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“Toda a nossa ciência, comparada com a realidade, é primitiva e infantil – e, no entanto, 

é a coisa mais preciosa que temos.”  

Albert Einstein 
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Dedico este trabalho à deslumbrante e maior floresta tropical úmida do mundo, que foi 

fonte de inspiração durante todos os dias de trabalho ao longo do meu doutorado! 
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RESUMO 

 

A heterogeneidade da paisagem local nas florestas de Terra Firme na Amazônia é 
resultante da variação topográfica (planaltos dissecados por vales de várias dimensões) 
e exerce influência significativa na estrutura e diversidade da vegetação, pedogênese do 
solo e fluxos hidrológicos. Apesar disso, a heterogeneidade da paisagem tende a ser 
representada de maneira simplificada e conceitual na maioria dos modelos de superfície 
continental, em virtude da escala usual de sua aplicação. Suspeita-se, então, que a 
representação simplificada da heterogeneidade topográfica, em nível de subgrade, 
dentro de um ambiente de floresta na Amazônia, pode originar erros na simulação dos 
fluxos de energia, água e carbono, devido à forte não linearidade e heterogeneidade dos 
processos da superfície continental, em uma escala mais refinada. Portanto, utilizando o 
modelo INLAND, investigou-se quantitativamente a influência da representação da 
topografia nas estimativas dos balanços de energia, água e carbono da floresta 
Amazônica em tais modelos. Em uma primeira etapa, o INLAND foi ajustado para dois 
distintos ambientes (platô e baixio), ambos localizados em uma área representativa de 
floresta de Terra Firme na região central da bacia Amazônica, usando dados observados 
oriundos de torres micrometeorológicas instaladas nos locais. Os resultados mostraram 
que a inclusão de um modelo de aquífero confinado ao INLAND para representar a área 
de baixio, em conjunto com parâmetros específicos de solo e da vegetação para ambas 
as áreas, permitiu ao modelo simular pontualmente as principais diferenças observadas 
referentes ao particionamento dos balanços de água, energia e carbono, entre esses 
ambientes. Em seguida, foram contabilizados os efeitos combinados das áreas de platô e 
de baixio na estimativa dos fluxos à superfície distribuídos espacialmente ao longo da 
bacia Amazônica, sendo a porcentagem de cobertura de platô e baixio estimada pelo 
modelo HAND. Os resultados indicam que as simulações que consideraram a 
heterogeneidade da topografia apresentaram uma redução do viés positivo dos fluxos de 
ET  e de GPP, quando comparados aos valores obtidos por meio das simulações que 
assumiram a superfície como um plano homogêneo. Por fim, considerando nas 
simulações do INLAND o refinamento da representação da topografia referente à escala 
de subgrade versus a representação da superfície como um meio homogêneo, foram 
investigadas as respostas da floresta aos possíveis impactos das mudanças climáticas e 
do aumento da concentração de CO2 na atmosfera. De acordo com os resultados, as 
simulações que incluíram a representação da topografia, além de apresentar uma 
atenuação dos impactos das mudanças climáticas nos fluxos de GPP e ET (nas áreas 
com maior redução da precipitação), permitiram uma maior capacidade da floresta de 
atuar como sumidouro de carbono, efeito que foi constatado nas simulações cuja 
atmosfera estava enriquecida por CO2. De maneira geral, os resultados desse estudo 
sugerem que a contabilização da heterogeneidade topográfica na escala de subgrade é 
fundamental para reduzir os erros sistemáticos nos processos de interação solo-planta-
atmosfera na floresta Amazônica, principalmente devido à condição hídrica dos baixios, 
que favorece um ambiente mais úmido do que nas áreas de platôs. O conhecimento 
desse fato pode contribuir tanto para o ajuste e a produção de modelos mais adequados 
quanto para o desenvolvimento de novas parametrizações, objetivando melhorar a 
representação das características da superfície terrestre em tais modelos. Isso poderá 
auxiliar, por exemplo, nas reduções das incertezas de cenários futuros de clima e 
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mudanças de cobertura da vegetação, avançando, portanto, nos estudos sobre as 
mudanças ambientais globais.  
 
Palavras-chave: Heterogeneidade da paisagem. Floresta de Terra Firme. Platô. Baixio. 
Modelagem de superfície terrestre. Modelo INLAND. Balanços à superfície. 
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INFLUENCE OF THE LANDSCAPE-LEVEL HETEROGENEITY 

TOPOGRAPHY IN ENERGY, WATER AND CARBON FLUX BETWEEN 

TROPICAL FOREST ECOSYSTEMS AND THE ATMOSPHERE 

ABSTRACT 

On Amazon Terra Firme forest, the local landscape heterogeneity resulting from 
topographic variability (plateaus dissected by valleys of various dimensions) exerts 
significant influence on the structure and diversity of vegetation, soil pedogenesis and 
hydrological flows. Despite its remarkable influence, the spatial variability of surface 
features is frequently represented in a simplified and conceptual way in most surface 
models. In this work, we investigated if simplifications in the subgrid-level variability 
within a forest environment in the Amazon can lead to errors in the simulation of 
energy, water and carbon flows due to strong non-linearity and heterogeneity on a more 
refined scale of continental or terrestrial surface processes. For this purpose, the 
Integrated Surface Processes Model (INLAND) was used, it was firstly tuned to two 
distinct environments in a typical Terra Firme forest area in the central region using 
data from micrometeorological towers located in the plateau and valley areas. Results 
showed that the inclusion of an aquifer model confined to INLAND to represent the 
valley area, together with specific soil and vegetation parameters for the plateau and 
shallow water, allowed the model to accurately simulate the seasonal differences 
regarding partitioning of energy and carbon water balances between both environments, 
highlighting the importance of incorporating subgrid variability to represent Amazonian 
ecosystems on a large scale. Then, the combined effects of plateau and shallow areas on 
the surface fluxes along the Amazon basin were estimated. Mean fluxes for the whole 
Amazon Basin were calculated, weighted by the cover fraction of each environment 
obtained through the HAND algorithm. Finally, we investigated the impacts of climate 
change and the increase of CO2 concentration on the simulations with the representation 
of the study area in a homogeneous topography versus the combination of plateau and 
shallow areas. The results showed that, in general, the INLAND model overestimated 
the average flows of ET as well as GPP in the basin, but this overestimate was smaller 
in the simulation considering the combined effects of the plateau and shallow areas. In 
addition, these simulations presented a slight attenuation of the climatic change effects 
when compared to the simulations considering the basin as a homogeneous topography, 
in direct response to the fluxes of CO2 fertilization. In general, the results suggest that 
accounting for topographic heterogeneity on the subgrid scale can improve the accuracy 
of the model. This may help, for example, reduce uncertainties in future climate 
scenarios and in studies of changes in vegetation cover related to global climate change. 
 
 
Keywords: Landscape heterogeneity. Terra Firme forest. Plateau. Valley. Land surface 
model. INLAND model. Surface fluxes. 
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1 INTRODUÇÃO GERAL 

 

As principais interações entre a biosfera e a atmosfera terrestre ocorrem por meio das 

trocas de calor, umidade, gases traços, aerossóis e “momentum”. Nos últimos anos, 

observa-se um crescente interesse sobre o entendimento dessas interações, que exercem 

profundos impactos sobre o funcionamento do sistema terrestre (ROBOCK et al., 2000; 

BRUNONE et al., 2003; FISCHER et al., 2008), em particular na Amazônia, uma vez 

que a interação dos ecossistemas Amazônicos com a atmosfera exerce um papel 

fundamental no sistema climático regional e global, contribuindo substancialmente na 

evapotranspiração (ET) e influenciando no ciclo do carbono (C) global (SALATI; 

VOSE, 1984; DIXON et al., 1994; ElTHAIR; BRAS, 1994; LAURANCE et al., 2001; 

CORREIA et al., 2007).  

 

Porém, a floresta Amazônica é uma região que ainda está ameaçada pelo avanço do 

desmatamento e efetivamente sujeita às mudanças climáticas (MALHI et al., 2008; 

DAVIDSON et al., 2012). As atividades de desmatamento estão atribuídas, 

principalmente, à exploração madeireira ilegal e à exploração intensiva de áreas 

florestais convertidas em agricultura e pecuária (MATOS; AMARAL, 1999). 

Evidências de estudos observacionais e de modelagem numérica, como exemplo, Nobre 

et al. (1991), Betts et al. (1997), Zhao et al. (2001), Fearnside (2005), Von Randow et 

al. (2004) e Sampaio et al. (2007), mostram que mudanças na cobertura da superfície 

podem causar impactos significativos no clima regional e global, com efeitos diretos 

sobre o ciclo hidrológico, o balanço de energia à superfície e o ciclo do C. Além disso, 

mudanças nos regimes de precipitação (P) podem induzir importantes alterações nos 

ecossistemas Amazônicos (ZANCHI et al., 2013). A ocorrência de secas severas, como 

as ocorridas em 2005 e 2010, pode tornar o bioma mais susceptível a alterações 

permanentes em um cenário de aquecimento global (ARAGÃO et al., 2007; 

MARENGO et al., 2013; SAATCHI et al., 2013).  

 

A função ativa e reguladora da floresta Amazônica para o sistema climático global e 

regional pode ser reduzida se houver um novo ciclo de crescimento da taxa de 

desmatamento da floresta, e, portanto, o desenvolvimento de estudos prospectivos de 
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impactos e alterações futuras da bacia ainda é tema de grande preocupação mundial. 

Dessa forma, a provável resposta das florestas tropicais às mudanças ambientais futuras 

tem sido estudada intensivamente por diversos autores, como Cramer et al. (2004), 

Galbraith et al. (2010), Meir e Woodward, (2010), Rammig et al. (2010) e Huntingford 

et al. (2013). Estes estudos usaram a quarta e atual geração dos modelos da superfície 

terrestre, nos quais os processos de interação entre a vegetação e a atmosfera são 

representados com uma condição de forçantes atmosféricas prescritas ou em modo 

“acoplado” a um Modelo de Circulação Geral (General Circulation Model - GCM, em 

inglês). Um GCM é formado pela união de um modelo atmosférico ou Modelo de 

Circulação Geral da Atmosfera (Atmospheric General Circulation Model - AGCM, em 

inglês) com um modelo oceânico ou Modelo de Circulação Geral Oceânico (Oceanic 

General Circulation Model - OGCM, em inglês). O acoplamento entre um modelo de 

superfície e um GCM, juntamente com os demais componentes do sistema terrestre 

(criosfera e química atmosférica), constitui um Modelo Integrado do Sistema Terrestre 

(Earth System Model - ESM, em inglês).  

 

A comunidade científica brasileira está ativamente envolvida nos dois tipos de 

pesquisas, desenvolvendo novos modelos de superfície e ESMs. Um exemplo é a 

colaboração de várias instituições no desenvolvimento de um novo modelo de 

superfície, chamado Modelo Integrado de Processos Superficiais (Integrated Model of 

Land Surface Processes – INLAND, em inglês), e seu acoplamento ao AGCM do 

CPTEC/INPE, formando um Modelo Brasileiro do Sistema Terrestre (Brazilian Earth 

System Model - BESM, em inglês) (NOBRE et al., 2013). Modelos da superfície 

terrestre como o INLAND são importantes ferramentas para complementar os estudos 

observacionais da dinâmica do ciclo da água, dos fluxos de energia e de C que 

compõem a interação entre a superfície e a atmosfera nos vários compartimentos do 

sistema climático, permitindo, dessa forma, que sejam avaliadas as possíveis respostas 

desses processos na escala de ecossistemas às condições climáticas anômalas, 

considerando dados observados ou cenários. Além disso, esses modelos também 

desempenham um importante papel para avaliar os impactos antropogênicos sobre o 

sistema climático, especialmente a mudança de cobertura da terra (Land Cover Change 

- LCC, em inglês). 
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Embora a floresta Amazônica esteja totalmente dentro da zona tropical, os estudos 

observacionais realizados na bacia tem revelado uma diversidade de ambientes 

associada à interação de fatores físicos e biológicos em múltiplas escalas de espaço e de 

tempo que resultam em um bioma altamente complexo, incluindo variações no regime 

climático, topografia, geografia e vegetação (ELSENBEER; LACK, 1996). Entre os 

principais tipos de vegetação, destacam-se: floresta tropical de Terra Firme, floresta de 

várzea, floresta de igapó, campos naturais, campinas de areia branca, campinarana e 

vegetação de áreas costeiras, como restinga e manguezal (RIZZINI, 1989). Apesar dessa 

grande diversidade, sabe-se que o tipo de vegetação mais comum nesse ambiente é a 

floresta de Terra Firme, áreas de maior elevação fora da influência do pulso de 

inundação dos rios, que compreende cerca de 80-90% da área da Amazônia (BRAGA et 

al., 1979; HESS et al., 2003). Na Amazônia central, estudos mais recentes indicam que 

esse número pode ser ainda maior, cerca de 98% (ANDERSON et al., 2009). Esse tipo 

de vegetação predominante encontrado na Amazônia é o que caracteriza a região como 

uma típica floresta tropical úmida. De acordo com Vieira et al. (2004), essa floresta é 

responsável pela alocação de 74% da biomassa de C da bacia (Amazônia legal).  

 

A floresta de Terra Firme, quando vista sob o aspecto global, aparenta uma planície 

homogênea quanto a sua cobertura vegetal. No entanto, observa-se que na escala local 

ou microescala - escalas espaciais da ordem de dezenas de metros a poucos quilômetros 

- a diversidade de ambientes, entre outros atributos, é determinada pela topografia, pelos 

solos e pela disponibilidade de água no solo, os quais são características fisiográficas 

normalmente mascaradas pela densa cobertura da floresta (NOBRE et al., 2011). Em 

uma área relativamente pequena de floresta é possível percorrer trechos de caminhos 

íngremes e acidentados, característicos de um gradiente topográfico, compreendido por 

ambientes de platô, vertente e baixio (RENNÓ et al., 2008; ARAÚJO et al., 2010; 

NOBRE et al., 2011), povoados por uma diversidade de espécies de plantas e animais 

que nada lembra a visão de uma cobertura homogênea das imagens de satélite. De 

acordo com Nobre et al. (2011), as áreas de baixio cobrem uma significativa porção das 

florestas de Terra Firme na região da Amazônia, cerca de 40%, enquanto as áreas altas 

de platôs representam aproximadamente 31%. Ainda segundo os autores, esses 
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resultados podem ser estendidos para outras partes da bacia. Anderson et al. (2009) 

também estudaram a variabilidade do relevo nas floresta de Terra Firme na Amazônia 

central e encontraram uma porcentagem significativa para as áreas de baixio, por volta 

de 17%. 

 

Essa heterogeneidade topográfica exerce uma notável influência na composição do solo 

e na distribuição da vegetação nas florestas de Terra Firme da Amazônia (PELISSIER 

et al., 2001). A topografia também condiciona o conteúdo e a dinâmica de água no solo, 

apresentando-se de forma determinante no estabelecimento de áreas de influência da 

flutuação do lençol freático (CUARTAS et al., 2012). Tais fatores afetam os processos 

de infiltração e o escoamento superficial, assim como a quantidade de água no solo 

disponível à extração pelas raízes das plantas, associado ao processo de transpiração 

(TOMASELLA et al., 2008). Essas diferentes características da superfície estabelecem 

um elevado grau de heterogeneidade da paisagem, particularmente nas escalas espaciais 

mais refinadas, resultando em acentuadas variações nos balanços de energia, água e C 

entre a superfície terrestre e a atmosfera (LI; ARORA, 2012; HE et al., 2014). Em 

virtude destas variações e de seus impactos em processos importantes, tais como os 

relacionados à ET, ao escoamento superficial (“surface runoff”, em inglês), à 

infiltração, à umidade do solo, à radiação solar refletida ou albedo, aos fluxos de calor 

latente (LE) e sensível (H), às trocas de dióxido de carbono (CO2) à superfície e etc, a 

inclusão da heterogeneidade da cobertura vegetal é atualmente considerada como 

fundamental na representação dos processos de trocas entre o ecossistema de floresta e a 

atmosfera nos modelos de superfície continental (LI; AURORA, 2012; KE et al., 2013). 

 

No entanto, esse ainda é um grande desafio, uma vez que a resolução de tais modelos é 

considerada muito grosseira ou simplificada (da ordem de algumas dezenas de 

quilômetros) para capturar explicitamente os efeitos da heterogeneidade da superfície 

numa escala mais refinada, tais como os atributos da vegetação (índice de área foliar ou 

Leaf Area Index - LAI em inglês, altura da rugosidade da vegetação, profundidade das 

raízes, fração de cobertura da vegetação e etc) e do solo (textura, profundidade, 

temperatura, conteúdo de água, porosidade e etc). A limitação da resolução espacial 

observada nos modelos de superfície deve-se principalmente ao elevado custo 
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computacional associado às aplicações nas simulações de longo prazo do clima 

terrestre.  

 

A estratégia atualmente adotada pela maioria dos modelos de superfície para capturar a 

variabilidade espacial da cobertura da superfície terrestre (incluindo atributos da 

vegetação e do solo) na microescala ou escala de subgrade, sem adicionar excessivo 

custo computacional, é o uso de parametrização onde essa heterogeneidade é 

representada por meio de uma composição de subgrade dos múltiplos tipos de cobertura 

da superfície (PAPPAS et al., 2013). Por sua vez, a variabilidade das características 

topográficas (altitude, declividade, curvatura geral do terreno e aspecto do terreno), na 

mesma escala, que também exerce marcante controle sobre os vários processos à 

superfície (KE et al., 2013), é representada de forma muito simplificada ou totalmente 

desconsiderada na maioria dos modelos de superfície (CHOI et al., 2007). Embora um 

pequeno número de estudos mostre que a incorporação da variabilidade topográfica de 

subgrade a alguns modelos hidrológicos e de superfície terrestre tem significativo 

impacto nos balanços tanto de água quanto de energia e dados topográficos estejam 

prontamente disponíveis numa resolução refinada (< 1 km) para todo o globo terrestre 

(CHOI et al., 2007), as florestas na Amazônia, por exemplo, continuam sendo 

consideradas como meio homogêneo pelos modelos de superfície.  

 

Isso significa que a relação existente entre a topografia e os diversos elementos que 

compõem a paisagem dentro de um ambiente de floresta nessa região, responsável por 

gerar grande complexidade de elementos e processos em tais florestas, não são 

considerados nos modelos climáticos. No entanto, a desconsideração dessa 

heterogeneidade da superfície, quando se busca representar o ecossistema de floresta 

tropical na Amazônia, impacta a contribuição desses elementos distintos da paisagem 

em importantes balanços, como o de C, assim como nos fluxos trocados com a 

atmosfera, e também na generalização e superestimativa de condições de estresse 

(ATCHLEY; MAXWELL, 2011; BRUNSELL et al., 2011; WOOD et al., 2011). Esses 

erros podem causar tanto subestimativa quanto superestimativa dos fluxos integrados a 

partir da subgrade e, portanto, influenciar na habilidade dos modelos climáticos em 
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representar com acurácia a contribuição da superfície, em particular, dos ecossistemas 

de floresta na Amazônia, para o sistema climático regional e global.   

 

Portanto, o objetivo principal da tese é avaliar a influência da heterogeneidade da 

superfície na escala de subgrade, particularmente da topografia, na estimativa dos 

componentes dos balanços de energia, água e carbono do ecossistema de floresta 

tropical, a partir de medidas e modelagem de superfície continental, para responder às 

seguintes questões científicas: 

 

“Quanto à representação simplificada da paisagem, particularmente da topografia 

local na Amazônia Central, está influenciando nas estimativas dos balanços de 

energia, água e carbono nos modelos de superfície continental? Essa representação 

simplificada da paisagem poderia também influenciar as estimativas dos impactos 

das mudanças climáticas nos diversos fluxos à superfície?” 

 

As respostas para essas questões científicas proverão um passo importante para 

aperfeiçoar o entendimento da interação entre a floresta e a atmosfera. Além disso, 

podem contribuir tanto para o ajuste e a produção de modelos mais adequados quanto 

para o desenvolvimento de novas parametrizações, na escala de subgrade, objetivando 

melhorar a representação das características da superfície terrestre em tais modelos. Isso 

pode auxiliar, por exemplo, na redução das incertezas de projeções de impactos de 

mudanças climáticas na composição e resiliência da floresta tropical.  

 

A hipótese inicial é de que a representação simplificada dos efeitos da 

heterogeneidade da topografia da Amazônia Central, nos modelos de superfície 

terrestre, possa originar erros na simulação dessas trocas entre a floresta e 

atmosfera acima, principalmente devido à existência dos ambientes de baixios. 

Além disso, devido a essas distintas características dos ambientes de baixio, 

presume-se que o refinamento da representação da topografia referente à escala de 

subgrade possa atenuar os impactos das mudanças climáticas nos diversos fluxos à 

superfície, principalmente devido à condição hídrica que favorece um ambiente 

mais úmido que as áreas de platôs.  
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Para testar essas hipóteses, foram desenvolvidos alguns objetivos específicos, que 

resumem as etapas da tese, listados a seguir:  

 

• Determinar e caracterizar os componentes necessários (incluindo solo, vegetação 

e dinâmica hidrológica) do modelo INLAND para simular dois distintos 

ambientes de platô e baixio localizados ao longo de uma topossequência (escala 

local ou de subgrade) em uma floresta de Terra Firme na Amazônia central; 

• Avaliar o desempenho do modelo INLAND, na simulação dos diferentes fluxos 

da superfície terrestre, incluindo os fluxos de energia, água e carbono, por meio 

de comparação entre dados simulados e observados em ambas as áreas ao longo 

da topossequência: platô e baixio; 

• Contabilizar os efeitos combinados das áreas de platô e de baixio ao longo de 

toda a bacia Amazônica associado conjuntamente aos respectivos atributos da 

vegetação, do solo e da condição hidrológica de cada uma dessas áreas, na 

estimativa dos fluxos de água, energia e carbono entre a floresta e a atmosfera; e 

• Investigar o possível impacto das mudanças climáticas e do aumento da 

concentração de CO2 nas simulações do modelo INLAND, considerando a 

representação da superfície como um meio homogêneo versus a representação 

da composição das áreas de platô e de baixio para representar a heterogeneidade 

espacial da topografia. 

 

Esse estudo foi dividido em duas partes principais, cada uma representando objetivos 

distintos, conforme descrições a seguir:  

 

Capítulo dois - Neste capítulo é apresentado um estudo sobre a modelagem de 

superfície terrestre pontual, objetivando determinar e caracterizar os necessários 

componentes do modelo INLAND para a simulação de dois distintos ambientes 

localizados ao longo de uma floresta de Terra Firme na Amazônia central. Serão 

discutidas as diferenças nos fluxos à superfície em ambas as áreas, com base em dados 

observados em cada ambiente.  
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Capítulo três - O terceiro capítulo aborda a modelagem de superfície terrestre 

espacializada, onde serão contabilizados os efeitos da heterogeneidade topográfica de 

subgrade (associado aos elementos do solo, vegetação e dinâmica hidrológica) nos 

fluxos de energia, água e C simulados pelo modelo INLAND para a bacia Amazônica, 

bem como os possíveis impactos decorrentes das mudanças climáticas e aumento da 

concentração de CO2 atmosférico, nas simulações com e sem os efeitos da 

heterogeneidade da topografia de subgrade. 

 

Por fim, o último capítulo sintetiza as conclusões do trabalho e apresenta sugestões para 

temas de pesquisas futuras. 
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2 MODELAGEM DE SUPERFÍCIE PONTUAL: REPRESENTAÇÃO DE 

DOIS DISTINTOS AMBIENTES EM UMA FLORESTA DE TERRA FIRME NA 

AMAZÔNIA CENTRAL 

 

2.1 Introdução 

 

A imensidão e a aparente continuidade do verde dossel da vegetação, nas áreas de 

floresta de Terra Firme da Amazônia, criam a ilusão de uma monótona fisionomia 

dessas floretas. No entanto, nessas áreas o relevo (topografia) pode ser categorizado em 

três principais compartimentos geomorfológicos (CHAUVEL et al., 1987; 

WATERLOO et al., 2006): platôs, vertentes e baixios (Figura 2.1). Os platôs são áreas 

relativamente planas e altas, enquanto as vertentes ou encostas são áreas declivosas e os 

baixos ou vales são as áreas adjacentes aos cursos d’água, regionalmente conhecidos 

como Igarapés. Esses pequenos riachos formam uma densa malha de corpos d’água que 

representa grande parte da área drenada de todo o sistema fluvial amazônico.  

 

Figura 2.1 - Perfil esquemático de uma área de floresta de Terra Firme na Amazônia. 
 

 
 

Fonte: Adaptado de Higuchi (2015). 
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Essa heterogeneidade topográfica na escala local ou microescala é um importante fator 

que determina a criação de microambientes e governa a diversidade dos elementos que 

compõem a paisagem nas florestas tropicais (LIBERMAN et al., 1985; TAKYU et al., 

2002). Evidências sugerem, por exemplo, que as diversas condições da topografia 

representam uma importante fonte de informações para subsidiar o mapeamento da 

vegetação (KIRKBY et al., 1990; VELÁZQUEZ-ROSAS et al., 2002) como, por 

exemplo, a estimativa de biomassa de árvores (LAURANCE et al., 1999), cujos maiores 

valores foram identificados no platô (HIGUCHI et al., 1998; LAURENCE et al., 1999; 

CASTILHO et al., 2006), o que está relacionado à estrutura da vegetação.  

 

As árvores mais grossas localizam-se nos platôs, tornando-se mais finas em direção aos 

baixios, como mostra Oliveira e Amaral (2004). Esses autores encontraram uma 

densidade de 771 árvores por hectare com diâmetro à altura do peito (DAP) maior ou 

igual a 10 cm, enquanto na área de vertente esse número, segundo os mesmos autores, 

pode ser aproximadamente 13% menor. A altura do dossel varia entre 15 - 20 m no 

baixio, 25 - 35 m na vertente e 35 - 45 m no platô, com algumas árvores emergentes 

atingindo 45 m nesse ambiente (RANZANI, 1980; PINHEIRO, 2007).  

 

Além disso, é possível notar alterações também na estrutura do dossel. Nas áreas de 

platôs, por exemplo, encontra-se uma vegetação multiestratificada, apresentando sub-

bosque, dossel e emergentes em estratos bem definidos. Esses vários estratos da 

vegetação caracterizam um dossel bastante fechado (NOBRE, 1989). No entanto, de 

acordo com Nobre (1989), essa estrutura vai se tornando mais simplificada nas 

vertentes, que por ser uma área de transição, tende a ser fisionomicamente mais 

semelhante ao platô nas áreas mais altas e ao baixio nas partes mais baixas, sendo que a 

transição vertente-baixio é mais abrupta (HOPKINS, 2005). Nos baixios, desenvolve-se 

uma vegetação mais arbustiva com indivíduos espaçadamente distribuídos, com a 

presença de muitas palmeiras arbóreas e sub-bosque repleto de palmeiras acaules e 

ervas de áreas encharcadas (RIBEIRO et al., 1999).  
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Além disso, nessas florestas, a riqueza de espécies vegetais aumenta do vale em direção 

às áreas de platô. Estudo de Tello (1995) registrou 192 espécies no platô, 141 espécies 

na vertente e 118 no baixio, caracterizando uma redução de 36% de espécies no baixio 

quando comparado ao platô. O comportamento observado entre platô e baixio nesse 

estudo, corrobora com Carneiro (2004), o qual encontrou, em um área localizada na 

Amazônia central, cerca de 533 espécies na área de platô, dos quais 53% eram espécies 

exclusivas desse ambiente, enquanto, no baixio, 461 espécies foram registradas, das 

quais 43% eram exclusivas da área de baixio. A maior diversidade de espécies no 

ambiente de platô também foi verificada no estudo de Kahn (1987), realizado no leste 

da bacia. O autor trabalhou com sete diferentes espécies de palmeiras distribuídas ao 

longo do gradiente topográfico (também conhecido como topossequência) e constatou 

maior ocorrência dessas espécies no platô, quando comparado à vertente e ao baixio.  

 

As diferenças na estrutura da vegetação e na distribuição das espécies ao longo do 

gradiente topográfico, nessas florestas, estão relacionadas com a quantidade de 

nutrientes no solo, que pode limitar o crescimento da vegetação (LAURANCE et al., 

1999). Em geral, a menor concentração de nutrientes associados aos solos localizados 

no fundo do vale deve-se principalmente à drenagem excessivamente rápida associada à 

flutuabilidade da altura do lençol freático e à baixa capacidade desses solos em reter 

nutrientes (LUIZÃO, 1996). Isso significa que a distribuição dos nutrientes ao longo da 

topossequência pode ser explicada pela composição do solo, que também está 

fortemente condicionada à topografia. Nos platôs, os solos são altamente argilosos, 

enquanto nas vertentes a fração de argila vai gradativamente diminuindo, até 

predominar a fração areia nas áreas de baixios, localizados no fundo do vale 

(RANZANI, 1980; BRAVARD; RIGHI, 1989; CHAUVEL, 1982; CHAUVEL et 

al.,1987; HODNETT et al., 1997b; OLIVEIRA, 2012). O decréscimo do conteúdo de 

argila e, consequentemente, o aumento de areia em solos localizados em áreas de baixio, 

deve-se aos intensos processos de hidrólise, eluviação e erosão seletiva da fração de 

argila, que são mais intensos durante o período chuvoso (BRAVARD; RIGHI, 1988). 

De acordo com Chauvel et al. (1987), os ácidos húmicos, que favorecem a forte acidez 

do solo, são responsáveis pela destruição das partículas de argilas, originando assim um 

solo mais arenoso. 
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O baixo conteúdo de argila nos solos localizados nas áreas de baixio (menor que 5%), 

detectado por diversos estudos na região central da bacia, como Ranzini (1980), Luizão 

et al. (2004) e Marques (2009), sugerem um solo essencialmente arenoso. Em 

contrapartida, os teores de argila nos solos do platô chegam a 68,7% na superfície e a 

85,2% a 2 m de profundidade, indicando uma textura muito argilosa (MARQUES, 

2009). Esses resultados são semelhantes ao encontrado por Chauvel et al.(1987), cujo 

estudo mostrou solos argilosos na superfície (65-75% até 30 cm) e muito argilosos no 

restante do perfil (80-90%). Devido à forte relação desses solos com a textura, em geral 

eles podem ser classificados em três tipos principais: Latossolo Amarelo nos platôs; 

Podzólicos Vermelho-Amarelo nas encostas, com características dos platôs e dos 

baixios; e Arenossoloshidromórficos nos baixios (FERRAZ et al.,1998).   

 

Adicionalmente, o solo ao longo da topossequência também apresenta uma 

diferenciação quanto à porosidade, uma propriedade importante, pois determina a 

capacidade de armazenamento de água no solo. No geral, os solos localizados nas partes 

mais altas da floresta apresentam maior porosidade total que os solos no fundo dos 

vales. De acordo com estudo de Marques (2009), os solos no platô e baixio apresentam 

cerca de 55% e 48% de porosidade total, respectivamente. Além disso, existe um 

predomínio de macroporos (associados ao maior conteúdo de areia) nos solos do baixio 

(33% a 39%), que vão gradativamente reduzindo em direção aos platôs (12% a 22%), 

onde os solos apresentam grande microporosidade (associados ao maior conteúdo de 

argila) (MARQUES, 2009). Esse aumento da microporosidade no solo em tal ambiente 

está relacionado à maior capacidade de retenção de água, devido ao menor tamanho das 

partículas desse solo (NORTCLIFF; THORNES, 1981). 

 

Ferreira et al. (2007) e Hodnett et al. (1997a) mostraram que no platô e na encosta, o 

solo tende a armazenar mais água. Já a área de baixio, apesar de encontrar-se 

constantemente encharcada, possui um menor valor de armazenamento e elevada 

variabilidade do estoque de água, ou seja, esses solos também tendem a exibir perdas 

bruscas de umidade devido às partículas com diâmetro relativamente mais grosseiro 

(CARBONSINK-LBA, 2003). De acordo com Cuartas (2008) e Tomasella et al. (2008), 
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nas áreas de baixio, a variabilidade da umidade do solo é influenciada diretamente pela 

precipitação e pelo lençol freático, que pode alcançar uma profundidade máxima de 30 a 

35 m nos ambientes de platôs (CUARTAS et al., 2012). Essa máxima profundidade do 

lençol freático tende a reduzir à medida que se afasta do platô, exibindo valores entre 

1,5 a 5 m na vertente e chegando a valores muito próximos da superfície no baixio 

(Figura 2.2), o que também foi verificado por Hodnett et al. (1997a) e Zanchi et al. 

(2011).  

 

Figura 2.2 - Profundidade do lençol freático (durante o ano de 2002) ao longo do perfil 
topográfico na Reserva Biológica do Rio Cuieras, na Amazônia central.  

 

 
 

Os dados foram fornecidos pelo projeto de Grande Escala Biosfera-Atmosfera na Amazônia 
(The Large-ScaleBiosphere-AtmosphereExperiment in Amazônia - LBA, em inglês). 
Fonte: Produção do autor. 
 

As diferentes características da vegetação, aliadas à composição do solo e à dinâmica 

hidrológica ao longo dos diferentes gradientes topográficos nessas florestas na 

Amazônia, influenciam fortemente nos diversos processos que ocorrem desde o solo até 

o dossel vegetativo, afetando as componentes dos balanços de radiação, energia e água 

da floresta (ARORA; BOER, 2003). Isso pode ocorrer pela variação do LAI que 

interfere na parcela de radiação solar absorvida e refletida pelo dossel e a que chega ao 

sub-bosque (LEITÃO, 1994; ARAÚJO, 2009), na quantidade de precipitação 

interceptada (CUARTAS et al., 2012), na infiltração de água no solo e no escoamento 

superficial da água que efetivamente atinge o solo. Além disso, os componentes desses 
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balanços também são afetados pela variação na distribuição e na profundidade das 

raízes das plantas, que está diretamente associada ao processo de transpiração 

(BROEDEL et al., 2017). Modificações na distribuição das raízes, por exemplo, podem 

mudar drasticamente a quantidade de umidade do solo disponível para as plantas 

transpirarem, desencadeando um “feedback” positivo entre a redução da extração de 

água pelas raízes e a precipitação. Por sua vez, alterações na cobertura vegetacional 

alteram a área de superfície da vegetação em contato com a atmosfera e modificam o 

equilíbrio entre os fluxos direcionados do solo para a vegetação. 

