensidade e no ro-
tacional do vento sobre o Atlântico Sul podem ter impactos sobre a penetração para sul da Corrente do 
Brasil, o transporte do Giro Subtropical do Atlântico Sul e o aporte de águas do Oceano Índico através 
da Corrente das Agulhas. Simulações numéricas de alta resolução sugerem que o último, o “vazamento 
das Agulhas”, pode estar aumentando em resposta ao deslocamento para sul do forçante do vento, con-
tribuindo para a salinização do Atlântico Subtropical Sul, com impactos na célula meridional do Atlântico 
(Biastoch et al., 2009). 

3.6. ALTERAÇÕES NOS PADRÕES DE VARIABILIDADE ESPACIAL E TEMPORAL DO 
OCEANO

	 Modos de variabilidade climática são padrões espaciais e temporais dominantes de variabilidade 
climática, causados por processos físicos naturais decorrentes das interações entre a atmosfera e a Terra, 
oceanos e a criosfera – as partes geladas do globo terrestre. Um melhor entendimento desses modos 
é essencial para distinguir seus efeitos nas variações globais e regionais de temperatura e precipitação 
daqueles associados com mudanças climáticas antrópicas – ver também capítulo 2. Além disso, é funda-
mental entender como as mudanças climáticas antrópicas podem alterar esses modos de variabilidade 
climática e, consequentemente, as anomalias de temperatura atmosférica e precipitação.

3.6.1 PRINCIPAIS MODOS DE VARIABILIDADE DOS OCEANOS RELEVANTES PARA O BRASIL 

	 Os modos de variabilidade climática relacionados com variações dos oceanos mais relevantes 
para o clima do Brasil são: El Niño-Oscilação Sul (ENSO, sigla em inglês para El Niño–Southern Os-
cillation), modo zonal do Atlântico, modo meridional do Atlântico Tropical e modo dipolo subtropical do 
Atlântico Sul. 

O ENSO é caracterizado por um aquecimento ou resfriamento anormal das águas do Oceano Pacífico 
Equatorial Leste. No primeiro caso, é denominado El Niño e no segundo, recebe o nome de La Niña. 
Essas alterações da TSM deflagram uma série de mudanças na circulação atmosférica, que afetam o cli-
ma de várias regiões do mundo. Modo dominante de variabilidade global em escala interanual, o ENSO 
responde por boa parte dela no que diz respeito à cobertura de nuvens, às temperaturas globais extre-
mas, às alterações nos padrões de precipitação e à taxa de retirada de calor e CO2 da atmosfera pelos 
oceanos (Bousquet et al., 2000; Jones et al., 2001; Trenberth et al., 2002; Curtis e Adler, 2003; England 
et al., 2014). No Brasil, eventos de El Niño causam secas no Norte e no Nordeste, e chuvas intensas ou 
até mesmo enchentes, no Sudeste e Sul. Em contrapartida, os eventos La Niña ocorrem, quase sempre, 
associados a episódios de seca, no Sudeste e no Sul, e de precipitação acima da média, no Norte e no 
Nordeste (Grimm, 2003). 

	 O modo zonal do Atlântico é considerado o principal modo de variabilidade do Atlântico Tropical 
análogo ao Pacifico Niño e, por esta razão, chamado de Atlântico Niño (Figura 3.4a). É caracterizado por 
anomalias quentes ou frias de TSM na região da língua fria do Atlântico Equatorial Leste e controlado por 
processos oceânicos (Zebiak, 1993; Keenlyside e Latif, 2007).

	 Já o modo meridional do Atlântico Tropical é caracterizado por gradiente de anomalias de TSM 
meridional: em sua fase positiva apresenta águas mais quentes do que o normal no Atlântico Norte Tro-
pical, e águas mais frias no Atlântico Sul Tropical, e vice-versa na fase negativa (Figura 3.4b). Acredita-se 
que esse modo seja controlado pela atmosfera (Chang et al., 1997) e, também, a fonte principal de 
variabilidade em escalas interanual e decenal. Geralmente, a ocorrência de uma fase positiva do modo 
meridional impede o deslocamento da Zona de Convergência Intertropical (ZCIT) para Sul, inibindo chu-
vas sobre o Norte e o Nordeste brasileiros. A ocorrência de anomalias frias no Atlântico Equatorial – o 
Atlântico Niño – exacerba esta situação de seca.
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	 Já o modo dipolo subtropical do Atlântico Sul é o principal modo de variabilidade desse oceano 
em escalas de tempo interanual e decenal (Figura 3.4c). Caracteriza-se por anomalia de TSM com sinais 
opostos entre polos equatorial e outro, subtropical, ambos separados por uma linha fictícia ao longo de 
30° S (Venegas et al., 1997; Wainer e Venegas, 2002; Sterl e Hazeleger, 2003). Uma fase positiva deste 
modo, com anomalias positivas de TSM no polo equatorial acompanhadas por anomalias negativas no 
polo subtropical, provoca o deslocamento da ZCIT para Sul e acarreta chuvas no Norte e no Nordeste do 
Brasil (Haarsma et al., 2003).

3.6.2 ALTERAÇÕES DOS MODOS DE VARIABILIDADE DAS PORÇÕES TROPICAL E SUL DO OCE-
ANO ATLÂNTICO DEVIDAS A MUDANÇAS NO ENSO

	 Evidências observacionais recentes sugerem que eventos canônicos de El Niño, com aquecimento 
no Leste do Pacífico Equatorial, estão ficando menos frequentes e que, outro tipo de El Niño, com aqueci-
mento no centro do Pacífico Equatorial, chamado Modoki, está ficando mais comum nas últimas décadas 
(Ashok et al., 2007; Ashok e Yamagata, 2009). A ocorrência de El Niño canônico diminuiu de 0,21 ao 
ano no período de 1870 a 1990 para 0,11 ao ano no período de 1990 a 2007. Já os eventos El Niño 
Modoki aumentaram de 0,05 ao ano para 0,41 ao ano nos mesmos períodos (Yeh et al., 2009). 

	 Comparações entre as simulações feitas para os séculos XX e XXI, nas quais a concentração de 
CO2 é mantida constante e igual a 700 ppm – partes por milhão –, conforme projeção de mudanças 
climáticas A1B – um dos possíveis cenários construidos pelo IPCC acerca da evolução das emissões de 
gases do efeito estufa –, sugerem maior frequência da ocorrência de El Niño Modoki (Yeh et al., 2009). 
Acreditava-se que esta alteração estivesse ligada à mudanças ocorridas no estado básico dos oceanos, 
causadas pelo aquecimento global, em particular, na estrutura da termoclina do Pacífico Equatorial. A 
profundidade média desta última diminuiria no Pacífico Oeste, e aumentaria no Pacífico Leste, devido à 
redução dos ventos alísios e ao enfraquecimento da circulação de Walker, provocados pelo aquecimento 
global. Tal circunstância propiciaria maior variabilidade de TSM no Pacífico Equatorial Central; mas não 
na sua porção leste. Porém, isto não foi o observado, houve uma intensificação dos alísios no Pacífico 
na última década que levou a maior ocorrência de eventos de La Niña e El Niño Modoki (England et al., 
2014).

	 Resultados otidos por Rodrigues et al. (2011) sugerem que, eventos de El Niño são os respon-
sáveis pelo desenvolvimento das anomalias de TSM no Atlântico. Estas, por sua vez, junto com as mu-
danças na circulação atmosférica causadas pelo próprio El Niño, determinam o padrão de precipitação 
sobre o Brasil. Assim, El Niño Modoki causam anomalias de TSM positivas no Atlântico Sul Tropical e, 
negativas no Atlântico Sul Subtropical, como se pode observar à Figura 3.5. Tal padrão configura a fase 
negativa do dipolo do Atlântico Sul. Observou-se que, das onze fases negativas do dipolo do Atlântico 
Sul estabelecidas no período de 1950 a 2005, nove ocorreram em anos de El Niño Modoki. Verificou-se 
também que, durante estes eventos, a língua de água fria do Atlântico não se desenvolveu – fase positiva 
do Atlântico Niño – ao mesmo tempo em que as anomalias de TSM no Atlântico Norte Tropical foram 
negativas, estabelecendo, assim, uma fase igualmente negativa do modo meridional. Foltz e McPhaden 
(2010) confirmaram a existência da interação entre os modos zonal – Atlântico Niño – e meridional no 
Atlântico Tropical. Consequentemente essas anomalias de TSM no Atlântico tropical permitem que a ZCIT 
mova-se para Sul, e traga chuvas ao Norte e Nordeste do Brasil.

	 Já os eventos El Niño canônico causam anomalias de TSM negativas no Atlântico Sul Tropical e, 
positivas, no Atlântico Norte Tropical, impedindo que a ZCIT se movimente para Sul e cause chuvas no 
Nordeste. Nota-se que os padrões de precipitação sobre o Brasil, em anos nos quais se registrou esse 
tipo de fenômeno, são opostos aos verificados naqueles em que ocorreram eventos de El Niño Modoki, 
o que se pode observar nos painéis à direita, na Figura 3.5. Isto também se aplica, a eventos La Niña 
(Rodrigues e McPhaden, 2014). No passado, as secas ocorridas no Sul e/ou no Sudeste em anos de even-
tos La Niña, eram acompanhadas por chuvas intensas no Norte e/ou no Nordeste. Porém, nos  eventos 
La Niña, registrados em 2007/08 e 2010/11, se observou uma inversão destes padrões sobre o Brasil.
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Considerando que a maioria dos eventos extremos no Brasil está relacionada ao El Niño e ao La Niña, 
essas mudanças de comportamento do ENSO são extremamente importantes. Se o aumento da frequên-
cia de El Niño Modoki devido ao aquecimento global prosseguir, de acordo com Rodrigues et al. (2011), 
haverá o desenvolvimento mais frequente de: 

1) fases negativas do modo dipolo do Atlântico Sul – ou seja, polo equatorial quente e polo subtropical 
frio;

2) anomalias quentes de TSM no Atlântico Equatorial, caracterizando uma fase positiva do Atlântico Niño;

3) anomalias menos quentes ou neutras de TSM no Atlântico Norte Tropical, caracterizando uma fase 
negativa do modo meridional, em que o gradiente de TSM é negativo.

	 Esses padrões de TSM favorecem precipitações acima ou na média sobre o Nordeste brasileiro 
e menos chuvas sobre o Sudeste e o Sul do Brasil, como exibido à Figura 3.5. Porém, ainda não se tem 
uma previsão do que acontecerá com os eventos de La Niña que, potencialmente terão o efeito oposto e 
já foram mais frequentes na última década (England et al., 2014). Os  eventos de La Niña, ocorridos em 
2005/06 e 2010/11, já acarretaram secas extremas na Amazônia (Lewis et al., 2011), tendo a primeira 
delas sido considerada evento que se repete a cada 100 anos (Marengo et al., 2008). Duas estiagens de 
comparáveis magnitudes porém, já ocorreram em um intervalo de três anos (Lewis et al., 2011; Marengo 
et al., 2011). E a La Niña de 2011/12 causou a pior seca no Nordeste brasileiro dos últimos 30 anos.

	 O estudo observacional recente de Tokinaga e Xie (2011) já confirmou o enfraquecimento da 
língua de água fria do Atlântico – o Niño do Atlântico. Em outras palavras, os autores descobriram que 
a TSM tem aumentado no Atlântico equatorial leste nas últimas 6 décadas. Esse aumento teve uma taxa 
de 1,5°C em 60 anos no núcleo da referida língua, analisando apenas os dados de inverno austral, a 
estação em que este modo atinge seu pico. Esse aquecimento do Atlântico Equatorial Leste levou a uma 
maior convecção atmosférica nesta região e à redução dos ventos alísios sobre o oceano, principalmente 
no inverno austral, quando eles normalmente se intensificariam. Como os autores não acharam relação 
entre essas mudanças e variações da circulação termoalina, acredita-se que o fenômeno possa estar re-
lacionado a alterações em eventos de ENSO.

	 Morioka et al. (2011) também mostraram que, depois do El Niño canônico de 1997/98, fases 
negativas do dipolo subtropical do Atlântico Sul foram mais frequentes, mas como o número total desses 
eventos é pequeno não se pode estabelecer tendência estatisticamente significativa.

3.6.3 ALTERAÇÕES DOS MODOS DE VARIABILIDADE DAS PORÇÕES TROPICAL E SUL DO OCE-
ANO ATLÂNTICO DEVIDAS A MUDANÇAS EM SUA CIRCULAÇÃO TERMOALINA

	 Embora partes da circulação termoalina no Oceano Atlântico exibam considerável variabilidade 
decenal, dados observacionais não sustentam a existência de tendência estatística coerente a esse respei-
to (Carton e Hakkinen, 2011). Há, porém, indícios de que as mudanças climáticas possam gerar a sua 
desaceleração (Gregory et al., 2005).

	 Alguns trabalhos com modelos numéricos já mostraram que a diminuição – ou até a interrupção 
– da circulação termoalina pode ocasionar alterações nos modos de variabilidade do Atlântico. Haarsma 
et al. (2008) mostraram que, com o colapso da circulação referida, a resposta de TSM seria caracterizada 
por uma fase negativa do modo meridional, isto é, anomalias de TSM frias no Atlântico Norte Tropical 
acompanhadas por TSM quentes no Atlântico Sul Tropical. 
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	 Além disso, as características do modo zonal – o Niño do Atlântico – seriam alteradas, a língua 
de água fria se enfraqueceria e sua variabilidade interanual ficaria reduzida. Por outro lado, a variabili-
dade na região de ressurgência de Benguela aumentaria. Em consequência de tais alterações de TSM, a 
precipitação aumentaria sobre o Norte e o Nordeste, com a migração para Sul da ZCIT, principalmente 
no inverno austral.