 

Mesmo sabendo da estreita associação entre a variabilidade da topografia local nas 

florestas de Terra Firme na Amazônia com os elementos que compõem a paisagem 

nessas florestas, e consequentemente a influência que juntos eles representam aos 

diversos fluxos à superfície, ainda não existe estudos que incorporem explicitamente a 

variabilidade da escala subgrade para representar melhor as florestas na Amazônia 

nesses modelos. Um passo importante para desenvolvimento de modelos com essa 

perspectiva é avaliar a sua habilidade em representar os distintos ambientes existentes 

na escala de subgrade. Portanto, a primeira etapa da tese consiste em determinar e 

caracterizar os componentes necessários do modelo de superfície INLAND para simular 

os ambientes de platô e de baixio localizados ao longo de uma topossequência em uma 

floresta de Terra Firme na Amazônia central. Optou-se pela escolha dos dois ambientes 

mais contrastantes dentro dessas florestas, uma vez que a área de vertente que liga o 

ambiente de platô ao baixio é fisionomicamente similar ao platô (GOULDING et al., 

1998; CASTILHO et al., 2006; BRITO, 2010). De acordo com Brito (2010), essa 

similaridade pode chegar a valores de aproximadamente 85%. 

 

A hipótese inicial sugere que para capturar as variações nos diferentes processos à 

superfície terrestre entre platô e baixio em escala local, é necessária a representação 

explícita do solo, da vegetação e dos processos hidrológicos que ocorrem em cada local, 

principalmente porque as áreas de baixio, localizadas no fundo do vale, são 

caracterizadas por menor variação do nível do lençol freático, fazendo com que os 

fluxos verticais e horizontais do ecossistema sejam definidos por esta condição 

contrastante. Condição hidrológica essa que, juntamente com os outros elementos da 
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paisagem (como as propriedades físicas e químicas do solo e a distribuição da 

vegetação), define um ambiente totalmente distinto dos demais, dentro das florestas de 

Terra Firme na Amazônia. 

 

2.2 Fundamentação teórica: Modelagem de superfície continental  

 

Nesta seção, alguns aspectos relacionados à modelagem de superfície continental serão 

discutidos, para melhor compreensão do desenvolvimento do trabalho. Primeiramente, 

uma breve descrição sobre o surgimento e evolução dos modelos de superfície é 

apresentada, desde a década de 60 até os dias atuais. Em seguida, é realizada uma 

descrição dos balanços de energia, água e C que são incorporados aos modelos de 

superfície. Posteriormente, é discutida a representação da dinâmica do lençol freático 

nesses modelos, bem como o estresse devido à saturação do solo e seu impacto no 

processo de transpiração das plantas. 

 

2.2.1 O desenvolvimento dos modelos de superfície 

 

O sistema climático global é um sistema interativo e acoplado, consistindo de cinco 

principais componentes: a atmosfera, a hidrosfera (principalmente oceanos, mas 

também rios), a criosfera (gelo terrestre, gelo marinho, “permafrost” e neve), a litosfera 

(rochas e minerais) e a superfície terrestre (solo, vegetação, neve, geleiras, aquíferos, 

montanhas, animais, seres humanos juntamente com seus abrigos, entre outros). Um dos 

principais componentes do sistema climático é a superfície terrestre (ou superfície 

continental), localizado na camada entre a litosfera e a atmosfera, que cobre cerca de 

30% do globo e exerce marcante influência sobre o sistema climático em escala local, 

regional e global, afetando fortemente as trocas de calor, água e CO2 com a atmosfera 

acima. Mudanças nas variáveis chaves na superfície, por exemplo, albedo, rugosidade 

da vegetação, umidade do solo, temperatura da superfície e tipo de cobertura da 

superfície, levam a variações no clima e mudanças na sensibilidade do clima e a outros 

distúrbios (ZHAO; LIU, 2015). 
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Devido à forte influência que a superfície terrestre exerce sobre o sistema climático, é 

de fundamental importância que a variabilidades espacial e temporal dos processos à 

superfície sejam representadas nos GCMs e nos ESMs (SHUKLA; MINTZ, 1982), que 

são amplamente utilizados para explorar os impactos das perturbações causadas pelas 

atividades antrópicas. Essa representação é usualmente realizada por meio de esquemas 

de transferência solo-planta-atmosfera (Soil Vegetation Atmosphere Transfer - SVAT, 

em inglês), também denominados de modelos biofísicos ou de superfície continental, 

que são acoplados aos GCMs e ESMs. Os modelos de superfície especificamente 

simulam as trocas de energia, água e C entre a atmosfera e a superfície, sendo, portanto, 

responsáveis pela representação da interação entre a superfície terrestre e a atmosfera 

acima. Os processos de interação entre a vegetação e a atmosfera também podem ser 

simulados pelos modelos de superfície na versão “offline”, ou seja, desacoplada do 

GCM ou do ESM. Seja acoplado ou no modo “offline”, esses modelos são componentes 

chaves para o entendimento do ciclo do C global e como o aumento das concentrações 

de CO2 na atmosfera pode ser atenuado pelos sumidouros naturais de C terrestre 

(CRAMER et al., 2001). 

 

Existem na literatura vários exemplos desses modelos de superfície, desde os pioneiros 

como BATS - Biosphere Atmosphere Transfer Scheme (DICKINSON et al., 1986), SiB 

- Simple Biosphere (SELLERS et al.,1986), ISBA - Interaction Soil Biosphere 

Atmosphere model (NOILHAN; PLANTON, 1989), até os mais recentes como CLASS 

- Canadian Land Surface Scheme (VERSEGHY,1991), IBIS - Integrated Biosphere 

Simulator (FOLEY et al., 1996), CLM - Common Land Model (DAI et al., 2003), 

JULES - Joint UK Land Environment Simulator (BLYTH et al., 2006) e INLAND 

(desenvolvido comunitariamente por diversas instituições brasileiras). Os processos 

chaves considerados pela maioria dos modelos de superfície são mostrados na Figura 

2.3. 

 

A representação dos processos físicos nos modelos de superfície melhorou bastante ao 

longo do tempo. De acordo com Gochis et al. (2004), evoluíram a partir de um simples 

modelo denominado de “bucket model”, desenvolvido por Manabe (1969) durante a 

década de 60, o qual não considerava os processos à superfície, mas apenas utilizava 



17 

 

valores prescritos e invariantes dos parâmetros que descrevem as características da 

superfície, tais como albedo, rugosidade e umidade do solo (SELLERS et al., 1997). No 

“bucket model”, a profundidade do solo e sua capacidade de armazenamento de água 

foram definidas como propriedades constantes.  

 

Figura 2.3 - Elementos chaves representados nos modelos de superfície continental. 
 

 
 

Fonte: Adaptado de Dickinson (1984). 
 

A profundidade do solo, por exemplo, foi determinada por uma camada única de 100 

cm, enquanto o armazenamento foi fixado em 15 cm, ou seja, o solo possuía uma 

capacidade para reter uma lâmina d’água máxima de 15 cm de altura. Dessa forma, a 

evaporação total era limitada por um limiar de conteúdo de água no solo, de modo que 

se a umidade do solo excedesse o limite prescrito, então a precipitação era convertida 

em escoamento superficial, alimentando os rios e reservatórios. O modelo de Manabe 

(1969) foi descrito por Sellers et al. (1997) como a primeira geração dos modelos de 

superfície e apesar de dar pouca importância à transferência de calor, “momentum” e 

água entre continente e atmosfera, esse modelo representou um passo essencial na 

representação dos processos à superfície nos modelos climáticos. 

 

No entanto, para representações mais elaboradas dos processos físicos da vegetação, 

surgiram, no início dos anos 80, os modelos com representação explícita do dossel da 
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vegetação, sua interação com a radiação solar e com a camada limite superficial, o que 

ficou conhecido como a segunda geração de modelos de superfície. O desenvolvimento 

da segunda geração iniciou-se a partir de Deardorff (1978), com o modelo “force-

restore”, cujas formulações incluíam duas camadas de solo e uma única camada de 

vegetação. O modelo de Deardorff (1978), com o passar dos anos, levou ao 

desenvolvimento dos modelos de superfície como BATS e SiB, com uma descrição 

mais acurada dos processos de interação continente-atmosfera. Isso representou uma 

grande evolução na modelagem da superfície continental, uma vez que os processos 

passaram a ser tratados explicitamente e matematicamente (PITMAN, 2003). A inclusão 

da camada de vegetação (dossel, solos e raízes) permitiu a influência das plantas na 

absorção de radiação, transferência de “momentum”, ET, interceptação e precipitação. 

Os princípios biofísicos fundamentais de tais modelos são ainda comumente utilizados 

nos modernos modelos de superfícies (PITMAN, 2003). 

 

Paralelamente ao desenvolvimento da segunda geração dos modelos de superfície, foi 

necessária a elaboração de um conjunto de parâmetros que descrevesse as variações 

espaciais das características da superfície, em escala global, para forçar ou “alimentar” 

os modelos. Este conjunto de parâmetros foi organizado com base em estudos 

ecológicos e geográficos (SELLERS et al., 1986). Na Amazônia, por exemplo, diversos 

estudos experimentais foram desenvolvidos objetivando identificar os parâmetros 

físicos que regulam os processos à superfície em tais modelos, dentre eles: Amazon 

Regional Micrometerological Experiment (ARME), The Amazon Boundary Layer 

Experiment (ABLE-2), The Anglo-Brazilian Amazonian Climate Observation Study 

(ABRACOS), Rondonian Boundary Layer Experiment (RBLE) e o mais atual LBA. No 

entanto, esta segunda geração de modelos incorporava descrições empíricas do processo 

de transpiração, o qual é caracterizado pela extração de água do solo pelas raízes das 

plantas e posterior transferência para a atmosfera através dos estômatos das folhas. 

 

No início da década de 90, aliado ao surgimento do interesse da comunidade científica 

no estudo dos impactos climáticos associados ao aumento da concentração de CO2 

atmosférico, surge a terceira geração dos modelos de superfície, com representação 

explícita da fotossíntese. Os modelos passaram a incorporar as teorias mais recentes dos 
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processos tanto de fotossíntese quanto de respiração e as relações água-planta, para 

fornecer uma descrição consistente da transferência de calor, umidade e CO2 entre as 

plantas e o ar adjacente. Esta geração combina a descrição do sistema físico climático 

com os processos biofísicos e biogeoquímicos, permitindo a alocação e consumo de 

recursos tais como C e nitrogênio (N), bem como o crescimento sob condições 

ambientais favoráveis ou morte em condições desfavoráveis (DICKINSON et al., 1998), 

fornecendo, dessa forma, uma parametrização física mais consistente das trocas de água, 

energia e C. A vegetação estática da segunda geração dos modelos de superfície foi 

substituída pelo tipo funcional de planta (Plant Functional Types - TFP, em inglês), que 

responde diferentemente às condições ambientais. Cada TFP representa um único tipo 

de planta. No entanto, um bioma pode ser representado por diferentes TFPs (por 

exemplo: florestas tropicais podem conter TFPs de árvores perenefólias, árvores 

decíduas, arbustos e gramíneas).  

 

Posteriormente, a terceira geração evoluiu para o Modelo de Vegetação Dinâmica 

Global (Dynamic Global Vegetation Models - DGVM, em inglês), estabelecendo-se 

assim a quarta e atual geração desses modelos (GOCHIS et al., 2004), que consideram 

mudanças na composição e estrutura da vegetação em resposta às condições ambientais 

(KUCHARIK et al., 2000). O desenvolvimento dessa nova geração foi possível devido 

à incorporação do ciclo do C e dos processos ecológicos em escala de tempo de longo 

prazo, aos modelos de superfície continental, como o IBIS e INLAND. As primeiras 

previsões do colapso substancial da Amazônia em resposta ao aquecimento e seca, por 

exemplo, emergiram de um DGVM e foram desenvolvidas em escala de tempo 

centenária, com representações da estrutura do dossel, processos de solo, e diversidade 

funcional entre espécies (WHITE et al., 1999; COX et al., 2000).  

 

2.2.2 Os balanços à superfície terrestre 

 

As trocas de energia, água e C simuladas pelos modelos de superfície são calculadas de 

acordo com equações que consideram tanto os fluxos de entrada quanto de saída à 

superfície. A seguir encontra-se uma descrição detalhada da representação de cada uma 

dessas equações. 
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• Balanço de energia 

 

A radiação solar ou radiação de onda curta emitida pelo sol pode ser refletida, absorvida 

ou transmitida pela atmosfera. Uma quantidade de energia também alcança a superfície 

terrestre, 	 ↓, e adicionalmente parte pode ser refletida. A quantidade de energia refletida 

pela auperfície depende do albedo (�) que está relacionado às características da 

superfície. Do total de 100 unidades de energia que entram no sistema terrestre global, 

cerca de 46 unidades são absorvidas pela superfície (ROSEN, 1999). A radiação 

infravermelha, ou radiação de onda longa (também conhecida como radiação terrestre), 

também pode ser recebida (� ↓) ou emitida (� ↑) pela superfície terrestre, dependendo 

da temperatura e da emissividade da superfície e da atmosfera. Dessa forma, o balanço 

líquido de radiação (também chamado de saldo de radiação), incluindo onda curta e 

onda longa, ambas incidente e refletida pela superfície terrestre, é chamado de balanço 

de radiação (��) e representa a energia disponível na superfície. O balanço de radiação 

pode ser descrito pela seguinte equação em termos de energia por unidade de área (W 

m-2): 

 

 �� = 	 ↓. �1 − �� + � ↓ −� ↑ 

 

(1) 

Adicionalmente, das 100 unidades de energia que entram no sistema terrestre global, 

cerca de 31 são trocadas na forma de calor latente (���) e calor sensível (H) (ROSEN, 

1999), também conhecidos como fluxos turbulentos. O calor latente, cujo � é 

caracterizado como o calor latente de vaporização e �� como a evaporação total ou 

evapotranspiração, por simplicidade é comumente representado por ��. A superfície 

terrestre influencia significantemente a forma com que essas 31 unidades de energia são 

particionadas entre fluxos de calor latente e calor sensível. Ela também age como um 

importante estoque de energia em escalas diurna, sazonal e de longo prazo (milhares de 

anos no caso do calor armazenado na “permafrost”). O �� deve ser balanceado entre �, ��� e fluxo de calor no solo (�), como descrito em (2.2).  

 

 �� = � + ��� + � 

 

(2) 



21 

 

Em superfícies vegetadas, mais um termo é adicionado à equação acima, referente à 

energia armazenada na vegetação (	). No entanto, esse termo é geralmente omitido na 

maioria dos modelos, pois representa menos que 1% da energia absorvida pela 

superfície (SELLERS, 1992). 

 

O correto particionamento de �� entre � e ��� pelos modelos de superfície é muito 

importante para a modelagem climática, uma vez que a redução de ��� contribui com 

menos vapor de água para a atmosfera e tende a diminuir a nebulosidade e a 

precipitação, enquanto que o decréscimo em � tende a arrefecer a camada limite 

planetária e reduzir a convecção (BETTS et al., 1996). Isso faz com que tanto � como ��� desempenhem um papel chave no sistema climático, ambos tornando-se foco na 

representação dos processos de superfície nos GCM e ESM. Nos modelos de superfície, 

o fluxo de � é representado matematicamente como um processo quasi-difusivo, como 

pode ser visualizado na equação a seguir:  

 

 � =  �� − ���� . �. �� 

 

(2.3) 

Onde, �� é a temperatura à superfície, �� é a temperatura de referência acima da 

superfície, � é a densidade do ar, �� é o calor específicodo ar e �� é a resistência 

aerodinâmica, que pode ser calculada de acordo com a teoria de Monin-Obukhov.  

 

Por sua vez, o fluxo de ��� é um processo mais complexo que �, uma vez que envolve 

grande parte da dificuldade no cálculo de �, além de todos os processos assossiados e a 

evaporação total da água (interceptação da água no dossel da vegetação, extração de 

água pelas raízes das plantas, difusão da umidade do solo, entre outros). Existem 

diversas formas de representar o fluxo de ��� nos modelos de superfície, incluindo, por 

exemplo, os métodos de Penman-Monteith, do balanço de energia, do Priestley-Taylor. 

No entanto, de acordo com Sellers (1992), o método aerodinâmico é a aproximação 

mais utilizada por tais modelos, como pode ser visualizado na equação a seguir: 
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 ��� = ��∗ ���� −  ���� + �� � . �. ��  

 

(2.4) 

Onde �∗ � ��� é a pressão de vapor saturado em  ��, �� é a pressão de vapor d’agua na 

altura de referência,   é a constante psicométrica e ��  é a resistência da superfície para a 

transferência de água da superfície para a atmosfera acima. Esta resistência inclui a 

resistência para a evaporação da água a partir do solo através de estômatos, ou dentro da 

planta. A inclusão de estômatos na resistência da superfície significa que ��� de 

superfícies com vegetação é firmemente acoplado à atividade biológica por meio da 

fotossíntese, que, por sua vez, está relacionada à absorção de C pelas plantas. Já o fluxo 

G é um processo de condução-difusão e pode ser generalizado por (2.5), onde ! 

representa a profundidade do solo e " a sua condutividade térmica: 

 

 � = −". #��#!  

 

(2.5) 

• Balanço de água 

 

A dinâmica hidrológica à superfície terrestre é bastante complexa. Parte da precipitação 

que cai sobre a superfície é interceptada pelo dossel da vegetação e posteriormente 

evapora. Adicionalmente, parte escorre pelos galhos e troncos, atravessando o dossel. 

Essa oferta, juntamente com a parte que atinge o solo diretamente, infiltra na superfície 

através dos poros e, eventualmente, a outra parte é perdida como escoamento sobre a 

superfície. A umidade do solo, à superfície, pode evaporar diretamente para a atmosfera 

enquanto a parte infiltrada percola para as camadas abaixo da superfície, podendo ser 

extraída pelas raízes das plantas (para posterior transpiração) ou ser drenada para as 

camadas mais profundas do solo, abastecendo assim o lençol freático. Em geral, a 

entrada e saída desses fluxos de água compõem o balanço de água e pode ser resumida 

pela seguinte equação: 

 

 $	$% = & − �� − �  
 

(2.6) 
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Onde ΔS/Δt é o armazenamento de água no solo (mm) em um dado intervalo de tempo, & é a precipitação ou neve, � é o escoamento total (escoamento superficial ou “surface 

runoff” (R) + escoamento profundo ou drenagem profunda (D)) e �� é a água perdida 

pela evapotranspiração (evaporação direta do solo + interceptação pelo dossel + 

transpiração das plantas). Segundo Hartmann (1994), o balanço de água está 

intimamente relacionado ao balanço de energia da superfície, uma vez que o fluxo de 

evapotranspiração à superfície é um componente chave em ambos os balanços. O 

balanço de água faz uso do fluxo �� (J kg-1), o qual está relacionado ao balanço de 

energia à superfície, por meio de ��� ou �� (W m-2). 

 

 Os dois termos de escoamento que compõem o escoamento total são influenciados 

pelas características e umidade do solo. De acordo com Pitman (2003), existe uma 

diversidade de formas para modelagem de ambos, desde métodos muito simples (toda a 

água incidente se infiltra até à saturação e toda a água remanescente se torna 

escoamento), até métodos complexos baseado na parametrização da taxa de infiltração, 

ou ainda diferentes formas, como inclusão do cálculo de infiltração como um 

componente residual do balanço de superfície (WETZEL et al., 1996). Similarmente ao 

balanço de energia, o balanço de água é fortemente influenciado pelas características da 

superfície terrestre.  

 

• Balanço de carbono 

 

A vegetação e a atmosfera trocam carbono, na forma de CO2, constantemente por meio 

da interface superfície-atmosfera. Essa troca é composta de fluxos associados aos 

processos de respiração e de assimilação. As plantas assimilam CO2 da atmosfera por 

meio do processo de fotossíntese e uma quantidade desse C é utilizada na própria 

manutenção da planta, em um processo denominado respiração autotrófica e que resulta 

em liberação de CO2 de volta para atmosfera, incluindo respiração dos compartimentos 

folhas, galhos e raízes. O restante do C assimilado pelas plantas por meio do processo 

de fotossíntese (~ 50%) irá compor as folhas, galhos, troncos e raízes das plantas, 

formando o estoque de biomassa da planta. Por outro lado, as plantas e/ou suas folhas 

eventualmente morrem e apodrecem, ou podem ser consumidas por herbívoros ou pelo 

fogo. Nos dois primeiros casos, o C que antes estava na vegetação passa para a liteira, 
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onde serve de fonte de energia para os micro-organismos ou animais. Estes também 

liberam CO2 para a atmosfera, em um processo conhecido como respiração 

heterotrófica. A partir dos fluxos de C citados acima, é possível calcular o fluxo líquido 

de CO2 ou troca líquida do ecossistema (Net Ecosystem Exchange - NEE, em inglês), o 

qual é dado por meio da seguinte equação: 

 

 '�� = �()* − �&& 

 

(2.7) 

Onde �&& é a produtividade primária bruta (Gross Primary Productivity, em inglês), 

que equivale à quantidade de CO2 assimilada pelas plantas devido à fotossíntese por 

unidade de área e de tempo, e �()* é a quantidade de CO2 que é incorporado à 

atmosfera resultante do processo de respiração autotrófica (�+) somado ao processo de 

respiração heterotrófica (�ℎ), também denominada de respiração do ecossistema. A 

diferença entre �&& e �+ é chamada de taxa de fixação de C em um ecossistema ou 

produção primária líquida (Net Primary Production - NPP, em inglês). Trata-se do 

fluxo líquido de C da atmosfera fixado pelas plantas e acumulado como biomassa 

(ZHAO; RUNNING, 2010). Este estoque de C na vegetação assume importância 

fundamental, uma vez que ele pode aumentar ou diminuir rapidamente em resposta ao 

clima ou intervenções humanas, tendo efeitos fortes e imediatos na concentração de 

CO2 na atmosfera (FOLEY; RAMANKUTTY, 2004). O fluxo de NPP é sensível a 

vários fatores de controle, incluindo aspectos relacionados ao clima, topografia, solos, 

planta, características microbianas, distúrbios e impactos antropogênicos (FIELD et al., 

1995).  

 

2.2.3 A representação da dinâmica do lençol freático 

 

O lençol freático está localizado no topo da zona saturada do solo, também conhecida 

como “groundwater” (Figura 2.4). De acordo com Liang et al. (2003) e Yeh e Elthair 

(2005), a zona saturada do solo influencia fortemente a umidade do solo e 

consequentemente os balanços de energia e água, nos locais onde o lençol freático 

encontra-se próximo à superfície. Isso acontece porque a subida e a descida do nível do 

lençol freático interagem diretamente com a umidade do solo, na zona de raízes da 
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vegetação, atuando como fonte para a ET (NIU et al., 2007). Além disso, de acordo com 

os autores citados, a dinâmica da zona saturada do solo também controla a geração de 

escoamento direto, que consequentemente afeta os fluxos de umidade do solo, ET, 

infiltração e drenagem profunda (deep drainage, em inglês). Para as regiões que 

apresentam uma zona saturada do solo rasa, ou seja, mais próxima da superfície, a 

distribuição da umidade ao longo do perfil vertical do solo é altamente dependente da 

dinâmica do lençol freático (LO et al., 2010). Na Amazônia, por exemplo, estudo de 

Fan e Miguez-Macho (2010) mostrou que 36% da bacia apresenta nível do lençol 

freático menor que 5 m, enquanto 60% da área estudada exibe nível do lençol freático 

menor que 10 m.  

 

Figura 2.4 - Perfil esquemático de uma encosta com a localização do lençol freático, franja 
capilar e zona saturada. 

 

 
 

Fonte: Adaptado de United States Geological Survey - USGS (2016). 
 

Apesar dos esforços na tentativa de melhor representar a interação entre a zona saturada 

e não saturada nos modelos de superfície (KIM; ELTHAIR, 2004; MAXWELL; 

MILLER, 2005; YEH; ELTAHIR, 2005; NIU et al., 2007; SOYLU et al., 2011), grande 

parte desses modelos ainda não considera em suas formulações a representação da 

dinâmica do lençol freático. Isso se deve em grande parte à ausência de um banco de 

dados globais que forneçam informações sobre a profundidade do lençol freático, o que 
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torna difícil a implementação de qualquer esquema numérico do lençol freático em 

grande escala espacial. 

 

A ausência da representação do lençol freático, bem como dos fluxos hidrológicos 

horizontais responsáveis pelo fluxo de base ou descarga subterrânea (“baseflow”, em 

inglês) (que se refere ao movimento lateral lento da água no solo) nos modelos de 

superfície atuais, torna complicada a especificação da condição de limite inferior (YEH; 

ELTHAIR, 2005). Devido a isso, uma prática bastante comum entre esses modelos é a 

aplicação da condição de drenagem gravitacional ou drenagem livre. A drenagem 

gravitacional considera que toda a perda de água da coluna dar-se-á por meio da 

forçante gravitacional na base da coluna de solo, onde será gerado o escoamento de base 

ou subsuperfícial. Nos modelos IBIS e INLAND, por exemplo, a condição de limite 

inferior do modelo pode ser configurada para a condição de drenagem gravitacional ou 

fluxo de água zero por meio de um coeficiente empírico que varia entre 0 e 1, 

respectivamente. No caso da drenagem gravitacional, 100% de toda a água que passa 

pela última camada de solo é perdida por gravidade. 

 

Esta é uma clara limitação no caso das áreas de baixio, uma vez que o fluxo de base 

advindo das partes mais altas da floresta é crucial para manter a vazão dos Igarapés na 

estação seca, e isso depende diretamente da variação temporal da quantidade de água 

armazeanda no baixio. Os fluxos de águas subterrâneas da área do platô, por outro lado, 

são afetados por um tempo de atraso de cerca de três meses devido ao tempo de viagem 

da água percolada através de uma zona subterrânea profunda dos platôs e, 

consequentemente, as respostas das águas subterrâneas são mais graduais do que nas 

áreas de baixio. Isto significa que o modelo INLAND pode ser aplicado a um ambiente 

de platô, mas não pode simular corretamente um ambiente localizado no fundo do vale, 

onde o lençol freático permanece na superfície do solo ou muito perto dela, durante 

grande parte do ano. 

 

Certos impactos da condição rasa do lençol freático sobre os diversos fluxos à 

superfície, ainda que timidamente, vêm sendo demonstrado por alguns autores. Soylu et 

al. (2011), por exemplo, mostraram que a inclusão do lençol freático ao modelo Bucket 
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Type Soil Moisture (MANABE, 1969) melhorou a simulação da ET devido à umidade 

adicional advinda do lençol freático. O mesmo foi observado no trabalho de Liang et al. 

(2003), que realizou testes com o modelo Variable Infiltration Capacity - VIC (LIANG 

et al., 1994) com e sem a dinâmica do lençol freático, observando melhorias não só na 

ET, mas no particionamento de todos os componentes do balanço de água. A zona 

saturada do solo exerce um importante papel sobre o fluxo de ET na floresta. De acordo 

com Gutowskiet al. (2002), durante períodos relativamente secos, cerca de 33% da ET 

mensal é suportada pela água advinda da zona saturada do solo. 

 

Já Maxwell e Miller (2005), incluíram a dinâmica do lençol freático ao modelo 

Common Land Model - CLM (DAI et al., 2003) e mostraram que a representação do 

escoamento superficial e da umidade do solo melhoraram significantemente. Além 

disso, o estudo de Lo et al. (2008) revelou que a inclusão do lençol freático ao modelo 

CLM pode melhorar também a estimativa do fluxo de base. Ainda de acordo com os 

autores, o bom particionamento entre o escoamento superficial e fluxo de base é 

essencial para as simulações de interação biosfera-atmosfera. Segundo Maxwell e 

Miller (2005), além de melhorias nos componentes do balanço hídrico, como umidade 

do solo e escoamento superficial, a representação da dinâmica do lençol freático 

também causa melhorias nos fluxos tanto de LE quanto de H. Esses autores analisaram 

fluxos de energia, com e sem a dinâmica do lençol freático no modelo de superfície 

CLM e demostraram a necessidade da implementação do lençol freático em tais 

modelos. Gusev e Nasonova (2002) incorporaram um simples modelo da dinâmica do 

lençol freático dentro do modelo de superfície Soil Water-Atmosphere-Plants - SWAP 

(GUSEV; NASONOVA, 1998), mostrando que o balanço de energia é fortemente 

controlado pelo lençol freático. 

 

Estudos recentes também foram realizados na região Amazônica, com o objetivo de 

quantificar o papel da zona saturada do solo nos processos à superfície. Miguez-Macho 

e Fan (2012b) avaliaram o papel da dinâmica do lençol freático no balanço hídrico da 

floresta. Segundo estes autores, a inclusão da representação do lençol freático ao 

modelo de superfície CLM exerceu uma significativa melhoria nos fluxos simulados de 

umidade do solo e ET, nas áreas onde o lençol freático é raso. Miguez-Macho e Fan 



28 

 

(2012a) também avaliaram a importância da representação da dinâmica do lençol 

freático nos fluxos hidrológicos ao longo da bacia, porém utilizando o modelo 

hidrológico LEAF-Hydro-Flood, forçado com dados de reanálise. Segundo Miguez-

Macho (2012a), foi verificado que, nas microbacias da floresta de Terra Firme, a vazão 

é controlada pela água subterrânea que se movimenta lateralmente em direção aos 

Igarapés e as variações observadas na vazão nessas áreas são fortemente influenciadas 

pela dinâmica do lençol freático.  

 

2.2.4 O estresse devido à saturação do solo 

 

A saturação do solo nas áreas onde o lençol freático está bem próximo à superfície 

favorece a geração de um ambiente permanentemente alagado. Nessas áreas, a maior 

parte do oxigênio (O2) é substituída por água, limitando a disponibilidade para a 

respiração das raízes, em função da baixa solubilidade e da menor difusão do O2 na 

água em relação ao ar, o que reduz a troca de O2 entre a atmosfera e o solo inundado 

(LOBO; JOLY 2000). A redução da disponibilidade de O2 nesses solos, e 

consequentemente para o sistema radicular (também conhecido como hipóxia), pode 

induzir a diminuição da condutância estomática e a redução da taxa fotossintética, 

limitando o crescimento das plantas (PEZESHKI, 2001).  

 

Outros efeitos adversos acarretados pelo alagamento podem ainda incluir: redução no 

crescimento da parte aérea e da raiz; redução na produção de biomassa; e, aceleração da 

senescência e da mortalidade (BLOM et al. 1994; PEZESHKI, 1994; KOZLOWSKI, 

1997; LOPEZ; KURSAR, 1999). Estas mudanças geralmente são mais drásticas no 

sistema radicular do que no caule, o que parece estar relacionado com a baixa atividade 

metabólica, seguida pela diminuição do crescimento e da renovação das raízes 

(PEZESHKI 1991). De acordo com Lobo e Joly (2000), a menor disponibilidade de 

recursos para manutenção do crescimento da planta ocorre porque, na ausência de O2, o 

sistema radicular passa a quebrar moléculas de carboidrato anaerobicamente, o que 

resulta em uma baixa produção de energia por mol de glicose.  
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Apesar da grande diversidade de respostas observadas quanto ao crescimento em 

plantas arbóreas quando submetidas a períodos de alagamento do solo - o que dificulta o 

estabelecimento de critérios para definir a tolerância ao estresse, diversos estudos com 

plantas tropicais (KOLB et al. 2000; ANDRADE et al. 1999; PAROLIN 2001; PAROLI 

et al., 2004; MIELKE et al. 2003, 2005) mostraram uma inibição significativa da massa 

seca, de caule, folhas e raízes, sob condições de alagamento. Nas áreas de baixio, 

localizados no fundo do vale, as espécies apresentam estruturas morfológicas típicas de 

condições episódicas de hipóxia, como raízes escoras e adventícias, além de muitas 

raízes superficiais (BRITO, 2010). As condições episódicas de hipóxia nesses solos, e 

consequentemente no sistema radicular, pode induzir um decréscimo na condutância 

estomática da planta e na taxa fotossintética, limitando o crescimento (PEZHESHKI 

2001; LI et al., 2007). 

 

Adicionalmente, Oliveira e Joly (2010), estudaram o efeito da inundação em uma 

espécie característica de áreas alagáveis da floresta Amazônica (Calophyllum 

brasiliense) e verificaram que, apesar das plantas dessa espécie exibirem uma tolerância 

ao alagamento, o que explica a ampla distribuição da espécie na bacia, a saturação do 

solo afetou significativamente a taxa de assimilação do C de indivíduos dessa espécie. 

Os resultados desse estudo mostraram que além do efeito do estresse ocasionado pela 

saturação do solo ser gradativo, também foi intensificado com o aumento da duração 

dessa condição. Apesar de esse estudo ter sido realizado com espécie de várzea, sabe-se 

que as comunidades de árvores de florestas alagadas tendem a se assemelhar mais com 

as de florestas de terra firme dentro da mesma região geográfica (TERBORGH; 

ANDRESSEN, 1998). Além disso, como relatado em Ribeiro et al. (1999), diversas 

espécies que vivem nas florestas alagáveis das várzeas também podem ser encontradas 

nas áreas de baixio, dentro das florestas de Terra Firme. 

 

O efeito da saturação do solo sobre o funcionamento das plantas tem sido um 

importante campo de pesquisa principalmente para a modelagem climática. Isso 

acontece porque, devido a redução da extração de água pelas raízes das plantas causado 

pelo efeito saturado do solo (FEDDES et al., 1978), o balanço de água é impactado por 

meio do fluxo de ET. Muitos modelos de superfície representam a extração de água 
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pelas raízes das plantas por meio de um termo de sumidouro da umidade do solo (	), 

adicionada à equação de Richards (que descreve a taxa de variação vertical do fluxo de 

água no meio não saturado com o tempo). Existem vários procedimentos numéricos 

para contabilizar esse termo, incluindo, por exemplo, a função de redução de Feedes et 

al. (1978), dado por: 

 

 	�ℎ� = ��ℎ�. 	-á/ 

 

(2.8) 

Onde ℎ é a altura da coluna de água atuando no ponto em consideração (cm, < 0 em 

solos não saturados), � é um fator de redução podendo variar de 0 a 1 (adimensional) e 	-á/ é a máxima taxa de extração de água pelas raízes integrada ao longo do perfil de 

solo (cm3 cm-3 dia-1). Sob condições não ótimas de umidade do solo, isto é, quando o 

solo está ou muito seco ou muito úmido, 	-á/ é reduzida linearmente por meio desse 

fator ��ℎ�. Feddes et al. (1978) assumiram uma distribuição homogênea de 	-á/ com a 

profundidade, de acordo com a seguinte equação:  

 	-á/ = ��*01�  

 

(2.9) 

Onde ��*0 é a taxa de transpiração potencial (cm dia-1) e 1� é a profundidade da zona 

de raízes (cm). A forma geral da função de redução de Feddes et al (1978) pode ser 

visualizada na Figura 2.5, onde é possível observar que a extração de água pelas raízes 

decresce linearmente entre os pontos II (ℎ2) e I (ℎ3) devido ao estresse causado pela 

condição do solo saturado.  

 

A calibração apropriada do termo 	 requer valores dos parâmetros ℎ3, ℎ2, ℎ4 e ℎ5. 

Geralmente, os valores desses parâmetros são determinados usando dados das 

propriedades físicas do solo da área de estudo em questão. 
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Figura 2.5 - Formato geral da função de redução de Feddes et al. (1978).  

 
 

A extração de água reduz linearmente de III (h3) a IV (h4), devido ao estresse hídrico ou falta de 
água, assim como a partir dos valores críticos II (h2) e I (h1), devido à saturação do solo e 
consequentemente falta de oxigênio. Entre II e III, a extração da água pelas raízes é ótima (S= 
1). 
Fonte: Adaptado de Fedds et al. (1978). 
 

2.3 Materiais e métodos 

 

A seguir, apresenta-se a descrição da área de estudo tratada na primeira etapa deste 

trabalho (item 2.3.1), abordando aspectos como localização, clima, vegetação, relevo, 

solos e hidrologia. No item 2.3.2, descreve-se o conjunto de dados utilizados para 

efetivação dos objetivos deste trabalho, com um breve relato do sistema de 

monitoramento hidrometeorológico instalado na área de estudo. Em seguida, no item 

2.3.3 é realizada uma descrição detalhada dos diferentes módulos que compõem o 

modelo de superfície terrestre INLAND, usado para desenvolvimento da tese. Por fim, 

no item 2.3.4, é apresentado um resumo da metodologia utilizada neste capítulo, 

incluindo a descrição das simulações, a configuração do modelo INLAND, a descrição 

da modelagem da dinâmica do lençol freático no ambiente de baixio e a análise 

estatística dos dados. 

 

2.3.1 Área de estudo 

 

A área de estudo em que foi realizada a primeira etapa da tese localiza-se na região 

central da bacia Amazônica, na Reserva Biológica do Rio Cuieiras, de propriedade do 

Instituto Nacional de Pesquisas da Amazônia (INPA), 60 km a noroeste de Manaus 
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(Figura 2.6), no Km 34 (base do projeto LBA) da estrada de terra ZF-2. Esta Reserva 

abrange uma larga área de floresta tropical úmida não perturbada ou floresta de Terra 

Firme (22.735 ha ou 227,35 km2) (RANZANI, 1980). Essa área foi escolhida devido às 

suas características peculiares com relação à transição completa de um domínio de solos 

argilosos para um domínio de solos arenosos com um acentuado gradiente topográfico 

(declividade de 12%; segundo ARAÚJO, 2009) e um forte gradiente vegetacional. 

Razões adicionais estão no fato de essa topossequência ser bastante representativa de 

florestas de Terra Firme na Amazônia e também é o único local na Amazônia que 

apresenta uma torre micrometeorológica no ambiente de baixio, com dados disponíveis.  

 

Figura 2.6- Área de estudo. 
 

 
 

Fonte: Cortesia da Drª. Luz Adriana Cuartas. 
 

O clima da região é do tipo “Af” na classificação de Köppen (ALVARES et al., 2014), 

caracterizado como quente e úmido durante o ano inteiro, com temperatura média anual 

do ar em torno de 26°C (mínima 19°C e máxima 39°C). A baixa variação de 

temperatura é consequência do vapor d’água sempre alto na atmosfera: a umidade 

relativa do ar varia de 77 a 90%, com média anual de 84% (LEOPOLDO et al., 1987). 

A precipitação média anual varia de 1.400 a 2.800 mm, com uma estação chuvosa de 

novembro a maio e uma estação seca de junho a outubro. Os meses mais chuvosos são 
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março, abril e maio (> 300 mm de P) e os mais secos, julho, agosto e setembro (< 100 

mm) (LUIZÃO, 1989). Os ventos nessa região são predominantemente de nordeste 

(TÓTA et al., 2012) e a vegetação encontrada nessa área é típica de floresta tropical 

primária não perturbada ou floresta densa de Terra Firme.  

 

A topografia da região é constituída por uma sequência de platô, encosta e baixio 

(FERRAZ et al., 1998; LUIZÃO et al., 2004), com diferença de altura máxima de 60 m. 

O solo que ocupa a superfície do platô é composto pelos sedimentos terciários do Grupo 

Barreiras, que são constituídos de minerais resistentes à alteração, tais como a caolinita, 

o quartzo, os óxidos e hidróxidos de ferro (Fe) e alumínio (Al) (CHAUVEL, 1982).  

Nessa área, o solo é argiloso na superfície (com 65-75% de argila nos primeiros 30 cm) 

e muito argiloso abaixo, até 2-4 m de profundidade (com 80-90% de argila) 

(CHAUVEL et al., 1987), classificado como Latossolo Amarelo. Nas vertentes, os solos 

são do tipo Podzólicos Vermelho-Amarelo, com características dos platôs e dos baixios 

(FERRAZ et al., 1998). Nestas áreas ocorre a podzolização dos solos, causado 

principalmente pelo movimento lateral da água. Neste processo, ocorre essencialmente a 

translocação de argila e de compostos organominerais dentro do perfil entre os 

horizontes A e B do solo. Isto faz com que as vertentes caracterizem-se por solos 

argilosos nas partes mais altas e arenoargilosos em direção aos baixios. Nos baixios, 

localizados nas planícies aluviais ao longo dos Igarapés, encontram-se solos 

predominantemente arenosos, úmidos e ricos em alumínio (FERRAZ et al., 1998; 

LAURANCE et al., 1999), que são classificados como Arenossolos hidromórficos 

(FERRAZ et al., 1998).   

 

2.3.2 Base de dados  

 

Para o desenvolvimento da primeira etapa da tese foram utilizados dados 

hidrometeorológicos obtidos a partir da rede de monitoramento instalada na área de 

estudo, pelo projeto LBA/INPA. Além disso, também foram necessárias informações 

sobre a cobertura vegetal e solos da área de estudo. 
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• Dados hidrometeorológicos 

 

Os dados hidrológicos juntamente com os dados meteorológicos requeridos para 

desenvolvimento da primeira etapa da tese formam o conjunto de dados 

hidrometeorológicos da área de estudo (Figura 2.7). Os dados meteorológicos são 

oriundos de duas torres de observações micrometeorológicas localizadas em ambientes 

de platô e de baixio ao longo do gradiente topográfico. As medidas tanto das variáveis 

meteorológicas convencionais quanto dos fluxos turbulentos de energia e CO2 foram 

realizadas no topo das duas torres, com uma resolução temporal de 30 minutos. As duas 

torres estão distantes entre si cerca de 750 m e com uma diferença topográfica de 

aproximadamente 60 m de altura. A torre sobre o ambiente de platô (Torre K34) foi 

instalada no ano de 1999 e possui 50 m de altura (02°36’32.67’’S, 60°12’33.48’’W).  

 

Figura 2.7 - Seção transversal da topossequência na área de estudo. 
 

 
 

A posição do lençol freático refere-se à medida realizada no dia 16 de julho de 2002. 
Fonte: Adaptado de Carbonsink-LBA (2003). 

 

Os dados fornecidos pela torre K34 que foram utilizados nesse trabalho, entre o período 

de janeiro de 2000 a dezembro 2011, incluem: temperatura do ar (T, ºC), velocidade 

horizontal do vento (U, m s-1), umidade relativa (RH, %), radiação de onda curta 

incidente e refletida (Sin; Sout, W m-2), radiação de onda longa incidente e emitida (Lin; 
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Lout, W m-2) e precipitação (P, mm). Também foram utilizados os fluxos de temperatura 

ou calor sensível (H, W m-2), de vapor de água ou calor latente (LE, W m-2) e de CO2 

(NEE, W m-2), medidos a partir do método de “eddy covariance” para o período de 

janeiro a dezembro de 2006. Adicionalmente, os dados de saldo de radiação (Rn) 

também foram utilizados para o período de 2006 (obtido pelo balanço entre Sin, Sout, Lin 

e Lout ). As medidas de ET da torre K34 utilizadas nesse estudo foram obtidas por meio 

do LE (W m-2) e λ ou calor latente de vaporização da água (2,25x106 J kg-1). Detalhes da 

instrumentação da torre K34 e suas variáveis podem ser encontrados em Araújo et al. 

(2002) e Tóta et al. (2012).  

 

A torre localizada sobre o ambiente de baixio, no fundo do vale (Torre B34), foi 

instalada na área de estudo no ano de 2006 e possui 42 m de altura (02°36’09.08’’S, 

60°12’44.5’’W). Das diversas medidas efetuadas nessa torre, as variáveis utilizadas 

nesse trabalho, no período de maio a dezembro de 2006, englobam: saldo de radiação 

(Rn, W m-2), fluxos de temperatura ou calor sensível (H, W m-2), de vapor de água ou 

calor latente (LE, W m-2) e de CO2 (NEE, W m-2) também medidos a partir do método 

de “eddy covariance”. As medidas de ET da torre B34 utilizadas nesse estudo, assim 

como no caso da torre K34, foram obtidas por meio do LE em W m-2 e λ (J kg-1). 

Maiores detalhes sobre a torre B34 podem ser encontrados em Araújo (2009). 

 

Adicionalmente, os dados hidrológicos que foram utilizados na primeira etapa da tese 

constam de medidas do conteúdo volumétrico de água no solo ou umidade do solo (m3 

m-3), altura do lençol freático (m) e vazão (m3 s-1), obtidos na área de estudo. A umidade 

do solo foi obtida por meio de duas técnicas de medições conhecidas como sonda de 

nêutrons (Modelo IH, Didcot Instrument Co, Abingdon, Inglaterra), para o período entre 

01 de janeiro de 2001 a 12 de dezembro de 2006, e refletometria no domínio do tempo 

(Time Domain Reflectometry - TDR, em inglês) (Modelo CS615, Campbell Scientific), 

compreendido entre o período de 01 de janeiro de 2003 a 28 de fevereiro de 2006. Tanto 

os tubos para medição da umidade do solo por meio da sonda de neutrôns quanto o poço 

profundo caracterizado pela técnica do TDR estão localizados na região do platô, 

distantes aproximadamente 30 m da torre micrometeorológica K34. 
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O conteúdo volumétrico de água no solo por meio da sonda de nêutrons foi obtido em 

um perfil de 4,80 m de profundidade, medidos em três pontos distintos (T1, T2 e T3) 

com uma frequência temporal semanal. A primeira medida realizada pela sonda situa-se 

em uma profundidade de 0,1 m, e a partir da segunda medida, em 0,2 m, segue-se um 

intervalo padrão de 0,2 m entre uma medida e outra. Os valores obtidos da sonda de 

nêutrons foram transformados em umidade volumétrica do solo (m3 m-3) por meio do 

Surface Wave Intelligent Profiling System (SWIPS). Por sua vez, a obtenção da 

umidade do solo pelo TDR foi realizada em um poço com uma seção transversal de 1,2 

x 1,8 m e 15 m de profundidade, forrado com folhas de acrílico para evitar a secagem 

das paredes do solo. Ao longo desse perfil, nove sensores ligados a um datalogger 

foram instalados nas respectivas profundidades: 8,0; 1,6; 2,4; 3,2; 4,8; 6,4; 8,8; 11,2; e 

14,3 cm, para registro contínuo dos dados com uma frequência de 60 minutos. Os 

sensores foram instalados a uma distância de meio metro da parede do solo, no sentido 

horizontal, com o objetivo de minimizar os efeitos de borda. Cada sensor consiste de 

duas hastes paralelas de aço inoxidável com 30 cm de comprimento e 0,25 cm de 

diâmetro, instalados no local em julho de 2002. Mais detalhes da instrumentação do 

TDR podem sem encontrado em Broedel et al. (2017). 

 

Os dados da altura do lençol freático foram obtidos de sete piezômetros (tubos de PVC) 

instalados irregularmente na área do baixio. A partir de medidas manuais nos diferentes 

piezômetros, foi monitorada a posição do lençol freático em relação à superfície com 

uma frequência temporal semanal ou menos (duas vezes por semana), entre o período de 

19 de julho de 2002 a 29 de dezembro de 2006. Por fim, os dados de vazão ou descarga, 

na área de estudo, foram adquiridos por meio do instrumento ultrassônico Doppler 

(Modelo Starflow 6526, Unidata, Austrália) para o período de 10 de dezembro de 2001 

a 01 de novembro de 2006 com uma frequência temporal de 30 minutos. Esse 

instrumento foi instalado em 2002 no canal principal do Igarapé, que está localizado na 

área de baixio em uma seção transversal com área de drenagem de 6.46 km2. Detalhes 

da instrumentação referente à altura do lençol freático e da vazão podem ser 

encontrados em Cuartas (2008) e Cuartas et al. (2012). 
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• Dados de cobertura vegetal e de solos 

 

Além dos dados hidrometeorológicos, também foram utilizados os dados referentes à 

cobertura vegetal, obtidos a partir da literatura, tanto no ambiente de platô quanto no de 

baixio. Entre os parâmetros do solo, destacam-se a temperatura do solo, a porosidade, a 

umidade na capacidade de campo, a umidade no ponto de murcha permanente, o 

expoente de Campbell, o potencial mátrico e a condutividade hidráulica saturada. Esses 

parâmetros influenciam na dinâmica de água no solo e nos fluxos de entrada e saída em 

todas as colunas, sendo, portanto, fundamentais para o ganho de qualidade nas 

simulações do balanço hídrico. Por sua vez, os parâmetros da vegetação incluem 

distribuição das raízes ao longo do perfil de solo, altura do dossel, LAI, albedo e fração 

de cobertura do dossel. 

 

2.3.3 O modelo de superfície terrestre INLAND 

 

Recentemente, tem sido desenvolvido o modelo BESM sob a coordenação do INPE, 

em colaboração com vários Institutos e Universidades brasileiras. Paralelamente, 

também está em desenvolvimento o modelo de superfície INLAND, sob a coordenação 

do Centro de Ciência do Sistema Terrestre (CCST) do INPE, o qual se espera 

representar, no futuro, a componente da superfície continental no modelo BESM. O 

modelo INLAND foi desenvolvido a partir do modelo IBIS, que possui resolução 

espacial de 0,5º x 0,5º (latitude x longitude). No entanto, possui uma série de 

aprimoramentos, com capacidade de simular uma gama de processos da superfície 

continental, com foco principal na representação dos ecossistemas brasileiros e também 

de outras partes da América do Sul.  

 

Possui, por exemplo, a implementação de simulação de culturas agrícolas (Agro-

Ecosystem Model ou Agro-IBIS) como milho, soja, trigo e cana-de-açúcar 

(KUCHARIK, 2003) e simulação de fogos (ARORA; BOER, 2005; TOURIGNY, 

2014). Além disso, o INLAND possui acoplamento ao modelo de roteamento hídrico 

de macroescala Terrestrial Hydrologic Model with Biogeochemistry - THMB (COE et 

al., 2007; CASTRO, 2017), para simular a propagação horizontal (roteamento) da água 
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na superfície continental. O THMB simula o transporte e armazenamento d’água no 

sistema hidrológico terrestre, incluindo a propagação em rios, a dinâmica de áreas 

alagáveis, bem como as áreas úmidas, os lagos e os reservatórios. Além disso, o 

INLAND também possui um modelo adicional de extração de água pelas raízes das 

plantas, baseado no modelo de Li et al. (2006), que, por meio de um fator de 

compensação, aumenta a eficiência de extração radicular nas camadas mais profundas à 

medida que o estresse hídrico nas camadas superiores aumenta. A primeira versão 

pública do modelo INLAND, que também inclui o modulo OD (“single point”) 

desenvolvido por Costa et al. (2009), pode ser obtida em: 

http://www.ccst.inpe.br/inland/. Essa versão do modelo foi a utilizada para 

desenvolvimento da tese. 

 

O modelo INLAND é um modelo integrado de processos de superfície e de 

ecossistemas terrestres, desenvolvido na Universidade de Wisconsin-Madison 

(University of Wisconsin-Madison, em inglês) por Foley et al. (1996). O INLAND faz 

parte da quarta e atual geração de modelos de superfície, classificado como um DGVM, 

como já discutido anteriormente. O processo de calibração inicial do INLAND foi 

realizado para cinco diferentes regiões ao longo do globo terrestre por meio de medidas 

biofísicas (DELIRE; FOLEY, 1999; KUCHARIK et al., 2000), incluindo as medições 

dos fluxos realizadas na Reserva Biológica do Jaru, no estado de Rondônia, pelo projeto 

ABRACOS. 

 

A estrutura básica do modelo INLAND é composta de quatro módulos principais 

interligados, organizados de acordo com a escala temporal (Figura 2.8): processos de 

superfície continental (transferência de energia, água, CO2 e “momentum” entre solo, 

vegetação e atmosfera); fenologia da vegetação (produção de folhas e senescência ou 

envelhecimento); dinâmica da vegetação (alocação, “turnover” e competição entre 

TFPs por luz e água); e, biogeoquímica do solo (ciclo do N e do CO2). A abordagem 

integradora da estrutura desse modelo permite o acoplamento explícito entre os 

processos ecológicos, biofísicos e fisiológicos no perfil de solo e vegetação, ocorrendo 

em diferentes escalas de tempo. Os dois módulos mais importantes para 
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desenvolvimento desse estudo são descritos a seguir, baseado na literatura de Foley et 

al. (1996) e de Kucharik et al. (2000). 

 

Figura 2.8 - Esquema dos processos representados no modelo INLAND.  
 

 
 

As escalas de tempo dos processos característicos são indicadas na parte inferior da figura. 
Fonte: Adaptado de Kuchariket al. (2000). 

 
 
2.3.3.1 Módulo de superfície continental 

 

O módulo de superfície continental do modelo INLAND foi construído a partir do 

modelo de superfície conhecido como Land Surface Transfer Scheme - LSX 

(POLLARD; THOMPSON, 1995), que tem sua estrutura baseada nos modelos SiB 

(SELLERS et al.,1986) e BATS (DICKINSON et al., 1986). Esse módulo inclui duas 

camadas de vegetação (dossel inferior, correspondente às gramíneas/arbustos e dossel 

superior, correspondente às árvores), seis camadas de solo (com espessura variável) e 

três camadas de neve (quando requeridas), para simular os balanços de energia, de água 

e de C no sistema compreendido pelo solo, vegetação e atmosfera.  
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A cobertura vegetal da superfície terrestre, representada por duas camadas de vegetação, 

é caracterizada por 12 tipos funcionais de plantas (TFPs), divididos em floresta tropical, 

floresta decídua, floresta temperada, coníferas, arbustos e gramíneas. A distribuição 

geográfica dos TFPs é determinada usando um conjunto simples de restrições climáticas 

que estabelece limites de tolerância ao frio, requisitos de crescimento e requisitos 

mínimos de frio (KUCHARIK et al., 2000). A combinação desses 12 TFPs originam 15 

distintos ecossistemas no modelo. Isso ocorre porque, no modelo INLAND, um ponto 

de grade pode conter um ou mais TFPs, que juntos correspondem a um tipo de 

vegetação (FOLEY et al., 1996). Para capturar as variações resultantes dos processos 

biofísicos e fisiológicos durante o ciclo diurno, o módulo de superfície do modelo opera 

em uma escala temporal relativamente pequena (entre 10 a 60 minutos), similar à escala 

temporal usada pelos GCMs.  

 

• Física do solo  

 

Começando pelos processos ocorridos no interior do solo, destaca-se a dinâmica do 

fluxo de água ao longo das seis camadas de solo, que é representada no INLAND por 

meio da equação de Richards (RICHARDS, 1931), a qual utiliza o Princípio de 

Conservação de Massa, juntamente com a Lei de Darcy (CAMPBELL; NORMAM, 

1998), para relacionar as variações do conteúdo de água no solo com os potenciais 

gravitacional, matricial, osmótico e de pressão presentes no solo. Considerando um 

fluxo unidirecional, em uma coluna de solo não saturado, a equação de Richards pode 

ser expressa como:  

 

 676% = 66! �1�7�. 676!� + 6"�7�6! − 	 

 

(2.30) 

 1�7� = "�ℎ�. �6ℎ67� 

 

(2.11) 

Onde 7 é o conteúdo volumétrico de água no solo (m3 m-3), 1�7� é a difusividade 

hidráulica (m2 s-1), " é a condutividade hidráulica do solo (m s-1), ℎ é a pressão da 

coluna ou potencial mátrico (m), % é o tempo (s), ! é a profundidade abaixo da 
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superfície do solo, orientada positivamente para baixo (m), e 	 é a taxa de extração de 

água pelas raízes das plantas (m3 m-3 s-1). Tanto a condutividade hidráulica quanto a 

difusividade do solo são funções da umidade do solo. A difusividade hidráulica, 

originalmente proposta por Buckingham (1907), é uma medida da densidade de fluxo 

sob um gradiente de umidade.  

 

Na prática, isso significa que o solo é homogêneo, o que torna claro que o principal 

interesse em se introduzir a difusividade hidráulica na teoria do movimento de água em 

solos não saturados é para facilitar a resolução de problemas próprios dos meios 

hidraulicamente homogêneos (PREVEDELLO, 1996). Por sua vez, a condutividade 

hidráulica é a medida da habilidade de um meio poroso em conduzir água (KUTILEK; 

NIELSEN, 1994). Por exemplo, poros ocupados pelo ar reduzem a área efetiva do 

fluxo, aumentando a tortuosidade do fluxo remanescente. De acordo com Campbell 

(1985), a condutividade hidráulica do solo pode ser calculada por uma equação que 

relaciona a condutividade hidráulica em condição saturada e a umidade do solo, em uma 

relação denominada de equação de pedotransferência, dada a seguir:  

 

 "�7� =  "� . � 77��2894
 

 

(2.12) 

Onde 7 é a umidade volumétrica do solo não saturado (m3 m-3), 7� é a umidade 

volumétrica do solo na condição saturada (m3 m-3) e : é um coeficiente empírico 

(adimensional), determinado por Clapp e Hornberger (1978), que está diretamente 

relacionado à textura do solo. O coeficiente empírico de Clapp e Hornberger, 

juntamente com os demais atributos hidráulicos do solo incluindo a condutividade 

hidráulica, a porosidade, a umidade no ponto de murcha permanente, a umidade na 

capacidade de campo e o potencial matricial, são determinados ao longo das seis 

camadas de solo do modelo (porém mantêm-se invariáveis), de acordo com a textura do 

solo (CAMPBELL; NORMAN, 1998). O termo  	 na equação de Richards, que 

representa o sumidouro de água em cada uma das seis camadas de solo (;), é função da 

transpiração das plantas e é dado por:  
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 	< = &. =< 
 

(2.13) 

Onde & é a transpiração da planta (m s-1) e = é a fração de água extraída do solo, sendo 

este último uma função tanto da distribuição das raízes quanto da disponibilidade de 

água no solo, como pode ser observado pela seguinte equação:  

 

 =< = �< . ><∑ �@ . >@A@B3   
 

(2.14) 

Onde � é a fração de biomassa do solo (adimensional) e > é o fator de disponibilidade 

de água no solo (adimensional), definido como: 

 

 > =  1.0 − �DE ��. 7��1.0 − �DE ���  

 

(2.15) 

Onde  � é um fator de estresse (adimensional), que determina a profundidade do estresse 

de umidade do solo sobre os processos fisiológicos (a versão atual do modelo INLAND 

utiliza � = −5), e 7� é a fração de disponibilidade de água no solo (adimensional), 

expressa da seguinte forma: 

 

 7� = 7 − 7G7H − 7G 

 

(2.16) 

Onde 7 é o conteúdo real de água no solo (m3 m-3), 7G é o conteúdo de água no solo no 

ponto de murcha permanente (m3 m-3) e 7H é a umidade do solo na capacidade de campo 

(m3 m-3). A fração de biomassa do solo, também chamada de  � (visualizada 

inicialmente em (2.14)), é calculada por meio da seguinte equação para uma dada 

camada do solo (;):  
 �< = I< − I<J3 

 

(2.17) 

Onde, I é a fração cumulativa de raízes finas (< 2 mm) entre a superfície e a 

profundidade correspondente do solo (m). O termo I representa, na prática, a 
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distribuição vertical do sistema radicular ao longo das seis camadas de solo, no modelo 

INLAND, e foi proposta inicialmente por Gale e Grigal (1987), por meio de uma 

equação que posteriormente foi reformulada por Jackson et al. (1997). De acordo com 

Jackson et al. (1997), I (adimensional) é determinado em função da profundidade 

máxima da camada de solo e de um parâmetro de distribuição das raízes finas, que 

depende de cada tipo de ecossistema:  

 

 I =  1 − KL      1 −  KLMNO  

 

(2.18) 

Onde #-�/ é a profundidade máxima do solo e K é o parâmetro que fornece um índice 

numérico de distribuição de raízes finas, podendo variar entre 0 e 1. Em geral, valores 

de K mais distantes de 1 indicam uma distribuição de raízes mais concentradas próximo 

à superfície, enquanto valores próximos de 1 relacionam-se com maior proporção de 

raízes finas distribuidas ao longo do perfil de solo (Figura 2.9). Isso significa que 

quanto mais profundo e bem distribuído for o sistema radicular, maior será a captura de 

água pelas raízes e menor será o estresse hídrico.  

 

Figura 2.9 - Variação da fração acumulada de raízes finas ao longo do perfil de solo (8 metros), 
para diferentes valores de β. 

 
 

Fonte: Produção do autor. 
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De acordo com Jackson et al. (1997), os valores de  K foram somente calculados para 

dados de raízes finas, uma vez que são caminhos primários para água e nutrientes 

extraídos pelas plantas, essenciais, portanto, para a ciclagem de nutrientes. No 

INLAND, a fração de raízes finas é calculada tanto para o dossel superior quanto para o 

dossel inferior, representado por K2 e K3 respectivamente. Jackson et al. (1996 e 1997) 

compilaram uma base de dados globais sobre estudo de raízes, dando origem aos 

valores de K para diferentes biomas. O valor de K2  para o ecossistema de floresta 

tropical, por exemplo, foi definido como 0.972 e 0.962 em Jackson et al. (1997) e 

Jackson et al. (1996), respectivamente.  

 

• Fisiologia da planta 

 

Ainda no interior do solo, por meio da extração de água no solo, inicializa-se o processo 

de transpiração das plantas (&), que envolve perda de vapor de água da parte aérea da 

planta. O processo de transpiração é governado pela regulação estomática, que controla 

a troca de vapor d’água e CO2 entre a copa da vegetação e a atmosfera, e pode ser 

representada pela equação:  

 

 & = �. P1 + �. P  . �1 − QG(0�. RS��0 ��� − ST . �UV 

 

(2.4) 

Onde � é a densidade do ar próximo à superfície (kg m-3), QG(0 é a fração de área foliar 

úmida interceptada pela água ou neve, � é a temperatura da folha (ºC), P é o coeficiente 

de transferência de calor/vapor entre o dossel e o ar (m s-1), e S��0  é a umidade 

específica de saturação à temperatura da folha (kg H2O kg ar -1), S é a umidade 

específica ambiente no dossel, e � é a resistência estomática por unidade de área foliar. 

A resistência estomática é função da radiação fotossinteticamente ativa (PAR), da 

temperatura, do déficit de pressão de vapor - DPV (ou Vapor Pressure Deficit - VPD, 

em inglês) e do conteúdo de água disponível no solo. A transpiração das plantas está 

intimamente ligada com a fotossíntese, pois com o potencial de água formado, a água 

tende a subir pelo xilema, da raiz até as folhas, onde será utilizada para a etapa que 
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envolve a fotossíntese. Os estômatos das plantas abrem-se durante a fotossíntese para a 

entrada de CO2, resultando em perda de água para o ambiente na forma de transpiração.  

 

Saindo do interior do solo e indo para os processos que ocorrem na vegetação, destaca-

se o processo de fotossíntese de plantas C3 (todas as árvores e muitas herbáceas), que 

inclui a assimilação de CO2 e a respiração da folha baseado nas equações de Farquhar 

(FARQUHAR et al., 1980). A assimilação líquida de CO2 (UA, mol CO2 m
-2 s-1) é dada 

em função da assimilação bruta de CO2 (UW, mol CO2 m-2 s-1) e da respiração de 

manutenção (�L, mol CO2 m
-2 s-1) da planta. A assimilação bruta de CO2 (UW), por sua 

vez, é função da densidade do fluxo de radiação fotossinteticamente ativa (PAR) 

absorvida pela folha (X�, Einstein m-2 s-1), da temperatura da folha (T, ºC), da 

concentração de CO2 nos espaços intercelulares das folhas (P<, mol mol-1) e da 

capacidade máxima da enzima Rubisco (Y-, mol CO2 m
-2 s-1), que está relacionada à 

respiração de manutenção (�L) da planta. As equações a seguir ilustram cada etapa 

desse processo:  

 UA = UW − �L 

 

(2.20) 

 UW ≈ [;� �\( ,  \)� 

 

(2.21) 

 \( = �4. X�. � P< − ∗̂P< + 2 ∗̂� 

 

(2.22) 

 \) = Y-. �P< − ∗̂�P< + ") . `1 + RabTcd e 

 

(2.23) 

 P< = P� − 1,6 UAg�  

 

(2.24) 

 P� = P� − UAg8  

 

(2.25) 

 Y- = Y-á/. h���. h�	�  (2.26) 
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 �L = i. Y-á/ 

 

(2.27) 

Onde \( e \) são as taxas de assimilação de CO2 limitada pela luz e pela enzima 

Rubisco, respectivamente (mol CO2 m-2 s-1); ∗̂ é o ponto de compensação para a 

assimilação bruta de CO2 (mol mol-1); ") e "j são os coeficientes de Michaelis-Menten 

para CO2 e O2, respectivamente (mol mol-1) (") = 1,5x10-4 e "j = 0,25); Y-á/ é o valor 

nominal da capacidade máxima da enzima Rubisco (mol CO2 m
-2 s-1) para cada TFP. O 

valor de Y-á/ para o TFP 1 (floresta tropical, por exemplo) é definido no INLAND 

como 65 µmol CO2 m
-2 s-1; h��� é a função de estresse devido à temperatura da folha 

(chamada de tempvm, no INLAND); h�	� é a função de estresse devido à umidade do 

solo em todas as camadas (chamada de stresstu, no INLAND); �4 é a eficiência 

quântica para absorção de CO2 em plantas C3 (mol CO2 Einstein-1); i é o coeficiente de 

respiração da folha da enzima Rubisco (COLLATZ et al., 1991); P� é a concentração de 

CO2 na superfície da folha (mol mol-1); P� é a fração molar de CO2 na atmosfera (mol 

mol-1); g8 é a condutância do CO2 na camada limite da folha (mol H2O m-2 s-1); e g� é a 

condutância estomática do vapor d’água (mol H2O m-2 s-1). A condutância estomática é 

simulada no INLAND como uma função de UA, de P� e da umidade relativa do ar na 

superfície foliar (ℎ�), conforme as formulações de Ball-Berry (BALL et al., 1987): 

 

 g� = [. UAP� . ℎ� + : 

 

(2.28) 

Os termos [ e : são respectivamente os coeficientes de inclinação (adimensional) e o 

intercepto (mol H2O m-2 s-1), obtidos pela análise da regressão linear de dados referentes 

à  troca gasosa de folhas em ambiente com ventilação e temperatura controlada (BALL 

et al., 1987). 

 

• Física do dossel 

 

Saindo do nível onde acontecem os processos fisiológicos do dossel e avançando em 

direção aos processos físicos que ai ocorre, encontram-se os diversos fluxos que, 
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juntamente com os demais compartimentos do sistema (solo-vegetação), compõem os 

balanços de radiação, energia, água e C entre a superfície e a atmosfera. O INLAND 

simula tanto a troca de radiação solar ou radiação de onda curta (visível: 0,4 a 0,7 µm; 

e, infravermelho próximo - IVP: 0,7 a 4,0 µm) quanto de radiação terrestre ou radiação 

de onda longa (infravermelho - IV: 4,0 a 100 µm) entre a superfície, o dossel da 

vegetação e a atmosfera. Para isso, o INLAND utiliza o modelo de transferência 

radiativa two-stream (SCHMETZ, 1984) que, na prática, consiste na integração 

matemática dos processos de interceptação, reflexão, transmissão e absorção da 

radiação solar direta e difusa pela folhagem da vegetação (separadamente para radiação 

direta e difusa e para cada TFP). Para um determinado TFP, o albedo é uma função do 

estado da vegetação, do ângulo zenital e da cobertura de neve. O albedo do solo é uma 

função da cor e da umidade na camada superficial do solo. Maiores detalhes deste 

esquema podem ser encontrados em Dickinson (1984) e Sellers et al. (1986). A radiação 

infravermelha é simulada como se a camada de vegetação fosse um plano 

semitransparente com a emissividade dependente da densidade foliar (FOLEY et al., 

1996; KUCHARIK et al., 2000). 

 

Dessa forma é possível obter o saldo de radiação (Rn) da superfície, caracterizado pelo 

balanço de radiação de ondas curtas e de ondas longas, como mostra (2.1). Esse saldo 

representa a energia radiativa disponível na superfície continental que alimenta o 

sistema, sendo particionada principalmente entre os fluxos de calor latente (LE), 

sensível (H), como pode ser visualizado em (2.2). Ainda dentro do dossel é possível 

observar os fluxos hidrológicos simulados pelo INLAND, incluindo a interceptação de 

P e a retenção pelo dossel, a transpiração e a evaporação pelo dossel da vegetação, que, 

juntamente com os fluxos de outros compartimentos (evaporação da superfície do solo, 

água empoçada na superfície, infiltração do solo, fluxo de água entre o solo camadas, 

drenagem profunda e extração de água pelas raízes), originam o balanço hídrico do 

modelo, conforme (2.6). Para calcular a evaporação da precipitação interceptada pelo 

dossel da vegetação (I, kg m-2 s-1) e contabilizá-la na ET, o modelo INLAND descreve a 

cascata de precipitação através do dossel (&j, kg m-2 s-1). Além disso, a interceptação 

também é função da densidade da vegetação, representada pelo LAI (m2 m-2), como 

pode ser visualizado na equação abaixo:  
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 V = &j. �1 − �DE �−�UV�� (2.29)   
A partir dos fluxos de C calculados no item referente à fisiologia do dossel, o modelo 

INLAND também simula o balanço de C para cada TFP. A troca líquida de CO2 entre a 

superfície terrestre e a atmosfera acima (NEE) é calculada pela diferença entre a 

respiração heterotrófica e o NPP, como descrito em (2.7). A NPP é uma variável 

importante no modelo, pois se trata de uma medida quantitativa de crescimento da 

planta e da assimilação de C.  

 

2.3.3.2 Módulo de vegetação dinâmica 

 

O módulo de vegetação dinâmica do INLAND simula mudanças na estrutura da 

vegetação, em uma escala temporal anual, por meio da competição entre os diferentes 

TFPs existentes em cada ponto de grade. Essa competição é impulsionada por 

diferenças na disponibilidade de recursos comuns, como luz e água. Por exemplo, 

árvores com dosséis altos são capazes de capturar primeiramente a luz e, portanto, 

fazem sombra para arbustos e gramíneas. No entanto, a vegetação que está situada 

abaixo, no dossel inferior, é capaz de extrair primeiramente água do solo, devido à 

menor profundidade das raízes. Dessa forma, o modelo consegue simular a competição 

entre os diferentes grupos.  