	 Por outro lado, de acordo com Haarsma et al. (2011), apenas a interrupção da entrada de águas 
do Oceano Índico no Atlântico – a rota quente do braço superior da circulação termoalina no Atlântico 
– geraria um resfriamento do Atlântico Sul. Isto se deve ao fato de que, a entrada de águas do Índico 
acontece através da retroflexão da Corrente das Agulhas, no sul da África, que acaba soltando anéis ou 
vórtices que se propagam para o Atlântico (Beal et al., 2011). Como as águas provenientes do Oceano 
Índico aprisionadas nesses anéis são mais quentes e salinas, interrompida sua entrada, o Atlântico se res-
friaria. O impacto disso resultaria em gradiente meridional positivo de TSM no Atlântico Tropical, o que 
empurraria a ZCIT para Norte, causando secas, nas regiões Norte e Nordeste do Brasil.

	 Porém, estudos recentes baseados em observações e modelos diversos, mostraram que houve 
uma migração para Sul do sistema de ventos sobre o Atlântico Sul, principalmente dos cinturões de 
ventos de Oeste, ocasionando um aumento da entrada de águas do Oceano Índico no Atlântico e não, 
uma diminuição (Biastoch et al., 2008, 2009). Tais efeitos provocaram o aquecimento e a salinização 
do Atlântico Sul. Curry e Mauritzen (2005), assim como Sato e Polito (2008), já constataram elevação 
da temperatura e intensificação da salinidade nas camadas superiores, situadas a profundidade de até 
1.000 metros do citado oceano, nas últimas décadas. Ambas as mudanças nos ventos e nas característi-
cas termoalinas do Atlântico, por sua vez, podem ter modificado os modos de variabilidade do Atlântico 
Sul – mas, estudos observacionais ainda não foram conduzidos e conclusões a esse respeito não podem 
ser tiradas.

3.6.4 SÍNTESE

	 Há fortes indícios de mudança nas características dos eventos de El Niño no Oceano Pacífico du-
rante as últimas décadas. Desde o forte evento canônico de 1997/98, todas as demais ocorrências do El 
Niño foram do tipo Modoki (Yeh et al., 2009). Como consequência, houve um enfraquecimento da alta 
pressão do Atlântico Sul que acarretou:

1)	 fases negativas do modo dipolo subtropical do Atlântico Sul – ou seja, polo equatorial quente e, 
subtropical, frio;

2)	 anomalias quentes de TSM no Atlântico Equatorial, caracterizando uma fase positiva do modo 
zonal, isto é , Atlântico Niño; e

3)	 anomalias menos quentes ou até neutras no Atlântico Norte Tropical, caracterizando fase negativa 
do modo meridional – com gradiente meridional de TSM negativo, portanto.

	 Tais padrões de TSM relacionadas ao El Niño Modoki favoreceram precipitações acima ou na 
média sobre o Norte e o Nordeste brasileiros e menos chuvas nas regiões Sul e Sudeste do Brasil. Eventos 
La Niña também apresentaram alterações gerando respostas na precipitação sobre o Norte e Nordeste 
contrárias àquelas para os eventos de El Niño Modoki (Rodrigues e McPhaden, 2014).

	 Em termos dos efeitos das mudanças climáticas na circulação termoalina do Atlântico, observa-
ções e modelos apontam para um enfraquecimento da sua célula meridional, mas um fortalecimento no 
vazamento das Agulhas. O impacto de ambos seria o mesmo no Atlântico Sul em termos de aumento de 
temperatura e da salinidade. No entanto, inexistem estudos observacionais que possam definir o efeito de 
tal processo sobre os modos de variabilidade e as consequentes alterações nos padrões de precipitação 
sobre o Brasil.
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Figura 3.4. Anomalias de TSM (em °C) para o 
período de 1950 a 2010: (a) Modo zonal do 
Atlântico Tropical, obtido a partir da primeira 
função empírica ortogonal ou 1o EOF de TSM; 
(b) Modo meridional do Atlântico Tropical, 
obtido a partir da 1o EOF combinada de TSM 
e cisalhamento do vento; (c) Modo dipolo 
subtropical do Atlântico Sul, obtido a partir 
da 1o EOF combinada de TSM e pressão ao 
nível médio do mar. Os dados de TSM foram 
extraídos do produto Extended Reconstructed 
Sea Surface Temperature – ERSST (Smith et al., 
2008). Os dados de cisalhamento do vento e 
pressão ao nível médio do mar foram obtidos 
do produto de reanálise do National Center 
for Environment Prediction-National Center for 
Atmospheric Research NCEP-NCAR (Kalnay et 
al., 1996).

Figura 3.5. Anomalias de TSM (°C) em 
dezembro-janeiro-fevereiro (DJF) e de 
precipitação (em milímetros por dia) em 
março-abril-maio (MAM) para eventos 
de El Niño canônico – representados nos 
painéis superiores – e para eventos de El 
Niño Modoki – como vistos nos painéis de 
baixo. DJF é a estação do ano em que os 
eventos de El Niño atingem seu pico – a 
fase matura. MAM é o periodo chuvoso do 
ano sobre o Norte e o Nordeste quando 
o El Niño exerce grande influência sobre 
precipitação no Brasil. Adaptado de 
Rodrigues et al. (2011).

3.7 ALTERAÇÕES NO NÍVEL DO MAR E NA FREQUÊNCIA DE EXTREMOS NA MARÉ METEO-
ROLÓGICA

	 Há muita expectativa acerca da possibilidade de inúmeras cidades próximas ao mar ao longo 
do globo sofrerem consequências diretas com as alterações no nível médio do mar associadas às mu-
danças climáticas. Ao considerar a variabilidade do nível do mar em escala de tempo geológica com a 
configuração atual das cidades ao longo do globo, um aumento hipotético de 25 metros no nível médio 
dos oceanos globais poderia afetar hoje em dia pelo menos 1 bilhão de pessoas (e.g., http://colli239.fts.
educ.msu.edu/2007/10/15/sea-level-rise-of-25-meters-would-displace-about-1-billion-people-2007/). 
Mesmo não atingindo aumentos tão elevados, um aumento de apenas 1 metro no nível médio do mar 
em escala global afetaria inúmeras localidades como áreas situadas abaixo do atual nível do mar,
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Figura 3.6. Distribuição regional do aumento 
do nível do mar entre janeiro de 1950 e 
dezembro de 2000, a partir de reconstrução 
dos campos de nível do mar usando dados 
de marégrafos. A linha sólida representa 
2,0 mm ano-1 e os intervalos de contorno 
são de 0,5 mm ano-1 (Fonte: Church et al., 
2004).

como é o caso dos Países Baixos no norte da Europa, assim como ilhas tropicais que podem ser per-
manentemente inundadas. No Brasil, muitas cidades da orla marítima são totalmente vulneráveis a este 
tipo de influência, inclusive capitais de vários Estados da Federação (Neves e Muehe, 2008). Estimativas 
encontradas na literatura são: Recife (1946-1987) – 5,43 cm/déc (cm por década); Belém (1948-1987) - 
3,50 cm/déc; Cananéia-SP (1954-1990) – 4,05 cm/déc; Santos-SP (1944-1989) – 1,13 cm/déc. (Harari 
e Camargo, 1994; Harari et al., 1994; Mesquita et al. 1995, 1996).

	 Com o aumento do nível médio do mar, é possível associar ocorrências de eventos extremos de 
inundações nas regiões costeiras mais frequentes. Não obstante, a ocorrência desses eventos possui de-
pendência direta com o comportamento dos sistemas atmosféricos transientes, cujas projeções também 
envolvem considerações acerca de alterações do comportamento atmosférico sobre águas superficiais 
mais aquecidas em boa parte do globo.

	 Trabalhos envolvendo modelagem climática acoplada em que diferentes cenários são simulados 
em função da concentração dos gases do efeito estufa, como Meehl et al. (2005), indicam que mesmo 
com uma estabilização das concentrações de CO2 aquelas do final do século XX e uma estabilização do 
aumento de temperatura por volta de 2020-2030, o nível do mar continuará a apresentar taxas crescen-
tes de aumento, podendo alcançar valores até 3 vezes superiores aos aumentos experimentados neste 
mesmo período.

3.7.1 ALTERAÇÕES DEVIDO AO AUMENTO DE TEMPERATURA 

	 Padrões espaciais do aumento do nível do mar no período 1950-2000 a partir de dados de alti-
metria e reconstruções históricas baseadas em dados de marégrafos foram identificados por Church et al. 
(2004), os quais identificaram uma diminuição do nível do mar na porção oeste do Atlântico Sul (Figura 
3.6).

	 Levitus et al. (2005) apresentam uma compilação da variação do calor armazenado nos oceanos 
no período 1955-2003, com base em séries históricas retrabalhadas e inúmeros dados atualizados, de-
tectando um aumento de 14,5x1022 J nos primeiros 3000 metros, o que correspondente a um aumento 
médio de temperatura de 0,037 oC. Mais de 50% deste aumento ocorreu na Bacia do Atlântico. Poste-
riormente, Lombard et al. (2005a) analisando o efeito estérico no período 1950-1999 com base em duas 
diferentes bases de dados oceânicos (Levitus et al., 2005; Ishii et al., 2003), esbarraram nas limitações 
inerentes aos conjuntos de dados e mesmo complementando a análise com 10 anos de dados altimé-
tricos (1993-2003), não puderam fazer estimativas de prazo mais longo. Em seguida, Lombard et al. 
(2005b) contestaram Cabanes et al. (2001), pois, ao isolar e re-estimar separadamente os efeitos combi-
nados, encontraram taxas de 1,4+/-0,5 mm ano-1 devido unicamente ao efeito eustático (acréscimo de 
volume), o qual tem sido identificado como dominante nas últimas décadas e será melhor detalhado na 
seção seguinte.
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	 Church et al. (2008) apresentam uma abordagem bastante completa, destacando a correspon-
dência das medidas altimétricas com o cálculo da expansão térmica da camada 0-700 m. Estes mesmos 
autores analisam as projeções dos modelos climáticos capazes de representar este acúmulo de calor 
pelos oceanos, fazendo menção explícita à componente devido ao potencial degelo não incluído nestas 
simulações (Figura 3.7).

	 Woodworth et al. (2009) enfatizam a complexa quantificação das mudanças nas taxas de au-
mento do nível do mar ao redor do globo (Figura 3.8), fazendo as devidas associações com mudanças 
de longo prazo na pressão atmosférica, no vento e no conteúdo de calor. Estes autores também fazem 
menção a séries temporais locais dos índices climáticos ao longo do século XX e suas correspondências 
com a variabilidade das taxas de aumento do nível do mar nas distintas partes do globo terrestre.

	 Projeções ainda mais alarmantes foram recentemente apresentadas por Grinsted e Moore (2010), 
cujos resultados com base em reconstruções paleo-geológicas apontam para um aumento de 1 metro 
do nível do mar até 2100, ao invés dos valores entre 0,3 e 0,4 m inicialmente determinados pelo IPCC 
(Figura 3.9). 

Figura 3.7.  Projeções do aumento do nível do mar para o século XXI. A projeção de amplitude do aumento médio do nível do mar 
em escala global obtida pelo IPCC-AR (2001) é mostrada pelas linhas e sombreado (o sombreado escuro representa o envelope 
médio de todos os cenários SRES, o sombreado claro é o envelope para todos os cenários, e as linhas nas extremidades incluem 
incertezas adicionais relativas ao gelo continental). A atualização do IPCC-AR4 feita em 2007 está mostrada pelas barras plotadas 
em 2095, a barra magenta é o range projetado pelos modelos e a barra vermelha é o range extendido, porém pobremente 
quantificado, que permite incluir a potencial contribuição de uma resposta dinâmica do gelo sobre a Groelândia e Antártica 
ao aquecimento global. Observe que o IPCC-AR4 afirma que “valores maiores não podem ser excluídos, mas o entendimento 
destes efeitos é muito limitado para avaliar sua probabilidade ou fornecer uma melhor estimativa ou um limite superior para o 
aumento do nível do mar”. A inserção mostra a projeção de 2001 em comparação com a taxa observada estimada a partir de 
marégrafos (azul) e satélite altimétricos (laranja) (baseado em Church et al., 2001; Meehl et al., 2007; Rahmstorf et al., 2007).

Figura 3.8. Distribuição espacial 
do coeficiente quadrático de 
aceleração (metade da aceleração 
propriamente dita) a partir da 
análise de Church e White (2006). 
A linha preta indica o contorno de 
aceleração zero. 
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Figura 3.9.  Nível do mar projetado com base no cenário A1B do IPCC usando reconstruções de temperatura (Moberg et al., 
2005). Distribuição empírica de probabilidade do nível de mar obtida a partir de conjunto inverso de Monte Carlo com 2 
milhões de realizações. A linha preta fina representa a média, a faixa cinza escuro representa um desvio-padrão, a faixa 
cinza claro representa os percentis de 5 e 95%. A linha preta grossa representa o nível médio global reconstruído (Jevrejeva 
et al., 2006) estendido para 1700 usando o nível do mar de Amsterdam (van Veen, 1945). Caixa mostra a estimativa do 
cenário A1B do IPCC. Inserções mostram as projeções e ajustes aos dados GSL em maior detalhe.

	 Resultados de recentes compilações de dados para Port Saint Louis nas Ilhas Falklands foram 
apresentados por Woodworth et al. (2010). Ao confrontar os dados da década de 1980 com as medições 
realizadas por James Clark Ross em 1842, e também com as recentes medições maregráficas de 2009 
em conjunto com dados altimétricos, fica evidente um aumento da taxa de aumento do nível do mar das 
décadas recentes em relação ao século passado (0,75mm ano-1 de 1842 a 1980 versus 2,5 mm ano-1 de 
1992 em diante – que inclui dados de satélite e marégrafos). De certa forma, estes aspectos refletem a 
complexidade de fatores que estão regendo o comportamento do nível do mar nas décadas recentes, e o 
degelo dos glaciares continentais é o ponto a ser destacado a seguir.

3.7.2 AUMENTO DE MASSA DEVIDO A DEGELOS DE GELEIRAS CONTINENTAIS

	 Determinações pioneiras do aumento do nível do mar devido ao degelo dos glaciares foram 
apresentadas por Meier (1984), que já naquela época afirmava que a contribuição dos glaciares poderia 
representar de 1/3 a 1/2 do aumento do nível do mar. De acordo com este autor, as estimativas de au-
mento de temperatura de 1,5 a 4,5 ºC até o final do século XXI estariam associadas a variações positivas 
de 8 a 25 cm no nível médio do mar, e isso sem considerar o efeito das grandes porções de gelo presentes 
na Groenlândia e em outras partes do globo. Mais de uma década depois, Gregory (1998) apresentou 
estimativas de degelo em escala regional com base em campos de temperatura oriundos de modelagem 
acoplada climática pioneira com o HADCM3 (Hadley Centre Coupled Model, version 3) associada ao 
efeito do aumento dos gases do efeito estufa e também com a inclusão de aerossóis. Foram encontradas 
variações alarmantes de 5 metros no nível médio do mar, sendo quase a metade deste aumento devido 
unicamente ao degelo (132 mm de contribuição dos glaciares de modo geral, sendo 76 mm apenas do 
degelo da Groenlândia). Nesta mesma linha, Rignot et al. (2003) apresentaram estimativas da contri-
buição do degelo na Patagônia para o aumento do nível médio do mar, comparando dados da missão 
SRTM2000 (NASA Shuttle Radar Topographic Mission, Edition 2000) com material cartográfico histórico 
referente aos 63 maiores glaciares da região. Este estudo revelou que a perda de massa apenas nestes 
glaciares no período 1968/1975 a 2000 foi equivalente a um aumento de 0,04± 0,002 mm ano-1 no 
nível médio do mar. Mais recentemente entre 1995 e 2000, a diminuição da espessura destes glaciares 
devido ao aumento na temperatura e à diminuição da precipitação equivale a uma taxa de aumento de 
nível do mar de 0,105±0,011 mm ano-1, a qual supera a contribuição dos glaciares do Alasca no au-
mento do nível do mar.
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	 Alley et al. (2005) afirmam que o comportamento dos glaciares da Antártica e da Groenlândia 
é crucial e dominante para a taxa de aumento do nível do mar ao longo do século XXI, e que se forem 
completamente derretidos, podem gerar um aumento de até 70 metros no nível do mar. As taxas de au-
mento do nível do mar têm suas maiores incertezas em função deste comportamento. Além disso, Alley et 
al. (2005) levantam a questão da influência do aporte de água doce em regiões específicas do globo na 
circulação oceânica de larga escala, que por sua vez pode afetar o transporte meridional de calor. Um 
dado interessante em escala de tempo geológica é a variação do nível do mar e da existência de glaciares 
ao longo da história do planeta em função da concentração de CO2: durante a última época em que não 
havia gelo permanente no planeta, cerca de 35 milhões de anos atrás, a concentração de CO2 atingia 
1250±250 ppmv e o nível do mar era 73 metros acima do nível atual; por outro lado, no último máximo 
glacial, cerca de 21000 anos atrás, as concentrações de CO2 eram as menores registradas (185 ppmv), 
e o nível do mar encontrava-se 120 metros abaixo do nível atual.

	 No trabalho de Sheperd e Wingham (2007), o volume estimado do degelo considerando Antárti-
ca e Groenlândia é aproximadamente 125 Gt ano-1, o que equivale a uma taxa de aumento médio do 
nível equivalente do mar de 0,35 mm ano-1. Estes autores afirmam que este valor é muito inferior aos 3 
mm ano-1 recentemente detectados de aumento de nível do mar em algumas localidades, mas enfatizam 
que os processos de degelo vem apresentando nítida aceleração ao longo da última década, fato que 
pode aumentar ainda mais estes valores.

	 Recentemente, Mitrovica et al. (2009) discutem a questão de um aumento não homogêneo do ní-
vel do mar em função da atração gravitacional que a massa congelada exerce no oceano adjacente. Em 
suas considerações, estes autores analisaram o impacto do colapso da WAIS (West Antarctic Ice Shelf), o 
qual mudaria a posição do polo Sul em cerca de 200 metros na direção oeste. Este pequeno deslocamen-
to no eixo de rotação aliado ao efeito gravitacional seria determinante sobre o nível do mar sendo que 
o sul da América do Sul iria experimentar menores aumentos do que o aumento eustático homogêneo, 
enquanto maiores aumentos seriam observados no Pacífico Norte, no Atlântico Norte e no Índico.

3.7.3 ALTERAÇÕES NA FREQUÊNCIA DE OCORRÊNCIA DE EXTREMOS DE MARÉ METEORO-
LÓGICA

	 D’Onofrio et al. (2009) analisaram séries de nível do mar no período 1956-2005 referentes a Mar 
Del Plata, Argentina, e puderam indicar tendências relevantes que também podem ser de grande valia 
para a costa brasileira. Estes autores fizeram uma caracterização da Maré Meteorológica (diferença entre 
a maré observada e a maré astronômica) Positiva (MMP) baseada na sua intensidade, duração e freqüên-
cia, e seus resultados mostraram um aumento no número médio de MMPs por década. Considerando to-
dos os eventos, a última década (1996-2005) exibiu um aumento médio de 7% quando comparada com 
as décadas anteriores. Um resultado similar foi encontrado para a média decenal das alturas máximas 
de MMPs. Nesse caso, a média de altura das últimas duas décadas excedeu a das prévias décadas em 
cerca de 8 cm. A média decenal da duração máxima anual desses eventos meteorológicos mostrou um 
aumento de 2 horas nas últimas três décadas. Os autores atribuem uma possível explicação para essas 
alterações em frequência, altura e duração de MMPs em Mar Del Plata a um aumento do nível relativo do 
mar.	

	 Especificamente para a costa brasileira, Campos et al. (2010) utilizaram dados de elevação do 
nível do mar do Porto de Santos-SP e campos de vento e pressão em superfície das reanálises do modelo 
do NCEP (Kalnay et al., 1996) (base de dados continuamente atualizada representando o estado da at-
mosfera, com a incorporação de observações e de previsão numérica de tempo, elaborada pelo National 
Centers for Environmental Prediction, USA), abrangendo o Atlântico Sul para o período de 1951 a 1990, 
com o intuito de identificar a influência atmosférica em escala sinótica sobre o oceano, para eventos ex-
tremos de maré meteorológica na costa sudeste brasileira. Os autores identificaram a variabilidade sazo-
nal e concluíram que o outono e o inverno apresentaram a maior ocorrência de extremos positivos (40,2% 
e 30,8%, respectivamente), enquanto que a primavera e o inverno ficaram com maior número de extre-
mos negativos (47,2% e 32,3%, respectivamente). Os resultados mostram que os casos mais importantes
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de elevações positivas do nível do mar ocorrem com a evolução e persistência de sistemas de baixa pres-
são sobre o oceano, com ventos de sudoeste acima de 8 m s-1, juntamente com o anticiclone da retaguar-
da posicionado sobre o continente. Estes autores apresentam ainda uma estatística sobre a ocorrência de 
eventos extremos positivos e negativos para o período 1951-1990 (Tabela 3.1).

	 Dessa forma, os autores indicam que as flutuações de escala sinótica associadas a condições 
específicas possuem um comportamento típico, as quais apresentam pouca variação ao longo dos anos, 
conforme evidenciado nas tabelas de quantificação de ocorrências (Tabela 3.1a,b). Há pequenas varia-
ções também no total de casos ao comparar as décadas consideradas, com tendência ao aumento do 
número de extremos positivos de 1951 a 1980. No caso de extremos negativos, os totais são em torno 
de 70 casos, com exceção da década 1961-1970, com apenas 52. Em termos percentuais, as variações 
interdecenais do total de eventos positivos estão em 13%, enquanto as variações negativas em 23%. Con-
siderando todo o período analisado, Campos et al. (2010) encontraram uma média anual de 12 eventos 
de maré meteorológica acima de +0,38 metros e 7 eventos de maré meteorológica abaixo de -0,38 
metros. É importante destacar que o período analisado por estes autores não inclui as décadas mais re-
centes, de modo a não permitir maior correspondência com os trabalhos referentes à costa da Argentina.

3.7.4 SÍNTESE

	 O comportamento do nível relativo do mar deve ser analisado e projetado considerando a con-
tribuição do aumento da temperatura das águas, o chamado efeito estérico, assim como o acréscimo 
em função do degelo dos glaciares continentais, o efeito eustático, além da parcela devida ao efeito 
isostático, que é referente à movimentação vertical do continente. O monitoramento destes parâmetros, 
também em parte realizado nas duas últimas décadas por satélites, evidencia que o problema é bastan-
te complexo e que diferentes comportamentos são constatados ao redor do globo. De acordo com as 
determinações recentes, grande parte das projeções de aumento do nível do mar para todo o século XXI

Tabela 3.1a.  Quantificação dos eventos superiores a +2 desvios–padrão (d.p.), considerando a série 
filtrada de valores diários de elevação do nível do mar. Fonte: Campos et al. (2010).

Tabela 3.1b.  Quantificação dos eventos inferiores a -2 desvios-padrão (d.p.), considerando a série 
filtrada de valores diários de elevação do nível do mar. Fonte: Campos et al. (2010).

Acima de +2 
d.p.

Primavera Verão Outono Inverno Total

1951 - 1960 16 12 48 28 104
1961 - 1970 13 16 49 41 119
1971 - 1980 19 26 53 36 134
1981 - 1990 21 10 47 42 120

Abaixo de -2 
d.p.

Primavera Verão Outono Inverno Total

1951 - 1960 30 6 10 26 72
1961 - 1970 17 6 2 27 52
1971 - 1980 45 9 7 14 75
1981 - 1990 35 7 8 20 70
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deve ser alcançada ao longo das primeiras décadas, o que faz com que se configurem perspectivas mais 
preocupantes do que aquelas divulgadas no início dos anos 2000. Variações de 20 a 30 cm esperadas 
para ocorrer ao longo do todo o século XXI já devem ser atingidas, em algumas localidades, até a metade 
do século ou até antes disso, e deverá haver maior variabilidade espacial da resposta do nível do mar 
entre os distintos locais do globo.

	 Neste subcapítulo foram apresentadas considerações acerca do conhecimento atual das tendên-
cias do nível relativo do mar em escala global, tentando enfatizar quando possível os diversos tipos de 
determinações sobre o Atlântico Sul e, em especial, na costa do Brasil. Estudos realizados com base em 
observações in situ são pouco numerosos, basicamente em função da baixa disponibilidade de séries 
longas de nível do mar. Mesmo assim, taxas de aumento do nível do mar na costa sul-sudeste já vêm 
sendo reportadas pela comunidade científica brasileira desde o final dos anos 80 e início dos anos 90, 
com base nas séries maregráficas de Cananéia, Santos, Ilha Fiscal e Recife (Mesquita et al., 1986, 1995, 
1996; Silva e Neves, 1991; Harari e Camargo, 1994; Neves e Muehe, 1995; Muehe e Neves, 1995). 

	 Por outro lado, são relativamente numerosos os estudos em escala global, sejam de cunho obser-
vacional ou numérico, que consideram a complexa combinação de fenômenos que resultam nas varia-
ções de escala global do nível do mar, cujos resultados ainda mantém razoáveis discordâncias acerca do 
seu comportamento em longas escalas de tempo.

3.8 MUDANÇAS NA BIOGEOQUÍMICA OCEÂNICA, INCLUINDO ACIDIFICAÇÃO 
DO OCEANO

3.8.1 O CICLO DE CARBONO NO ATLÂNTICO TROPICAL

	 Os oceanos representam o compartimento mais importante do ciclo biogeoquímico global de di-
versos elementos essenciais, dentre eles o carbono. O estoque de carbono nos oceanos supera em cerca 
de 50 vezes o estoque atmosférico (SCOR, 1988) e a dinâmica das trocas gasosas entre a atmosfera e o 
oceano exerce um papel fundamental nos ciclos biogeoquímicos, como também nas mudanças climáti-
cas. Estas trocas são moduladas pelo desequilíbrio entre as pressões parciais do CO2 na atmosfera e na 
superfície dos oceanos, sendo uma consequência de complexas interações físicas, químicas e biológicas, 
incluindo as alterações provocadas por atividades humanas. 

	 Ao longo das últimas décadas, a comunidade científica tem utilizado diferentes abordagens na 
tentativa de quantificar a contribuição das trocas de carbono inorgânico entre a atmosfera e os oceanos 
(Gruber et al., 1996; Sabine et al., 2004). A despeito destas tentativas, uma abordagem metodológica 
conclusiva ainda não foi atingida (Vázquez-Rodríguez et al., 2009). Apesar disto, Sabine e Feely (2007) 
estimaram que cerca de 1/3 do CO2 de origem antrópica que chega à atmosfera é absorvido pelos ocea-
nos, se concentrando nas camadas superficiais, acima da termoclina (Sabine et al., 2004). A capacidade 
de absorção do CO2 atmosférico depende da integração de processos físicos, ligados à circulação, como 
também da ação da bomba biológica, os quais exportam o carbono das camadas superficiais dos ocea-
nos para o oceano profundo e finalmente para os sedimentos (Cardinal et al., 2005). 

	 Simulações de variações de estados de equilíbrio das trocas entre a atmosfera e o oceano são 
constantemente verificadas através da aplicação de modelos numéricos, os quais necessitam ser valida-
dos por dados em larga escala temporal, ou seja, por monitoramentos e por estudos paleoceanográficos. 
Para tal, programas internacionais que visam o estudo da variabilidade de parâmetros oceanográficos 
e seus efeitos sobre diversos ciclos biogeoquímicos, tais como GEOSECS (Geochemical Ocean Sections 
Program); WOCE (World Ocean Circulation Experiment); JGOFS (Joint Global Ocean Flux Study); OACES 
(Ocean Atmospehere Carbon Exchange); BOFS (Biogeochemical Ocean Flux Study); SOLAS (Surface Oce-
an Lower Atmosphere Study); CARBOCEAN (Marine Carbon Sources and Sinks Assessment), dentre outros, 
têm contribuído com dados desde a década de 1970. A despeito destes programas internacionais, o
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Oceano Atlântico Tropical, em especial a margem oeste do Atlântico Sul, ainda representa uma das regi-
ões menos estudadas do planeta. Neste sentido, um importante esforço observacional foi decorrente do 
Programa REVIZEE (Programa Nacional de Avaliação do Potencial Sustentável de Recursos Vivos da Zona 
Econômica Exclusiva), realizado no período 1995-2001. 