 

Além disso, segundo Kucharik et al. (2000), a competição entre TFPs para mesma 

camada de dossel (por exemplo, árvores) também é caracterizada pela diferença do 

balanço anual de C resultante de estratégias ecológicas distintas, como diferenças na 

fenologia (floresta tropical ou vegetação decídua), no formato da folha (decídua ou não 

decídua) e na fisiologia (plantas C3 ou C4). Cada TFP é representado pelo INLAND em 

termos de três compartimentos de biomassa: C nas folhas (+k(�H), troncos (+�0(-) e 

raízes finas (+�**0). Isso significa que o C fixado pela fotossíntese pode ser alocado em 

diferentes compartimentos da planta. Dessa forma, a quantidade de C alocada nesses 

compartimentos (kg C m-2) ou as mudanças transientes em cada um dos compartimentos 

da biomassa (j) de cada TFP (i) podem ser descritos pela seguinte equação diferencial:  
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 6�<,@6% = +<,@ . '&&< − �<,@l<,@ 
(2.30) 

 

Onde +<,@ é a fração anual de NPP alocada em cada compartimento (folhas, galhos e 

raízes) e l<,@ é o tempo de residência do C em cada compartimento da biomassa (anos). 

O tempo de residência do C representa a perda de biomassa por meio da mortalidade, 

perturbação e “turnover” de tecidos. Além das mudanças transientes em cada um dos 

compartimentos da biomassa, o modelo INLAND também calcula o LAI (m2 m-2), 

obtido pela soma dos índices de área foliar de cada tipo funcional de planta, por: 

 

 �UV = m �:;no@ . pE��o+@
A

@B3   (2.31) 

 

Onde n é o número de TFPs representado no modelo, pE��o+ é a área foliar específica        

(m2 kg-1) e �:;no é a quantidade de C (kg C m-2) alocado no compartimento das folhas. 

O �:;no é calculado no INLAND por meio de (2.32), onde %+qk(�H é o tempo de retorno 

do C nas folhas (anos), +k(�H é a fração de alocação de C para as folhas e +r�EE é a 

NPP total anual (kg C m-2 ano-1).  

 

 �:;no = �:;no. �s tuvNwxyNz{
+ +k(�H . %+qk(�H . [+D�0, +r�EE� . |1 − �s tuvNwxyNz{} 

 

(2.32) 

2.3.4 Metodologia 

 

2.3.4.1 Resumo das simulações numéricas 

 

O modelo INLAND foi configurado e ajustado para ambos os ambientes, levando em 

consideração os parâmetros físicos baseados em estudos observacionais, bem como a 

dinâmica hidrológica nos dois locais. Todas as simulações reportadas aqui foram 
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efetuadas no modo “offline”, usando a versão pontual (0D), ou “single-point”, e 

forçadas com as condições microteorológicas da torre K34 com frequência horária, no 

período de 2000 a 2011. Isso significa que em todas as simulações realizadas, o modelo 

INLAND foi forçado com os mesmos dados de entrada, e, portanto, as alterações nos 

componentes dos balanços de energia, água e C resultaram das modificações das 

características morfológicas e biofísicas da vegetação, propriedades físicas do solo e 

dinâmica hidrológica.  

 

Nesta etapa, foi realizado dois conjuntos de simulações para cada área (platô e baixio). 

No primeiro conjunto de simulações, para evitar complexidade adicional, a vegetação 

foi considerada fixa ou estática, isto é, manteve-se o módulo de dinâmica da vegetação 

do modelo INLAND desligado. Assim, nenhuma mudança na estrutura padrão da 

vegetação foi assumida durante o período de simulação. O modelo INLAND foi 

submetido ao procedimento de “spin-up”, onde os dados de 12 anos das variáveis de 

forçamento do modelo foram repetidos seis vezes, originando uma série de 72 anos, 

entre o período de 1 de janeiro de 1960 a 31 de dezembro de 2011. Esse procedimento 

de “spin-up”, também conhecido como simulações preliminares, foi realizado para que 

os processos representados pelo modelo, como a umidade e temperatura do solo, 

atingissem o equilíbrio. Para fins de análises, foram considerados apenas os últimos 12 

anos de simulações, de 2000 a 2011. A análise das simulações dos fluxos de energia, 

água e C foi realizada comparando os dados simulados e observados em cada uma das 

áreas ao longo da topossequência, para o período em que os dados observados estavam 

disponíveis.  

 

No segundo conjunto de simulações, foi empregada a rotina de dinâmica da vegetação 

do INLAND para avaliar os fluxos de biomassa e de C entre os ambientes de platô e de 

baixio, após 100 anos de integração, ou seja, repetindo nove vezes o conjunto de 

forçantes meteorológicas (de 1º de janeiro de 1900 a 31 de dezembro de 1999). Neste 

caso, o modelo foi utilizado para simular mudanças na estrutura da vegetação em uma 

escala de tempo anual por meio da competição contínua pela luz e água entre TFPs do 

dossel superior e inferior. Essa etapa foi executada de duas maneiras diferentes: 

simulações com vegetação inicial (VD1) e sem vegetação inicial (VD2). No segundo 

caso, também conhecido como cold start, havia apenas sementes no solo quando 
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iniciada as simulações, que posteriormente germinaram e cresceram ao longo do tempo 

de acordo com as condições ambientais. A análise dos resultados (média dos últimos 10 

anos) foi realizada por meio de comparação dos dados simulados com os dados 

observados (ou estimados) obtidos da literatura para ambas as áreas, no mesmo local de 

estudo. 

 

2.3.4.2 Configurações do modelo INLAND  

 

• Dados de entrada 

 

A cobertura vegetal do modelo é derivada do mapa de vegetação potencial global obtido 

por Ramakutty and Folley (1999) e serve como base para a obtenção de parâmetros tais 

como albedo, LAI, comprimento de rugosidade, resistência da superfície, entre outros. A 

vegetação potencial representa aquela que poderia existir em um determinado local na 

ausência de intervenção humana (RAMANKUTTY; FOLEY, 1999). Neste mapa, a 

região Amazônica é coberta em sua maior parte por floresta tropical (TFP 1). Os valores 

referentes aos parâmetros iniciais do modelo, tais como, a altura de referência das 

observações meteorológicas, a altura de referência do dossel da vegetação, a 

temperatura do solo, as coordenadas geográficas e a concentração de CO2 e O2, que se 

mantiveram constante para ambas as áreas ao longo das simulações, podem ser 

visualizados na Tabela 2.1. A altura média do dossel (ztop), para a área de platô foi 

obtida da calibração inicial de Imbuzeiro (2005), ao passo que, para a área de baixio, a 

altura média do dossel foi adquirida de Ranzani (1980) e Pinheiro (2007). 

 

Tabela 2.1 - Parâmetros iniciais adotados nas simulações para as áreas de platô e de baixio. 
 

Parâmetro Descrição Unidade Platlô Baixio 

za Altura da torre m 50 42 

ztop Altura do dossel da vegetação m 35 17,5 

tsoi Temp. do solo em cada camada K 298,3 298,8 

co2init Concentração inicial de CO2 mol mol-1 0,00400 0,000400 

o2init Concentração inicial de O2 mol mol-1 0,209000 0,209000 
 

 
Fonte: Produção do autor. 
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• Parâmetros físicos 

 

Em geral, o modelo INLAND exige especificação de 76 parâmetros, sendo que 14 

desses parâmetros são relacionados ao solo, 12 são específicos para cada tipo funcional 

de planta e os 50 outros parâmetros estão relacionados às características biofísicas e 

morfológicas da vegetação. No entanto, para desenvolvimento da tese, foram ajustados 

15 parâmetros relacionados à vegetação e ao solo. Para os demais parâmetros, 

consideraram-se os valores obtidos na calibração de Imbuzeiro para a área de estudo 

(2005). 

 

Adicionalmente aos parâmetros do solo, é necessária também a especificação da 

espessura de cada uma das seis camadas ao longo do perfil de solo. No platô, por 

exemplo, as espessuras de cada uma das camadas do modelo utilizadas nesse estudo 

foram respectivamente: 0,20; 0,30; 0,50; 1,0; 2,0; 4,0 metros, totalizando oito metros de 

profundidade. Enquanto no baixio, foi considerada uma menor profundidade total do 

solo (quatro metros) devido a maior proximidade do lençol freático em relação à 

superfície. As espessuras utilizadas nas simulações para o baixio foram: 0,10; 0,20; 

0,30; 0,40; 1,0; 2,0 metros. 

 

Na versão pontual (0D) original do INLAND, os valores dos parâmetros do solo são 

obtidos a partir das tabelas de consulta baseadas na textura do solo, utilizando o mapa 

de textura do Global Gridded Surfaces of Selected Soil Characteristics (IGBP-DIS), 

comumente usadas nos LSMs. Para a primeira fase da tese, a tabela utilizada pelo 

INLAND foi substituída por propriedades hidráulicas para solos referentes ao platô e ao 

baixio obtidos da literatura. Adotando essa metodologia, foi possível utilizar diferentes 

parâmetros hidráulicos para cada camada ao longo do perfil do solo, que na versão 

original do INLAND permanece constante. Para isso, foram necessárias modificações 

na subrotina “inland_inisoil” do modelo. 

 

Inicialmente, cada um dos parâmetros da vegetação e do solo foi adquirido baseado em 

literatura pertinente referente à área de estudo ou mesma região (ou características 

similares), e a partir disso, foram ajustados a fim de obter os melhores resultados entre 



53 

 

as curvas observadas e simuladas referente aos fluxos à superfície. O valor da fração de 

cobertura do dossel superior (fu) e inferior (fl) para a vegetação do platô foi obtido da 

calibração de Imbuzeiro (2005), e para a vegetação do baixio, que apresenta uma 

cobertura mais espaçadamente distribuída, o valor foi obtido de Cuartas et al. (2007). 

Tanto a eficiência máxima da enzima Rubisco, que é definida para cada TFP (Vmax), 

quanto os coeficientes relacionados à enzima Rubisco (tempvm_coef) e condutância 

estomática (coefm) foram ajustados a fim de obter um melhor resultado para o NEE.   

 

Adicionalmente, para a correta representação do LAI (dossel superior) para a área de 

platô e de baixio, foi necessário o ajuste do parâmetro plaievgr, de acordo com Malhi et 

al., 1998 Marques-Filho et al. (2005)  para área de platô e Cuartas et al. (2012) e Zanchi 

(2013), para área de baixio. Os valores de albedo foram obtidos Araújo (2009) e 

Oliveira (2010), tanto para o platô quanto para o baixio, por meio do parâmetro 

rhoeveg_NIR. O tempo de decaimento de água (tdripu, tdrips, tdripl) no dossel 

representa o período que a água ficará sobre o dossel, antes de cair. Esses coeficientes 

foram importantes para ajustar a interceptação do modelo em ambas as áreas. A 

interceptação de água no dossel, no platô e no baixio foi ajustada com base nos 

trabalhos de Cuartas (2007) e Oliveira (2010), respectivamente. Os valores de beta1 e 

beta2, referente à distribuição das raízes finas no perfil de solo utilizados nas 

simulações, foram obtidos levando em consideração o comportamento da dinâmica de 

água no solo e do balanço de energia em ambos os locais. Por fim, os parâmetros 

relacionados ao tempo de residência ou turnover da biomassa das folhas (tauleaf) e dos 

troncos (tauwood) em ambas as áreas foram ajustadas de modo a obter melhores valores 

para os diversos fluxos, tendo como base os resultados do estudo de Araújo Filho 

(2016). 

 

Os valores de temperatura do solo foram obtidos de Araújo (2009) para ambas as áreas. 

Os valores de porosidade (poros) para a área de platô foram advindos de Tomasella e 

Hodnett (1996) e Broedel et al. (2017), enquanto para a área de baixio, de Marques 

(2009). Os valores da umidade na capacidade de campo (swilt) e ponto de murcha 

permanente (sfield) foram ajustados levando em consideração os valores médios 

encontrados no trabalho de Ferreira et al. (2002), em ambos os ambientes. Os valores do 
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expoente de Campbell (bex) para ambas as áreas foram obtidos de Campbell e Norman 

(1998) e Broedel (2012). Os valores do potencial mátrico ou força de sucção (suction) 

para a região do platô foram baseados em Davidson et al. (2000) e Tomasella e Hodnett 

(1996), enquanto no baixio foram obtidos de Campbell e Norman (1998), Verhoef e 

Egea (2014), bem como Martin Hodnett (Comunicação Pessoal). Por fim, a 

condutividade hidráulica saturada (hydraul) ao longo do perfil de solo no platô foi 

obtido de Broedel (2012), Ferreira et al. (2002) e Tomasella e Hodnett (1997). Por fim, 

os valores de condutividade na região do baixio foram obtidos inicialmente de 

Campbell e Norman (1998), sendo posteriormente ajustados de modo a produzir uma 

melhor resposta da dinâmica do lençol freático. 

 

2.3.4.3 Modelagem da dinâmica do lençol freático e estresse por saturação 

 

Para uma correta representação da floresta localizada no baixio e dos fluxos que ali são 

trocados com a atmosfera, foi necessário incorporar ao INLAND um modelo de 

aquífero confinado, desenvolvido originalmente por Yeh e Eltahir (2005a, b). Trata-se 

de uma alternativa para representar a dinâmica do lençol freático com baixo custo 

computacional e mantendo a simplicidade do modelo, uma vez que a maior parte dos 

parâmetros utilizados é referente à zona saturada do solo. Uma representação mais 

realista desses processos exige uma formulação tridimensional da equação de Richards, 

acompanhado de altos custos computacionais. Para a implementação dessa metodologia, 

duas equações principais foram requeridas. A primeira equação é referente ao balanço 

hídrico para um aquífero confinado que pode ser escrita da seguinte forma, de acordo 

com Yeh e Eltahir (2005a): 

 

 	~. #�#% = VWG − XWG 

 

(2.33) 

Onde 	~ (adimensional) é o rendimento específico do aquífero confinado, H (m) é a 

altura do nível freático, VWG (mm dia-1) é o fluxo de recarga para a zona saturada ou 

drenagem profunda, XWG  (mm dia-1) é a parte da vazão do rio advinda da zona saturada 

do solo e t (s) é o tempo. O rendimento específico de um solo (ou da rocha), também 
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conhecido como porosidade específica, foi proposto por Meinzer (1923) e é definido 

como a proporção do volume d’água que, depois de saturado, é drenado por gravidade 

com relação ao seu volume total. Em outras palavras, refere-se ao volume de água 

drenado total e representa a água disponível para o consumo humano. 

 

 Os valores encontrados na literatura para o rendimento específico são variáveis, assim 

como os métodos para sua obtenção. Isso ocorre porque a quantidade de água que drena 

devido ao efeito da gravidade depende de variáveis como drenagem, temperatura do 

solo e variação das propriedades físicas do solo ou da rocha (JOHNSON, 1967). De 

acordo com Johnson (1967), o valor do rendimento específico para solos arenosos varia 

em torno de 21 a 27% para areia fina e grossa, respectivamente. O valor utilizado 

inicialmente nas simulações do INLAND foi de 27%, sendo posteriormente ajustado 

para 40%, de acordo com melhor resultado da representação do nível do lençol freático. 

 

O VWG é o fluxo que conecta a zona saturada com a zona não saturada do solo. Esse 

fluxo é determinado pela equação de Richards (RICHARDS, 1931). No modelo 

INLAND, a variável VWG corresponde ao fluxo de água drenado no fundo da coluna de 

solo, ou seja, na última camada, também chamado de drenagem profunda. Por sua vez, 

o XWG ou fluxo de base trata-se de um importante componente do balanço hídrico, uma 

vez que representa cerca de 90% da vazão dos rios na Amazônia (LESACK, 1993). A 

convergência do fluxo de base dos platôs em direção aos vales mantém a umidade do 

solo dessas áreas por meio de um lençol freático persistentemente raso (HODNETT et 

al. 1997a, 1997b; CUARTAS, 2008; TOMASELLA et al. 2008), o que é especialmente 

importante durante a estação seca (MIGUEZ-MACHO; FAN, 2012a), período em que a 

precipitação pode atingir valores inferiores a 100 mm mês-1 (LUIZÃO, 1989).  

 

A segunda equação utilizada para criar o aquífero confinado no INLAND descreve a 

relação entre o fluxo de base e a profundidade do lençol freático. Segundo Yeh e Elthair 

(2005), o fluxo de base é significativamente mais relacionado com a profundidade do 

lençol freático do que a precipitação, cerca de 60% e 10%, respectivamente. Portanto, 

esses autores utilizaram dados observados da área de estudo localizada em Illinois, nos 

Estados Unidos, para obter a relação entre ambos. Como a área de estudo nesse trabalho 
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engloba uma região tropical, relativamente distante de Illinois, optou-se pela obtenção 

de uma equação específica para a área de estudo, representada por:  

 

 XWG B 0.5156�1WG�j.��� 
(2.34) 

   

Onde XWG  é o fluxo de base em (mm dia-1) e 1WG é a altura do lençol freático em 

relação à superfície (m). Para a obtenção de (2.34), primeiramente foi necessária a 

separação dos dados de vazão (m3 s-1), ou escoamento total, da área de estudo, em dois 

componentes hidrológicos principais: escoamento rápido (ou superficial) e escoamento 

lento (fluxo de base), em mm dia-1 (Figura 2.10). Para isso, optou-se pela utilização de 

uma técnica conhecida como Filtragem Digital Recursiva (Recursive Digital Filter, em 

inglês) de Lyne e Hollick (1979). Essa técnica ganhou popularidade nos últimos anos, 

sendo reconhecida como eficiente, reprodutível e objetiva (ARNOLD et al., 1995; 

ARNOLD; ALLEN, 1999). Arnold e Allen (1999), por exemplo, mostraram que a 

técnica de Filtragem Digital Recursiva possui um alto coeficiente de determinação ou R2 

(0,86) comparado com medidas de campo. Os resultados mostram claramente que o 

maior componente da vazão na área de estudo é o fluxo de base, corroborando com a 

literatura (LESACK, 1993). 

 

Após a separação da vazão entre ambos os componentes, foi realizada uma análise de 

regressão para aproximadamente cinco anos de dados (2002-2006) entre o fluxo de base 

e a profundidade do lençol freático na área de estudo, considerando apenas dados em 

comum para ambos, durante esse período (Figura 2.11). Por meio dessa regressão, foi 

possível chegar à equação (2.34) descrita anteriormente. O coeficiente de correlação 

entre os dados foi de 85%, resultado similar ao encontrado no estudo de de Yeh e 

Elthair (2005), de 84%.  

 

O aquífero confinado desenvolvido a partir de (2.33) e (2.34) foi interativamente 

acoplado ao INLAND, mais especificamente na subrotina single, que foi corretamente 

modificada para acomodar esse novo modelo. A partir desse acoplamento, o INLAND 

passou a simular a profundidade do lençol freático no perfil de solo, atualizada a cada 
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passo de tempo (“time step”) do modelo. Todos os processos dentro do modelo, exceto 

os relacionados à umidade do solo, foram preservados com as equações originais do 

INLAND. Para que a umidade do solo fosse representada de modo mais realista no 

ambiente de baixio, a profundidade do lençol freático calculado na subrotina single foi 

corretamente relacionada com a equação de Richards na subrotina soilctl do INLAND. 

 

Para isso, primeiramente foi implementada no código a metodologia para obter a 

localização do lençol freático ao longo das seis camadas do perfil de solo, em cada 

“time step” do modelo. Posteriormente, a quantidade de água necessária para saturação 

do solo foi calculada, a partir da camada onde se localiza o lençol freático até o fundo 

do perfil de solo. Em seguida, a coluna de solo a partir da camada onde se encontra o 

lençol freático é então completamente saturada. No entanto, a umidade no perfil de solo 

acima de onde se encontra o lençol freático continua sendo calculada normalmente. Por 

fim, a quantidade de água necessária para saturação do solo, isto é, aquela que ficará 

retida nos poros do solo, é descontada da drenagem profunda (ou seja, o fluxo de água 

que atravessa o perfil de solo e chega à última camada de solo), para correto fechamento 

do balanço hídrico. 

 

Figura 2.10 - Escoamento total ou vazão, escoamento rápido ou superficial e escoamento lento 
ou fluxo de base, para a área de estudo entre dezembro de 2001 a novembro de 
2006. 

 

 
 

Fonte: Produção do autor. 
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Figura 2.11 - Análise de regressão entre os dados de fluxo de base (mm dia-1) e profundidade do 
lençol freático (m) para a área de estudo. 

 

 
 

Fonte: Produção do autor. 
 

Após a incorporação do modelo de aquífero confinado ao INLAND para representar a 

dinâmica do lençol freático na área de baixio, foi importante também adicionar ao 

modelo a representação do estresse devido às condições saturadas do solo, que levam 

esse sistema à deficiência de O2 e, consequentemente, a impactos no processo de 

transpiração das plantas. Dessa forma, complementarmente ao esquema não linear de 

Foley et al. (1996) para simular o estresse causado pela falta de água no solo, na rotina 

drystress, a função apresentada por Feddes et al. (1978) para representar o estresse 

devido às condições saturadas do solo( Figura 2.12) foi adicionada ao modelo 

INLAND. Dessa forma, em condições ótimas de umidade no solo, a máxima taxa de 

extração de água pelas raízes integrada ao longo do perfil de solo é igual à taxa de 

transpiração potencial, enquanto que em condições não ótimas (isto é, quando o solo 

está muito seco ou demasiadamente úmido) a taxa de extração de água pode ser 

reduzida, causando uma redução na transpiração. Para condições saturadas, a redução da 

extração de água pelas raízes ocorre entre 0,83 - 1,0 graus de saturação do solo, o que 

significa uma redução de até 17% na transpiração da planta. 
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Figura 2.12 - Forma geral do modelo de extração de água pelas raízes de acordo com Folley et 
al. (1996) e Feddes et al. (1978) para o estresse devido às condições secas e 
saturadas, respectivamente. 

 

 
Fonte: Produção do autor. 

 

2.3.4.4  Dados observados 

 

• Análise das falhas e composição do banco de dados 

 

O controle de qualidade dos dados observados utilizados para forçamento do modelo, 

derivados da torre K34, e dos dados utilizados para a análise do desempenho do 

modelo, derivados das torres K34 e B34, seguiu um protocolo manual. Primeiramente, 

foi executada a análise da consistência dos dados, realizada com base nas características 

físicas de cada variável, com a finalidade de retirar valores espúrios. Em seguida, foi 

executada uma etapa de preenchimento das falhas para os dados referentes às forçantes 

do modelo, os quais apresentavam falhas nos anos de 2008, 2010 e 2011. 

Adicionalmente, algumas falhas dos dados de LE, H e NEE, na área de platô, também 

foram preenchidas. Para isso, fez-se uso de um algoritmo (R), por meio de duas técnicas 

de preenchimento de falhas (ou “Gapp filling”, em inglês): a Variação Média Diurna 

(Mean Diurnal Variation - MDV, em inglês) e o Look-Up Tables - LUT.  

 



60 

 

A técnica da MDV é um método empírico que se baseia na ideia da autocorrelação dos 

dados ao longo do dia (FALGE et al., 2001), ou seja, os dados tendem a ser bem 

relacionados para mesmos horários em dias próximos. Assim, a falha é preenchida com 

a média para o mesmo horário dos dias adjacentes. De acordo com Falge et al. (2001), a 

definição da janela de dias a ser utilizada para a confecção das médias pode variar entre 

uma a duas semanas e sua escolha é fundamental, tendo em vista que as janelas 

pequenas podem obter uma média pouco representativa e as janelas longas podem 

acrescentar muita incerteza. Para esse estudo, o tamanho da janela móvel foi obtido por 

um processo gradual: em um primeiro momento tenta-se preencher as falhas com uma 

janela de sete dias; caso a utilização de sete dias não tenha uma amostra eficiente para 

confecção da média, passa-se para uma janela maior, de 14 dias. Se, portanto, ainda não 

for capaz de preencher os dados, utiliza-se uma janela ainda maior, de 30 ou 50 dias. 

 

 Por outro lado, o método empírico LUT consiste no preenchimento de falhas utilizando 

o valor médio para os períodos que tenham condições atmosféricas similares (FALGE 

et al., 2001), por meio de uma janela móvel menor, de cinco dias (REICHSTEIN et al., 

2005). De acordo com Reichstein et al. (2005), busca-se uma menor janela, mas com 

valor significativo dos fluxos, podendo essa janela ser incrementada até obter o valor 

desejado. Na prática, consiste em criar uma tabela de dados, onde os valores 

representados por falhas podem ser localizados com base em dados meteorológicos 

(	<A , T, RH, temperatura do solo ou ��*<k , e DPV). Isso significa que a variável, cujo 

valor é representado por uma falha, é identificada dentro da faixa de 	<A , T, RH, ��*<k  e 

VPD nos dias adjacentes, em uma janela inicial de cinco dias. 

 

Ao longo desse processo de verificação e preenchimento de falhas nos dados 

observados, também foi identificado que o conjunto de dados de LE, durante o ano de 

2006, na área de baixio, apresenta valores muito reduzidos quando comparados aos 

dados de LE para a área de platô durante o mesmo período (incluindo estação chuvosa e 

seca) (Figura 2.13 a, b) Durante a estação chuvosa, a soma de �� + � representou 

apenas 58.1% do Rn no ambiente de baixio, enquanto no platô esse valor foi de 80.1%. 

Já na estação seca, os valores de �� + � representaram 63,9% e 86,2% de Rn no 

ambiente de baixio e platô, respectivamente.  
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Figura 2.13 - Componentes do balanço de energia para as áreas de platô e de baixio, durante as 
estações chuvosa e seca do ano de 2006. 

 

 
Estação chuvosa (a) e estação seca (b). 

Fonte: Produção do autor. 
 

Esses resultados deixam evidentes o maior resíduo na área de baixio em ambas as 

estações, advindo principalmente do fluxo de LE. A fim de corrigir os valores de LE no 

baixio, optou-se pela aplicação de um fator de ajuste aos dados. Para estimativa desse 

fator de ajuste, foi adotado o modelo de regressão linear simples, onde os valores 

diários de Rn (eixo das abscissas) foram plotados em função de �� + � (eixo das 

ordenadas), tanto para o platô como para o baixio (Figura 2.14 a, b). As retas de 

regressão foram forçadas a passarem pela origem; procedimento que originou os 

coeficientes angulares do platô e do baixio. Por meio da divisão do coeficiente angular 

da reta obtida dos dados do platô (0,83) pelo coeficiente da reta do baixio (0,64), 

obteve-se por final o fator de ajuste, estimado em 1,29, o qual foi aplicado aos dados de 

fluxo de LE referente ao baixio. 

 

 

 

 

 

(a) (b) 
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Figura 2.14 - Gráfico de dispersão entre as variáveis �� + � e Rn, para as áreas de platô e de 
baixio, durante o ano de 2006.  

 
 

 
 

Platô (a) e baixio (b). Foram selecionados e utilizados apenas os dias com pelo menos 20 horas 
de dados. 
Fonte: Produção do autor. 

 

• Análise do fechamento do balanço de energia 

 

O fechamento do balanço de energia é frequentemente analisado com a finalidade de 

aumentar a confiabilidade nas medidas de fluxos realizadas pelo método de covariância 

de vórtices turbulentos (MONCRIEFF et al., 1997; TWINE et al., 2000). Para avaliar o 

fechamento do balanço de energia em ambas as áreas (platô e baixio), dois métodos 

diferentes foram propostos neste trabalho (WILSON et al., 2002). Em ambos os 

métodos, foi utilizado o conjunto de dados corrigidos de fluxo de LE para a área de 

baixio. O primeiro deles consta da obtenção dos coeficientes linear (ponto de 

interceptação do eixo das ordenadas), angular (inclinação da reta) e de determinação 

(R2), de regressões lineares entre a soma dos fluxos turbulentos (�� + �) e a energia 

disponível (�� − �) (valores a cada 30 min). O fechamento ideal é representado pelo 

coeficiente linear nulo e coeficientes angular e de determinação unitários. O segundo 

método para avaliar o fechamento do balanço de energia inclui o cálculo da razão do 

balanço de energia ou RBE (Energy Balance Ratio - EBR, em inglês) entre a soma 

cumulativa de (�� + �) e (�� − � ) para períodos especificados:  

 

(a) (b) 
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 ��� = ∑��� + ��∑��� − �� 
(2.35) 

   

O segundo método é mais consistente com a conservação de energia, pois força o 

fechamento do balanço de energia. Por meio desse método foi possível obter a 

percentagem de desbalanço ou resíduo de energia (|1 − ���|. 100). No entanto, o 

primeiro método fornece estimativas separadas de H e LE e, quando combinado com 

medições de Rn e G, todos os componentes principais do balanço energético podem ser 

medidos independentemente. O fluxo de calor no solo (G), utilizado para esta análise, 

foi estimado a partir de dados meteorológicos, sendo aproximadamente 5,7% de Rn, de 

acordo com Rocha et al. (2004). 

 

• Umidade do solo 

 

Para análise dos dados de umidade por meio da sonda de nêutrons, na área de platô, 

considerou-se a média dos três tubos (T1, T2 e T3) que estão distribuídos próximos à 

torre K34. O estoque ou armazenamento de água no solo (S), em cada camada, foi 

estimado de acordo com a equação de Libardi (1995), por meio do cálculo do produto 

da umidade média da camada (média entre dois sensores 73 e 72 instalados no perfil de 

solo) pela espessura da camada, ou seja: 

 

 	< = 7̅< . $!  
 

(2.36) 

Onde 	< é o estoque de água na camada i (mm), 7̅< é a umidade média na camada i (m3 

m-3) e $! é a espessura da camada (mm). O estoque ou armazenamento de água em todo o 

perfil do solo foi obtido por meio da integração dos valores do estoque de água ao longo 

de todas as camadas: 

 

 	�*0�k = m 	< 
A

<B3  
(2.37) 
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Onde, 	�*0�k é o estoque total de água no perfil de solo analisado e n é o número de 

camadas existentes no perfil de solo. Dessa forma, o estoque de água abrangeu desde a 

superfície até o solo profundo, por meio dos dados de umidade da sonda (0-4 m) e do 

TDR (4-8 m), respectivamente. Como a escala espaço temporal entre ambos os métodos 

é distinta, o estoque de água obtido para os dados do TDR foram transformados para 

escala semanal ou quinzenal para coincidir com os dados da sonda de nêutrons. 

 

• Precipitação 

 

A série temporal da precipitação, utilizada neste trabalho foi analisada por meio de 

quantidades totais acumuladas por dia e/ou por mês, durante o período de dezembro de 

2001 a dezembro de 2006. Além disso, também foi considerada a média climatológica 

para a cidade de Manaus (1901-1999), por meio dos totais acumulados mensais. 

 

2.3.4.5 Análise estatística dos resultados 

 

A análise dos resultados englobou a escala anual, sazonal e diária. Por meio da análise 

anual foi possível conhecer a variabilidade dos fluxos ao longo de cada ano, 

influenciado, por exemplo, pela precipitação. Por meio da análise sazonal será possível 

detectar diferenças entre a estação seca e chuvosa para os diferentes fluxos, uma vez 

que a dinâmica de precipitação também é diferenciada em cada estação. Já a análise 

diurna permitiu conhecer a variação horária dos fluxos em cada ambiente, sendo 

possível diferenciar o período diurno e noturno que apresentam comportamento 

diferente em função da radiação solar. Além disso, por meio das análises acima, espera-

se conhecer os diferentes processos envolvidos nas variabilidades (anual, sazonal e 

diurna). A análise sazonal dos dados observados e simulados foi realizada considerando 

o intervalo menos chuvoso (junho a outubro) e o mais chuvoso (novembro a maio) 

como estação seca e chuvosa, respectivamente. 

 

O desempenho do modelo INLAND foi avaliado comparando-se as simulações com os 

dados observados tanto do ambiente de platô como do vale, incluindo LE, H, Rn, NEE, 

ET, escoamento superficial, drenagem profunda, umidade do solo e nível de lençol 
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freático. Foram utilizados três índices de estatísticas de erro que quantificam o grau de 

semelhança entre a simulação e a observação (AMBROSE; ROESCH, 1982): o erro 

médio (viés); raiz quadrada do erro quadrático médio - REQM (Root Mean Square 

Error - RMSE, em inglês); e, coeficiente de determinação (R2), representados 

respectivamente pelas equações: 

 

 Y;ép = 1� m���<- − �*8�� 

 

(2.38) 

 

 ��X� = �1� m���<- − �*8��2A
<B3  

 

(2.39) 

 

 �2 = � ∑ ��*8� − ��*8�����<- − ���<-�A<B3R ∑ �|�*8� − ��*8�|�2A<B3  Tj.�    R ∑ �|��<- − ���<-|�2 A<B3 Tj.�� 

 

(2.40) 

Onde   �*8� é o valor observado, ��<- é o valor simulado e n é o número de dados no 

evento considerado. A barra superior denota os valores médios da variável ao longo de 

todo o período de avaliação. O índice estatístico viés fornece uma medida da 

subestimativa (viés negativo) ou superestimativa (viés positivo) dos valores simulados 

em relação aos valores observados, expressando a acurácia dos resultados simulados em 

relação aos observados, com a vantagem de apresentar os valores do erro nas mesmas 

dimensões da variável analisada. O REQM é uma medida de precisão, pois, ao elevar ao 

quadrado a diferença entre os valores previstos e observados, é mais sensível a erros. 

Terá sempre um valor positivo, sendo que o valor zero indica uma simulação perfeita. 

Este valor aumenta conforme aumenta a diferença entre os valores simulados e 

observados. Já o coeficiente de determinação, é uma medida descritiva da qualidade do 

ajuste obtido (variando de 0 a 1), que indica, em percentagem, quanto o modelo foi 

capaz de explicar os dados observados. Quanto maior o valor de R², mais explicativo é o 

modelo e melhor se ajusta aos dados observados. Esses índices são amplamente 
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utilizados nos estudos de modelagem climática para avaliar o desempenho dos modelos, 

incluindo a região Amazônica (SHRESTHA et al., 2016). 

 

2.4 Resultados e discussão 

 

Nesta seção, serão introduzidos primeiramente os resultados da análise observacional 

referente ao fechamento do balanço de energia para as áreas de platô e de baixio. Em 

seguida, será discutido a implementação do aquífero confinado que foi acoplado ao 

modelo INLAND para representação da dinâmica do lençol freático na área de baixio e 

da dinâmica de água no solo na área de platô, desde a superfície até oito metros de 

profundidade (destacando a importância da correta representação dos parâmetros do 

solo para a simulação da dinâmica de água no solo, nas regiões tropicais). 