	 O Programa REVIZEE, coordenado pelo Ministério do Meio Ambiente, dos Recursos Hídricos 
e da Amazônia Legal, destinou-se a proceder um levantamento dos potenciais sustentáveis de captura 
dos recursos vivos na Zona Econômica Exclusiva (ZEE) brasileira. Para tal, foram realizados cruzeiros 
oceanográficos em distintos períodos do ano, com a obtenção de dados físicos, químicos, biológicos e 
geológicos. Estas campanhas permitiram registrar a variabilidade sazonal da estrutura termohalina, da 
composição química da água do mar, da biota e das características geológicas do assoalho oceânico 
(Hazin, 2009). A partir destes levantamentos foi possível construir cartas de distribuição espacial média 
de Temperatura (°C), Salinidade, Alcalinidade total (TA, do inglês Total Alkalinity; μmol kg-1), Carbono 
Inorgânico Dissolvido (DIC, do inglês Dissolved Inorganic Carbon; μmol kg-1), e Fluxo de CO2 na interface 
oceano-atmosfera (FCO2, mmol CO2 m

-2 d-1), na borda oeste do Atlântico Tropical Sul, adjacente às Regi-
ões Norte e Nordeste do Brasil (Figura 3.10). Valores positivos de FCO2 na Figura 3.10 indicam liberação 
de CO2 do oceano para a atmosfera, enquanto que valores negativos de FCO2 representam a captura de 
dióxido de carbono atmosférico. Os resultados obtidos a partir dos cruzeiros oceanográficos do Programa 
REVIZEE indicam valores de Alcalinidade total na fronteira oeste do Atlântico Tropical Sul oscilando em 
torno de 2310±200 μmol kg-1. Para a região marinha localizada entre 5oS e 15oS, obtém-se um valor 
médio ligeiramente superior (2380±22 μmol kg-1) à média calculada para a área setentrional (5oS-5oN) 
(2245±250 μmol kg-1), refletindo claramente a influência do aporte continental das águas amazônicas 
na Região Norte. Estes valores estão de acordo com as estimativas de Millero et al. (1998) para a região 
compreendida entre 30ºN e 20ºS (2180-2450 μmol kg-1), de Key et al. (2004) e Lee et al. (2006), estes  
utilizando bancos de dados globais. A distribuição espacial de concentração de DIC, obtida a partir dos 
dados do Programa REVIZEE, fornece um valor médio de 1940±170 μmol kg-1 para toda a região, repe-
tindo-se, entretanto, o padrão verificado para a TA, ou seja, com uma média espacial superior nas águas 
da borda leste (2003±60 μmol kg-1) quando comparado à região oceânica setentrional (1880±200 
μmol kg-1). Estes valores de DIC estão igualmente próximos das estimativas de Goyet et al. (1998) para 
a região compreendida entre 5ºN e 15ºS (1920-2075 μmol kg-1), situando-se ainda levemente acima 
dos valores indicados nas cartas globais de distribuição de DIC elaboradas por Key et al. (2004) para a 
mesma região de estudo.

	 A distribuição espacial dos fluxos médios oceano-atmosfera de CO2 na borda oeste do Atlântico 
Tropical, obtida a partir das observações do Programa REVIZEE, também é apresentada na Figura 3.10. 
Os cálculos indicam que a região se comporta, globalmente, como um sumidouro de dióxido de carbono 
atmosférico (-0,74 ±3 mmol  CO2 m

-2 d-1), apesar das estimativas de fluxo por sub-regiões se mostrarem 
com sinais opostos. Enquanto que as águas da borda leste (5oS-15oS) apresentaram um valor médio de 
fluxo de CO2 positivo (+0,47±3 mmol CO2 m

-2 d-1), ou seja, funcionam como uma fonte de dióxido de 
carbono para a atmosfera, a porção norte da área de estudo (5ºN-5ºS) se caracteriza como sumidouro 
de CO2 (-1,8±3 mmol CO2 m

-2 d-1). As razões desta situação, aparentemente controversa, ainda são 
pouco discutidas na literatura. As cartas globais de Takahashi et al. (2002) indicam fluxos médios de CO2 

variando de -1,5 a +2 mmol CO2 m
-2 d-1 para a região localizada entre 14ºN e 14ºS, com uma tendên-

cia à ocorrência de valores negativos (sumidouro) na área marinha sob influência da pluma do Rio Ama-
zonas. Esta característica de sumidouro associada à porção norte da área de estudo é também verificada 
a partir dos trabalhos de Ternon et al. (2000), Körtzinger (2003), Lefèvre et al. (2010) e Subramaniam et 
al. (2008). Estes últimos autores sugerem o incremento da produção primária nas águas sob influência da 
pluma do Amazonas como mecanismo indutor da maior intensidade de captura de CO2 atmosférico nesta 
região. Para a borda leste, Oudot et al. (1995) confirmam que a região funciona basicamente como fonte 
de CO2 para a atmosfera. Em ambos os casos, entretanto, maiores estudos devem ser realizados visando 
a identificação e, sobretudo, a quantificação dos mecanismos envolvidos.
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Figura 3.10. Distribuição espacial média de a) Alcalinidade 
total (TA, μmol kg-1), b) Carbono Inorgânico Dissolvido 
(DIC, μmol kg-1), e c) Fluxo de CO2 na interface oceano-
atmosfera (FCO2, mmol CO2 m-2 d-1), na borda oeste 
do Atlântico Tropical Sul, adjacente às Regiões Norte e 
Nordeste do Brasil (1995-2001). Os pontos negros na 
figura indicam a localização das estações de amostragem 
do Programa REVIZEE. Adaptado de: Silva et al. (2005a, 
b), Santos et al. (2008), Medeiros et al. (2009) e Macedo 
et al. (2009).

	 Os níveis de CO2 atmosférico têm aumentado em aproximadamente 40% desde o período Pré-in-
dustrial até hoje, passando dos 280 ppmv (partes por milhão volume) para 390 ppmv em 2011 (Mauna 
Loa – NOAA/ESRL), sendo 50% deste acréscimo ocorrido nas últimas três décadas (Feely et al., 2009). A 
concentração de CO2 atmosférico é atualmente a maior dos últimos 800.000 anos (Luthi et al., 2008), 
o que aumenta a necessidade de melhorar o entendimento do equilíbrio entre a atmosfera e a superfície 
dos oceanos. 

	 A absorção do CO2 atmosférico pelos oceanos provoca alterações no balanço químico dos oce-
anos, em especial alterando o pH e o equilíbrio dos íons carbonatos e do estado de saturação de calcita 
(Ωca) e aragonita (Ωar). Com o aumento na concentração do CO2 das águas superficiais, devido ao 
equilíbrio com a atmosfera, há a formação de mais H2CO3 (ácido carbônico). A maior parte deste H2CO3 
se dissocia formando HCO3- (íon bicarbonato) e H+ (íon hidrogênio), o qual reage com o CO3

-2 (íon 
carbonato) produzindo mais íons HCO3-. O resultado destas reações no sistema carbonato dos oceanos 
é o aumento dos íons H+ (decréscimo do pH) e decréscimo na concentração do íon CO3

-2. Estas modifi-
cações são conhecidas como a “acidificação dos oceanos” (Caldeira e Wickett, 2003, 2005; Orr et al., 
2005; Doney et al., 2009; Feely et al., 2009; González-Dávila et al., 2010).

	 Medidas realizadas desde a década de 1980 pelos Estudos de Séries-Temporais do Atlântico 
(ESTA), nas Bermudas, demonstrou um decréscimo de pH no leste do Atlântico da ordem de 0,02 unida-
des por década (Solomon et al., 2009). Considerando as alterações ocorridas desde o período Pré-indus-
trial, Raven et al. (2005) estimam que o pH das águas superficiais dos oceanos mudou de 8,21 a 8,10, 
com expectativa de atingir um decréscimo de 0,3 a 0,4 unidades de pH (Orr et al., 2005), caso a pressão 
parcial do CO2 na atmosfera atinja 800 ppmv (Friedlingstein et al., 2006), que é uma das projeções do 
IPCC para o final deste século. Neste sentido, simulações a partir do Modelo Climático Global (NCAR – 
Model 3.1) considerando as alterações no pH e na concentração de íons carbonatos no Oceano Atlântico 
Tropical, em condições de 2 ou 3 vezes a concentração Pré-industrial de CO2 mostram uma diminuição de 
0,13 e 0,28 no pH, e diminuição de 21% e 40,8% na concentração dos íons carbonatos, respectivamente
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(Feely et al., 2009). Estes resultados sugerem possíveis efeitos drásticos do aumento das concentrações de 
CO2 na atmosfera no tocante aos equilíbrios químicos e das trocas gasosas com os oceanos.

	 Dentre os diversos efeitos da acidificação dos oceanos, a alteração no equilíbrio do sistema 
carbonato dos oceanos é aquele que apresenta a maior repercussão sobre os organismos marinhos, em 
especial nas taxas de calcificação e na saturação da CaCO3 (carbonato de cálcio). Os ecossistemas co-
ralinos têm sido frequentemente afetados em diversas regiões costeiras do Brasil e do mundo (Leão, 1996; 
Leão et al., 1997; Baker et al., 2008; Albright e Langdon, 2011).

	 A transferência do carbono entre os compartimentos atmosfera e oceano pode ser avaliada atra-
vés de medidas da distribuição de pigmentos fotossintetizantes no Atlântico Sul, as quais estimam uma 
produtividade primária oceânica média de 4,6 GtC ano-1 (Antoine et al., 1996). O balanço entre a 
produção primária e a acumulação de carbono nos sedimentos marinhos determina a extensão na qual 
os oceanos sequestram o CO2 atmosférico. A produção primária global dos oceanos foi estimada por 
Antoine et al. (1996) e Longhurst et al. (1995) como entre 36,5 e 50,2 GtC ano-1, sendo a acumulação 
de carbono nos sedimentos estimada entre 126 e 160 MtC ano-1 (megatoneladas de carbono por ano; 
Berner, 1982; Hedges e Keil, 1995). De acordo com estes estudos, apenas 2,5% a 4% do carbono biolo-
gicamente fixado nos oceanos é acumulado nos sedimentos, sendo a grande parte remineralizado na pró-
pria coluna d’água. Segundo Berner (1982),  a acumulação de carbono orgânico para a região pelágica 
do Oceano Atlântico é da ordem de 3,6 x 1012 gC ano-1, com uma média de 0,05 gC m-2 ano-1 para a 
bacia Atlântica. Contudo, é importante ressaltar que, em áreas de ressurgências, estes valores podem ser 
bastante diferentes das médias globais. Neste sentido, a produção primária na ressurgência de Benguela 
foi estimada em 323 gC m-2 ano-1, sendo a acumulação de carbono da ordem de 1-2 gC m-2 ano-1 (Mol-
lenhauer et al., 2004), enquanto que estimativas recentes do acúmulo de carbono na plataforma conti-
nental na região da ressurgência de Cabo Frio, litoral do Estado do Rio de Janeiro, mostraram valores que 
atingem até 1 mgCOT m-2 ano-1 (COT - carbono orgânico total) durante o último século (Albuquerque, 
2011), a despeito das diferenças na magnitude dos sistemas de ressurgência (Figura 3.11). Estudos com 
armadilhas de sedimentação na ressurgência na Namíbia revelaram que 0,8-1,1% da produção primária 
atinge profundidade de 1000 m (Fischer et al., 2000), sendo que deste percentual apenas uma pequena 
parcela deste carbono fica acumulado nos sedimentos. François et al. (2002) concluíram que as regiões 
tropicais produtivas, tais como as regiões de ressurgência, representam as áreas de maior eficiência de 
transferência de carbono orgânico para o ambiente pelágico. Baseado em estudos de fluxo bêntico, 
Jahnke (1996) estimou que a maior parte da transferência de carbono para o ambiente pelágico ocorre 
entre 30° de latitude norte e sul. 

	 Em grande parte do Oceano Atlântico Sul Tropical e Subtropical, a acumulação de carbono or-
gânico nos sedimentos é basicamente controlada pela produtividade primária nas águas superficiais, des-
contados os processos de reciclagem na própria coluna d’água. A despeito da alta produtividade primária 
registrada em diversas áreas costeiras, algumas destas regiões apresentam baixos valores de fluxos de 
carbono orgânico para os sedimentos, e isto se deve às altas taxas de reciclagem nas águas superficiais, 
causando uma baixa eficiência no transporte de carbono para o fundo. Isto tem sido documentado por 
Hensen et al. (1998) na porção equatorial leste do Atlântico Sul. Neste sentido, Mollenhauer et al. (2004) 
apontam que pouco é ainda conhecido sobre a porção da produção primária que efetivamente atinge os 
sedimentos marinhos, em especial para os oceanos em baixa e média latitudes. O aumento de estudos 
que abordem este tema nos oceanos tropicais aportaria importante contribuição para o entendimento 
para o papel do soterramento de carbono no ciclo global.
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Figura 3.11. Acumulação de 
carbono orgânico no Oceano 
Atlântico Sul (adaptado de 
Mollenhauer et al., 2004). 

	 De acordo com Wollast (1998), de 0,5% a 3% da produção primária das plataformas continentais 
e do talude e cerca de 0,014% dos oceanos profundos fica acumulada nos sedimentos. Assim, grande 
quantidade da produção primária produzida nas zonas costeiras, aproximadamente 2,2 GtC ano-1 é 
exportada para o oceano profundo através de transportes transversais (cross-shelf exchanges; Wollast, 
1998). Uma fonte adicional de carbono é fornecida pelas descargas fluviais e input eólico. As estimativas 
apontam que 0,4 GtC ano-1 chegam nas margens continentais (Schlesinger e Melack, 1981; Ittekkot, 
1988; Hedges, 1992; Meybeck, 1993; Ludwig et al., 1996). O destino deste material terrestre mais re-
fratário é ainda pouco conhecido. Neste contexto, a importância dos aportes fluviais, representados pelo 
Rio Amazonas, Rio São Francisco, Rio Doce, Rio da Prata, Rio Congo, dentre outros, é fundamental para 
a produção de carbono no Oceano Atlântico Tropical e Subtropical e significativo para o balanço global 
do carbono. Assim, o acúmulo de carbono nos sedimentos na costa do Brasil é essencialmente controlado 
pela descarga de diversos rios, os quais transportam grande quantidade de sedimentos, como também de 
matéria orgânica (Tintelnot, 1995).

	 Apesar da margem oeste do Atlântico Sul ser pouco influenciada por processos de ressurgência, 
em especial quando comparada com a margem leste, a produtividade costeira é mantida, além dos 
aportes fluviais, pela confluência de águas frias e ricas em nutrientes da Corrente das Malvinas e as águas 
quentes e pobres em nutrientes da Corrente do Brasil. A região da confluência está localizada na região 
do Rio da Prata (39°S). Nesta região, movimentos frontais complexos e padrões de mistura destas mas-
sas d’água são formados. A interação entre a Corrente do Brasil e a Corrente das Malvinas produz uma 
forte dinâmica sedimentar e gravidade controlada pelos fluxos de massas (Garzoli, 1993; Peterson et al., 
1996; Hensen et al., 2000, 2003). A força das correntes de fundo nesta região dificulta acumulação de 
material fino, ocorrendo a predominância de deposição de material terrígeno na plataforma e no talude. 
A maior parte da descarga do Rio da Prata e de seus tributários não é depositada no delta, mas trans-
portada para regiões mais distantes da bacia. Abaixo de 4000 metros, a Água de Fundo Antártica (AFA) 
forma uma potente corrente de contorno ao longo da margem continental Argentina, a qual transporta os 
sedimentos finos para a parte central da bacia (Ewing et al., 1964; Garzoli, 1993; Peterson et al., 1996; 
Hensen et al., 2000).

	 É importante ressaltar que Mollenhauer et al. (2004), estudando 77 amostras de sedimento ma-
rinho distribuídas ao longo de toda bacia do Oceano Atlântico Sul, mostraram que a acumulação de 
carbono orgânico durante o Último Máximo Glacial foi cerca de 2 a 3 vezes maior do que durante o 
Holoceno. Isto ocorre em resposta às mudanças na química da água do mar, na circulação e nos padrões 
de estratificação e formação de camadas de mistura. Além disto, a exposição da plataforma continental
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devido à regressão marinha glacioeustática também colaborou para a oxidação de parte do carbono 
acumulado. Desta forma, Anderson et al. (2009) aponta o papel vital do Atlântico Sul como regulador da 
variabilidade das concentrações do CO2 atmosférico entre os períodos glacial-interglacial.

3.8.2 SÍNTESE

	 Os oceanos representam o compartimento mais importante do ciclo biogeoquímico global de 
diversos elementos essenciais, dentre eles o carbono. A dinâmica das trocas gasosas entre a atmosfera 
e o oceano exerce um papel fundamental nos ciclos biogeoquímicos, como também nas mudanças cli-
máticas. Ao longo das últimas décadas a comunidade científica tem utilizado diferentes abordagens na 
tentativa de quantificar a contribuição das trocas de carbono inorgânico entre a atmosfera e os oceanos. 
No entanto, nenhuma abordagem metodológica foi até agora conclusiva, a despeito dos esforços rea-
lizados por diversos programas de pesquisa nacionais e internacionais. O programa REVIZEE contribuiu 
significativamente através do registro da variabilidade sazonal da estrutura termohalina, da composição 
química da água do mar, da biota e das características geológicas do assoalho oceânico no Oceano 
Atlântico Oeste.

	 Desde o período Pré-industrial, os níveis de CO2 atmosférico têm aumentado em aproximada-
mente 40%, sendo atualmente o maior dos últimos 800.000 anos. A absorção do CO2 atmosférico pelos 
oceanos provoca alterações no balanço químico dos oceanos, em especial alterando o pH e o equilíbrio 
dos íons carbonatos e do estado de saturação de calcita e aragonita, causando grande repercussão sobre 
organismos marinhos. Medidas realizadas desde a década de 80 mostram um decréscimo de pH no leste 
do Atlântico da ordem de 0,02 unidades por década.

	 Outra importante forma de avaliar as transferências do carbono entre os compartimentos at-
mosfera e oceano pode ser avaliado através de medidas da acumulação de carbono nos sedimentos 
marinhos. Neste sentido, alguns autores apontam que a acumulação de carbono orgânico para a região 
pelágica do Oceano Atlântico é da ordem de 3,6 x 1012 gC ano-1, com uma média de 0,05 gC m-2 ano-1 
para a bacia Atlântica, apresentando valores ainda maiores em áreas de ressurgências. Em grande parte 
do Oceano Atlântico Sul Tropical e Subtropical a acumulação de carbono orgânico nos sedimentos é 
basicamente controlada pela produtividade primária nas águas superficiais. Estudos demonstram também 
que de 0,5% a 3% da produção primária das plataformas continentais e do talude e cerca de 0,014% dos 
oceanos profundos fica acumulada nos sedimentos. Assim sendo, as altas taxas de reciclagem nas águas 
superficiais acabam por causar uma baixa eficiência no transporte de carbono para os sedimentos. Por 
fim, estudos paleoceanográficos demonstram que, durante o Último Máximo Glacial, a acumulação de 
carbono nos sedimentos foi cerca de 2 a 3 vezes maior do que durante o Holoceno. Isto ocorre em res-
posta a mudanças na química da água do mar, na circulação e nos padrões de estratificação e formação 
de camadas de mistura.

3.9 MUDANÇA NA ESTRUTURA DE MANGUEZAIS

3.9.1 EQUILÍBRIO ECOLÓGICO E ESTRUTURA DO ECOSSISTEMA 

	 A fisiografia das linhas de costa tropicais associadas a manguezais, criadas ou modificadas por 
forças geomórficas (Thom, 1984), provê condições físicas nas quais as diferentes espécies vegetais de 
mangue se desenvolvem. Esse desenvolvimento ocorre de acordo com suas adaptações individuais, to-
lerâncias e necessidades por fatores diversos, tais como níveis de maré ou de submersão, salinidade 
ou preferências edáficas. Cada espécie possui tolerância específica em termos de período, frequência 
e profundidade de inundação (Semeniuk, 1994). Em seguida, são as condições climáticas locais que 
modificam as características dos bosques, impondo limites à colonização, crescimento e desenvolvimen-
to (Thom, 1984; Woodroffe, 1987; Schaeffer-Novelli et al., 1990; Cintrón-Molero e Schaeffer-Novelli, 
1992).
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	 Alguns efeitos locais mudam continuamente, tais como os induzidos por mudanças no tamanho 
e na configuração de um estuário considerando orientação das correntes e áreas de geração (fetch), ge-
ologia das bacias hidrográficas associadas e o uso das terras à montante sobre os efeitos na altura das 
marés (Kennish, 2002; Berger et al., 2008); enquanto o nível médio relativo do mar - NMRM se eleva 
(transgressão marinha) ou se reduz (regressão marinha). O manguezal também pode migrar, acompa-
nhando as variações do NMRM (Pereira, 1998; Soares, s/d; Behling et al., 2004; Cohen et al., 2005; 
Vedel et al., 2006; Hadlich e Ucha, 2009). Testemunhos feitos na feição “apicum” (fácies hipersalino do 
ecossistema manguezal) revelam presença de troncos de mangue fósseis, indicando que o mar atingiu 
níveis superiores aos atuais na Baía de Sepetiba (Pereira, 1998; Portugal, 2002) e na Baía de Todos os 
Santos (Hadlich e Ucha, 2009).

	 Manguezais são sensíveis a mudanças no ambiente externo e rapidamente se adaptam a altera-
ções das condições ambientais, ou prontamente sucumbem (Jimenez et al., 1985; Blasco et al., 1996). A 
rápida acomodação às novas condições é resultado do conjunto de espécies vegetais típicas de mangue 
que permitem a colonização de habitats que são dinâmicos, intermitentemente favoráveis e desfavoráveis 
(Fromard et al., 2004; Cunha-Lignon et al., 2009). Essas características podem ser: (a) ampla tolerância 
a fatores ambientais; (b) rápido crescimento; (c) rápida maturação; (d) contínua produção de flores e de 
propágulos; (e) elevada liberação de propágulos (diásporos); e (f) possibilidades de dispersão de propá-
gulos por via aquática a curtas e longas distâncias por agentes abióticos (correntes e marés). Espécies 
diferentes podem ser capazes de colonizar novas áreas a diferentes taxas, tornando algumas espécies 
mais capazes de se acomodarem aos vários níveis do mar (Semeniuk, 1994).

	 Todos esses atributos fizeram com que muitos considerassem manguezais como sistemas sucessio-
nais quando, de fato, se tratam de ecossistemas auto-sustentáveis em ambientes onde essas características 
se tornam requisito para sucesso na sobrevivência (Lugo, 1980). Levando em consideração a dinâmica 
dos tipos de costa (Thom, 1984) e as respostas do ecossistema às variações da hidrologia ou dos níveis 
de maré (Jimenez et al., 1985; Blasco et al., 1996), manguezais ocupam áreas costeiras tropicais extre-
mamente dinâmicas (Thom, 1967; Kjerfve et al., 2002; Schaeffer-Novelli et al., 2002; Cunha-Lignon et 
al., 2009). Assim, as coberturas vegetais dos manguezais mais bem desenvolvidos estruturalmente podem 
ser encontradas em áreas geomorficamente ativas, sujeitas a fortes aportes deposicionais e a processos 
erosivos (Kjerfve et al., 2002). Estes tipos de paisagem apresentam mosaicos de habitats, incluindo centros 
de ativo estabelecimento de novas plantas e áreas de crescimento estável, da mesma forma que áreas 
com perda de bosques e com substratos sendo erodidos ou rebaixados (Schaeffer-Novelli et al., 2002; 
Cunha-Lignon et al., 2009).

	 O sistema radicial constitui um dos componentes estruturais mais importantes dos bosques de 
mangue dando origem a lodos espessos e fibrosos, como aqueles associados a parcelas cobertas por 
árvores do gênero Rhizophora (Hesse, 1961). A construção das costas lodosas tropicais, onde se desen-
volvem os manguezais, é basicamente uma função de quão rapidamente os sedimentos são carreados e a 
razão na qual a matéria orgânica (raízes e detritos orgânicos), produzida in situ se incorpora ao substrato. 
A biomassa radicial subterrânea agrega partículas de sedimento, construindo o substrato que contribui 
para elevação da cota do terreno (Wells e Coleman, 1981; Huxman et al., 2010). Esse processo de ele-
vação do substrato devido à sedimentação e ao aumento da biomassa das raízes, leva à formação de 
terraços deposicionais que podem expandir em direção ao mar por progradação, ou migrar em direção a 
terra, com o aumento do nível do mar. A morte da cobertura vegetal do manguezal e a perda de biomas-
sa radicial determinam a desintegração do substrato, aumentando a profundidade de inundação e, por 
conseguinte, a suscetibilidade à erosão. Os sedimentos que eram mantidos aderidos pela massa radicial 
são liberados, sendo mais suscetíveis à erosão.

	 Considerando cenários de aumento do NMRM, Soares et al. (2000) e Schaeffer-Novelli et 
al. (2002) propõem modelo conceitual para prever, em nível local, o comportamento de manguezais 
diante das elevações projetadas para o NMRM, considerando os seguintes fatores: topografia; fon-
tes de sedimentos; taxa de aporte de sedimentos; área da bacia de drenagem; amplitude das ma-
rés; dinâmica costeira; e taxa de elevação do NMRM. Diante dos cenários construídos pelo retração
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(erosão na porção de contato com a linha d’água, sem oportunidade de migração); e (iii) resistência às 
alterações do NMRM (equilíbrio entre as taxas de transgressão marinha e as taxas de aporte de novos 
sedimentos). Cada uma dessas respostas pode ocorrer com: a) manutenção; b) exclusão; e c) formação 
de refúgios. O modelo conceitual permite, ainda, categorizar as áreas de manguezal quanto aos seus 
graus de vulnerabilidade, em baixa, média e alta (Soares, s/d).

3.9.2 POTENCIAIS RESPOSTAS ESTRUTURAIS DOS MANGUEZAIS AOS IMPACTOS DAS MU-
DANÇAS CLIMÁTICAS

3.9.2.1 AUMENTO DO NÍVEL MÉDIO RELATIVO DO MAR-NMRM 

	 Manguezais possuem características biológicas que os tornam potencialmente sensíveis a altera-
ções no nível do mar, sendo considerados bons indicadores dessas mudanças (Deness, 1987; Woodroffe, 
1990; Ellison, 1993; Blasco et al., 1996; Ellison e Farnsworth, 1997; Soares et al., 2000; Schaeffer-No-
velli et al., 2002). Predições de respostas e interpretação de diagnósticos atuais de um manguezal não 
podem ser analisadas independentemente dos fatores que as afetam, podendo variar muito sob uma 
perspectiva local, uma vez que as estruturas do ecossistema e a zonação da cobertura vegetal não são 
uniformes (Bacon, 1994). A capacidade de manguezais se adaptarem, e até de sobreviverem a despeito 
de alterações do nível do mar, não depende somente das propriedades individuais das espécies vegetais 
ou do bosque de mangue, mas dos processos que operam ao nível da paisagem e a escalas regionais, 
no espaço e no tempo.

	 Field (1995) sugere que o aumento no NMRM deve ser o fator mais importante a influenciar a 
futura distribuição dos manguezais, e que seu efeito pode ter grande variação, dependendo da taxa local 
do aumento e da disponibilidade de sedimento para dar suporte ao restabelecimento do manguezal. 
Ellison (1996) acrescenta que, possivelmente, a amplitude de distribuição dos manguezais pode ser mais 
plástica do que o esperado, caso haja disponibilidade de novos espaços.