Posteriormente, serão apresentados os resultados das simulações referentes aos fluxos 

de água, energia e C, na área de platô e de baixio. Por fim, serão analisados os 

resultados dos fluxos de C e estoque de biomassa, entre platô e baixio, após 100 anos de 

simulações, utilizando o módulo de vegetação dinâmica do INLAND. 

 

2.4.1 Análise observacional: fechamento do balanço de energia entre platô e 

baixio 

 

Para melhor compreender a relação entre dados observados e simulados, referentes aos 

fluxos de energia, primeiramente foi efetuada uma análise observacional do fechamento 

do balanço de energia (FBE) para as áreas de platô e de baixio. Essa análise não 

considerou o estoque de energia armazenada na floresta (S). Os resultados da análise de 

regressão linear entre a soma dos fluxos turbulentos (�� + �) e a energia disponível no 

sistema (�� − �), para o ano de 2006, são mostrados na Figura 2.15. Essa análise 

compreendeu 10.734 e 3.652 valores para o platô (Figura 2.15 a) e para o baixio (Figura 

2.15 b), respectivamente, com uma frequência de 30 min. Na área de baixio, o total de 

valores é menor devido a falhas nas medições durante o período analisado.  

 

Considerando que o FBE não dependesse do valor de S e que a medição dos fluxos pelo 

método de “eddy covariance” estivesse totalmente correta, a relação entre a soma dos 
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fluxos de calor sensível e latente (�� + �), medidas pelo “eddy covariance”, pela 

diferença entre radiação líquida e fluxo de calor no solo (�� − �) seria unitária 

{(�� + ��/��� − �� = 1)}, e a inclinação da reta obtida através da regressão linear 

interceptaria o eixo vertical na origem. No entanto, conforme esperado, o balanço de 

energia para ambas as áreas não exibiu um fechamento satisfatório. A análise de RBE 

indicou que existe um desbalanço, para ambas as áreas, caracterizado pela subestimativa 

dos fluxos de �� + � quando comparado à energia disponível do sistema (�� − �). Em 

geral, a soma dos fluxos turbulentos foi 17% menor que a energia disponível no platô, 

ou seja, (�� + �) = 0,83 (�� − �), enquanto no baixio, esta diferença foi de 23%, isto 

é, (�� + �) = 0,77 (�� − �), sugerindo um maior resíduo no fundo do vale (cerca de 

35,3% superior ao platô).  

 

Figura 2.15 - Soma dos fluxos de calor sensível e latente (�� + �, variável dependente) em 
função da energia disponível (�� − �, variável independente) para medições 
realizadas em 2006 entre platô e baixio.  

 
 

 
Platô (a) e baixio (b). Foram consideradas as medidas na frequência temporal de 30 min. 
Também são mostrados os resultados da regressão linear simples incluindo o coeficiente linear, 
angular e de determinação (R2) e a razão do balanço de energia (RBE). A linha pontilhada 
indica x = y. 
Fonte: Produção do autor.  
 

A falta do fechamento do balanço de energia dos dados apresentados nesta análise é 

consistente com vários outros estudos na Amazônia, todos em florestas de Terra Firme e 

áreas de platô. Por exemplo, a avaliação de FBE (entre fevereiro de 1999 e setembro de 

(a) (b) 
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2002) por Von Randow et al. (2004) na Reserva Biológica (Rebio) do Jaru, localizada 

no sudoeste da Amazônia, resultou em um grande resíduo (28%) e R
2 de 0,88. 

Adicionalmente, da Rocha et al. (2004), utilizando dados da Floresta Nacional do 

Tapajós (FLONA) no leste da Amazônia, também baseado no método “eddy 

covariance”, mostrou por meio da análise do FBE um desbalanço de cerca de 13%, 

com R2 de 0,86.  

 

Araújo et al. (2002) também analisaram o FBE entre �� + � e Rn, na mesma área do 

presente estudo, baseado no mesmo método, durante o período de julho de 1999 a 

setembro de 2000, encontrando um FBE resultante em torno de 84% (R2 de 0,86). Além 

desses estudos, o trabalho de Wilson et al. (2002) apresenta uma avaliação do FBE para 

22 áeras (utilizando base de dados global FLUXNET) com diversos tipos de vegetação 

e micro-climas, dentre os quais, alguns com florestas de grande porte. Os resultados 

obtidos, de acordo com os métodos aplicados, indicaram o não-fechamento do balanço 

de energia na maioria das áreas, com um desbalanço médio da ordem de 20% e RBE de 

0,80. Em todos os estudos citados, foram empregados os valores de S para a análise do 

FBE. 

 

Essa desigualdade entre (�� + �) e (�� − �), nas florestas tropicais, é bastante 

conhecida na micrometeorologia e denominada de “problema do fechamento do balanço 

de energia”. De acordo com Wilson et al. (2002), os fluxos (�� + �) são 

frequentemente subestimados entre 10 e 30% em relação às estimativas da energia 

disponível no sistema (�� − �). É importante estudar tal desequilíbrio, pois gera 

implicações sobre a forma de interpretação das medições de fluxo de energia e como 

essas estimativas devem ser comparadas com simulações dos modelos de superfície 

(TWINE et al., 2000). Isso ocorre porque um desequilíbrio do balanço de energia reduz 

a utilidade dos dados obtidos por meio de “eddy covariance”, para validação de 

modelos ou calibrações de parâmetros. Dessa forma, uma análise cuidadosa das 

possíveis fontes de incertezas no FBE é necessária. Existem várias justificativas para a 

falta do fechamento do balanço de energia e muitas já foram discutidas na literatura 

(TWINE et al., 2000; WILSON et al., 2002; VON RANDOW et al., 2004; FOKEN, 

2008; STOY et al., 2013; GEORG et al., 2016). 
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De acordo com Von Randow et al. (2004), a razão para o pobre fechamento do balanço 

de energia nas florestas tropicais está relacionada à subestimação dos fluxos de LE e H, 

como resultado de vários fatores distintos que contribuem para a variabilidade nos 

processos de troca entre a superfície e a atmosfera e que complicam a estimativa destes 

fluxos usando o método de “eddy covariance”.  

 

Estes fatores, além dos erros relacionados à limitação dos instrumentos, incluem: (1) 

movimentos de mesoescala (circulação térmica) induzida pela heterogeneidade 

horizontal do terreno, o qual é uma das principais razões pela falta do FBE, segundo 

Folken (2008). Isso acontece porque, de acordo com a literatura, a heterogeneidade 

horizontal do terreno é causadora desses movimentos de mesoescala. No entanto, o 

transporte de energia que ocorre por meio desses movimentos (caracterizados por 

grandes vórtices) não pode ser medido com o método de “eddy covariance”. Von 

Randow et al. (2002), por exemplo, mostraram que uma quantidade substancial de 

trocas de massa e de energia entre a floresta e a atmosfera ocorre devido a movimentos 

de mesoescala; (2) condições não-estacionárias e distúrbios na camada limite associada 

com fortes eventos convectivos presentes na Amazônia; e (3) efeitos das mudanças 

lentas da direção do vento nos terrenos com topografia complexa podem introduzir uma 

componente de baixa frequência que não pode ser capturada usando medições com 

escalas curtas de tempo. O estudo de Malhi et al. (2002) na região central , por exemplo, 

mostou que foi possível obter um FBE próximo a 100%, utilizando uma metodologia 

para o tratamento dos dados obtidos, por meio do método de “eddy covariance”, que 

considera o transporte turbulento em escalas de tempo entre uma e quatro horas. 

 

2.4.2 Simulação da dinâmica do lençol freático no baixio 

 

Depois de identificado o melhor conjunto de parâmetros referente à vegetação e ao solo 

para a simulação de ambas as áreas de platô e de baixio (Tabela 2.2), e de incorporar ao 

INLAND o modelo de aquífero confinado para a correta representação da condição 

hidrológica da área localizada no fundo do vale, primeiramente avaliou-se a 
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Profundidade do Lençol Freático (PLF) simulada pelo modelo entre o período de 2002 a 

2006. 

 

Em geral, o modelo INLAND foi capaz de representar tanto a variabilidade sazonal 

quanto interanual da PLF ao longo dos anos, evidenciando um ambiente sempre muito 

próximo à saturação, durante todo o período analisado (Figura 2.16 a). Tanto a 

variabilidade ao longo dos anos quanto a sazonal da PLF, na área de estudo, é uma 

resposta direta à variação da precipitação (Figura 2.16 b). Assim que se inicia a estação 

chuvosa, em novembro/dezembro de cada ano, a PLF simulada exibe uma redução 

(ficando mais próximo à superfície), com valores mínimos geralmente registrados em 

maio. No entanto, a partir do mês de junho, a precipitação na área de estudo começa a 

reduzir lentamente e a PLF simulada acompanha esse ciclo sazonal, exibindo máximos 

valores (mais distante da superfície) entre o intervalo do final da estação seca 

(setembro/outubro) e início da estação chuvosa do próximo ano, quando são observados 

os mínimos valores de precipitação durante todo o ano.   

 

A análise dos dados de precipitação na área de estudo, durante o período de julho de 

2002 a dezembro de 2006, revelou dois eventos severos de secas, com redução máxima 

do nível do lençol freático em relação à superfície. Entre o intervalo do final da estação 

seca de 2003 e início da estação chuvosa de 2004, por exemplo, os dados observados 

mostram uma redução da PLF, cerca de 0,61 m abaixo da superfície (Tabela 2.3). Esta 

redução ocorreu em resposta à menor precipitação anual (cerca de 33% menos que em 

2002, conforme Figura 2.16 b), associada à ocorrência de um evento de El Niño 

moderado, que influenciou a região Amazônica entre o final de 2002 e início de 2003 

(CLIMANÁLISE, 2003). Durante a estação seca de 2003, a PLF observada foi 

representada de forma satisfatória pelo INLAND, exibindo uma ligeira subestimativa de 

8,2%.   

 

O modelo INLAND também foi capaz de representar eficientemente o evento de seca 

que ocorreu dois anos depois, quando um significativo déficit pluviométrico resultou 

em um evento excepcional de seca durante o ano de 2005 (Marengo et al., 2008), 55% 

abaixo da média climatológica em agosto (Figura 2.16 b). Durante este período, os 



71 

 

dados observados mostraram um aumento da profundidade máxima do lençol freático, 

por volta de 0,54 m abaixo da superfície, valor que foi superestimado pelo INLAND em 

cerca de 40%. No entanto, a PLF simulada parece indicar uma melhor correspondência 

com os dados observados de precipitação, cujo valor acumulado no trimestre mais seco 

foi de apenas 207,4 mm, ou seja, 38% menor quando comparado ao ano de 2003.  

 

Figura 2.16 – Variação semanal e/ou quinzenal da profundidade do lençol freático observado e 
simulado no baixio (a) e da precipitação total mensal na área de estudo (b). 

 

 
 

As medidas da PLF e precipitação são referentes ao período de julho de 2002 a dezembro de 
2006. A precipitação média climatológica da cidade de Manaus, para o período entre 1901 e 
1999, também foi representada juntamente com a precipitação (linha contínua). 
Fonte: Produção do autor. 
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Tabela 2.2 - Parâmetros físicos da vegetação e do solo para a área de estudo, nos ambientes de platô e de baixio.  
 

Parâmetro Descrição Unidade Inicial Platô Baixio 

Vegetação 

fl Fração de cobertura da vegetação - dossel inferior - 1,0 1,0 0,9 

fu Fração de cobertura da vegetação - dossel superior - 0,5 0,5 0,6 

dispuhf Altura de deslocamento do plano zero para a vegetação - dossel superior m 0,7 0,7 0,6 

rhoeveg_NIR Reflectância da vegetação no infravermelho próximo - dossel superior - 0,4 0,31 0,26 

plaievgr LAI total inicial para a vegetação m2 m-2 5,0 4,6 4,3 

beta1 Parâmetro relacionado à distribuição das raízes finas - dossel inferior - 0,950 0,950 0,940 

beta2 Parâmetro relacionado à distribuição das raízes finas - dossel superior - 0,975 0,970 0,965 

Vmax _TFP Capacidade de atividade máxima da enzima Rubisco a 15ºC mol  CO2 m-2 s-1 80x10-6 80x10-6 70x10-6 

coefm Coeficiente m relacionado à condutância estomática - 8,0 9,0 7,5 

tauleaf Constante do tempo de retorno da biomassa da vegetação - folhas anos 1,01 1,02 1,01 

tauwood0 Constante do tempo de retorno da biomassa da vegetação - tronco anos 25,0 45,0 35,0 

tempvm_coef Parâmetro de estresse máximo do Vmax - 3.500 6.000 4500 

tdripu Tempo de decaimento da água interceptada nas folhas - dossel superior s 7.200 16.200 10.800 

tdrips Tempo de decaimento da água interceptada nos galhos - dossel superior s 7.200 16.200 10.800 

tdripl Tempo de decaimento água interceptada nas folhas e galhos - dossel inferior s 7.200 16.200 10.800 

Solo 

swilt Umidade no ponto de murcha permanente do solo m3 m-3 0,272 0,37 0,03 

suction Potencial matricial saturado do solo m_H2O 0,37 0,1 0,05 

sfield Umidade na capacidade de campo do solo m3 m-3 0,369 0,43 0,09 

poros Porosidade do solo m3 m-3 0,475 0,48; 0,52; 0,52; 0,575; 0,59; 0,595 0,40; 0,41; 0,42; 0,43; 0,44; 0,45 

bex Expoente "b" da equação de Campbell  - 7,6 7,6; 8,0; 10,0; 11,3; 13,1; 16,5 10,0 

hydraul Condutividade hidráulica saturada do solo m s-1 1,66x10-7 9,99x10-6 
9,99x10-5; 9,99x10-5; 9,99x10-5; 

 9,99x10-6; 9,99x10-7; 9,99x10-8 

Os valores iniciais são referentes aos propostos pela calibração de Imbuzeiro (2005). 
Fonte: Produção do autor. 
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Tabela 2.3 - Profundidade máxima e mínima do lençol freático durante o período de 2002 a 
2006, na área de baixio. 

 

  Profundidade do lençol freático (m) 

Observado Simulado 

  Média Máximo Mínimo Média Máximo Mínimo 
Estação chuvosa 2002-2003 0,25 0,49 0,12 0,20 0,43 0,10 
Estação chuvosa 2003-2004 0,22 0,61 0,01 0,25 0,58 0,09 
Estação chuvosa 2004-2005 0,20 0,48 0,01 0,21 0,43 0,08 
Estação chuvosa 2005-2006 0,16 0,54 0,04 0,23 0,76 0,09 

Estação seca 2002 0,26 0,41 0,16 0,31 0,48 0,18 
Estação seca 2003 0,33 0,53 0,12 0,33 0,55 0,09 
Estação seca 2004 0,22 0,34 0,12 0,23 0,30 0,10 
Estação seca 2005 0,29 0,51 0,14 0,40 0,71 0,10 
Estação seca 2006 0,22 0,45 0,04   0,29 0,51 0,10 
 

Fonte: Produção do autor. 
 

Apesar dos dados observados exibirem uma maior queda da PLF durante a estação seca 

de 2003 quando comparado ao ano de 2005 (por volta de 19,6%), a precipitação 

acumulada na estação seca de 2003 (577 mm) foi 35% maior em relação à estação seca 

do ano de 2005 (426 mm). Isso mostra que a condição de umidade do solo antecedente é 

tão importante quanto a precipitação na modulação de uma condição anômala extrema 

de seca sobre a área de floresta, sugerindo que, apesar da boa distribuição 

pluviométrica, na estação chuvosa de 2003 não houve o completo restabelecimento do 

estoque de água do solo, em parte devido à severa estação seca do ano anterior. Esse 

efeito regulador (ou efeito memória) do sistema hídrico subterrâneo na Amazônia 

central foi observado no trabalho de Tomasella et al. (2008), para a mesma área de 

estudo. De acordo com Hodnett et al. (1996) e Tomasela et al. (2008), esse efeito 

memória mostrou-se importante e capaz de carrear efeitos de anomalias climáticas 

sazonais de um ano para outro, com impacto direto na recarga da estação chuvosa 

seguinte. 

 

Nos anos de 2003 e 2005, além de ser possível observar os máximos valores para a PLF 

na estação seca, também foram os anos onde mínimos valores foram encontrados ao 

longo da estação chuvosa. Durante a estação chuvosa de 2003/2004 e 2004/2005, os 

valores mínimos observados para PLF foi 0,01 m, caracterizando um ambiente saturado 

na área de baixio. O modelo INLAND representou de forma satisfatória a condição do 
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ambiente de baixio. Na estação chuvosa de 2003/2004, por exemplo, o valor mínimo 

simulado da PLF foi aproximadamente 0,09 m, enquanto na estação chuvosa de 

2004/2005 foi de cerca de 0,08 m.  

 

Os valores médios observados da PLF foram ligeiramente superestimados pelo 

INLAND ao longo dos anos, revelando um solo mais seco do que os dados observados 

mostram (exceto para a estação chuvosa de 2002/2003 e estação seca de 2003, períodos 

em os dados observados foram subestimados) (Tabela 2.4). O melhor desempenho do 

modelo INLAND na representação da PLF, na área de estudo, ocorreu durante a estação 

chuvosa de 2004/2005, bem como na estação seca de 2003. Durante a estação chuvosa 

de 2004/2005, o modelo superestimou os dados observados em apenas 5%, com um viés 

de 0,01 m, REQM de 0,07 m e R2 de 0,71. Na estação seca de 2003, esse viés foi ainda 

menor, porém negativo, o que caracterizou uma subestimativa menor que 1%, com um 

REQM de 0,06 m e um elevado R2 de 0,79 (Tabela 2.4).  

 

Tabela 2.4 - Desempenho do modelo INLAND para a representação da profundidade do lençol 
freático na área baixio, durante o período de 2002 a 2006. 

 

  Profundidade do lençol freático (m) 

  Viés REQM R2 
Estação chuvosa - total 0,02 0,11 0,46 
Estação chuvosa 2002-2003 -0,05 0,08 0,65 
Estação chuvosa 2003-2004 0,03 0,09 0,68 
Estação chuvosa 2004-2005 0,01 0,07 0,71 
Estação chuvosa 2005-2006 0,07 0,18 0,52 
Estação seca - total 0,05 0,11 0,54 
Estação seca 2002 0,04 0,07 0,66 
Estação seca 2003 -0,003 0,06 0,79 
Estação seca 2004 0,01 0,04 0,57 
Estação seca 2005 0,11 0,18 0,52 
Estação seca 2006 0,07 0,10 0,58 
 
Os valores dos íncices estatísticos viés e REQM estão na unidade de m. Os valores de R2 são 
admensionais. 
Fonte: Produção do autor. 
 

Em contrapartida, o pior desempenho do modelo ocorreu na estação chuvosa de 

2005/2006 e na estação seca de 2005. Na estação chuvosa de 2005/2006, por exemplo, 

os dados observados foram superestimados em cerca de 44%, com um viés de 0,07 m, 
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REQM de 0,18 m e R2 de 0,52. O mesmo valor de R2 foi encontrado durante a estação 

seca de 2005, além de um viés de 0,18 m e REQM de 0,11 m, o que caracteriza uma 

superestimativa de 39,7% dos dados observados. 

 

A superestimativa das simulações obtidas nesse estudo, em ambas às estações, foi 

menor em comparação com o modelo CLM apresentado por Fan e Miguez-Macho 

(2010) no mesmo local de estudo. Segundo esses autores, a PLF simulada pelo CLM 

variou até 2,5 m, muito superior ao valor máximo representado pelo INLAND (0,76 m). 

Cuartas et al. (2012) também verificaram uma superestimativa da PLF durante o 

processo de calibração do modelo hidrológico Distributed Hydrology Soil Vegetation 

Model - DHSVM (WIGMOSTA et al., 1994), no mesmo local de estudo, durante o 

intervalo entre 2002-2004, com um REQM de 0,25 m e 0,24 m na estação chuvosa e 

seca, respectivamente. Adicionalmente, Cuartas e colaboradores encontram um R
2 

variando entre 0,58 e 0,68 na estação chuvosa e seca, respectivamente.  

 

2.4.3 Os impactos das propriedades físicas do solo na umidade do solo no platô 

 

O conteúdo volumétrico de água no solo foi simulado pelo modelo INLAND desde a 

superície até 8 m de profundidade, distribuído em seis camadas ao longo do perfil de 

solo na área de platô. Os dados observados das primeiras cinco camadas (0-4 m), 

monitoradas de dezembro de 2001 a dezembro de 2006, são oriundos do sistema de 

medição da sonda de neutrôns. Já os dados observados da sexta e última camada (4-8 

m) foram obtidos por meio de sensores TDR, durante o período de janeiro de 2003 a 

fevereiro de 2006. Esses dados, que originalmente tinham uma frequência temporal 

horária, são aqui representados usando frequência semanal ou quinzenal para fins de 

comparação com os dados observacionais das demais camadas.  

 

A variação da umidade do solo tanto ao longo do tempo quanto por toda a extenção do 

perfil de solo é evidente nas simulações do INLAND e está diretamente ligada à 

variabilidade sazonal e interanual da precipitação (Figura 2.17). Além disso, a variação 

da umidade do solo também está relacionada com os processos de extração de água e 

perda por transpiração, regulando o conteúdo de água no solo durante as épocas com 
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excedente e escassez de chuvas, o que está de acordo com os dados observados, o que 

também pode ser constatado na Figura 2.17.  

 

Para a representação da dinâmica de água no perfil de solo, maior ênfase foi dada ao 

ajuste das propriedades físicas do solo ao longo das seis camadas, de acordo com dados 

da literatura da região de estudo (TOMASELLA; HODNETT, 1996; FERREIRA et al., 

2002; MARQUES, 2009). Adicionalmente, o ajuste de distribuição das raízes ao longo 

do perfil de solo também recebeu especial atenção, cujos valores iniciais e finais são 

apresentados na Tabela 2.2, assim como os parâmetros do solo. O ajuste de tais 

parâmetros foi realizado por meio do estudo de sensibilidade do modelo, com o objetivo 

de melhorar a proximidade entre as curvas de umidade do solo simulada e observada, 

em todo o perfil do solo. Com base nessas simulações, foi possível identificar os quatro 

parâmetros mais sensíveis na simulação da dinâmica da umidade do solo: a porosidade, 

o parâmetro da equação de Campbell, a condutividade hidráulica e a fração de 

distribuição de raízes finas (Figura 2.18).  

 

De acordo com a literarura de Chauvel et al. (1992) e de Broedel et al. (2017), é sabido 

que as raízes das plantas estão concentradas mais próximo à superfície na área de 

estudo. Isso acontece, pois na região central, diferentemente do leste da bacia, por 

exemplo, as plantas não precisam investir extração de água de camadas profunda para 

manutenção da taxa fotossintética da floresta durante a estação seca (BROEDEL et al., 

2017), devido a menor sazonalidade da precipitação nessa região (CASTRO, 2017). Na 

região leste da bacia, em contrapartida, evidencia de enraizamento e extração de água 

em camadas profundas (acima de 10 m de profundidade) foi dectado por vários autores, 

como Bruno et al. (2006), Davidson et al. (2009) e Markewitz et al. (2010). Além disso, 

de acordo com Oliveira et al. (2005), uma alternativa adicional para evitar o estresse 

hídrico durante a estação seca, nessas florestas, é o processo de redistribuição 

hidráulica, ou seja, a transferência de água de camadas profundas do solo para camadas 

superficiais relativamente mais secas, utilizando o sistema radicular da vegetação como 

meio condutor. Por meio de tal processo, a água liberada através das raízes durante 

períodos em que a transpiração cessa (usualmente à noite) umedece as camadas 
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superiores do solo para então ser reabsorvida no dia seguinte e posteriormente 

transpirada. 

 

Sabendo que na região de estudo existe uma maior área da superfície da raiz próxima à 

superfície, realizou-se, portanto, uma redução do parâmetro beta2. Adicionalmente, foi 

preciso aumentar gradualmente o valor de porosidade do solo com a profundidade, com 

o objetivo de aumentar a capacidade do mesmo de armazenar água. Já a condutividade 

hidráulica saturada foi reduzida, acompanhando o efeito de aumento da porosidade, de 

modo a reduzir o fluxo de água para as camadas mais profundas. No entanto, 

diferentemente dos demais parâmetros, a condutividade manteve-se constante ao longo 

do perfil de solo (Figura 2.18). Isso aconteceu porque a variabilidade desse parâmetro, 

apesar de ser importante, não representou grande flutuação da umidade do solo ao longo 

do perfil.  

 

Além disso, também foi essencialmente importante para melhorar o desempenho do 

modelo, o correto ajuste do parâmetro da equação de Campbell, determinado por Clapp 

e Hornberger (1978). O modelo INLAND mostrou-se muito sensível a esse parâmetro, 

que é definido com base na textura dos solos, sendo tanto maior quanto maior o 

conteúdo de argila. O valor de referência do modelo para a região de estudo (7,6) não se 

mostrou eficaz para simular o conteúdo volumétrico de água considerando um perfil de 

solo não homogêneo, que se caracteriza por maiores teores de argila nas camadas mais 

profundas (CHAUVEL et al., 1987; TOMASELLA et al., 2008). Portanto, usou-se o 

valor de referência do modelo apenas na primeira camada de solo. Nas demais camadas 

foi necessário um aumento gradual. Comportamento semelhante foi observado na 

calibração do modelo CLM, para a área de estudo, por Broedel (2012).   
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Figura 2.17- Variabilidade do conteúdo volumétrico de água no solo (m-3 m-3), simulado e 
observado, ao longo das seis camadas do perfil de solo na área de platô.  

 
Primeiras cinco camadas: dez. de 2001 a dez. de 2006. Última camada: jan. de 2003 a fev. de 
2006. A frequência temporal das medidas é semanal ou menos (duas vezes por semana). 
Fonte: Produção do autor. 
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Figura 2.18 - Parâmetros mais sensíveis no ajuste do conteúdo volumétrico de água no solo para 
a área de platô.  

 

 
Parâmetro de Campbell (a), porosidade (b), condutividade hidráulica saturada (c) e fração de 
raízes no perfil de solo (d). Os valores de referência do modelo (simulação controle) são 
indicados pela linha vermelha contínua, equanto os valores modificados nesse estudo estão 
indicados pela linha preta pontilhada. 
Fonte: Produção do autor. 
 

A possibilidade de ajuste desses parâmetros em cada uma das camadas, com base nas 

propriedades hidráulicas do solo obtidos da literatura, permitiu uma melhor 

representação da dinâmica da água no solo, principalmente nas últimas quatro camadas, 

que apresentavam inicialmente uma reduzida umidade do solo, em relação aos dados 

observados. Isso sugere que os parâmetros hidráulicos do solo (constantes ao longo do 

perfil), obtidos indiretamente por meio da utilização de um mapa de textura do solo, não 

foram suficientes para o correto ajuste da umidade do solo nessas camadas. Essa 

metodologia, bastante comum nos modelos de superfície, é construída com base em 

funções de pedo-transferência (PTFs), como as funções de Clapp e Hornberger (1978) e 

Rawls et al. (1982). No entanto, Hodnett e Tomasella (2002) mostraram que essas PTFs, 

que foram originalmente derivadas com dados de solos de regiões temperadas, não 
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prevêem com precisão as propriedades dos solos tropicais, particularmente dos 

Latossolos (encontrados nos platôs). Segundo esses autores, embora os Latossolos 

tenham um alto teor de argila, eles têm baixa disponibilidade de água e condutividade 

hidráulica saturada muito elevada. Estas características diferem-os dos solos argilosos 

de regiões temperadas. 

 

A Figura 2.17 também revela que o modelo INLAND simulou de forma eficiente os 

ciclos sazonais da umidade do solo ao longo dos anos, com amplitude decrescente em 

direção às camadas profundas. Esse comportamento está de acordo com os dados 

observados, como pode ser verificado pelos índices estatísticos correspondentes 

incluídos na Tabela 2.5. Nas primeiras quatro camadas, a variabilidade na umidade do 

solo entre a estação seca e a estação chuvosa foi mais pronunciada em comparação com 

as demais camadas abaixo. Esse comportamento está relacionado a uma rápida resposta 

à precipitação nas camadas superiores do solo e à maior macroporosidade do solo e 

maior extração de água pelas raízes (BRUNO et al., 2006; BROEDEL et al., 2017) . Em 

maiores profundidades, a resposta aos eventos de chuva torna-se mais gradual, 

particularmente nas duas últimas camadas, que responderam apenas à variabilidade 

sazonal da precipitação. 

 

Tabela 2.5 - Desempenho do modelo INLAND para a representação da umidade do solo na 
floresta de platô, situada na área de estudo, durante o período de dezembro de 2002 
a dezembro de 2006. 

 
Camada Nº REQM Viés R2 

(m)   (m3m-3) (m3m-3) (admensional) 

0,0-0,2 1 0,017 -0,004 0,54 

0,2-0,5 2 0,014 -0,001 0,65 

0,5-1,.0 3 0,012 0,003 0,70 

1,0-2,0 4 0,008 -0,002 0,80 

2,0-4,0 5 0,007 -0,004 0,71 

4,0-8,0 6 0,006 -0,003 0,71 

 
Fonte: Produção do autor. 

 

Em geral, o modelo subestimou o teor de umidade do solo com um REQM de 0,017 m3 

m-3 (R2 = 0,54) para a primeira camada e 0,006 m3 m-3 (R2 = 0,71) para a sexta camada, 
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em comparação com os dados observados. A maior magnitude do coeficiente de 

determinação na quarta camada de solo (R2 = 0,80) indica uma forte relação linear entre 

os dados simulados e observados nessa profundidade. Já os valores de REQM 

diminuiram com a profundidade até a sexta camada, sugerindo que menores erros 

ocorreram nas últimas camadas do solo, onde foi observada a menor variação da 

umidade do solo. Esse comportamento pode ser explicado pela alta microporosidade e 

baixa permeabilidade, que são responsáveis pela lenta percolação da água nas camadas 

mais profundas desses solos (NORTCLIFF; THORNES, 1981).  

 

Adicionalmente, a menor variação da umidade do solo em uma escala sazonal nas 

últimas duas camadas pode refletir uma menor presença de raízes nessas profundidades, 

o que foi verificado por Chauvel et al. (1992), sugerindo uma menor extração de água 

em função da transpiração (também constatado por BROEDEL et al., 2017). Na sexta 

camada, por exemplo, é possível observar um conteúdo volumético de água quase 

constante de 0,57 m3 m-3. Isso sugere valores bem próximos da porosidade do solo, e, 

consequentemente, baixíssima ou até mesmo ausência de extração de água pelas raízes. 

 

A variabilidade interanual da umidade do solo simulada pelo INLAND também é 

marcada por acentuadas variações, em perfeito acordo com os dados observados, os 

quais revelam que, tanto no evento de seca do ano de 2003 quanto de 2005, ocorre uma 

maior frente de secamento ao longo das primeiras camadas de solo. Durante a estação 

seca de 2005 (Figura 2.17), que foi mais severa em toda a bacia (TOMASELLA et al., 

2010), essa frente de secamento do solo é observada mesmo nas camadas mais 

profundas, indicando que a floresta teve que extrair água de maior profundidade para 

manter as taxas fotossintéticas (BROEDEL et al., 2017). O modelo subestimou a 

umidade do solo nesse período, em todas as camadas do perfil, indicando um solo mais 

seco do que mostram os dados observados. As discrepâncias no conteúdo volumétrico 

de água no final da estação seca de 2005 entre os resultados observados e simulados 

podem estar associadas a diferenças entre a distribuição de raízes real da floresta versus 

a ajustada para as simulações. Assumindo-se uma maior concentração de raízes próxima 

á superfície, por meio do beta2 (dossel superior), maior parte da água é removida pelo 



82 

 

processo de transpiração das plantas, o que pode resultar em um solo mais seco do que 

mostra os dados observados. 

 

O modelo também foi capaz de simular de forma satisfatória o estoque de água 

integrado no perfil de solo (Figura 2.19). Apesar do efeito memória do solo não ter 

influenciado fortes anomalias hidrológicas de um ano para o outro, os resultados 

indicam uma ligeira redução desse estoque (também indicada pela linha de tendência). 

Isso pode ter sido desencadeado pelo evento de El niño em 2002/2003 e pela 

variabilidade da precipitação no ano seguinte, que ora favorecia chuvas, ora reduzia-as, 

acabando por salientar a excepcional seca de 2005, onde a precipitação na área de 

estudo alcançou valores mínimos. 

 

Figura 2.19 - Estoque de água no solo em mm (simulado e observado), para ambiente de platô, 
durante o período de dezembro de 2001 a dezembro de 2006. 

 

 

 
Valores do estoque de água no solo para o perfil de 4,0 m de profundidade. Os dados 
observados são referentes às medições da sonda de nêutrons. A linha pontilhada na figura 
representa a linha de tendência dos dados. 
Fonte: Produção do autor. 
 

De modo geral, o INLAND subestimou levemente o estoque de água no solo (viés = -

8,29 mm), com um REQM de 22,2 mm e um marcante R2 (0,89). O valor mais elevado 

do estoque de água no solo foi identificado em 2002 (observado = 2081 mm; simulado 

= 2070 mm), associado a uma das maiores taxas anuais de precipitação do período 

analisado (2980 mm). Por outro lado, no ano de 2003 e de 2005, com precipitação de 



83 

 

2004 mm e 2436 mm respectivamente, foi possível observar claramente os menores 

valores de estoque (cerca de 2048 mm para ambos). A acentuada subestimativa da 

umidade do solo durante a estação seca de 2005 também pode ser verificada no estoque 

de água ao longo do perfil (Figura 2.19), sugerindo um solo mais seco para esse 

período, em comparação com os dados observados.  

 

2.4.4 Fluxos de água 

 

Nessa seção, foram avaliados os fluxos simulados referentes ao balanço hídrico da 

floresta entre platô e baixio, englobando a ET, o escoamento superficial ou “surface 

runoff” (R) e a drenagem profunda (D). Para a análise da ET, foram selecionados os 

valores médios diários referentes ao ano de 2006, período em que os dados observados 

referentes ao baixio e ao platô estão disponíveis. Já os fluxos referentes ao R e ao D 

também foram analisados pelos valores médios diários, porém entre o período de 

janeiro de 2002 a dezembro de 2006. Todos esses fluxos foram representados 

graficamente junto com a precipitação acumulada média mensal referente ao período 

em análise. Adicionalmente, também foi avaliada nessa seção a variabilidade interanual 

dos fluxos hidrológicos, entre platô e baixio, durante todo o período de simulação, ou 

seja, de 2000 a 2011. 

 

• Evapotranspiração  

 

O INLAND reproduziu de maneira eficiente as diferenças no fluxo de ET entre o platô e 

o baixio, especificamente exibindo maiores valores de ET na área de platô quando 

comparado ao baixio (Figura 2.20). Esses distintos valores em ambas as áreas sugerem 

que as diferenças de altura, estrutura, LAI e composição da vegetação entre os dois 

locais afetaram a taxa de ET da floresta. Essa variabilidade da ET ao longo do perfil 

topográfico também foi verificada por Hodnett et al. (1997a), que estimou a ET em uma 

área de platô e de vertente em uma floresta de Terra Firme na Amazônia central. 

Hodnett e coautores, utilizando o método do balanço hídrico, encontraram valores para 

a ET da floresta de 3,8 mm dia-1 e 3,6 mm dia-1 para platô e vertente, respectivamente. 

De acordo com Zanchi (2013), a extração de água pelas raízes das plantas nas áreas 
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mais baixas e mal drenadas dessas florestas, é menor quando comparada com as áreas 

mais altas e, além disso, ocorre em uma profundidade menor do que no platô. O estudo 

de Zanchi (2013) é corroborado com o experimento de Hodnett et al. (1997a), cujo 

resultado mostrou que a extração de água do solo quando o lençol freático está próximo 

à superfície é menor (0,5 a 1 mm dia-1) em comparação com o valor obtido quando o 

lençol freático está abaixo de 1 m de profundidade (3 mm dia- 1). 

 

Figura 2.20 - Fluxos médios diários de ET simulado e observado nas áreas de platô e de baixio 
para o período de janeiro de 2006 a dezembro de 2006. 

 

 
 

A barra de erros foi adicionada aos dados observados de ET. A precipitação média mensal, 
durante o período de 2006, é representada pelas barras verticais em cinza. 
Fonte: Produção do autor. 
 

Adicionalmente, a dinâmica hidrológica em ambas as áreas também influenciou 

fortemente os valores de ET ao longo do perfil topográfico, na área de estudo. Dessa 

forma, o modelo de aquífero confinado, adicionado ao INLAND, foi essencial para 

representar corretamente o fluxo de ET no baixio, uma vez que este ambiente está 

próximo à saturação na maior parte do ano. É sabido que, na Amazônia central, os solos 

estão fortemente relacionados à altitude local (CHAUVEL et al., 1987) e que os tipos 

florestais são definidos pela topografia e pelo solo, que afetam a dinâmica da 

composição de espécies vegetacionais e determinam as restrições fisiológicas 

(CASTILHO et al., 2006). Nas áreas de baixio, dominadas por solos arenosos e mal 

drenados, as espécies são adaptadas às condições de hipóxia episódica, conforme 
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indicado pela presença de uma grande quantidade de raízes adventícia e muito próximas 

à superfície (BRITO, 2010). A condição hipóxica episódica nesses solos, e 

consequentemente no sistema radicular, pode induzir uma diminuição na condutância 

estomática e na taxa fotossintética, limitando o crescimento das plantas (PEZHESHKI, 

2001; LI et al., 2007), afetando, portanto, os fluxos de ET da floresta. 

 

A comparação entre os fluxos simulados na área de platô e de baixio, com os dados 

observados correspondentes mostram que, em termos de magnitude de ET, os fluxos 

simulados são superiores às observações, o que indica que o modelo superestimou a ET 

em ambas as áreas. A ET média simulada para o ano de 2006 foi de 3,7 mm dia-1 e 3,2 

mm dia-1 para o platô e o baixio, respectivamente, enquanto os dados observados 

exibiram valores de 3,0 mm dia-1 para o platô e de 2,9 mm dia-1 para o baixio. De acordo 

com o índice estatístico viés (Tabela 2.6), a maior superestimativa pode ser observada 

na área de platô quando comparado ao baixio.  

 

Tabela 2.6 - Desempenho do modelo INLAND para a representação da ET para o platô e para o 
baixio, durante ano de 2006. 

 

 
Estação Chuvosa 

 
Estação seca 

 
REQM Viés R2 

 
REQM Viés R2 

 
(mm dia-1) (mm dia-1) - 

 
(mm dia-1) (mm dia-1) - 

Platô 1,1 0,9 0,71 
 

1,0 0,7 0,64 

Baixio 1,1 0,2 0,63 
 

0,8 0,4 0,56 

 
Fonte: Produção do autor. 

 

Em ambas as áreas a superestimativa variou de menores valores na estação seca, cerca 

de 19,4% e 12,5% no platô e no baixio, respectivamente, para valores superiores na 

estação chuvosa, cerca de 32% no platô e de 25% no baixio. Em contrapartida, os 

maiores valores R2 foram encontrados na área de platô tanto na estação chuvosa (platô = 

0,71; baixio = 0,63) quanto na estação seca (platô = 0,64; baixio = 0,56), indicando que 

nessa área a correspondência entre os dados observados e simulados foi superior ao 

baixio. Adicionalmente, os valores de REQM para o platô durante a estação seca e 

chuvosa foram 1,1 mm dia-1 e 1,0 mm dia-1, respectivamente, os quais são similares aos 
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encontrados para a área de baixio durante a estação seca (0,8 mm dia-1) e chuvosa (1,1 

mm dia-1).  

 

Uma explicação provável para as discrepâncias entre os dados simulados e observados 

poderia estar relacionada à falta do fechamento do balanço de energia, devido ao 

método de “eddy covariance”, como já discutido anteriormente. As análises revelaram 

que, em média, existe um desbalanço de 17% e de 23%, entre os valores de �� + � e  �� − �, para o platô e baixio, respectivamente. Além disso, um estudo recente de 

Martínez-Cob e Suvocarev (2015) mostrou que o LE obtido por meio do analisador de 

gás infravermelho (IRGA LICOR, modelo LI-7500), o mesmo instrumento utilizado 

neste estudo, pode gerar erros durante os períodos chuvosos, uma vez que esses 

instrumentos estão susceptíveis a falhas causadas por gotas de água que ficam sobre os 

sensores. Portanto, a interferência potencial das chuvas também pode ser responsável 

pela subestimação da ET na área de estudo, tanto no platô como no fundo do vale.  

 

Além dos fatores citamos acima, parte da superestimativa de LE também pode estar 

relacionada à subestivativa das resistências aerodinâmica e estomática. De acordo com 

Varejão (2009), o parâmetro que representa a distribuição das raízes finas referente ao 

dossel superior (beta2) é o principal responsável pela modificação de LE, atuando 

diretamente no controle das respostas ao estresse hídrico da planta. Apesar de esse 

parâmetro exibir uma redução (de 0,5% no platô e 1,5% no baixio) em relação ao ajuste 

inicial, pode estar superestimado para a área de estudo, o que causaria elevação dos 

valores de LE. Por fim, parte da superestimativa também pode estar associada à ligeira 

superestimativa do saldo de radiação pelo modelo (Rn), como será visto na seção sobre 

balanço de energia.  

 

O resultado da ET simulada pelo INLAND na área de platô corrobora com o valor 

encontrado por Broedel (2012) utilizando o CLM, na mesma área de estudo. De acordo 

com o autor, a ET média para o período de 2000 a 2008 foi de 3,6 mm dia-1, resultado 

semelhante ao encontrado por Assunção (2008) na mesma área de estudo (3,5 mm dia-

1), utilizando o modelo IBIS para o mesmo período. Além disso, a ET média encontrada 

nesse estudo para a área de platô utilizando o INLAND também corrobora tanto com o 
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valor de 3,8 mm dia-1 estimado por Tomasella et al. (2008), para um subconjunto de 

quatro anos da série de dados observados pelo método de Penman-Monteith, quanto 

com o valor de 3,7 mm dia-1, reportado por Shuttleworth (1988), para a Reserva Ducke 

que está localizada próximo à área de estudo. No entanto, esses valores são superiores 

às estimativas de 3,0 mm dia-1 por Malhi et al. (2002) e Araújo et al. (2002). 

 

O modelo INLAND também reproduziu satisfatorimanete os padrões sazonais da ET 

observada no platô e no baixio. Em ambas as áreas, os menores valores da ET média 

simulada foram constatados na estação chuvosa (platô 3,3 mm dia-1 e baixio 3,0 mm 

dia-1), aumentando durante a estação seca (platô 4,3 mm dia-1, baixio 3,6 mm dia-1), de 

acordo com os dados observados na estação seca (platô 3,6 mm dia-1, baixio 3,2 mm 

dia-1) e na estação chuvosa (platô 2,5 mm dia-1; baixio 2,4 mm dia -1). Da Rocha et al. 

(2009), na Amazônia central (área de platô), também descreveram um aumento 

progressivo (em 10%) da ET durante a estação seca quando comparado à estação 

chuvosa (2,8 mm dia -1). De acordo com da Rocha e colaboradores, esse aumento da ET 

na estação seca é controlado tanto pelo déficit de radiação líquida na superfície (Rn) 

quanto pelo DPV. Durante a estação seca, as maiores diferenças entre platô e baixio 

podem ser notadas nos dados observados, como mostra a barra de erros adicionada aos 

dados na Figura 2.20. 

 

• Escoamento superficial e dreganem profunda 

 

Considerando que os dados observados referentes ao escoamento superficial ou “surface 

runoff” (R) e drenagem profunda (D) foram derivados da vazão da bacia, que agrega às 

contribuições de ambas as áreas (platô e baixio), os fluxos simulados de R e D foram 

estimados pela ponderação da fração de cada uma das áreas na região de estudo (platô = 

0,569; baixio = 0,431), de acordo com Nobre et al. (2011). Dessa forma, a análise dos 

resultados permitiu tanto a comparação dos valores simulados de R e D entre as 

distintas áreas de platô e de baixio, quanto à avaliação do desempenho do modelo 

INLAND na simulação dos fluxos de R e D para a área de estudo (platô+baixio).  
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O modelo INLAND reproduziu satisfatoriamente as diferenças no R entre o platô e o 

baixio, indicando valores superiores na área de baixio ao longo de todo o ano (Figura 

2.21 a). Embora os dados observados de R não estejam disponíveis para cada área 

separadamente, estudos anteriores mostraram que o R na área de platô da região de 

estudo é próximo de zero (TOMASELLA et al., 2008). Isso se deve ao maior LAI da 

vegetação nessa área, que contribui para uma maior taxa de água interceptada pelo 

dossel da vegetação. Parte dessa água retida na vegetação escorre em direção à 

superfície de forma lenta e amortecida, o que contribui para uma menor taxa de 

escoamento superficial. Já na área de baixio, onde o lençol freático está muito próximo 

à superfície, ocorre o favorecimento da saturação do solo devido ao alto teor de 

umidade, originando-se assim o escoamento superficial.  

 

Adicionalmente, o modelo foi capaz também de reproduzir adequadamente a 

variabilidade sazonal dos fluxos de R em ambas as áreas (Figura 2.21 a): maiores 

valores simulados de R foram verificados durante a estação chuvosa (platô = 0,4 mm 

dia-1, baixio = 2,7 mm dia-1); Enquanto que na estação seca esses valores caíram para 

0,1 mm dia-1 no platô e 0,4 mm dia-1 no baixio. A sensibilidade do modelo INLAND à 

precipitação também pode ser notada durante a estação seca: um pico nos fluxos de R 

ocorreu durante o mês de setembro, particularmente na área de baixio (0,62 mm dia-1), 

em resposta a uma maior precipitação acumulada nesse mês (154,9 mm). Isso sugere 

que o raso lençol freático nessa área contribuiu fortemente para geração do escoamento 

superficial pela saturação do solo. 

 

O fluxo de R na área de estudo (platô+baixio) foi reproduzido de forma eficiente pelo 

INLAND (Figura 2.21 a), com uma pequena superestimativa na estação chuvosa (viés = 

0,4 mm dia-1), principalmente nos primeiros meses do ano, período em que a 

precipitação é elevada. Em contrapartida, durante a estação seca, o modelo subestimou 

ligeiramente os dados observados (viés = -0,3 mm dia-1), mas em geral mostrou-se 

concordante (Tabela 2.7). Nesse período, o índice estatístico R2 foi cerca de 0,53, valor 

ligeiramente inferior quando comparado ao valor obtido na estação chuvosa (0,60), o 

que sugere uma menor correspondência entre os dados de R simulados e observados. 
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Por outro lado, o menor valor de REQM na estação seca (0,3 mm dia-1) indica menores 

erros associados entre dados observados e simulados. 

 

Os dados observados de D exibem um ciclo sazonal bem definido, com elevados 

valores durante a estação chuvosa, de acordo com a variabilidade da precipitação na 

área de estudo. Essa variabilidade sazonal média (2002-2006) foi corretamente 

representada pelo modelo INLAND (Figura 2.21 b). Durante a estação chuvosa, o fluxo 

médio de D foi de 4,3 mm dia-1 e 2,9 mm dia-1 no platô e no baixio, respectivamente, 

reduzindo para 0,8 mm dia-1 no platô e 0,9 mm dia-1 na área do baixio durante a estação 

seca. Adicionalmente, durante a estação chuvosa o modelo INLAND simulou uma 

maior taxa de D no platô quando comparado à área de baixio. Isso acontece porque, na 

área de platô, além dos fluxos serem predominantemente verticais (BROEDEL et al., 

2017), o lençol freático está localizado cerca de 35 m de profundidade, fazendo com que 

o solo seja mais espesso (CUARTAS et al., 2012), o que favorece o maior fluxo de D. 

Já no fundo do vale, a profundidade máxima do lençol freático, durante o período 

analisado, não ultrapassou mais que 1 m, fazendo com que o escoamento superficial no 

período chuvoso tornasse-se dominante. 

 

O INLAND simulou adequadamente o comportamento sazonal do fluxo de D na área de 

estudo (platô+baixio), exibindo valores de 3,7 mm dia-1 e 0,9 mm dia-1 durante a estação 

chuvosa e seca, respectivamente. Já as observações indicaram 2,4 mm dia-1 na estação 

chuvosa e 1,5 mm dia-1 na estação seca (Figura 2.21 b). Isso sugere que, em geral, o 

modelo superestimou D durante a estação chuvosa (viés = 1,3 mm dia-1) e subestimou 

levemente na estação seca (viés = - 0,6 mm dia-1) (Tabela 2.7). A explicação mais 

provável para essas discrepâncias sazonais está relacionada ao fato de que o fluxo de D 

simulado pelo INLAND não considerou o tempo de viagem ou translado da água da 

zona saturada do platô para o Igarapé da bacia, que amortece o ciclo sazonal, uma vez 

que a água é liberada lentamente. Além disso, a falta de consideração desse tempo de 

translado também salienta a redução de D na estação seca.  
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Figura 2.21 - Fluxos médios diários, de escoamento superficial e drenagem profunda, simulados 
e observados nas áreas de platô e de baixio para o período janeiro de 2002 a 
dezembro de 2006 

 
 

Escoamento superficial ou R (a) e drenagem profunda ou D (b). Esses valores foram 
representados juntamente com a precipitação acumulada mensal no mesmo período, identificada 
pela barra vertical cinza. 
Fonte: Produção do autor. 
 

Tabela 2.7- Desempenho do modelo INLAND para a representação da ET para o platô e para o 
baixio, durante o ano de 2006. 

 

  
Estação Chuvosa 

 
Estação seca 

 
Fluxo REQM Viés R2 

 
REQM Viés R2 

  
(mm dia-1) (mm dia-1) - 

 
(mm dia-1) (mm dia-1) - 

Platô+Baixio R 0,6 0,4 0,60 
 

0,3 -0,3 0,53 

Platô+Baixio D 1,7 1,3 0,79 
 

0,8 -0,6 0,97 

 
Fonte: Produção do autor. 
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O índice estatístico REQM, que também pode ser observado na Tabela 2.7, apresentou 

valores de 1,7 mm dia-1 e 0,8 mm dia-1 na estação chuvosa e seca, respectivamente, 

sugerindo um melhor desempenho do INLAND durante a chuvosa. Por outro lado, o 

coeficiente de determinação R
2 de 0,79 e 0,97 na estação chuvosa e seca, 

respectivamente, indicou melhor concordância entre dados observados e simulados 

durante os meses mais secos. 

 

• Análise interanual dos componentes do balanço hídrico 

 

A ET média entre o período de 2000 a 2011 correspondeu a 55,2% e 48,4% da 

precipitação nas áreas de platô e de baixio, respectivamente (Tabela 2.8). Esses valores 

são próximos ao encontrado por Cuartas et al. (2012) (56,9%), por meio do modelo 

hidrológico DHSVM, na mesma área de estudo. Adicionalmente, também são similares 

aos valores de 50% encontrado por Assunção (2011) na calibração do IBIS e ao valor de 

53% obtido por Tomasella et al. (2008) na área de estudo, durante período de 2001 a 

2004. Além disso, as simulações nesse estudo indicam que da perda total por ET, cerca 

de 75,7% foram devido à transpiração em ambas as áreas ao longo do perfil topográfico 

na floresta.  

 

A evaporação da água interceptada correspondeu a 11,9% e 9,8% da precipitação, na 

área de platô e de baixio, respectivamente. Estes valores são comparáveis em magnitude 

à estimativa de 11% obtida por Tomasella et al. (2008) para o período de 2001-2004, na 

mesma área experimental. O mesmo comportamento foi ainda observado na estimativa 

feita por Shuttleworth (1988), de 12,4%, realizado na floresta da Reserva Ducke. 

Porém, é maior que o valor reportado tanto por Lloyd et al. (1988), de 8,9%, no 

experimento de campo também na Reserva Ducke, quanto ao encontrado por Assunção 

(2011), de 8,2%. Em contrapartida, os valores obtidos para platô e baixio são menores 

quando comparados ao valor de 16,5% encontrado por Cuartas et al. (2007), na mesma 

área de estudo. A variabilidade da chuva influencia fortemente as taxas de interceptação 

(SHUTTLEWORTH, 1988; CUARTAS et al., 2007), o que justifica valores bem abaixo 

da média, encontrados no período entre 2002-2003, que corresponde ao ano do evento 

de El Niño.  
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 Já a evaporação do solo, representou uma pequena parte da precipitação total como já 

era esperado (LUIZÃO, 1989), apenas cerca de 1,5% no platô e 1,9% no baixio, valores 

inferiores ao encontrado por Drucker (2001), de 2,2%, em um estudo de modelagem 

hidrológica na região central da Amazônia, na Estação Experimental de Silvicultura do 

INPA, região vizinha à área de estudo. Os baixos valores de evaporação do solo, sob as 

florestas de Terra Firme intocadas, fazem com que esse fluxo seja desconsiderado em 

muitos estudos sobre modelagem hidrológica na Amazônia, como em Tomasella et al. 

(2008). 

 

Tabela 2.8 - Valores médios anuais simulados dos componentes do balanço hídrico, durante 
período de janeiro de 2000 a dezembro de 2011.  

 

      Platô   Baixio 

      (mm ano -1)   (mm ano -1) 

Ano P (mm) ET Et Ei Es R D ET Et Ei Es R D 

2000 2627,7 1452,5 966,0 453,9 32,6 138,4 1009,9 1282,9 865,9 373,5 43,5 648,4 769,5 

2001 2166,7 1340,4 1003,4 301,3 35,7 9,1 687,1 1184,9 887,0 250,7 47,2 324,3 703,4 

2002 2980,4 1438,7 1121,3 278,7 38,7 156,4 1430,1 1249,4 964,3 230,3 54,8 1037,2 760,4 

2003 2004,0 1403,4 1110,7 249,6 43,1 90,0 599,0 1213,3 962,0 204,0 47,3 366,5 482,1 

2004 2495,2 1317,8 1065,3 213,2 39,2 90,6 1075,8 1134,6 920,3 170,0 44,3 717,2 694,1 

2005 2436,2 1370,1 1025,5 309,3 35,4 93,0 845,4 1209,0 907,5 253,4 48,2 480,3 720,7 

2006 2590,6 1365,2 1040,3 290,0 34,8 57,3 1216,7 1175,2 896,7 234,1 44,4 560,8 744,3 

2007 2813,4 1343,4 997,7 310,2 35,5 149,0 1218,2 1191,5 885,5 258,6 47,5 819,6 803,7 

2008 2692,7 1313,1 964,5 314,3 34,3 70,6 1317,1 1180,8 872,1 262,0 46,7 684,1 656,7 

2009 2508,8 1465,2 1108,6 312,4 44,2 85,7 1181,0 1317,9 994,5 260,0 63,4 591,1 537,2 

2010 2276,2 1463,3 1143,3 279,9 40,1 93,9 659,8 1272,9 990,3 231,0 51,6 483,8 568,3 

2011 2711,1 1449,5 1108,7 303,9 36,,9 67,1 1249,1 1261,5 963,9 247,8 49,9 696,7 645,0 

Média 2525,2   1393,5 1054,6 301.4 37,,5 91,8 1040,8   1222,8 925,8 247,9 49,1 617,5 673,8 
 
Evaporação total (ET), transpiração (Et), interceptação (Ei), escoamento superficial (R) e 
drenagem profunda (D). Os valores de precipitação são referentes aos dados observados na área 
de estudo. 
Fonte: Produção do autor. 
 

Adicionalmente, o escoamento superficial representou um valor médio de 3,6% da 

precipitação total, durante 2000 a 2011, na área de platô (Tabela 2.8). Esse valor está de 
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acordo com outros estudos em diferentes regiões da Amazônia. O escoamento 

superficial médio estimado por Leopoldo et al. (1995) na Reserva Ducke, no centro da 

Amazônia, indicou que apenas 3% da precipitação foi diretamente perdida durante 

eventos de tempestade por meio de escoamento superficial. Germer et al. (2009) 

identificaram um escoamento superficial de apenas 1% da precipitação observada no 

sudoeste da Amazônia, enquanto que no leste da bacia, Moraes et al. (2006) relataram 

um coeficiente de escoamento de apenas 2,7%.   

 

Por outro lado, os valores de D representaram uma grande fração da precipitação total, 

correspondendo a uma porcentagem média de 41,3% e 27,2% na área de platô e baixio, 

respectivamente, durante 2002-2006. Os valores de D simulados no platô estão de 

acordo com o valor de 40% encontrado por Broedel et al. (em preparação) na 

calibração do modelo CLM, na mesma área de estudo durante 2000-2008. No entanto, é 

consideravelmente inferior ao valor de 29,8% reportado pela Assunção (2011). O menor 

valor da drenagem profunda nas simulações de Assunção (2011) pode ser devido ao 

elevado valor de escoamento superficial encontrado nas simulações (19,5% da 

precipitação total), o que pode ter causado a subestimativa da ET. 

 

A drenagem profunda adicionada ao escoamento superficial resulta no escoamento total 

(R_total). O fluxo de R_total médio simulado durante o período de 2002 a 2006 

representou 45,2% e 52,5% da precipitação total, para platô e baixio, respectivamente. 

A menor percentagem de R_total em relação à precipitação no ambiente do platô é uma 

consequência da ET mais elevada nesta área quando comparado com o baixio (Tabela 

2.8). Os valores médios de R_total em relação à precipitação encontrada neste estudo, 

em ambas as áreas, apresentaram boa correspondência com os valores de 47,5% obtidos 

por Cuartas et al. (2012) entre 2002 a 2004 e de 49,3% encontrado no estudo de Broedel 

et al. (em preparação) entre 2000 e 2008, usando o CLM. 

 

2.4.5 Fluxos de energia 

 

Os fluxos que compõem o balanço de energia na área de platô e de baixio, simulados 

pelo INLAND, foram avaliados usando duas aborgadens diferentes: (1) comparação 
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com os dados observados para avaliar o desempenho do modelo; e (2) comparação entre 

platô e baixio para ilustrar as diferenças relacionadas à divisão da energia disponível 

(Rn) entre os componentes de fluxo de calor latente (LE) e fluxo de calor sensível (H). 

A avaliação abarcou a análise do ciclo diurno dos componentes do balanço de energia 

simulado e observado, tanto na estação chuvosa quanto seca (Figura 2.22). Além disso, 

na Figura 2.22 também estão incluídos os valores simulados do fluxo de calor no solo 

(G). 

 

Figura 2.22 - Ciclo médio diurno dos componentes do balanço de energia entre platô e baixio 
em ambas as estações chuvosa e seca. 

 

 
 

Saldo de energia ou Rn (a, b), fluxo de calor latente ou LE (b, c), fluxo de calor sensível ou H (e, 
f) e fluxo de calor no solo ou G (g, h). O fluxo de calor no solo é referente apenas aos valores 
simulados. 
Fonte: Produção do autor. 
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• A energia disponível no sistema (Rn) 

 

O modelo INLAND teve um desempenho satisfatório na reprodução do ciclo diurno da 

energia disponível ou Rn em ambas as áreas, que é controlado principalmente pela 

entrada da radiação solar, com valores positivos durante o dia (06:00-18:00) e negativos 

a noite (18:00-06:00), de acordo com os dados observados. Os valores negativos de Rn 

ocorrem porque a entrada de radiação solar cessa à noite e a principal contribuição para 

Rn é advinda da radiação térmica ou infravermelho da superfície.  

 

Os resultados mostram que os valores simulados de Rn, tanto durante o dia quanto a 

noite, foram muito próximos entre platô e baixio, em ambas as estações (Figura 2.22 a, 

b). Durante a estação chuvosa, por exemplo, valores médios de 115,6 W m-2 e 116,3 W 

m-2 foram encontrados para o platô e o baixio, respectivamente, enquanto na estação 

seca, cerca de 145,1 W m-2 e 145,2 W m-2 foram revelados para o platô e baixio, 

respectivamente. Essa similaridade entre os dados modelados de Rn deve-se 

principalmente ao fato das simulações, tanto do platô quanto do baixio, usarem as 

mesmas forçantes meteorológicas. Já os dados observados, apesar de apresentarem 

semelhança entre platô (143 W m-2) e baixio (147 W m-2) durante a estação seca (platô 

=143 W m-2; baixio = 147 W m-2), exibiu valores 21,5% superiores no baixio quando 

comparado ao platô (11,3 W m-2). 

 

A sazonalidade de Rn foi reproduzida de forma adequada pelo modelo, com valores 

superiores na estação seca, cerca de 25,5% e 24,8% no platô e baixio, respectivamente, 

similarmente aos dados observados (platô = 28,3% e baixio = 8,8%). Essa diferença dos 

valores encontrados para o Rn simulado entre as estações chuvosa e seca deve-se às 

pequenas mudanças no balanço de radiação solar causadas por diferenças sazonais no 

albedo da superfície, com valores superiores ocorrendo na estação seca. O albedo 

simulado pelo INLAND na área de platô foi de 12% e 12,3% na estação chuvosa e seca, 

respectivamente, enquanto para o baixio, foram encontrados 10,5% na estação chuvosa 

e 10,8% na estação seca. A variação sazonal do albedo nas florestas tropicais, que foi 

simulada corretamente pelo INLAND foi verificada por vários estudos (MALHI et al., 
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1998; ARAÚJO, 2009; OLIVEIRA, 2010). De acordo com Malhi et al. (1998), durante 

a estação chuvosa, o dossel da floresta é mais escuro em virtude da sazonalidade da 

precipitação, favorecendo maior absorção de radiação e, consequentemente, menor 

valor de albedo. 

 

Por sua vez, as diferenças do albedo entre as áreas de platô e de baixio, segundo estudo 

de Leitão (1994), são causadas pela estrutura do dossel da vegetação nessas áreas. Na 

área de baixio, como a folhagem da vegetação agrupada na copa exibe maiores picos e 

depressões organizados nas superfícies dos dosséis, grande quantidade de radiação solar 

incidente penetra no dossel antes de ser refletida (SHUTTLEWORTH, 1989). Isso 

resulta numa acentuada captura de radiação solar e, portanto baixo albedo. Na área de 

platô, contrariamente ao baixio, a vegetação é mais densa, o que favorece uma maior 

homogeneidade da vegetação, resultando em valores superiores de refletividade da 

radiação solar. A maior absorção da radiação solar pela vegetação na área de baixio, 

caracterizado pelos menores valores de albedo em ambas as estações, pode ser 

fudamental para a justificativa dos maiores valores de Rn observado no baixio ao longo 

do ano, quando comparado ao platô. 

 

O modelo INLAND reproduziu satisfatoriamente os valores máximos de Rn ao longo 

do dia, entre as 12:00 e 13:00 horas. Na área de platô, por exemplo, os valores máximos 

simulados de Rn foram de 463,4 W m-2 para estação chuvosa e 586,6 W m-2 para 

estação seca, enquanto os dados observados exibem valores correspondentes de 464,5 

W m-2 e 594,2 W m-2 para estação chuvosa e seca, respectivamente. Adicionalmente, os 

valores máximos de Rn simulados para a área de baixio foram de 463,1 W m-2 e 584,1 

W m-2 para estação chuvosa e seca, respectivamente, ao passo que os dados observados 

foram de 491,2 W m-2 para estação chuvosa e 600,9 W m-2 para estação seca.  

 

O desempenho do modelo INLAND na simulação de Rn, bem como dos demais 

componentes do balanço de energia, pode ser analisado por meio dos índices estatísticos 

na Tabela 2.9. O R2 para a área de platô foi de 0,99 tanto na estação chuvosa (REQM = 

11,7 W m-2) quanto na estação seca (REQM = 11,3 W m-2). No baixio, R2 foi 0,99 na 

estação seca (REQM = 29,8 W m -2) e 0,97 (REQM = 44,7 W m-2) na estação chuvosa, 
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indicando uma ótima correspondência entre os dados simulados e observados em ambas 

as áreas. Em geral, o Rn médio observado para região de platô foi ligeiramente 

superestimado em ambas as estações: chuvosa (viés = 4,3 W m-2) e seca (viés = 2,2 W 

m-2). Comportamento contrário pode ser observado no baixio, onde os valores 

observados de Rn foram subestimados tanto na estação chuvosa (Viés = -15 W m-2) 

quanto na seca (Viés = -10,8 W m-2).  

 

Uma possível explicação para essa subestimativa no baixio pode ser devido ao albedo 

simulado ter sido superior aos valores observados, em ambas as estações chuvosa e 

seca. Isso pode ser notado nos valores encontrados por Oliveira (2010) para área de 

baixio, que foram cerca de 5 e 3% inferiores ao albedo simulado, na estação chuvosa e 

seca, respectivamente. Adicionalmente, a subestimativa de Rn no baixio também pode 

ser devido à redução da radiação de onda longa incidente (�<A) na superfície, causado 

pelo uso do conjunto de forçantes meteorológicas da torre K34 referente ao platô. De 

acordo com Araújo (2008), a radiação de onda longa incidente é superior no baixio 

quando comparada ao platô.  

 

• Calor latente (LE) e sensível (H) 

 

O INLAND reproduziu satosfatoriamente o particionamento da energia disponível (Rn) 

entre os fluxos de LE e H para o platô e o baixio, com maior porcentagem de Rn 

destinado ao fluxo de LE, como consta na literatura (por exemplo: ARAÚJO et al., 

2002; MALHI et al., 2002; RANDOW et al., 2004). Para isso, foi essencial o ajuste dos 

parâmetros da vegetação e solo para cada área (Tabela 2.2), bem como a representação 

da dinâmica do lençol freático na área de baixio. As médias anuais de LE e H, para a 

área de platô, corresponderam a 84,9 e 14,8% de Rn, respectivamente. Os valores 

correspondentes no baixio foram de 72,9 e 26,5%. Estes valores estão de acordo com as 

observações, em ambas as áreas, indicando desempenho satisfatório do modelo. No 

platô, por exemplo, os dados observados de LE e H corresponderam respectivamente a 

60,4 e 21,3% de Rn, enquanto no baixio esses valores foram de 50 e 21,9%.  
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O fluxo de LE simulado em ambas as áreas seguiu um ciclo diurno bem definido, 

semelhante ao Rn, porém com menor magnitude (Figura 2.22 c, d). Em geral, o modelo 

simulou de forma satisfatória o fluxo de LE da floresta, exibindo maiores valores no 

platô quando comparado ao baixio, concordante com os dados observados. A 

sazonalidade também foi corretamente reproduzida pelo modelo em ambas às áreas, 

com valores médios de LE superior na estação seca (platô = 124,6 W m-2; baixio = 

103,6 W m-2), em comparação com a estação chuvosa (platô = 97,2 W m-2; baixio = 

86,3 W m-2), o que também pode ser claramente visualizado nos dados observados. Na 

estação chuvosa, por exemplo, os valores observados de LE corresponderam a 63,2 e 

61,3 W m-2, respectivamente para o platô e o baixio. Já na estação seca, um 

considerável aumento nesses fluxos pode ser notado, os quais apresentaram valores 

médios de 92 W m-2 no platô e 78 W m-2 no baixio.  

 

Em geral, os valores de LE foram superestimados pelo modelo, principalmente na área 

de platô, tanto na estação chuvosa (platô = 34 W m-2; baixio = 16,5 W m-2) quanto na 

estação seca (platô = 32,6 W m-2; baixio = 20,8 W m-2). No platô também foram 

encontrados os maiores valores de R
2 (estação chuvosa = 0,85; estação seca = 0,88) 

indicando melhor correspondência entre os dados simulados e observados (Tabela 2.9). 

No baixio o R
2 foi cerca de 0,72 e 0,81 na estação chuvosa e seca, 

respectivamente.Tanto no platô quando no baixio maiores valores de R2 foram exibidos 

durante a estação seca. Por sua vez, os valores referentes ao REQM foram similares em 

ambas às áreas na estação chuvosa (platô = 63,8 W m-2; baixio = 63,6 W m-2) e seca 

(platô = 66,8 W m-2; baixio = 59,6 W m-2). As possíveis causas da superestimativa de 

LE já foram discutidas nos resultados referentes à ET.  

 

Assim como o LE, o ciclo dirno do fluxo de H entre platô e baixio também foi 

reproduzido de forma eficiente pelo INLAND (Figura 2.22 e, f), especificamente 

exibindo maiores valores na área de baixio quando comparado ao platô, tanto na estação 

chuvosa (baixio = 29,8 W m-2; platô = 18,6 W m-2), quanto na estação seca (baixio = 

39,8 W m-2; platô = 19,5 W m-2). Esses resultados estão de acordo com os dados 

observados, especialmente na estação seca, onde o H foi cerca de 33,6 W m-2 no platô e 

36,7 W m-2 no baixio. Os maiores valores de H no baixio, em comparação ao platô, 
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sugerem que mais energia disponível (Rn) foi utilizada para o fluxo de H no baixio 

durante os meses secos (consequentemente menos energia para o fluxo de LE). Esse 

comportamento pode ser devido à menor biomassa viva acima do solo nas áreas de 

baixio (CASTILHO et al., 2006), caracterizando menores valores de LAI, por exemplo.  

 

Tabela 2.9 - Desempenho do modelo INLAND para a representação dos componentes do 
balanço de energia para o platô e para o baixio, durante o ano de 2006, para ambas 
as estações.  