	 Devido às diferenças locais e regionais, as paisagens do Holoceno médio e superior incluem am-
bientes de manguezais tanto transgressivos como regressivos. A importância da história do nível do mar 
para estudo dos manguezais é a de que os settings, “séries de manguezais”, correspondem a escalas de 
tempo geológico (Thom, 1984). Essas séries, criadas ou modificadas por forças geomórficas correspon-
dem, no caso dos manguezais, a diversos tipos de formas de relevo que provêm substrato adequado e 
abrigo contra forças erosivas (Thom, 1984; Vale, 2004). Núcleos de bosques de mangue desenvolvidos 
sobre arenitos praiais (beach rocks) serão eliminados por níveis do mar mais elevados, uma vez que terão 
seus sistemas radiciais permanentemente inundados. 

	 Para a costa amazônica, Cohen et al. (2005) sugerem que o aumento do NMRM em áreas de 
manguezal na Península de Bragança, litoral do Pará, seja devido às maiores temperaturas globais e 
consequentes degelos nos últimos 150 anos. Aumentos eustáticos no NMRM são reportados em áreas de 
manguezal no Rio de Janeiro (Soares, s/d), Papua Nova Guiné (Pernetta e Osborne, 1988), Taperebal, 
Pará (Vedel et al., 2006) e Ilha de Marajó, Pará (Behling et al., 2004). Nicholls et al. (1999) indicam que 
até o ano de 2080, haverá perda global de, aproximadamente, 22% das zonas úmidas costeiras. A res-
posta exata de um manguezal a um cenário de elevação do NMRM depende do balanço local entre as 
taxas de sedimentação e as taxas de elevação do NMRM (Woodroffe, 1995; Blasco et al., 1996). Soares 
(s/d) e Pereira (1998) fazem referência a regressões de manguezais na Baía de Sepetiba, RJ, com avanços 
progressivos sobre a feição apicum, que passa a ser uma alternativa para a migração do manguezal para 
áreas mais interiores na Baía de Todos os Santos, Bahia (Hadlich e Ucha, 2009). 

	 Estudos de Ellison e Stoddart (1991), feitos a partir de registros estratigráficos do Holoceno e cur-
vas de nível do mar, revelam que aumentos do NMRM global entre 8 e 9 cm/100 anos são compensados 
pelos manguezais; enquanto que aumentos de 9 a 12 cm/100 anos provocam estresse no ecossistema, 
e aumentos a partir de 12 cm/100 anos causam perda ecossistêmica.
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3.9.2.2 AUMENTO DAS TEMPERATURAS MÉDIAS

	 O aumento previsto para as temperaturas médias deverá exercer pouca influência sobre o desen-
volvimento dos manguezais em geral. Impactos indiretos do aumento térmico também devem ser consi-
derados, como a possível perda de manguezais protegidos por recifes de corais (conectividade), devido à 
morte destes, devido ao branqueamento (McLeod e Salm, 2006). Com o aumento térmico o ecossistema 
poderá, eventualmente, ocupar latitudes mais altas para o norte e para o sul, porém sempre na depen-
dência de vários outros fatores (Field, 1995). Contrariamente a esta ideia, Woodroffe e Grindrod (1991) 
e Snedaker (1995), citados por McLeod e Salm (2006), argumentam que eventos climáticos extremos de 
baixas temperaturas limitariam o deslocamento dos manguezais em direção aos polos.

3.9.2.3 ALTERAÇÕES NAS TAXAS DE CO2

	 O aumento na concentração de CO2 atmosférico aumenta as taxas fotossintéticas em condições 
de baixa salinidade (Ball et al., 1997). Para o Caribe, estudos de Ellison e Farnsworth (1996, 1997) rela-
tam que o aumento da fotossíntese devido ao aumento das taxas de CO2 atmosférico não compensará 
os efeitos dos aumentos do NMRM. Aparentemente, existem diferenças interespecíficas no metabolismo 
de CO2, que podem modificar a dinâmica competitiva entre as espécies de mangue (Farnsworth e Elli-
son, 1996; Snedaker e Araújo, 1998). Aumento de CO2 também provoca branqueamento nos recifes de 
corais, reduzindo a proteção aos manguezais (conectividade) contra a ação das ondas (McLeod e Salm, 
2006).

	 Fato importante nos manguezais é a grande capacidade de fixar carbono, principalmente ao nível 
das raízes, no substrato (Nellemann et al., 2009; Huxman et al., 2010; Donato et al., 2011). Esse proces-
so de acumulação no sedimento ocorre ao longo do tempo, enquanto que erosão ou desmatamento da 
cobertura vegetal, como nos empreendimentos de carcinocultura, facilita a liberação quase que imediata 
do CO2 para a atmosfera. Experimentos feitos em florestas de mangue na Malásia (Jin-Eong, 1993) reve-
lam que os sedimentos do manguezal liberam 50 vezes mais de carbono que a quantidade sequestrada. 

3.9.2.4 ALTERAÇÕES NA PLUVIOSIDADE

	 Ellison (2000; 2004) aponta que mudanças na precipitação deverão ter efeitos sobre o cresci-
mento e extensão das áreas de manguezal. É apresentado um cenário de aumentos de 25% de precipita-
ção pluvial até 2050, com padrões de distribuição irregulares. Em áreas com decréscimo de pluviosidade, 
deverá haver redução no crescimento, sobrevivência de propágulos e na produtividade dos manguezais. 
Este fato favorecerá a sua substituição por plantas halófitas mais tolerantes. Sendo assim, podem ocorrer 
perdas em extensão e diversidade dos manguezais. Em contrapartida, nas áreas com maiores precipita-
ções, poderá haver aumento de diversidade em zonação dos bosques e de taxas de crescimento de al-
gumas espécies de mangue, podendo aumentar sua área de ocupação. Harty (2004) sugere que, nesses 
casos, deve aumentar a capacidade dos mangues de competir com a vegetação de zonas mais internas.

3.9.2.5 MUDANÇAS EM FREQUÊNCIA E INTENSIDADE DE TEMPESTADES TROPICAIS

	 Alterações na salinidade, nas taxas de inundação e no aporte de sedimentos estão entre as con-
dições verificadas em decorrência das tempestades tropicais (Ellison e Stoddart, 1991). Essas condições 
podem comprometer a estabilidade e a composição das espécies na cobertura vegetal dos manguezais 
(Gilman et al., 2006). Alterações na linha de costa poderão desencadear processos de erosão e de depo-
sição em taxas que excedam a resiliência das espécies vegetais típicas de mangue, passando a compro-
meter o equilíbrio ecológico do ecossistema (Hopkinson et al., 2008).
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3.9.3 SÍNTESE

	 Mudanças climáticas globais, mais especificamente em temperatura, concentração de CO2, preci-
pitação, tormentas tropicais (furacões e tempestades) e nível do mar, em conjunto com impactos induzidos 
pelo homem, afetarão o equilíbrio ecológico dos manguezais. O nível do mar (NMRM), em muitos casos, 
é mais evidenciado, uma vez que é tido como o maior tensor dentre as mudanças climáticas (McLeod e 
Salm, 2006). 

	 Os trabalhos consultados, referentes às alterações estruturais do ecossistema manguezal, não 
fazem referências explícitas a que estas sejam especificamente devido às mudanças climáticas. Entretanto, 
deixam entrever que, com o aumento das taxas e da frequência de recorrência de variáveis ambientais, 
há cenários de que certas respostas possam vir a ser associadas às mudanças climáticas.

	 A amplitude latitudinal tropical e subtropical da linha de costa do Brasil traz, em seu bojo, uma 
miríade de feições fisiográficas onde se abrigam os manguezais, com diversidade de estruturas pouco 
monitoradas em escalas temporais adequadas ao escopo do presente levantamento. Essa diversidade 
de características, sob as quais se desenvolvem os manguezais, exige monitoramentos de médio e longo 
prazos, em pontos representativos ao longo da costa. O fato de o manguezal ser um ecossistema extre-
mamente adaptável às variações das condições do ambiente onde se insere exige muito mais tempo (dé-
cadas) de observações para identificar respostas consideradas normais em relação àquelas que estariam 
sendo manifestadas diante de novas condições ambientais

3.10. OCORRÊNCIA DE EROSÃO EM PRAIAS E ZONAS COSTEIRAS

3.10.1. A COSTA BRASILEIRA

	 A costa brasileira, com aproximadamente 9.000 quilômetros de extensão, apresenta uma gran-
de diversidade de ambientes desenvolvidos ao longo do período Quaternário (Dominguez, 2009) que 
compreende os últimos dois milhões de anos e é caracterizado por uma sucessão de períodos glaciais e 
interglaciais.

	 Quanto a processos morfossedimentares, há uma variedade de forçantes que condicionam a 
zona costeira, acompanhadas por relativa interação entre ondas e marés e um aporte sedimentar que 
varia de Norte para Sul.

	 Geradas pela ação do vento, as ondas apresentam um claro padrão ao longo da costa, decaindo 
de Sul para Norte (Pianca et al., 2010). Os níveis relativos do mar na costa brasileira há 120.000 e 5.600 
anos anteriores ao tempo presente (AP), estiveram oito e cinco metros acima do atual, respectivamente. 
Concomitantemente a tais níveis transgressivos, sedimentos marinhos foram depositados na forma de 
planícies de cristas de praia, pontais e barreiras arenosas. 

3.10.2 EROSÃO OBSERVADA NA COSTA DO BRASIL

	 A erosão observada ao longo da costa brasileira é apresentada em forma de síntese, de acordo 
com a classificação de compartimentos costeiros proposta por Villwock (1994), Muehe (1998, 2005, 
2006), Muehe e Neves (1995) e Dominguez (2004, 2009) (Figura 3.12).
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Figura 3.12. Macrocompartimentação 
da costa brasileira 

3.10.2.1 COSTA DE MANGUEZAIS DOMINADA PELA MARÉ DA REGIÃO NORTE

	 Com uma extensa plataforma continental, altamente influenciada pela descarga fluvial e pela de-
posição de sedimentos de lama do Rio Amazonas, essa região é submetida a um regime de macromarés, 
com alturas de até dez metros. Manguezais na Região Norte são abundantes e correspondem a 76% do 
total desse tipo de ecossistema encontrado na costa brasileira (Muehe, 1998).

	 Por sua vez, na praia estuarina de Mosqueiro, ao norte de Belém, e ao longo da costa atlântica, 
na região de Salinópolis e Ajuruteua, conforme El-Robrini et al. (2006), detectou-se a presença de erosão 
costeira. Souza-Filho e Paradella (2003) observaram variações da linha de costa na região de Bragança, 
também no Pará, através de imagens de radar.

	 No conjunto de mudanças ocorridas na costa, observadas entre 1972 e 1998, 60,6% repre-
sentam áreas erosivas e 39,4%, acrescidas. Os autores observaram, ainda, que, entre estas, as maiores 
estão relacionadas a manguezais, sendo ocupadas por baixios arenosos, o que as torna mais suscetíveis 
à erosão.

	 Baseados em levantamentos da morfologia praiana, Krause e Soares (2004) destacaram as varia-
ções em menor escala espacial da Península de Bragança, incluindo as praias de Boíçucanga, Ajuruteua 
e Vila dos Pescadores. Os autores relacionam a erosão na área com intervenções antrópicas, ocupação, 
desmatamento de manguezais e estreitamento de canais de maré.

3.10.2.2 COSTA DO NORDESTE COM ESCASSEZ DE SEDIMENTOS

	 A costa do Nordeste é caracterizada pelo domínio de falésias sedimentares da Formação Barrei-
ras – que se estende desde a região amazônica até a costa do Rio de Janeiro e consiste em uma cobertura 
sedimentar terrígena continental e marinha. Elas são encontradas em dois compartimentos – na área do 
semiárido no Norte do País – incluindo aí os estados do Piauí, Ceará e a costa oeste do Rio Grande do 
Norte – e numa porção mais úmida, no Sul da região – desde a costa sul do Rio Grande do Norte até 
Salvador, na Bahia.
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	 No setor semiárido, os segmentos mais impactados pela erosão costeira estão no Ceará, na 
região ao Norte do porto de Pecém e em Fortaleza. No primeiro, o impacto resultou da deposição sedi-
mentar em torno da estrutura portuária e, em Fortaleza, na retenção e do desvio do fluxo de sedimentos 
em algumas praias da região metropolitana, após a construção de um quebra-mar para a proteção do 
porto de Mucuripe (Morais et al., 2006). 

	 Baseados em geoindicadores ambientais, Zuquette et al. (2004) classificaram a erosão costeira 
na região metropolitana de Fortaleza como severa, sendo a sua aceleração relacionada a atividades 
antrópicas. Em Macau e Guamaré, no estado do Rio Grande do Norte, a recessão da linha de costa está 
colocando em risco estações de bombeamento de petróleo (Vital et al., 2006). Sustentaram também estes 
autores, que o processo tem sido acelerado pela construção de estruturas perpendiculares nas praias 
potiguares de Macau, Caiçara do Norte e Touros.

	 Na costa de falésias sedimentares, a erosão é ampla e ocorre em quase toda a linha de costa, 
desde o Sul do Rio Grande do Norte, prosseguindo pela Paraíba e por Pernambuco, e estendendo-se até 
Alagoas. O contrário ocorre na costa de Sergipe, onde a abundante quantidade de sedimentos trazida 
pelos rios mantém aproximadamente 57% da costa em equilíbrio, enquanto 21% estão em erosão (Bitten-
court et al., 2006). 

	 Na Paraíba, segmentos da costa em erosão representam em torno de 42% dos 140 quilômetros 
de linha de costa (Neves et al., 2006). Em Pernambuco, aproximadamente 30% das praias apresentam 
processos erosivos, devidos, para a maioria destas últimas, a fatores naturais, como os de circulação 
costeira e déficit sedimentar, enquanto intervenções antrópicas muitas vezes intensificam esse processo  
(Neves e Muehe, 1995; Manso et al., 2006). 