 

    Estação chuvosa   Estação seca 

  
REQM Viés R2 

 
REQM Viés R2 

    (W m-2) (W m-2) -   (W m-2) (W m-2) - 

Platô Rn 11,7 4,3 0,99 
 

11,3 2,2 0,99 

 
LE 63,8 34,0 0,85 

 
66,8 32,6 0,88 

 
H 26,4 -2,8 0,75 

 
33,4 -14,2 0,78 

Baixio Rn 44,7 -15,0 0,97 
 

29,8 -10,8 0,99 

 
LE 63,6 16,5 0,72 

 
59,6 20,8 0,81 

H 34,3 11,0 0,66 34,9 2,0 0,78 

 
Os valores de REQM, viés e R

2 foram calculados a partir de valores horários dos fluxos 
simulados e observados. 
Fonte: Produção do autor. 
 

Quanto à sazonalidade de H simulada pelo modelo, foi caracterizada por maiores 

valores durante a estação seca tanto na área de platô quanto na área de baixio, de 

perfeito acordo com os dados observados (Figura 2.22 e, f). Isso pode ser explicado 

pelos valores superiores de radiação solar incidente (	<A) na Amazônia nesse período, 

decorrente da menor nebulosidade na região (ARAÚJO, 2009). Os valores médios de 

radiação incidente encontrado por Araújo (2009) para a área baixio, durante o ano de 

2006, foram 44,6% superiores na estação seca.  

 

Durante a estação chuvosa, o fluxo observado de H foi ligeiramente subestimado no 

platô (estação chuvosa = -2,8 W m-2; estação seca = -14,2 W m-2), enquanto que no 

baixio nota-se uma superestimativa (estação chuvosa = 11 W m-2; estação seca = 2 W 

m-2) (Tabela 2.9). A subestimativa de H, no platô, é acompanhada por um REQM mais 

elevado durante a estação seca (33,4 W m-2). Nesse mesmo período, é possível observar 
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o maior valor de R2 (0,78), sugerindo melhor concordância entre os dados simulados e 

observados. Esse mesmo valor também foi encontrado na área de baixio.  

 

A superestimativa do fluxo de H na área de baixio pode estar associada a fatores 

importantes no cálculo de H, como a subestimativa de �+ (resistência aerodinâmica), ou 

devido ao maior valor do fluxo de calor no solo (G) no baixio quando comparado ao 

platô (Figura 2.22 g, h). De acordo com os resultados, o fluxo de G na área de baixio é 

29,6 e 30,5% superior ao platô para estação chuvosa e seca, respectivamente. Além 

disso, essa superestimativa pode estar relacionada com o parâmetro rhoveg_NIR. No 

modelo INLAND, o fluxo de H na direção da vegetação para o ar é função das 

temperaturas das folhas e dos galhos, as quais são dependentes da radiação solar 

absorvida pelo dossel e pelo solo, bem como do saldo dos fluxos absorvidos da radiação 

infravermelha (diferença entre radiação infravermelha incidente e refletida). O 

parâmetro rhoveg_NIR foi reduzido cerca de 35% na área de baixio em relação ao valor 

inical (Tabela 2.2), para o correto ajuste do albedo. A redução da radiação 

infravermelha refletida, por meio do parâmetro rhoveg_NIR, foi responsável pelo maior 

saldo dos fluxos absorvidos da radiação infravermelha, e consequentemente das 

temperaturas das folhas e dos galhos, o que pode ter contribuído para o aumento de H. 

Esse mesmo comportamento foi verificado por Cunha et al. (2013) na calibração do 

modelo IBIS para uma área de Caatinga na região semiárida do país.  

 

2.4.6 Fluxos de CO2 

 

Para a análise da troca líquida de CO2 entre a floresta e a atmosfera ou NEE, foi 

abarcada a análise do ciclo diurno para o ano de 2006, utilizando as mesmas abordagens 

do item anterior: (1) comparação com os dados observados para avaliar o desempenho 

do modelo; e (2) comparação entre platô e baixio para ilustrar as diferenças relacionadas 

ao fluxo de CO2 entre estas áreas. O ciclo diurno de NEE apresentou um padrão típico 

de áreas vegetadas no ambiente de platô e de baixio, tanto na estação chuvosa (Figura 

2.23 a) quanto na estação seca (Figura 2.23 b). Durante o dia, os valores negativos 

representam a assimilação de CO2 pela vegetação (atividade de fotossíntese superior à 
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respiração), enquanto que o fluxo positivo a noite está associado à emissão de CO2 da 

floresta para a atmosfera (apenas atividade respiratória). 

 

Figura 2.23 - Ciclo médio diurno simulado e observado do NEE no ano de 2006, para áreas de 
platô e de baixio. 

 

 
 

Estação chuvosa (a) e estação seca (b). 
Fonte: Produção do autor. 

 

• Assimilação de CO2 pela vegetação 

 

O modelo INLAND simulou de forma satisfatória as diferenças referentes à assimilação 

entre platô e baixio. Isto é, o NEE simulado no platô, durante o dia, foi superior ao 

encontrado na área de baixio, tanto na estação chuvosa quanto na estação seca. De 

acordo com os resultados, as taxas médias de NEE no platô foram cerca de -8,5 e -10,2 

μmol CO2 m
-2 s-1 na estação chuvosa e seca, respectivamente, o que corresponde a um 

aumento de 13,3% e 30,8% aos valores encontrados na área de baixio durante a estação 

chuvosa e seca, respectivamente (Tabela 2.10). Esses valores são corroborados com os 

dados observados para o mesmo período. O NEE no platô, por exemplo, apresentou 

média de -9,1 μmol CO2 m
-2 s-1 na estação chuvosa e -8,8 μmol CO2 m

-2 s-1 na estação 

seca, valores superiores aos de -6,8 e -6,1 μmol CO2 m
-2 s-1 encontrados no baixio, na 

estação chuvosa e seca, respectivamente, o que corresponde a uma redução de 25,3% na 

estação chuvosa e 30,7% na estação seca. Essa diferença encontrada nos valores de NEE 

(a) (b) 
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ao longo do dia, entre ambas as áreas, sugerem maiores taxas de assimilação de C pela 

floresta na área de platô.  

 

Tabela 2.10 – Valores médios de NEE simulado e observado nas áreas de platô e de baixio, 
durante o ano de 2006. 

 

  Estação chuvosa   Estação seca 

 
µmol CO2 m

-2 s-1 
 

µmol CO2 m
-2 s-1 

  Dia Noite Total Máx dia   Dia Noite Total Máx dia 

Platô_obs -9,1 5,4 -2,4 -21,5 
 

-8,8 4,5 -2,8 -21,9 

Platô_sim -8,5 3,2 -3,2 -16,7 
 

-10,2 2,9 -4,2 -20,3 

Baixio_obs -6,8 4,1 -1,8 -15,1 
 

-6,1 3,9 -1,5 -19,9 

Baixio_sim -7,5 2,6 -2,9 -14,3   -7,8 2,4 -3,1 -15,3 

 
Estão incluídos à tabela: a média total; a média durante o dia (assimulação), a média durante a 
noite (respiração) e o valor máximo médio observado durante o dia. 
Fonte: Produção do autor. 
 

As maiores taxas de assimilação de CO2 encontradas no ambiente de platô corroboram 

com os maiores valores de biomassa viva acima do solo nessa área se comparadas ao 

baixio (CASTILHO et al., 2006). Castilho et al. (2006) verificaram que a biomassa 

acima do solo tende a aumentar em solos ricos em argila (localizados nas áreas de 

platôs), enquanto os solos mais arenosos (localizados nas áreas de baixio) caracterizam-

se por menor produtividade. Segundo Malhi et al. (2004), os solos mais férteis tendem a 

favorecer um crescimento mais rápido das plantas, alocando mais energia para a 

produção de madeira e folhas e menos para as defesas estruturais e químicas associadas 

aos custos metabólicos (MALHI et al., 2009).  

 

De acordo com Laurance et al. (1999), a variação da biomassa entre platô e baixio está 

principalmente associado com a disponibilidade de N em ambas as áreas. É sabido de 

Luizão et al. (2004) que as áreas de platô possuem maior quantidade de N tanto no solo 

quanto nas folhas das plantas, quando comparado com o baixio, o que indica maior 

quantidade de recursos disponíveis para o crescimento das plantas nesse ambiente. 
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Luizão (1989) também mostrou em um experimento realizado cerca de dez quilômetros 

a noroeste da área de estudo, que a queda média de liteira durante três anos foi 

consideravelmente maior na área de platô, 8,3 ton C ha-1, enquanto no baixio esse valor 

foi um pouco menor, 7,4 ton C ha-1, indicando uma maior produtividade na área de 

platô quando comparado ao baixio. Adicionalmente, segundo estudo de Zarin et al. 

(2001), os solos arenosos são caracterizados por uma limitação do acúmulo de 

biomassa, sugerindo, portanto, menor produtividade nessas áreas.  

 

Além disso, os distintos valores de produtividade no platô e no baixio podem estar 

ligados às diferenças entre o período de duração da fotossíntese em ambas as áreas. 

Usando dados de fluxo de seiva (sapflow, em inglês) oriundos de Zanchi (2013) para a 

mesma área deste presente estudo, Stijnman (2015) mostrou que o processo de 

fotossíntese da floresta começa ligeiramente mais tarde e termina mais cedo no fundo 

do vale. De acordo com Stijnman (2015) o início e o fim do período de fluxo de seiva 

na área de estudo podem estar relacionados com a quantidade de horas de luz em cada 

área da floresta, sugerindo que as plantas localizadas no fundo do vale recebem uma 

menor quantidade de luz durante o dia.  

 

Este resultado foi corroborado com medidas de radiação realizadas recentemente e 

simultaneamente no sub-bosque de áreas de platô e de baixio na área de estudo (Figura 

2.24). Apesar de a radiação solar incidente ser maior nas áreas mais baixas da floresta 

(acima de 500 µmol m-2 s-1), o que também foi confirmado no estudo de Leitão (1994), 

ela está concentrada em um menor intervalo do dia quando comparado ao platô. A 

floresta de sub-bosque, localizada na área de platô recebe radiação acima de 10 μmol 

CO2 m-2 s-1 entre os intervalos de 10:00-13:00 horas e entre 13:30-15:00 horas, 

enquanto na floresta de sub-bosque na área de baixio a radiação está limitada entre o 

intervalo de 10:00-12:30 horas. Isso ocorre porque as áreas de floresta localizadas no 

platô sombreiam as plantas no baixio, dependendo do azimute e da declinação do sol, 

em diferentes momentos do dia, influenciado na radiação que incide nas áreas baixas 

(RICARDO MARENCO, comunicação pessoal). Conclui-se que a limitação por luz 

nessas áreas mais baixas parece ser determinante para a menor taxa de fotossíntese e, 
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portanto, menor acumulo de biomassa nas áreas baixas, associado a condições de 

saturação do solo mais recorrentes.  

 

Figura 2.24 - Radiação PAR medida na área de estudo para as florestas de sub-bosque 
localizadas nos ambientes de platô e de baixio.  

 
 

As medidas foram realizadas para o intervalo de 06:00 às 18:00 horas, durante o período de 01 a 
15 de junho de 2016. Consideraram-se apenas os valores relevantes, ou seja, acima de10 μmol 
CO2 m

-2 s-1. 
Fonte: Produção do autor. 
 

O modelo INLAND não conseguiu reproduzir de forma satisfatória a variabilidade 

sazonal de NEE, durante o dia, para as áreas de platô e de baixio. As simulações 

apontaram maiores valores médios de NEE na estação seca, provavelmente devido à 

maior disponibilidade de radiação solar durante esse período, comportamento similar ao 

encontrado no trabalho de Assunção (2011). No platô, o valor médio simulado de NEE 

foi cerca de 20% superior na estação seca, enquanto no baixio aproximadamente 4%, 

revelando uma maior taxa de assimilação de CO2 para a floresta no período de menor 

volume pluviométrico. 

 

Os dados observados, por outro lado, mostraram valores médios de assimilação 

próximos durante as estações seca e chuvosa (similar ao reportado por ARAÚJO, 2009), 

sugerindo baixa sazonalidade da assimilação principalmente no platô. A análise 

estatística revelou valores de apenas 3,3% e 10,2% superiores durante a estação 

chuvosa, para platô e baixio, respectivamente. De acordo com estudos observacionais 
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realizados em diferentes sítios na bacia, nota-se que, em geral, as taxas de assimilação 

parecem indicar valores superiores durante a estação chuvosa. Malhi et al. (1998), por 

exemplo, na região central da bacia, encontrou valor para o NEE, de -21 μmol CO2 m
-2 

s-1, valor esse 23,5% superior ao encontrado pelos autores durante a estação seca. No 

leste da bacia, Von Randow et al. (2004) também mostraram que, durante os meses 

mais chuvosos, o NEE médio é maior (-14,4 μmol CO2 m
-2 s-1) quando comparado aos 

meses secos (-10,5 μmol CO2 m
-2 s-1). Ainda no leste, Aguiar (2005) encontrou um 

maior valor médio de NEE durante a estação chuvosa, cerca de -15 μmol CO2 m
-2 s-1, 

valor este que sofreu uma redução de 23,3% na estação seca.  

 

Os valores máximos (picos) de NEE durante o dia foram simulados de forma satisfatória 

pelo INLAND, com valores superiores durante a estação seca, de acordo com os dados 

observados. No platô, por exemplo, os valores máximos encontrados entre 11:00 e 

12:00 h foi de -20,3 e -16,7 μmol CO2 m-2 s-1, na estação seca e chuvosa, 

respectivamente. Esses valores estão próximos aos dados observados, na área de platô, 

cujos picos ocorreram entre 10:00 - 11:00 h, de -21,9 μmol CO2 m
-2 s-1 na estação seca e 

-21,5 μmol CO2 m
-2 s-1 na estação chuvosa. Já na área de baixio, valores de -15,3 e -14,3 

μmol CO2 m
-2 s-1 foram encontrados na estação seca e chuvosa, respectivamente (entre 

11:00 - 12:00 h), valores comparáveis aos observados de -19,9 μmol CO2 m
-2 s-1 na 

estação seca (às 11:00 h) e -17 μmol CO2 m
-2 s-1 na estação chuvosa (às 10:00 h). As 

taxas de assimilação máxima de CO2 durante o dia simulada pelo INLAND, em ambas 

as áreas, também são equiparáveis aos valores obtidos nos estudos de Goulden et al. 

(2004), Miller et al. (2004) e Assunção (2011). 

 

• O processo de respiração 

 

Durante a noite, as áreas de florestas transformam-se em fontes de CO2 para a 

atmosfera, por meio do processo de respiração das plantas. Nesse período, os valores 

médios de NEE mostraram-se bastante inferiores aos valores exibidos ao longo do dia. 

Os resultados das simulações indicaram que os fluxos de NEE foram superiores na área 

de platô em ambas as estações, com média de 3,2 e 2,9 μmol CO2 m
-2 s-1 na estação 

chuvosa e seca, respectivamente, enquanto no baixio os dados indicam apenas 2,6 e 2,4 
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μmol CO2 m-2 s-1 na estação chuvosa e seca, respectivamente (Tabela 2.10). Essa 

redução correspondeu a 18,8% na estação chuvosa e 17,2% na estação seca, mostrando 

boa correspondência com dados observados de 24% e 13,3% nas estações chuvosa e 

seca, respectivamente.  

 

Os menores valores de NEE no baixio durante a noite podem ser explicados devido à 

condição dinamicamente estável da atmosfera e o fluxo laminar acima do dossel, que, 

em contraste com a condição instável ou neutra da atmosfera e do fluxo turbulento no 

platô, torna menos eficiente o transporte vertical e a mistura acima do dossel, nessa área 

(ARAÚJO, 2009). Adicionalmente, os menores valores de respiração no baixio podem 

estar associados à menor taxa de decomposição da matéria orgânica. Segundo Luizão et 

al. (2004), o dossel da vegetação na área de baixio apresenta menor taxa de C:N, o que 

confere baixa qualidade às folhas das plantas nessa área, e consequentemente leva a 

uma redução do processo de decomposição da biomassa. Além disso, a quantidade de 

biomassa de raízes pode ser reduzida em solos limitados pela hipóxia associada aos 

altos níveis do lençol freático em relação à superfície (MALHI et al., 2009). Uma menor 

quantidade de biomassa abaixo do solo, nessas áreas, sugere menor valor de respiração 

das raízes e consequentemente um menor valor na repiração total, em relação ao platô. 

 

Em geral, os valores de NEE simulados na estação chuvosa (Figura 2.23 a) foram 

ligeiramente superiores aos encontrados na estação seca (Figura 2.23 b) em ambas as 

áreas, de acordo com os dados observados, sugerindo uma maior taxa de respiração das 

plantas para a floresta, durante os meses com maior índice pluviométrico. Esse aumento 

da respiração da floresta durante a estação chuvosa, simulada pelo INLAND, 

correspondeu a 10,3% e 8,3% no platô e baixio, respectivamente. Esses valores são 

comparáveis aos dados observados, de 20% no platô e 5,1% no baixio (Tabela 2.10), o 

que pode estar relacionado com o aumento da umidade do ar que favorece uma intensa 

atividade de decomposição pelos microorganismos decompositores da matéria orgânica 

(LUIZÃO; SCHUBART, 1987).  

 

Adicionalmente, durante a estação chuvosa uma maior nebulosidade e concentração de 

vapor d’água são observadas na atmosfera, contribuindo para uma menor perda da 
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radiação de onda longa (�<A) e menor resfriamento do dossel da vegetação. Isso 

influencia a estabilidade da atmosfera, que se torna dinamicamente instável e 

consequentemente favorece o transporte vertical e a mistura acima do dossel, o que em 

geral leva a um aumento dos fluxos de emissão de CO2 pela floresta, nas áreas de platô 

e de baixio, durante a estação chuvosa (MILLER et al., 2004; ARAÚJO, 2009). De 

acordo com estudo de Miller et al. (2004), por exemplo, a velocidade de fricção do ar 

durante a noite foi menor que 0,2 m s-1 em 77% do período analisado durante a estação 

seca e de apenas 70% durante a estação chuvosa, sugerindo uma condição mais instável 

durante a estação chuvosa. 

 

• Análise estatística de NEE 

 

Os índices estatísticos que indicam o desempenho do modelo podem ser visualizados na 

Tabela 2.11, incluindo o REQM, viés e R
2. Em geral, os valores observados de NEE 

foram subestimados pelo modelo tanto durante o dia quanto a noite, na área de platô e 

de baixio, durante ambas as estações. Na estação seca foram encontrados os maiores 

viés médios, de -1,5 no platô e de -1,7 no baixio, enquanto na estação chuvosa, esses 

valores foram de -0,7 e -0,8 no platô e baixio, respectivamente. Acredita-se que essa 

subestimativa, no entanto, também relatada no estudo de Assunção (2011), esteja 

associada ao valor superestimado de NEE obtido por meio do método de “eddy 

covaraince” (medida observada), sendo um problema verificado desde os primeiros 

testes realizados com essa metodologia (ONTAKI, 1985). 

 

Isso acontece porque o método de “eddy covariance” subestima o fluxo de CO2 em 

condições estáveis da atmosfera, que se estabalece especialmente durante a noite 

(MILLER et al., 2004), quando o fluxo de CO2 é caracterizado pela respiração 

autotrófica e pela decomposição de material orgânico do solo. Esse problema tem sido 

relatado em diferentes ecossistemas, incluindo as áreas de floresta tropical (GRACE et 

al., 1996; LOESCHER et al., 2006), de forma que praticamente em todos os sítios 

experimentais foi necessário a aplicação de adequada correção ao erro associado ao 

fluxo noturno de CO2. Além disso, já foi demostrado por Tóta et al. (2008) e Araújo et 

al. (2010) que também existe uma drenagem de CO2 das áreas mais altas, como é o caso 
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do local da torre K34, para as partes mais baixas, localizadas no fundo do vale. Isso 

contribui para a subestimativa do fluxo de CO2 da floresta durante a noite. 

 

Tabela 2.11 - Desempenho do modelo INLAND para a representação do NEE tanto para o platô 
quanto para o baixio, durante ano de 2006, para ambas as estações.  

 

  Platô   Baixio 

  Estação chuvosa Estação seca   Estação chuvosa Estação seca 

REQM (μmol CO2 m-2 s-1 ) 6,6 7,2 
 

6,4 7,5 

Viés (μmol CO2 m-2 s-1)  -0,7 -1,5 
 

-0,8 -1,7 

R2 0,76 0,66   0,63 0,55 

 
Os valores de REQM, viés e R

2 foram calculados a partir de valores horários dos fluxos 
simulados e observados. 
Fonte: Produção do autor. 
 

Os resultados também sugerem que os maiores erros entre os dados simulados e 

observados de NEE foram encontrados na área de baixio, o que causou maior 

distanciamento entre as curvas observadas e simuladas nessa área. Além disso, na área 

de baixio também foram encontrados os menores valores de R
2, sugerindo menor 

concordância entre os valores de NEE observados e simulados, especialmente durante a 

estação seca (0,55), que foi inferior ao valor encontrado durante a estação chuvosa 

(0,63) (Tabela 2.11). No platô, o R2 exibiu valores de 0,76 na estação chuvosa e de 0,66 

na estação seca. Esses valores de R
2 no platô são ligeiramente superiores aos 

encontrados por Assunção (2011), de 0,54, e por Imbuzeiro (2005), de 0,41, ambos na 

mesma área de estudo. Os maiores valores do viés e do R
2 encontrados na área de 

baixio, em relação ao platô, podem estar associados à menor quantidade de dados 

coletada no ambiente de baixio, devido às falhas ocorridas.  

 

Os valores de REQM foram bastante próximos entre as duas áreas. No platô, por 

exemplo, foi de 6,6 e 7,2 μmol CO2 m
-2 s-1 na estação chuvosa e seca, respectivamente, 

enquanto no baixio, os valores correspondentes foram 6,4 μmol CO2 m
-2 s-1 na estação 

chuvosa e 7,5 μmol CO2 m-2 s-1 na estação seca. Esses valores são próximos em 

magnitude ao reportado por Imbuzeiro (2005), de 4,2 μmol CO2 m-2 s-1 , porém bem 
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acima dos encontrados por Assunção, de aproximadamente 1,1 μmol CO2 m
-2 s-1. De 

modo geral, os resultados dos fluxos de NEE simulados durante o dia e a noite sugerem 

que os padrões e magnitudes estavam basicamente de acordo com as observações para o 

platô e baixio, tanto na estação chuvosa quanto na estação seca. Isso indica que as 

diferenças principais entre as duas áreas foram bem capturadas pelo INLAND. 

 

2.4.7 Estoque de biomassa e fluxos de carbono  

 

Para avaliar as mudanças transitórias na cobertura vegetacional (estoques de biomassa) 

e fluxos de C (GPP, NPP, Ra, Rh) após 100 anos de simulação, entre as áreas de platô e 

de baixio, foi empregada a rotina de vegetação dinâmica do modelo INLAND. Esta 

abordagem é consistída por dois conjuntos distintos de simulações para cada área: 

simulação da dinâmica de vegetação, considerando a existência de vegetação inicial de 

floresta tropical ou “tropical broadleaf evergreen trees” (vegetação dinâmica 1 ou 

VD1); e simulação da dinâmica de vegetação, considerando o solo nu (também 

chamado de “cold-start”), permitindo que o modelo construa a cobertura vegetal de 

acordo com as condições climáticas (vegetação dinâmica 2 ou VD2). O crescimento das 

plantas, resultante da assimilação de C por meio da fotossíntese, contribui para a 

formação do dossel e é moderado pela mortalidade relacionada à competição. Os 

reservatórios de C tanto na biomassa viva e morta quanto no solo são continuamente 

atualizadas e fornecem uma "memória" do estado do sistema ao longo de uma série de 

anos (KUCHARIK et al., 2000). Os valores simulados pelo modelo foram comparados 

com diferentes dados na área de estudo e em outras regiões. Em todos esses estudos, as 

estimativas de estoque de biomassa e fluxos de C consideraram a média no transecto 

que engloba as áreas de platô e de baixio.  

 

 

• Estoque de biomassa da floresta 

 

O modelo INLAND reproduziu de forma satisfatória os estoques de biomassa, entre 

ambas as áreas, ao final da simulação (Tabela 2.12). Os resultados da análise mostram 

que os estoques de biomassa foram maiores na área de platô quando comparado ao 
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baixio. O estoque de biomassa acima do solo (formado pelas folhas e troncos) na 

simulação VD1, por exemplo, foi de 172,6 tons C ha-1 para a área de platô e de 124,3 

tons C ha-1 para o baixio. Esses mesmos valores sofreram uma redução de cerca de 28% 

no platô e de 38% no baixio, para o segundo conjunto de simulação ou VD2. Isso já era 

esperado, uma vez que na simulação VD1 havia biomassa inicial, ao contrário da 

simulação VD2.  

 

O valor de biomassa acima do solo simulada pelo INLAND, tanto para área de platô 

quanto de baixio foi semelhante ao valor obtido por Higuchi et al. (2016), isto é, 188 

tons C ha-1 em uma área de 3 ha de floresta localizada próxima à área de estudo. Já o 

valor identificado por Malhi et al. (2006), na mesma região (10 ha), foi inferior ao 

obtido por Higuchi e colaboradores, sendo cerca de 148 tons C ha-1. De acordo com 

esses autores, a biomassa acima do solo na Amazônia oriental é equivalente a 150-175 

tons C ha-1. Além disso, os resultados obtidos nesse trabalho também corroboram com o 

valor de 167 tons C ha-1 estimado por Pyle et al. (2008) para a Amazônia central em 20 

ha de floresta, que é o mesmo valor de estimativa de Johnson (2016) para a Amazônia 

central. As diferenças no estoque de biomassa acima do solo, entre as áreas de platô e de 

baixio, estão de acordo com vários estudos na região (ZARIN et al., 2001; LAURENCE 

et al., 2001; LUIZÃO et al., 2004; CASTILHO et al., 2006), indicando correto 

desempenho do INLAND.  

 

Em relação ao estoque de biomassa abaixo do solo, ele é composto por raízes grossas e 

finas de árvores vivas. No entanto, a biomassa abaixo do solo simulada pelo modelo 

INLAND é definida apenas pelo estoque de raízes finas, que inclui material com 

diâmetro inferior a dois milímetros. De acordo com Malhi et al. (2009), as raízes finas 

representam um componente muito pequeno do estoque de biomassa total abaixo do 

solo (cerca de 9%), significativamente menor que as estimativas de 40% de Silva 

(2007). Os valores simulados para VD1 e VD2 foram mais elevados na área de platô em 

comparação com o baixio. A biomassa de raízes finas simulada em VD1, por exemplo, 

foi de 1,9 e 1,6 ton C ha-1 no platô e baixio, respectivamente. Na simulação VD2 foi 

possível observar uma redução desses valores, de 26% no platô e de aproximadamente 

37% no baixio.  
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Em geral, o modelo simulou corretamente o estoque de biomassa de raizes finas entre o 

platô e o baixio. Os resultados simulados pelo INLAND em ambos os ambientes foram 

subestimados quando comparados a alguns estudos na região central e leste da bacia 

(realizados ao longo de um perfil topográfico em um metro de profundidade de solo). 

Malhi et al. (2009), por exemplo, encontrou 4 tons C ha-1 de biomassa de raízes finas 

tanto em uma floresta na região central da bacia, quanto em duas áreas de floresta no 

leste da bacia. No entanto, os resultados do presente trabalho estão próximos ao valor de 

2 tons C ha-1  obtido no estudo de Metcalfe et al. (2007), também no leste da bacia. 

 

• Fluxos de carbono da floresta 

 

O INLAND também simulou de forma satisfatória as particularidades referentes aos 

fluxos de C da floresta entre ambos os ambientes (Tabela 2.12), exibindo maiores 

valores na área de platô conforme esperado. O modelo simula separadamente os fluxos 

de respiração autotrófica (Ra) e heterotrófica (Rh), que juntos representam a respiração 

total do ecossistema (Reco). O resultado da análise permitiu evidenciar que os valores 

simulados de Rh e Ra não apresentaram diferenças significativas entre as simulações 

VD1 e VD2. O fluxo de Ra, para a simulação VD1, variou de aproximadamente 24,9 a 

20,1 tons C ha-1 ano-1 no platô e no baixio, respectivamente.  

 

Estes resultados são semelhantes às estimativas relatadas por Malhi et al. (2009) e 

Chambers et al. (2004) na mesma região, de respectivamente 19,8 e 21 tons C ha-1 ano-1. 

Além disso, também corroboram com as estimativas de 21,4 tons C ha-1 ano-1 por Malhi 

et al. (2009) na Amazônia Oriental. Joetzjer et al. (2015) encontraram valores mais 

altos, variando entre 25 - 32 tons C ha-1 ano-1 na Amazônia central, utilizando o modelo 

de superfície terrestre ISBACC (Interaction Soil Biosphere Atmosphere Carbon Cycle), 

de Noilhan e Mahfouf (1996). De acordo com as simulações, o Rh foi 

significativamente menor que Ra, com valores variando de 9,4 tons C ha-1 ano-1 no platô 

e 9,1 tons C ha-1 ano-1 no baixio, para o conjunto de simulações VD1. As estimativas de 

Rh deste estudo foram comparáveis às estimativas previamente relatadas por Malhi et 

al. (2009), de 9,6 tons C ha-1 ano-1, e Chambers et al. (2004), de 8,5 tons C ha-1 ano-1. 
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Tabela 2.12 - Fluxos médios de carbono e de biomassa da floresta, ao final de 100 anos de 
simulação, para as áreas de platô e de baixio.  

 

Variável Unidade 
Platô   Baixio 

VD1 VD2 VD1 VD2 

          
GPP ton ha-1 ano -1 35,5 35,4 29,9 29,9 
NPP ton ha-1 ano -1 10,6 10,6 9,9 9,8 
NEE ton ha-1 ano -1 -1,2 -1,0 -0,7 -0,6 
Ra ton ha-1 ano -1 24,9 24,8 20,1 20,0 
Rh ton ha-1 ano -1 9,4 9,5 9,1 9,2 
Biomassa das folhas ton ha-1  2,9 2,2 2,4 1,5 
Biomassa dos troncos ton ha-1 169,7 122,5 121,9 75,8 
Biomassa das raízes ton ha-1 1,9 1,4   1,6 1,0 
 
GPP (produtividade primária bruta), NPP (produtividade primária líquida), NEE (troca líquida 
de CO2 entre o ecossistema e atmosfera), Rh (respiração heterotrófica), Ra (respiração 
autotrófica) e estoque de biomassa das folhas, galhos e raízes finas. Os valores VD1 e VD2 
correspondem às simulações com e sem vegetação inical, respectivamente. Para realização da 
média, foram considerados os valores dos últimos 10 anos de simulação, quando os fluxos já 
haviam se estabilizados. 
Fonte: Produção do autor. 
 

A eficiência do modelo INLAND na simulação de ambos Rh e Ra entre as áreas de 

platô e de baixio também pode ser notada quando são analisados os valores de fluxo de 

CO2 do solo ou respiração do solo (Rsolo), contidos em literatura, o qual é composto 

pelo Rh (respiração microbiana e fúngica) juntamente com Ra (respiração das raízes das 

plantas). De acordo com Chambers et al. (2004), existe uma forte correlação entre o 

Rsolo e a textura do solo, a qual já se sabe que varia ao longo da topografia, nas 

florestas de Terra Firme da Amazônia. A respiração das raízes, por exemplo, que 

representa cerca de 45% do Rsolo na área de estudo de acordo com Chambers et al. 

(2004), é maior no platô (7,4 tons C ha-1 ano-1) quando comparada ao baixio (5,8 tons C 

ha-1 ano-1) (MATCALFE et al., 2007). As estimativas realizadas por Chambers et al. 

(2004) são superiores as de Silver et al. (2005) no leste da bacia (24 - 35%). 

 

Os valores de Rsolo relatados por Chambers et al (2004) foram de 14,4 tons C ha-1 ano-1 

para o platô (solo argiloso) e 9,8 tons C ha-1 ano-1 para o baixio (solos arenosos), 
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sugerindo que o modelo reproduziu de maneira correta o Rh e o Ra. A diferença entre 

platô e baixio pode estar relacionada com as diferentes taxas de decomposição e 

inibição da produção de CO2 causado pela condição saturada do solo. Sotta et al. 

(2004), por exemplo, verificaram uma redução de 30% da Rsolo após eventos de 

precipitação quando comparado aos períodos sem chuva.  

 

Os resultados do Rsolo deste trabalho são diferentes daqueles encontrados por Zanchi et 

al. (2014), que indicam maiores taxas na área de baixio (15, tons C ha-1 ano-1) quando 

comparado ao platô (9,8 tons C ha-1 ano-1). Entretanto, as medições de Zanchi e 

colaboradores para a área de platô foram realizados em dois intervalos de tempos, 

diferente do que utilizaram no baixio: 3 de agosto até 6 de novembro de 2006; e 21 de 

fevereiro até 26 de fevereiro 2008. Durante ambos os intervalos de tempo, , a 

precipitação foi cerca de 45,6% e 50,4% superior à média climatológica de Manaus, 

respectivamente. Isso indica uma maior substituição dos poros do solo cheios de ar por 

água, que pode formar um tampão e impedir a difusão de CO2 através do solo em 

direção à atmosfera. No ano de 2006 (período em que foi realizada parte das medições 

de ZANCHI et al., 2014), é possível notar que a precipitação na área de estudo foi maior 

em quase todos os meses do que a média climatológica na cidade de Manaus. A 

precipitação acumulada total durante este período foi de 2.591 mm, cerca de 20% 

superior à média climatológica. Devido ao maior volume de chuvas na área de estudo, o 

nível do lençol freático mais próximo à superfície e a exfiltração da drenagem profunda, 

na área de baixio, provocaram uma lenta difusão do O2 no solo, presumivelmente 

permitindo apenas a decomposição anaeróbica com vias enzimáticas de degradação 

geralmente mais lentas. 

 

O menor valor de Rh simulado na área de baixio também deve produzir um menor NEE 

neste ambiente. O NEE simulado pelo INLAND na área de baixio, após 100 anos, 

variou de -0,6 a -0,7 toneladas tons C ha-1 ano-1 para as simulações VD2 e VD1, 

respectivamente. Isso equivale a aproximadamente 40% menos que o valor simulado no 

platô, indicando um menor fluxo de CO2 na área de floresta sobre o baixio (Tabela 

2.12). Os valores de NEE simulados pelo INLAND em ambas as áreas são muito 

semelhantes aos valores encontrados por Malhi et al. (1999) de -1,1 tons C ha-1 ano-1.  
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Os valores de NEE também foram influenciados pelas mudanças no NPP ao longo do 

tempo, pela absorção de CO2 atmosférico, e pelo fornecimento de material orgânico 

para Rh. O valor de NPP simulado no presente estudo para a área de platô, de 

aproximadamente 10,6 tons C ha-1 ano-1 (para ambos VD1 e VD2), foi ligeiramente 

maior ao valor para a área de baixio. As reduções de NPP no baixio representaram cerca 

de 7% e 8% para VD1 e VD2, respectivamente, e foram semelhantes à estimativa 

fornecida por Malhi et al. (2009) para a Amazônia central usando dados de torre de 

fluxo (10,1 tons C ha-1 ano-1). Além disso, os valores de NPP simulados também são 

comparáveis à média observada de 9,0 tons C ha-1 ano-1 de uma floresta na mesma 

região de estudo (MALHI et al., 2009). De acordo com Aragão et al. (2009), o NPP 

total tende a aumentar com o teor de N foliar. Pelo estudo de Ferraz et al. (1998) e 

Luizão et al (2004) sabe-se que o N foliar é maior em áreas de platô, onde o solo 

apresenta maior teor de argila.  