	 Em Alagoas, a vulnerabilidade costeira é causada pelo reduzido aporte fluvial de sedimentos. 
O fenômeno erosivo se concentra principalmente na porção Norte desse estado, onde o turismo é mais 
intenso (Araújo et al., 2006). De acordo com Dominguez (1995), a suscetibilidade da costa à erosão é 
demonstrada pelas falésias ativas da Formação Barreiras, pela ausência de planícies costeiras e terraços 
pleistocênicos, assim como pela presença de arenitos de praia – as beach rocks, em inglês – sinalizando 
a retração da linha de costa. 

	 Em Sergipe, de acordo com Bittencourt et al. (2006), os segmentos em erosão estão localizados 
em Atalaia Nova, ao Norte de Aracaju, e ao Sul da desembocadura do Rio São Francisco, onde a Vila do 
Cabeço foi completamente erodida. Áreas com grande variabilidade da linha de costa se localizam nas 
adjacências da desembocadura dos rios Real, Vaza-Barris e Sergipe, onde episódios erosivos causaram 
danos materiais significativos. 

	 De forma geral, a costa do Estado da Bahia, entre Mangue Seco, na desembocadura do Rio São 
Francisco, e sua capital, Salvador, está em equilíbrio (Dominguez et al., 2006). No entanto, uma aborda-
gem mais detalhada para a costa norte baiana, realizada por Bittencourt et al. (2010), mostrou algumas 
regiões com evidências de erosão contínua entre Barra do Itariri e Sabaúma. Os autores relacionam tais 
eventos erosivos à passagem de frentes frias. 

3.10.2.3 COSTA DELTAICA DOMINADA PELA AÇÃO DE ONDAS

	 A presença de falésias sedimentares da Formação Barreiras ainda é dominante, porém menos 
contínua na direção Sul. Planícies de cristas de praia se desenvolveram em frente aos Rios Jequitinhonha 
e Caravelas, na Bahia; Rio Doce, no Espírito Santo, e Rio Paraíba do Sul, no Rio de Janeiro. As mudanças 
no alinhamento dessas feições, associadas a modificações na deriva litorânea de sedimentos, indicam 
a alternância dos domínios de ondas geradas pelos ventos alísios e pelas frentes frias do Sul. Isso indica 
que essa região é altamente suscetível a modificações no domínio entre processos meteo-oceanográficos 
tropicais e subtropicais (Muehe, 2010). 
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	 Nessa região da Bahia, aproximadamente 60% da costa estão em equilíbrio e, 26%, em erosão, 
com intensos processos erosivos ocorrendo nas adjacências de desembocaduras fluviais. A retenção de 
sedimentos ocorre em Ilhéus e em cabos não consolidados, como a planície costeira de Caravelas. Gran-
des extensões de falésias no Sul do estado, de Cumuruxatiba à divisa com o Espírito Santo, estão sofrendo 
um balanço sedimentar negativo de longo prazo (Dominguez et al., 2006). 

	 No Espírito Santo, a linha de costa se alterna entre grandes extensões em erosão ou em equilíbrio, 
e alguns segmentos em acresção. Acresção é observada nas planícies costeiras do Rio Doce, ao Norte, e 
na região do Rio Itabapoana, no limite sul do estado (Albino et al., 2006). Estudando processos sedimen-
tares na região do Rio Doce, Dominguez et al., (1983) e Albino e Suguio (2010) mostram a importância 
dos padrões de direção da deriva litorânea de sedimentos. Em função de sua configuração, o delta do Rio 
Doce causa modificações na direção do transporte litorâneo na região, provocando a alternância entre 
eventos construtivos e destrutivos. 

	 No Norte do Rio de Janeiro, no trecho costeiro que vai desde perto da divisa com o Espírito Santo 
e até Cabo Frio, erosão acentuada ocorre ao Sul do Rio Paraíba do Sul, em Atafona. Ali, a areia está 
sendo retida na plataforma continental interna por conta da cobertura de lama escoada pelo rio e pela 
deriva litorânea dominante em direção ao Sul, para fora da área afetada (Muehe et al., 2006). 

	 Outras áreas em erosão incluem as costas altamente urbanizadas de Macaé e de Rio das Ostras 
(Muehe et al., 2006). Ao sul de Cabo Frio, a costa com alinhamento leste-oeste está exposta diretamente 
às ondas de tempestade do Sul. O transporte de sedimentos litorâneos tende a estar em equilíbrio ao 
longo do ano, com as ondas de alta energia menos frequentes do Sul e Sudoeste sendo compensadas 
pelas de Sudeste, mais frequentes. 

	 Entre Cabo Frio e a Ilha da Marambaia, a linha de costa mostra sinais de instabilidade, com a 
transposição de ondas e a retração da escarpa imediatamente vizinha à praia (Muehe et al., 2006). Da 
ordem de dez a quinze metros, este último processo foi observado em diversos lugares, em decorrência, 
principalmente, de um grande evento de tempestade em maio de 2001. 

	 Não obstante, a linha de costa, considerando como tal a interseção da face praia com o nível 
médio do mar, entre Niterói e Arraial do Cabo, se tem mantido estável (Muehe, 2011). 

	 Na longa e estreita barreira arenosa que separa a Baía de Sepetiba do Oceano Atlântico, na 
porção Oeste desse segmento, eventos de transposição e erosão da margem lagunar da mesma podem 
resultar em rompimentos temporários (Muehe, 2010). Por sua vez, na região metropolitana do Rio de 
Janeiro, que inclui o litoral de Niterói, a grande densidade populacional torna as costas, oceânica e 
estuarina, mais vulneráveis a erosão, alagamentos e deslizamentos. A expansão de áreas urbanizadas 
sobre regiões baixas de antigas lagunas – como, por exemplo, é a Barra da Tijuca –, com capacidade 
de drenagem limitada, representa riscos que crescerão em cenários de aumento do nível do mar e de 
intensidade das tempestades (Muehe e Neves, 2008). 

3.10.2.4 COSTA ROCHOSA DO SUDESTE

	 Esse compartimento, que se estende da Ilha Grande, no estado do Rio de Janeiro, ao Cabo de 
Santa Marta, em Santa Catarina, é caracterizado pela proximidade da cadeia montanhosa da Serra do 
Mar. Modificações na linha de costa em função de erosão, no estado de São Paulo, geralmente ocorrem 
isoladamente e associadas a obstáculos naturais ou artificiais que interrompem o fluxo de sedimentos ao 
longo da costa (Tessler et al., 2006). 

	 No Paraná, as modificações mais significativas da linha de costa ocorrem nas adjacências de de-
sembocaduras estuarinas – e.g., o canal do Superagui, Ilha das Peças, Ilha do Mel, Pontal do Sul, Ponta 
de Caiobá e Guaratuba.
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Essas alterações incluem erosão e acresção em diferentes trechos e ocorreram em níveis de até 100 me-
tros ao longo de períodos inferiores a uma década.

	 Já a linha de costa oceânica é mais estável. Nela, as áreas mais impactadas pela erosão são as 
praias de Flamengo e Riviera e a porção central da praia de Matinhos, restaurada com realimentação 
praial (Angulo et al., 2006).

	 Em Santa Catarina, os estudos se concentraram na porção centro-norte (Klein et al., 2006) e na 
Ilha de Santa Catarina (Horn, 2006). Na área continental, os riscos associados à erosão costeira resultam 
tanto da ocupação desordenada como de tempestades. Os pontos mais críticos, de média intensidade, 
se localizam em Barra Velha, Piçarras e Penha. Bombinhas está sofrendo erosão, porém com menor in-
tensidade.

	 Na Ilha de Santa Catarina, esses processos erosivos ocorrem ao longo da costa oceânica, so-
bretudo nas áreas urbanas do Norte da ilha, onde se situam as praias de Canavieiras, Cachoeira e dos 
Ingleses, e no Noroeste da Barra da Lagoa. Áreas urbanizadas ao Leste e ao Sul, com risco erosivo de 
médio a alto, incluem o Campeche, a Armação e o Pântano do Sul (Horn, 2006). 

3.10.2.5 A COSTA ARENOSA DO SUL

	 Do Cabo de Santa Marta, em Santa Catarina, ao Chuí, no Rio Grande do Sul, a linha de costa é 
formada por uma extensa e larga faixa de praia, com sedimentos predominantemente finos, em frente a 
um múltiplo sistema de ilhas-barreiras.

	 A deriva litorânea dominante na região é para Norte, com algumas inversões relacionadas à sazona-
lidade do clima de ondas e à orientação da linha de costa (Siegle e Asp, 2007). As praias mostram grande 
variabilidade morfodinâmica com alternância entre longos trechos de avanço e retração da linha de costa 
(Toldo Jr. et al., 2006) e reversões nesses padrões ao longo do tempo (Esteves, 2006; Esteves et al., 2006).

	 Os segmentos localizados de erosão costeira foram descritos por Calliari et al. (1998) e Speranski 
e Calliari (2006) e estão relacionados à convergência de ondas na região de Mostardas, entre Bojuru e 
Estreito, e em pequenos segmentos próximos à praia do Cassino e no extremo Sul, próximo ao Chuí. Uma 
revisão crítica do fenômeno erosivo na costa do estado do Rio Grande do Sul foi feita por Dillenburg et 
al. (2004), sugerindo que o balanço negativo de sedimentos em curto e longo termo é a maior causa da 
erosão nesse segmento da costa.

3.10.3. SÍNTESE

	 Ao longo da extensão da linha de costa brasileira são vários os trechos em erosão, distribuídos 
irregularmente e, muitas vezes, associados aos ambientes dinâmicos de desembocaduras. A ocupação 
desordenada é outra grande causa apontada para a ocorrência de tal fenômeno em praias brasileiras. A 
construção civil, em áreas próximas à linha costeira, por vezes, não só compromete o balanço sedimentar 
local, como pode iniciar ou acelerar o processo erosivo. A elevação do nível do mar e as maiores frequ-
ência e intensidade das tempestades, associadas ao aumento de temperatura do oceano, reforçam-no 
ainda mais.

	 Diversas são as áreas costeiras densamente povoadas que se situam em regiões planas e baixas, 
nas quais os problemas já existentes de erosão, drenagem e inundações serão amplificados em cenários 
de mudanças climáticas.

	 A vulnerabilidade dos diversos macrocompartimentos analisados em conjunto representa a situação 
atual que, quando considerada sob os aspectos das mudanças climáticas potenciais, como principalmente
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 a elevação do nível do mar, tende a se tornar mais crítica. 

	 Em especial, o agravamento decorrente da erosão e inundação costeiras, tem reflexos sobre as 
áreas urbanas de baixa altitude, como também sobre as áreas de manguezais, cuja capacidade de adap-
tação à elevação do nível relativo do mar poderá ficar comprometida, a depender não somente das suas 
taxas de aumento e de aporte sedimentar, como também da disponibilidade de espaço para acomoda-
ção. 

	 Uma evaporação maior decorrente de uma temperatura mais elevada deverá provocar, igual-
mente, um maior transporte eólico no litoral do Nordeste semiárido, com aumento da transferência de 
sedimentos da praia para o campo de dunas e a consequente expansão do déficit de sedimentos. Ao 
mesmo tempo, ciclones extratropicais mais frequentes e intensos tenderão a aumentar a recorrência de 
eventos extremos, com ondas altas, ventos fortes e precipitações intensas afetando partes do litoral Sul e 
Sudeste do País. 

	 Reajustamentos morfossedimentares de praias por transposição de ondas sobre arenitos submer-
sos defronte a largos trechos do litoral do Nordeste, assim como mudanças na intensidade do transporte 
litorâneo – e mesmo, a sua reversão –, provocadas pela alteração do ângulo de incidência das ondas, 
devem implicar erosão e acumulação localizada de sedimentos. 

	 Por fim, o número maior de eventos extremos poderá resultar em aumento do aporte de sedimen-
tos da plataforma continental interna para a zona costeira, de modo a compensar parcialmente o déficit 
no balanço sedimentar decorrente da modificação no equilíbrio morfossedimentar provocado pelas mu-
danças do clima. 

3.11. RELAÇÕES ENTRE MUDANÇAS CLIMÁTICAS E OS PRIMEIROS NÍVEIS DA 
REDE TRÓFICA MARINHA 

3.11.1 INTRODUÇÃO

	 A Convenção da Diversidade Biológica realizada em outubro de 2010, em Nagoya, Japão, con-
cluiu que, em 40 anos, 30% da biodiversidade global foram perdidos, o que implica em perdas anuais 
entre US$ 2 trilhões e US$ 4,5 trilhões por ano que deixaram de ser computados nos  cálculos do Produto 
Interno Bruto (PIB) de cada país (PNUMA, 2010). 

	 Os ecossistemas marinhos representam um dos setores em que perdas como essas são cada vez 
mais evidentes. O Primeiro Censo Marinho Global acusou um grande desconhecimento acerca das espé-
cies marinhas (Ausubel et al., 2010). Até essa data, cerca de 250 mil espécies haviam sido identificadas 
enquanto outras cerca de 750 mil aguardavam identificação. Este cálculo ainda assim desconsidera 
milhões de espécies de microrganismos, equivalentes a 90% da biodiversidade oceânica. A falta de prote-
ção das zonas costeiras e marinhas torna a situação ainda mais grave, uma vez que milhares de espécies 
podem vir a desaparecer sem mesmo terem sido conhecidas. No Brasil, apenas 1,5% da área costeira é 
protegida, menos do que 10% das espécies marinhas são conhecidas e os microrganismos sequer entram 
nesse cômputo.

3.11.2 O PAPEL DO FITOPLÂNCTON NA REDE TRÓFICA MARINHA E NA BOMBA BIOLÓGICA

	 Estima-se que 48% da absorção biológica global de carbono sejam de responsabilidade do fi-
toplâncton marinho (Field et al., 1998) – microrganismos que realizam essa atividade através da fixação 
fotossintética diária de CO2. Parte do carbono fixado nas regiões iluminadas do oceano eventualmente 
afunda para as regiões mais profundas, onde é reconvertida em CO2 via remineralização, ou permanece
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sequestrado no sedimento. Esse processo de remoção contínua de CO2 das regiões superficiais do 
oceano produz o que se denomina de bomba biológica, responsável por remover continuamente o CO2 

da atmosfera. O balanço entre a fixação de CO2 e o acúmulo de carbono no sedimento estabelece a 
extensão do sequestro efetivo de CO2 atmosférico.

	 Riebesell et al. (2007) descrevem evidências de que essa bomba biológica pode se tornar mais 
forte sob concentrações elevadas de CO2 na atmosfera e, assim, prover uma retroalimentação negativa 
em relação à elevação das concentrações atmosféricas desse gás de efeito estufa. De acordo com os 
cálculos desses autores, a retroalimentação representa 10% do CO2 extra que foi emitido para a atmos-
fera desde o início da Revolução Industrial, há quase 300 anos. De 25% a 30% do CO2 antropogênico 
atravessam a superfície do oceano, aumentando a concentração de carbono inorgânico dissolvido (DIC) 
e a acidez das águas, com um prejuízo potencial para o próprio fitoplâncton, principalmente aqueles que 
apresentam elementos calcários em suas estruturas celulares, bem como para outros organismos mari-
nhos.

	 Apesar de os oceanos representarem os maiores reservatórios de DIC, algo como somente 1% se 
encontra em forma de CO2, a molécula requerida pela enzima fotossintética Rubisco, a qual opera com 
pouca eficiência nas concentrações de dióxido de carbono típicas da água do mar. Dessa forma, Riebesell 
et al.( 2007) argumentam que o aumento das concentrações de CO2 no ambiente pode favorecer a efici-
ência fotossintética, aumentando a absorção do gás carbônico antropogênico. Em trabalho mais recente 
Krug et al. (2011), mostram que, para os Coccolithus (importante grupo de organismos fitoplanctônicos 
responsável por fixação de carbonatos e aumento do albedo terrestre) de modo geral, o aumento da 
fotossíntese é acompanhado por redução nas taxas de calcificação do organismos. Gereth et al (2014) 
mostram que o aumento da temperatura reduz a razão CIP /COP (Carbono inorgânico particulado/ Car-
bono orgânico particulado) e aumenta os requisitos de fósforo para Coccolithus pelagicus para manter o 
crescimento e a taxa de produção de POC para a espécie em alta temperatura, possivelmente reduzindo 
sua abundância em oceanos quentes. Isso resultaria numa CIP/COP <1, favorecendo o sequestro de 
CO2 em relação à liberação.

	 Entretanto, Muller et al (2010) demonstram a redução das taxas de crescimento a longo prazo 
sob concentrações elevadas de CO2 para Emiliania huxleyi e Coccolithus braarudii o que também pode 
reduzir o efeito da bomba biológica nessas condições.  O trabalho de Lassen et al. (2010) foca outro 
aspecto não considerado nos estudos anteriores: o efeito do aumento da temperatura sobre a estrutura 
da comunidade de fitoplâncton. Seus resultados mostram que, para acréscimos de temperatura de cerca 
de 3oC, os dinoflagelados e a diatomácea Thalassionema nitzchioides aumentaram em abundância em 
mesocosmos experimentais submetidos a aquecimento. Já a diatomácea Skeletonema marinoi, usual 
formadora de florações de primavera na região do estudo, foi pouco encontrada nos mesocosmos mais 
aquecidos. Esses resultados indicam que elevações na temperatura  podem promover resultados não 
previstos ao longo da rede trófica. 

	 Esses resultados experimentais confirmaram alterações in situ observadas na comunidade fi-
toplanctônica da Península Ocidental Antártica por Montes-Hugo et al. (2009), que as atribuíram ao 
aquecimento que a região tem sofrido. O clima desse local atravessa transformação, do tipo climático 
frio-seco para tipo climático quente-úmido sub-Antártico.Com base em dados de campo e colhidos 
por satélites ao longo de três décadas, os autores comprovaram que a produtividade biológica, esti-
mada a partir das concentrações de clorofila de superfície, tem mudado significativamente ao longo 
da plataforma da península. No verão, a produtividade nas águas de superfície declinou por volta de 
12% nos últimos 30 anos sobretudo na direção do Norte da península. As tendências de variação la-
titudinal da clorofila refletiram os padrões de desvios na cobertura de gelo, da formação de nuvens 
e de ventos afetando a coluna de água. Por sua vez, as mudanças regionais no fitoplâncton coinci-
dem com as observadas no crustáceo krill (Euphausia superba), que está sendo substituído por salpas 
(gelatinosos), e com mudanças nas populações de pinguins Adélia que estão sendo substituídos por 
pinguins Chinstrap. Estes resultados indicam claramente que mudanças na temperatura promovem al-
terações na base da rede trófica que acabam tendo um reflexo expressivo nos níveis tróficos superiores.
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Também demonstram o grau de complexidade a ser observado pelos estudos experimentais acerca dos 
efeitos das mudanças climáticas e dos efeitos de retroalimentação sobre o clima, uma vez que elevações 
nas concentrações de CO2 atmosférico certamente serão acompanhadas de aumentos na temperatura 
das águas superficiais.

Outro importante trabalho recente (Boyce et al., 2010) mostra alguns resultados aparentemente contra-
ditórios em relação às extrapolações decorrentes dos estudos de Riebesell et al. (2007). Ao analisarem 
os dados de concentração de fitoplâncton coletados por imagens de satélite disponíveis desde 1979, 
esses autores verificaram possíveis flutuações em escala decadal ligadas à forçante climática. Porém, a 
extensão temporal desses registros é insuficiente para identificar tendências de longo prazo. Por sua vez, 
ao combinarem valores de medidas de transparência do oceano com observações in situ de clorofila, a 
fim de estimar a dependência temporal da biomassa do fitoplâncton em escalas locais, regionais e global 
desde 1899, Boyce et al. verificaram, na obra citada, um declínio médio de 1% ao ano na biomassa fito-
planctônica. A análise revelou ainda, flutuações interanuais a decadais sobrepostas a tendências de longo 
prazo e fortemente correlacionadas a índices climáticos em escala de bacia oceânica. As tendências de 
declínio apresentaram-se correlacionadas a aumentos da temperatura de superfície do oceano. Os resul-
tados obtidos apontam para uma necessidade de que este declínio passe a ser considerado em estudos 
do ecossistema marinho, de ciclagem de nutrientes, circulação oceânica, pesca e modelos climáticos.

3.11.3 PAPEL DOS MICRO-ORGANISMOS MARINHOS NA REGULAÇÃO CLIMÁTICA

	 As preocupações em relação às mudanças climáticas contemporâneas e futuras têm se voltado 
principalmente para o aumento exponencial das concentrações atmosféricas de CO2 a partir do século 
passado em função da queima de combustíveis fósseis e florestas. Entretanto, fica cada vez mais claro 
para os cientistas que outros gases de efeito estufa, além do CO2, são motores extremamente potentes do 
sistema climático global (IPCC, 2007).

	 O papel do fitoplâncton na regulação climática não se traduz somente na absorção e sequestro 
diários de gás carbônico e na liberação de oxigênio. Conforme estudos recentes, a comunidade planctô-
nica pode contribuir para reduzir o fluxo de radiação para a superfície e para ampliar o albedo terrestre 
– a capacidade reflexiva de luz da superfície – através da produção de compostos que se transformam 
em aerossóis, os quais geram núcleos de condensação de nuvens na atmosfera (Charlson, 1987; Vallina 
e Simó, 2007; Liss, 2007). Isto sugere que a produtividade primária pode exercer importante papel no 
controle da cobertura de nuvens sobre os oceanos, como efetivamente demonstraram Meskhidze e Nenes 
(2006). Estes autores combinaram observações de satélite das concentrações de clorofila no oceano e da 
cobertura de nuvens sobre uma floração no Oceano Antártico. Verificaram que a produtividade biológica 
tem um efeito significativo sobre determinados tipos de nuvens que se formam sobre o oceano, o que 
levou a uma grande modificação no fluxo radioativo de ondas curtas no topo da atmosfera.

	 Estudos feitos com simulações de perturbações em modelos climáticos Oceano-Atmosfera – os 
quais incluem os ecossistemas oceânicos e o ciclo global do enxofre – têm demonstrado a conexão entre 
sulfeto de dimetila (DMS) e o clima. Isto porque tanto o aumento como a redução das emissões desse 
gás-traço exercem forte efeito de retroalimentação negativa sobre o clima, aumentando ou reduzindo o 
albedo pelas mudanças na formação de nuvens (Gunson et al., 2006). 

	 Efeitos de retroalimentação negativa de DMS sobre o clima foram verificados através da forte cor-
relação entre a dose de radiação solar e a concentração de DMS sobre a superfície global dos oceanos 
(Vallina e Simó, 2007). Entretanto, os fatores que controlam sua emissão pelo fitoplâncton são pouco 
compreendidos (Liss, 2007), o que limita a confiabilidade das previsões futuras dos fluxos de DMS para a 
atmosfera. 

	 Outros orgânicos voláteis, como os organohaletos – por exemplo, o metilbrometo –, produzidos 
pela biota planctônica marinha, também são importantes no contexto da retroalimentação do clima.
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Esse composto se decompõe liberando o brometo inorgânico que atua sobre o balanço atual do O3 (Yang 
et al., 2005). Tanto as emissões naturais de brometo nos oceanos como o isopreno da biota terrestre são 
sensíveis ao clima e importantes de serem quantificados. Mudanças futuras na circulação atmosférica 
podem promover o aumento de compostos reativos de brometo inorgânico na baixa estratosfera, com o 
potencial de destruição do O3 (Yang et al., 2005; Pyle et al., 2007).

	 As microalgas marinhas também são responsáveis por emissões contendo iodeto, as quais podem 
ser convertidas em partículas de aerossol e passar a ter, nessa forma, importante significado climático, em 
função da cor mais clara desses últimos quando comparada à dos oceanos (O’Dowd e de Leeuw, 2007). 
Os fatores que controlam a produção primária – e, portanto, do aerossol marinho – e secundária – res-
ponsável pela química oxidativa dos aerossóis marinhos, - ainda estão por ser elucidados. Outras amea-
ças dizem respeito ao efeito do aumento da radiação ultravioleta sobre o fitoplâncton em decorrência da 
redução da camada de ozônio (Mohovic et al, 2006; Roy et al, 2006), apesar de que trabalhos recentes 
têm apontado para uma recuperação da camada de ozônio em função de maior controle de emissão 
de gases compostos por CFC (Gianesella e Saldanha-Corrêa, 2010). Com base em constatações dessa 
natureza, Beerling et al. (2007) enfatizaram que é uma prioridade a incorporação de resultados expe-
rimentais e observacionais recentes, especialmente acerca da influência do CO2 sobre as emissões de 
gases-traço pelas microalgas marinhas, aos modelos do sistema global. Os resultados desses modelos 
poderão ser confrontados com dados históricos das concentrações, obtidos de cores de gelo polar es-
tendendo-se até 650.000 anos, que poderão fornecer referências para sua avaliação. Tais observações 
através de ampla faixa de escalas de tempo permitiriam estabelecer a sensibilidade do clima da Terra, 
uma métrica que influirá sobre nossa capacidade de decidir o que constitui uma “mudança climática 
perigosa” (Andreae et al., 2005; Andreae, 2007).

	 Estudos de modelagem (Bopp et al., 2003; Gabric et al., 2004) sugerem que um pequeno au-
mento na produção de DMS oceânico, em resposta a um aquecimento climático referente à duplicação 
das concentrações de CO2, depende fortemente de uma base limitada de dados de fluxos de DMS  ob-
servados no oceano atual, como aqueles obtidos por Kettle et al. (1999). 

	 Efetivamente, esta classe de modelos deve considerar as observações experimentais, ainda limita-
das, as quais demonstram que concentrações elevadas de CO2 surpreendentemente suprimem as emis-
sões de DMS (Sunda et al., 2002). Caso esta resposta seja verificada para o fitoplâncton de modo geral, 
num mundo futuro com alto CO2 poderá ser reduzida a eficiência de um mecanismo de retroalimentação 
negativo que auxiliaria a baixar as temperaturas planetárias. Por outro lado, tais microrganismos são ex-
tremamente sensíveis a alterações ambientais e as implicações dos efeitos das mudanças climáticas sobre 
eles ainda são pouco claras, em decorrência da falta de informações básicas sobre a composição e o 
funcionamento dessa comunidade.

3.11.4 SÍNTESE

	 Conforme a Terra entra num período de mudanças climáticas antropogênicas rápidas, com possi-
bilidades concretas de mudanças climáticas drásticas nas próximas poucas décadas, o conhecimento da 
biologia e da geoquímica envolvidas nesses processos e seus respectivos papéis no clima da Terra ainda 
são pouco conhecidos e exigem uma prioridade crítica de pesquisas. 

	 O Brasil, hoje, se encontra apto a participar de estudos mais minuciosos de modelagem climática 
(Tollefsson, 2010), tanto em termos de recursos humanos como tecnológicos que incluam os aspectos 
necessários apontados nesta revisão. 

	 Não se pode, entretanto, deixar também de considerar os diagnósticos sobre a biodiversidade 
no oceano, bem como de estabelecer políticas de conservação, que devem, entretanto, estar interligadas 
às políticas acerca do uso de combustíveis fósseis, do uso do solo, da qualidade das águas dos rios, 
do controle da poluição atmosférica, etc, uma vez que, no caso do plâncton, estes organismos, ape-
sar de microscópicos, ao mesmo tempo em que exercem tremendo controle sobre o balanço de gases



106 VOLUME 1

e temperatura terrestres, são extremamente frágeis e dependentes das condições físicas e químicas dos 
oceanos, cujas modificações em função do excesso de CO2 atmosférico, provocarão alterações ainda 
difíceis de serem previstas sobre o seu metabolismo e biodiversidade.
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