 

A simulação do NPP em conjunto com o GPP nos ecossistemas florestais é 

fundamental para o estudo do balanço de C regional e global mais realista, e para 

projetar como esses fluxos são afetados por um cenário de mudança climática (ZHA et 

al., 2013). Como esperado, o GPP na área de platô foi maior que no baixio, sem 

diferença significativa entre as simulações VD1 e VD2. Os valores de GPP no platô e 

no baixio foram de 36 e 30 tons C ha-1 ano-1, respectivamente, de acordo com a 

estimativa de 30,4 tons C ha-1 ano-1 fornecida por Malhi et al. (1998) perto do local do 

estudo. Valores semelhantes também foram relatados por Malhi et al. (2009) para a 

mesma área de estudo, cerca de 29,9 tons C ha-1 ano-1, e por Fisher et al. (2007) em uma 

floresta localizada no leste da Amazônia, com um valor médio de 31,2 tons C ha-1 ano-1.  

 

2.5 Conclusões 

 

Na primeira etapa da tese, foi demonstrado que a inclusão de um modelo de aquífero 

confinado ao INLAND para representar a dinâmica hidrológica na área de baixio, em 

conjunto com parâmetros específicos de solo e vegetação, tanto para o platô quanto para 

o baixio, permitiu que o modelo simulasse, com maior precisão, as diferenças sazonais e 
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interanuais no particionamento dos balanços de energia, água e carbono de ambos os 

ambientes ao longo de um perfil topográfico, em uma floresta de Terra Firme na 

Amazônia central, confirmando a hipótese inicial. 

 

O modelo INLAND capturou muito bem a diferença no particionamento dos balanços 

de energia e de carbono, principalmente dos fluxos LE, H e NEE em escalas de tempo 

sazonais e diurnas. Na área de platô, por exemplo, os fluxos médios de LE e NEE, 

durante o ano de 2006, foram respectivamente 14% e 23,3% superiores aos valores 

encontrados no baixio. Por outro lado, o fluxo de H foi marcantemente superior na área 

de baixio. A sazonalidade desses fluxos foi representada de forma satisfatória pelo 

modelo, o qual revelou superiores valores de LE e H durante a estação seca, em ambas 

as áreas da floresta, quando mais radiação solar incidente chega à superfície. Na estação 

seca, o aumento de LE em relação à estação chuvosa foi de 28,2 e 20% no platô e no 

baixio, respectivamente, enquanto que para H esses valores foram de 4,8% no platô e de 

33,5% no baixio. A sazonalidade do fluxo de NEE também foi capturada pelo 

INLAND, principalmente durante a noite (processo de respiração), quando maiores 

valores foram observados durante a estação chuvosa. O modelo também reproduziu 

eficientemente a biomassa e a variabilidade do fluxo de carbono entre o platô e baixio. 

Tanto os valores de estoque de biomassa (abaixo e acima do solo) quanto os fluxos de 

carbono foram menores no baixio quando comparado ao platô, sugerindo uma maior 

produtividade da floresta na área de platô e corroborando com os estudos disponíveis na 

região central e leste da bacia.   

 

Além disso, o modelo INLAND também representou de forma satisfatória as diferenças 

relacionadas aos fluxos hidrológicos, em ambas as áreas, principalmente relacionadas a 

ET e ao escoamento superficial. O escoamento superficial médio no platô foi 

significativamente menor durante a estação chuvosa, representando uma pequena 

porção (3%) da precipitação total durante todo o período de simulação (2000-2011) 

quando comparado ao baixio (25%). Além de o modelo reproduzir corretamente a 

sazonalidade da ET em ambas as áreas, com valores de 30% e 20% superiores na 

estação seca, na área de platô e de baixio, respectivamente, também revelou que a ET 

média no platô foi 14% maior que no baixio, com amplitude máxima em agosto, quando 
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o índice pluviométrico na região, geralmente é mínimo. Considerando que a área de 

estudo é representada por cerca de 56,9% de áreas do platô e de 43,1% de áreas de 

baixio (NOBRE et al., 2011), e que os modelos de superfície terrestre em estudos 

anteriores (por exemplo, HARRIS et al., 2004) foram parametrizados considerando 

somente uma superfície homogênea (geralmente áreas de platô), com base nos 

resultados aqui apresentados, conclui-se que os valores de ET simulados por tais estudos 

podem estar superestimando a ET. No caso de Harris et al., (2004), essa superestimava 

poderia variar entre 8 a 16%.  

 

A partir desses resultados, esse estudo sugere que, apesar da heterogeneidade da 

superfície ocorrer em escalas muito mais refinadas do que geralmente podem ser 

explicitamente representadas pelos modelos de superfície terrestre, o INLAND é capaz 

de capturar eficientemente as particularidades da escala de subgrade, nas florestas de 

Terra Firma na Amazônia. Tais particularidades surgem principalmente devido ao 

diferenciado comportamento da floresta localizada na área de baixio em relação à 

dinâmica hidrológica, aos solos e à vegetação quando comparado ao dos outros 

ambientes ao longo do perfil topográfico, como a área de platô. A representação dessa 

heterogeneidade topográfica, associada aos atributos da vegetação, dos solos e da 

condição hidrológica em tais modelos, pode ser particularmente importante para 

melhorar as simulações dos fluxos à superfície na região Amazônica, contribuindo dessa 

forma para melhorar o fechamento e o entendimento desses balanços na bacia. O 

desenvolvimento de modelos de superfícies com essa perspectiva contribui para o 

avanço na representação do bioma amazônico nos modelos climáticos e modelos 

integrados do sistema terrestre, e melhoram o entendimento dos processos associados à 

interação entre o solo, a vegetação e a atmosfera, impulsionando não apenas o avanço 

do modelo INLAND, mas também dos modelos de superfície continental de modo 

geral. 
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3 CONTABILIZAÇÃO DOS EFEITOS DA HETEROGENEIDADE 

TOPOGRÁFICA NA ESCALA DE SUBGRADE EM NÍVEL DE BACIA, E 

RESPOSTAS ÀS MUDANÇAS CLIMÁTICAS GLOBAIS E AO AUMENTO 

DA CONCENTRAÇÃO DE CO2 NA ATMOSFERA 

 

3.1 Introdução 

 

Os modelos de superfície terrestre passaram por um longo caminho de evolução desde 

sua primeira versão, na década de 60, até a sofisticada quarta e atual versão, conhecida 

como modelos de vegetação dinâmica, conforme discutido no capítulo anterior. No 

entanto, de modo geral, pode-se verificar que as análises dos experimentos de 

sensibilidade climática, associadas às mudanças nas características continentais, 

apontam para a necessidade do aperfeiçoamento de tais modelos, contribuindo, 

portanto, para criação da quinta geração dos modelos de superfície continental (Figura 

3.1).  

 

Figura 3.1 - Evolução conceitual dos modelos de superfície. 
 

 
 

Fonte: Adaptado de Gochis (2004). 
 

De acordo com Goschi et al. (2004), essa nova geração deve incluir uma representação 

hidrológica mais completa, com o aprimoramento dos processos que ocorrem na zona 

saturada do solo e sua interação com o ambiente. Entre elas, cabe destacar a 

representação dos processos de transferência de água no solo (infiltração, percolação, 
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escoamento superficial e profundo, etc.). Segundo Pitman (2003), os modelos de 

superfície normalmente usam equações de conservação de massa unidimensionais 

baseadas na lei de Darcy para representar a dinâmica da água no solo. Assim, processos 

como drenagem profunda (D), escoamento superficial (R) e movimento de água no 

interior do solo ocorrem somente no sentido vertical, excluindo, por exemplo, a 

consideração da conectividade hidrológica entre elementos da paisagem típicos da 

microescala. Ainda de acordo com Goschis et al. (2004), a nova geração dos modelos de 

superfície também deve incluir a representação dos processos biogeoquímicos, tais 

como o ciclo dos nutrientes chaves do ecossistema, N e fósforo (P). Os nutrientes N e P 

são os principais limitantes da atividade biológica do ecossistema, influenciando a 

produtividade da vegetação e alocação de biomassa nos diferentes compartimentos da 

planta, por meio da fotossíntese.  

 

Outro fator que necessita ser aperfeiçoado na nova geração de modelos é a profundidade 

e distribuição das raízes. Sabe-se que, em tais modelos, a ET é sensível a esses 

parâmetros (DESBOROUGH, 1997; KLEIDON; HEIMANN, 1998; BROEDEL, 2012), 

mas poucos são os estudos que têm estabelecido a melhor forma de representá-los 

(ARORA; BOER, 2003). As raízes são consideradas na maioria dos modelos como uma 

propriedade invariável ao longo do tempo, independente da idade ou biomassa da 

vegetação. No entanto, modificações tanto na profundidade quanto na distribuição das 

raízes podem afetar a disponibilidade de umidade do solo e, portanto, podem causar 

alterações no processo de transpiração. Dessa forma, são essencialmente importantes 

para a correta representação do balanço de energia à superfície, principalmente dos 

ecossistemas tropicais onde já se sabe que as árvores podem extrair água de 

profundidades superiores a 10 m para manter as taxas fotossintéticas da floresta durante 

a estação seca (BRUNO et al., 2006; DAVIDSON et al., 2009; MARKEWITZ et al., 

2010) Essa distinta característica das florestas tropicais ressalta também a importância 

de representar a profundidade do solo de foma correta em tais modelos. 

 

Aliado a isso, é necessário também o aprimoramento dos processos físicos que ocorrem 

na escala de subgrade (CHOI et al., 2007; KE et al., 2013), ou seja, em escalas espaciais 

menores do que aquelas representadas pela resolução do modelo. Para isso, a 
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heterogeneidade espacial das características da superfície em nível de subgrade, tais 

como vegetação, solo, umidade do solo e topografia, que afetam significativamente a 

estimativa de vários processos à superfície (como escoamento superficial e profundo, 

ET, assimilação de CO2, albedo da superfície, etc.), precisa ser melhor representada nos 

modelos de superfície (KOSTER; SUAREZ, 1992b; ROWE, 1993; SETH et al., 1994; 

GHAN et al., 1996; GIORGI; VISSAR, 1997; HU et al., 1999; CHEN et al., 2004; 

GIORGI et al., 2003; MAAYAR; CHEN, 2006; WOOD et al., 2011; LI; ARORA, 2012; 

LI et al., 2013). A principal razão para não se considerar as características na escala de 

subgrade não é a falta de conhecimento ou importância desse fato, mas sim a baixa 

resolução espacial ou ‘’grosseira’’ desses modelos, os quais permitem representar 

apenas as características dominantes da superfície em cada uma das grades, podendo 

gerar erros nas simulações e consequentemente na estimativa dos fluxos à superfície. 

 

Porém, o aumento da resolução espacial dos modelos de superfície, ou seja, a inclusão 

de novas grades exige uma elevada demanda computacional. No intuito de tentar 

resolver essas limitações, alguns modelos de superfície atuais representam os efeitos da 

heterogeneidade espacial da vegetação, e até dos solos na escala de subgrade, por meio 

da divisão de um ponto de grade em sub-regiões (HE et al., 2014). Isso significa que, 

enquanto a grade mais grosseira do modelo é preservada, a simulação é realizada em 

uma menor grade, o que possibilita a representação das características da vegetação e do 

solo que ocorrem numa escala de subgrade sem a necessidade de aumentar a resolução 

espacial. Essa metodologia pode ser executada por meio de duas abordagens diferentes: 

mosaico e “tile”.  

 

Na abordagem mosaico (DICKINSON, 1986), cada célula de grade do modelo é 

dividida em “n” células menores (homogêneas e do mesmo tamanho), isto é, de 

resolução maior que a do modelo, onde os processos de superfície são calculados, e o 

fluxo total de cada grade é a média dos fluxos em cada uma dessas “n” células. Na 

abordagem “tile” (AVISSAR; PIELKE, 1989), a superfície é subdividida em blocos ou 

classes (“tile”, em inglês) dentro de cada célula de grade de acordo com o tipo de 

vegetação e de solo. Os processos de superfície são calculados em cada bloco 

separadamente, similar ao método mosaico. No entanto, o fluxo total é dado por meio 
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da média ponderada pela área fracional de cada bloco. Os benefícios de ambas as 

abordagens para a estimativa dos fluxos têm sido observados em diversos estudos 

(SETH et al.,1994; MOLDERS et al.,1996; POLCHER et al.,1996; AMENT; SIMMER, 

2006; DECHARME et al., 2007; MANRIQUE-SUÑÉN et al., 2013). 

  

Apesar dos importantes avanços observados na representação da heterogeneidade 

espacial da superfície terrestre, incluindo principalmente a vegetação, os efeitos da 

heterogeneidade induzidos pelas características topográficas dentro de um ponto de 

grade ainda são mal representados ou totalmente desconsiderados na maioria dos 

modelos de superfície continental. No entanto, sabe-se que a topografia desempenha um 

importante papel nos diversos processos à superfície, por meio de sua notável influência 

sobre as forçantes atmosféricas (incluindo precipitação e radiação solar recebida e 

refletida), as propriedades do solo e da vegetação, e a área de drenagem (CHEN; 

KUMAR, 2001; DAWS et al., 2002; TESFA; LEUNG, 2017). Dessa forma, as regiões 

caracterizadas pela variabilidade da topografia exibem diversas condições 

hidroclimáticas.  

 

Esse é o caso das florestas de Terra Firme, na Amazônia. Conforme discutido no 

capítulo dois, a topografia é altamente variável nessas florestas, de tal maneira que as 

medidas realizadas em um espaço de alguns metros podem apresentar diferenças 

substanciais, desde a umidade, por meio de características do solo relacionadas à 

textura, quanto o tipo de vegetação. Isso faz com que diferentes ambientes possam ser 

observados ao longo das topossequências que caracterizam essas florestas, incluindo 

platô, vertente e baixio. Mesmo sabendo do essencial papel da topografia nesse 

ambiente, os modelos climáticos continuam supondo a topografia como um meio 

homogêneo para representar essas florestas na Amazônia. 

 

Isso levanta a suspeita de que a falta de representação da variabilidade topográfica na 

escala de subgrade nessas florestas pode resultar em erros nos diversos fluxos à 

superfície e consequentemente nos balanços de água, energia e carbono da floresta 

Amazônica, assim como as demais características de subgrade, incluindo vegetação e 

solos. Essa suspeita tem sido corroborada pelos estudos de modelagem em diversas 
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partes do mundo (por exemplo, LEUNG; GHAN,1995, STIEGLITZ et al.,1997; 

LEUNG; GHAN ,1998; CHEN; KUMAR, 2001; TESFA; LEUNG 2017). Em síntese, 

todos esses estudos usaram diferentes técnicas e provaram que a incorporação da 

topografia em escala de subgrade nos modelos de superfície e hidrológicos é de grande 

importância para melhorar a representação dos diferentes processos que ocorrem à 

superfície.  

 

Motivado por essa influência que a heterogeneidade topográfica exerce sobre os 

diversos processos à superfície, e aliado ao conhecimento de que um modelo de 

superfície como o INLAND pode captar as características da escala local, a segunda 

etapa da tese tem o objetivo de avaliar a contribuição do refinamento da representação 

da topografia referente à escala de subgrade na estimativa e variação espacial nos fluxos 

de energia, água e carbono entre a floresta Amazônica e a atmosfera. Além disso, nessa 

segunda etapa, pretende-se também avaliar as respostas da floresta Amazônica aos 

possíveis impactos das mudanças climáticas e do aumento da concentração de dióxido 

de carbono (CO2) na atmosfera, considerando nas simulações do INLAND o 

refinamento da representação da topografia referente à escala de subgrade versus a 

representação da superfície como um meio homogêneo. 

 

A hipótese inicial é de que a representação simplificada dos efeitos da heterogeneidade 

da topografia, nos modelos de superfície terrestre, possa originar erros na simulação 

dessas trocas entre a floresta e a atmosfera acima, principalmente devido à existência 

dos ambientes de baixios. Uma vez que essas áreas são dominadas por lençóis freáticos 

rasos, os fluxos hidrológicos verticais e horizontais do ecossistema são definidos por 

esta condição contrastante, que juntamente com os demais elementos da paisagem, na 

microescala, definem um ambiente totalmente distinto dos demais ambientes, dentro 

dessas florestas. Além disso, devido a essas distintas características dos ambientes de 

baixio, suspeita-se que o refinamento da representação da topografia referente à escala 

de subgrade possa atenuar os impactos das mudanças climáticas nos diversos fluxos à 

superfície, principalmente devido à condição hidrológica, a qual favorece um ambiente 

mais úmido que as áreas de platôs. 
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3.2 Fundamentação teórica 

 

3.2.1 O Modelo Normalizado de Terrenos - HAND 

 

No Brasil, esforços têm sido direcionados para o mapeamento da heterogeneidade 

topográfica nas áreas de floresta de terra firme na Amazônia, destacando-se o Modelo 

Normalizado de Terrenos HAND (Height Above the Nearest Drainage Normalized 

Terrain Model, em inglês) (NOBRE et al., 2011). O modelo HAND foi desenvolvido 

por uma colaboração entre o grupo do INPA, atuante na microbacia instrumentada do 

Igarapé Asu, em Manaus (Projeto LBA), o grupo de modelagem de terrenos do 

CCST/INPE, que descobriram e estruturam o conceito com base em dados topográficos 

e hidrológicos, mostrando existir uma forte correlação entre as condições da água no 

solo, nível do lençol freático e a variabilidade topográfica (NOBRE et al., 2011), e o 

grupo da OBT (Observação da Terra)/INPE, que escreveu o programa computacional 

em ENVI/IDL (Environment for Visualizing Images/ Interactive Data Language, em 

inglês) para representar o novo conceito (RENNÓ et al., 2008).  

 

É amplamente reconhecido na literatura científica que cada encosta, em uma bacia 

hidrográfica, está submetida à força gravitacional cujo efeito é acelerar o movimento da 

água que será percolada para o solo ou escoada superficialmente. Dessa forma, os 

gradientes topográficos são atores fundamentais na definição da dinâmica da água na 

superfície. Os rios são os pontos do relevo posicionados na cota mais baixa relativa às 

encostas, de onde confluem os fluxos episódicos do escoamento superficial e os fluxos 

saturados contínuos do meio poroso. Os terrenos no entorno ao curso d'água perene 

possuem lençol freático superficial. Esse lençol freático torna-se mais profundo à 

medida que aumenta o desnível relativo da superfície à drenagem mais próxima. Nobre 

et al. (2011), utilizando esse conhecimento, definiram como referência de base a altura 

da rede de drenagem mais próxima para classificar as áreas de acordo com a saturação 

de água no solo. Isso significa que essa classificação é feita conforme as distâncias 

verticais relativas aos cursos d’água mais próximos, ao invés da altura em relação ao 

nível do mar. 
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O modelo normalizado de terrenos HAND é gerado por meio de um conjunto de 

procedimentos utilizando exclusivamente um Modelo Digital de Terreno (MDT). Em 

um primeiro momento, é realizada uma sequência de cálculos para obtenção de um 

MDT hidrologicamente coerente, obtendo assim a direção do fluxo em cada célula e a 

trajetória superficial de tal fluxo (“flowpath”, em inglês). Para isso, o primeiro passo 

consiste em identificar as depressões ou locais onde o fluxo está obstruído e 

consequentemente pudesse gerar acúmulos (“sinks”, em inglês), para posteriormente 

determinar as cotas que estiverem apresentando obstrução para serem corrigidas, de 

modo que o fluxo possa prosseguir até a saída (exutório). Esse processo de eliminação 

das áreas planas e dos “sinks” é similar ao sugerido por O’Callaghan e Mark (1984) e 

Jenson e Domingue (1988). Concluída a etapa de correção do fluxo, determina-se a rede 

de drenagem, a qual é dependente da área mínima necessária para iniciar o escoamento 

(MONTGOMERY; DIETRICH, 1998), de tal forma que quanto menor a quantidade de 

células necessárias para gerar o escoamento, maior será a densidade da rede de 

drenagem gerada. 

 

Posteriormente, a trajetória superficial dos fluxos, juntamente com a rede de drenagem, 

é utilizada para encontrar a conexão entre cada pixel da rede de drenagem (ou rede dos 

rios) e as células de grade que drenam cada um destes pixels via trajetória de fluxo 

superficial, e também obter a diferencia de nível usando o MDT entre o pixel da 

drenagem e o pixel do MDT associado (Figura 3.2). O resultado é uma grade que 

representa a normalização do MDT com relação à drenagem (NOBRE et al., 2011). 

Nesse caso, todos os pontos ao longo da rede de drenagem, por serem pontos de 

referencia final de altura, possuem cota zero. Dessa forma, cada um dos pontos pode 

então ser agrupado em zonas equipotenciais, incluindo platô, vertente e baixio, cuja 

relevância hidrológica e ecológica pode ser verificada (CUARTAS, 2008; NOBRE et 

al., 2011; CUARTAS et al., 2012).  

 

Estudo de Nobre et al. (2001) na região central da bacia, por exemplo, revelou uma 

extraordinária riqueza de ambientes locais nas florestas de Terra Firme. As 

características que antes não podiam ser percebidas tornaram-se aparentes, como a real 

extensão das áreas de baixio, que representaram cerca de 43% da área de estudo. A 
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importância dessas áreas não pode ser ignorada, uma vez que possui uma dinâmica 

completamente diferenciada dos demais ambientes, devido a sua proximidade com o 

lençol freático.  

 

Figura 3.2 - Procedimento para o cálculo do HAND. 
 

 
 

Fonte: Modificado de Nobre et al. (2011). 
 

 

Por sua vez, Cuartas et al. (2012), utilizando o modelo HAND, obtiveram os mapas de 

vegetação e de solo da área de estudo na Amazônia central. Esses mapas foram 

utilizados no modelo hidrológico DHSVM para simular respostas hidrológicas e 

representar a distribuição espacial dos fenômenos hidrológicos. De acordo com Cuartas 

et al. (2012), os bons resultados das simulações da umidade do solo podem ser 

atribuídos a esses acurados mapas de vegetação e solo, cujos distintos ambientes 

incluindo platô e baixio, puderam ser revelados por meio do HAND. Outros trabalhos 

também averiguaram a validade desta classificação em áreas remotas do Brasil como 

em São Gabriel da Cachoeira, Balbina e Urucu, no Estado do Amazonas, leste do estado 

de São Paulo, Rio de Janeiro e independentemente por W. Collischonn no alto do Rio 

Tapajós, no Estado do Pará, e Grande Sertão Veredas, em Minas Gerais (comunicação 

pessoal). 
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3.2.2 Os cenários climáticos do IPCC 

 

O IPCC (Intergovernmental Panel on Climate Change, em inglês) é o principal órgão 

científico internacional para as avaliações das alterações climáticas, fornecendo visões 

científicas claras sobre o estado atual do conhecimento das mudanças climáticas e seus 

possíveis impactos socioeconômicos e ambientais. Desde a criação do IPCC em 1988, 

cientistas vinculados aos principais centros de pesquisa em clima do mundo reúnem-se 

para publicar relatórios (conhecidos como AR ou Assessment Report, em inglês) sobre 

os possíveis cenários de emissão de gases de efeito estufa na atmosfera e os impactos 

nas diversas variáveis climáticas. Até o momento, foram publicados cinco relatórios, os 

quais confirmam a projeção de aumento da temperatura média da atmosfera.  

 

Esses relatórios são construídos com base nos dados do CMIP (Coupled Model 

Intercomparison Project, em inglês), que é o Projeto de Intercomparação de Modelos 

Acoplados (em sua quinta fase atualmente, ou seja, CMIP5) do Programa de Pesquisa 

Climática Mundial ou WCRP (World Climate Research Programme, em inglês). Para 

isso, diversos centros de modelagem climática no mundo submetem seus resultados 

para o Programa de Diagnóstico e Intercomparação de Modelos Climáticos ou PCMDI 

(Program for Climate Model Diagnosis and Intercomparison, em inglês). Na realização 

das simulações globais, esses modelos do CMIP consideram quatro projeções diferentes 

para mostrar o que ocorreria com o planeta em diferentes cenários, variando desde o 

cenário mais otimista até o mais pessimista, conhecidos como Caminhos 

Representativos de Concentração (RCP - Representative Concentration Pathways, em 

inglês). 

 

Os RCPs são conjuntos consistentes de projeções dos componentes da forçante radiativa 

que irão servir como entrada para modelagem do clima e da química atmosférica. 

Assim, RCP X implica em um cenário no qual a forçante radiativa de estabilização em 

2100 corresponde a X W m-2. No total, são quatro RCPs disponíveis em literatura, 

variando de 2.6 a 8.5 W m2 no ano de 2100. O RCP 8.5, definido como o pior cenário de 

emissões, é caracterizado pelo aumento das emissões de gases de efeito estufa ao longo 

do tempo, levando a altos níveis de sua concentração na atmosfera (CO2, por exemplo, 
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irá para 1370 W m-2) de acodo com MOSS et al. 2010, e, portanto, ao aumento da 

forçante radiativa desse cenário para valor superior a 8,5 W m-2 (Figura 3.3). 

 

Figura 3.3 - Tendência na forçante radiativa, na emissão de CO2 acumulada vs. forçante 
radiativa e na forçante em 2100 por categoria. 
 

 
 

Tendência na forçante radiativa (a), emissão de CO2 acumulada (b) vs. Forçante radiativa (c) e 
forçante em 2100 por categoria (direita) para cada RCP. As áreas em cinza representam o 98º e 
90º percentil da literatura. Os pontos no gráfico do centro representam diversos estudos. A 
forçante é relativa ao período pré-industrial e não inclui o albedo, poeira e forçamento por 
aerossol de nitrato. 
Fonte: Adaptado de Van Vuuren et al. (2011). 

 

As projeções do AR5 do IPCC indicam, nas próximas décadas, fortes modificações na 

superfície terrestre e consequentemente do clima global em virtude do aumento da 

concentração atmosférica de CO2 e outros gases de efeito estufa advindos de atividades 

antrópicas (IPCC, 2007). Nesse contexto, a Amazônia tem recebido especial atenção, 

pois a grande extensão territorial dessa área e a sua diversidade de ambientes devido à 

interação de múltiplos fatores físicos e biológicos resultam em um ecossistema 

altamente complexo, onde os processos de superfícies continentais podem apresentar 

efeitos substanciais sobre as condições de clima e tempo. Isso significa que os efeitos 

das mudanças climáticas sobre a floresta Amazônica podem afetar não só o clima 

regional, mas também global. De acordo com o AR5, a Amazônia deve experimentar 

um aumento nas temperaturas que variam de 0,6°C a 2°C no cenário RCP 2.6, e de 
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3,6°C a 5,2°C no cenário RCP 8.5. As mudanças na precipitação (P) podem variar de 

+10 a –25% com amplo espalhamento entre os modelos (MAGRIN et al., 2014). 

Diversos estudos foram desenvolvidos para melhor compreender os efeitos das 

mudanças climáticas na Amazônia. Por exemplo, Malhi et al. (2009) e Settele et al. 

(2014) quantificaram os fatores que mais afetam a conversão de floresta Amazônica 

para outro bioma. Já Galbraith et al. (2010) e Huntingford et al. (2013) estudaram como 

os fatores, incluindo a temperatura, as secas e o CO2, controlam a fotossíntese no 

contexto das mudanças climáticas. Geralmente supõe-se que existe uma relação direta 

entre a fotossíntese, a taxa de crescimento das árvores e a biomassa. Por exemplo, o 

aumento do déficit de água leva a redução na fotossíntese, que por sua vez conduz a um 

crescimento mais lento e menor produção de biomassa (NEPSTAD et al., 2002).  

 

Por outro lado, o aumento do CO2 na atmosfera pode estimular a fotossíntese, que por 

sua vez pode impulsionar as taxas de crescimento das árvores e levar a um aumento na 

biomassa florestal e aumento no estoque de C, em um processo conhecido como 

fertilização por CO2 (LEWIS et al., 2004). No entanto, o processo de fertilização pode 

ser suprimido pela limitação por N, mesmo em situações onde ocorra aumento na razão 

C:N da vegetação (HUNGATE et al., 2003). Estudo de Coe et al. (2016) também 

verificou a ocorrência de possíveis impactos das mudanças climáticas no balanço de 

água da bacia, decorrente do aumento na temperatura e redução na precipitação até o 

final do século, de acordo com as projeções (MALHI et al. 2008). Adicionalmente, 

estudo de Phillips et al. (2009) detectou que o aumento das secas projetadas ao longo do 

século pode alterar o balanço de C na floresta, fazendo com que o bioma passe de 

sumidouro a fonte. Esse decréscimo da capacidade de armazenamento de carbono ao 

longo dos anos também foi verificado no estudo de Brienen et al. (2015). De acordo 

com Brienen et al. (2015), as taxas de aumento líquido na biomassa acima do solo 

diminuíram um terço durante a última década em comparação com a década de 1990. 

Esta é uma consequência do aumento do nivelamento da taxa de crescimento da 

vegetação recentemente, enquanto a mortalidade por biomassa aumentou 

persistentemente ao longo do tempo, levando a um encurtamento dos tempos de 

residência de carbono. 
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No entanto, nenhum desses estudos investigou como a heterogeneidade espacial de 

subgrade, particularmente da topografia, compreendendo as áreas de platô e de baixio, 

poderá determinar os padrões de resposta destes ambientes às mudanças climáticas que 

afetarão a floresta Amazônica no futuro. A variabilidade topográfica, juntamente com 

os elementos da paisagem, produz características muito distintas entre o platô e o 

baixio. Essas características podem determinar o comportamento de ambas as áreas, 

considerando, por exemplo, um cenário de aumento da frequência e da intensidade dos 

eventos extremos, como as secas, revelando seu papel na determinação dos fluxos de C 

e na biomassa da floresta.  

 

3.3 Materiais e métodos 

 

A seguir, apresenta-se a descrição da área de estudo da segunda etapa deste trabalho 

(item 3.3.1), abordando aspectos como localização, clima, vegetação, relevo, solos e 

hidrologia. No item seguinte, 3.3.2, descreve-se o conjunto de dados utilizados para 

efetivação dos objetivos propostos. Por fim, no item 3.3.3, é apresentada a metodologia, 

incluindo a descrição das simulações, a configuração do modelo INLAND que foi 

utilizada no trabalho e também a análise estatística adotada para os dados observados e 

simulados. 

 

3.3.1 Área de estudo 

 

Para a realização da segunda etapa da tese, foi utilizada toda a imensidão da bacia 

Amazônica (Figura 3.4), que ocupa uma vasta área na América do Sul, com extensão 

total de 6,8 milhões de quilômetros quadrados, sendo que aproximadamente cinco 

milhões estão em território brasileiro (Amazônia Legal) e o restante dividido entre 

Bolívia, Colômbia, Equador e Peru. A bacia é limitada a oeste pela Cordilheira dos 

Andes, a norte pelo Planalto das Guianas, a sul pelo Planalto Central e a leste pelo 

Oceano Atlântico, por onde toda a água captada na bacia escoa para o mar com uma 

vazão de aproximadamente 209.000 m3s-1 (FISCH et al., 1998). O rio Amazonas nasce 

nos Andes peruanos a uma altitude de 4.000 m onde recebe o nome de Ucayali. Após a 

confluência com o rio Marañon, ainda no Peru, passa a ser chamado de Amazonas. 
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Depois que entra no Brasil, é chamado de Solimões e recebe afluentes que nascem na 

Colômbia (rios Içá, Japurá e Negro), no Peru (rios Juruá e Purus) e Bolívia (rio 

Madeira). Após a confluência com o rio Negro em Manaus, o Solimões volta a se 

chamar Amazonas. 

 

Figura 3.4 - Localização da área de estudo representada pela área em verde. 
 

 
 

Fonte: Produção do autor. 
 

• Clima 

 

A posição geográfica da bacia favorece uma forte entrada de energia solar, 

acompanhada de um abastecimento quase permanente de massa de ar úmido, alta 

nebulosidade, baixa amplitude térmica anual e ausência de estações secas pronunciadas 

em quase todos os seus subespaços regionais (AB’ SÁBER, 2003). O clima da região é 

caracterizado como quente e úmido (clima equatorial), apresentando temperatura média 

entre 24ºC a 26ºC na planície Amazônica. Nos planaltos e nos Andes a temperatura 

média é mais baixa. Nos Andes, verifica-se inclusive precipitação em forma de neve. A 

precipitação média anual da bacia é cerca de 2.300 mm (FISCH et al., 1998), com duas 

estações bem definidas que são caracterizadas pela variabilidade da precipitação: 

estação chuvosa e estação menos chuvosa, chamada de estação seca para fins de estudo. 

 

Essa variabilidade sazonal da precipitação na Amazônia apresenta dinâmica 

diferenciada de acordo com a posição na bacia (CASTRO, 2017; CASTRO et al., em 
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preparação). A estação chuvosa no sul da Amazônia, por exemplo, inicia-se em 

setembro/novembro e os máximos ocorrem entre dezembro e fevereiro. Nessa área, a 

variabilidade sazonal da precipitação é bastante acentuada, assim como no leste da 

bacia. Na porção localizada ao leste, os máximos de precipitação ocorrem nos primeiros 

meses do ano, diferentemente da porção norte, cujos valores máximos são exibidos 

entre maio a julho. Já na região central, desde o oeste até a foz do rio Amazonas, os 

máximos de chuva ocorrem de março a maio e ciclo sazonal bem suave quando 

comparado ao sul e leste da bacia. Comportamento semelhante ao apresentado pela 

porção a oeste da bacia, que exibe baixa sazonalidade, com período mais chuvoso 

concentrado entre os meses de fevereiro a abril.  

 

A ET da floresta possui importante papel sobre o balanço hídrico da bacia. Esse valor 

pode chegar a 55% do total de água precipitada na bacia, variando entre 1.146 a 1.260 

mm ano-1 (MARQUES et al., 1980; NOBRE et al., 2009). 

 

• Geomorfologia 

 

A bacia Amazônica divide-se em três unidades morfo-estruturais: os escudos da Guiana 

e Brasileiro (44% da bacia); a cordilheira dos Andes (11%); e a planície Amazônica 

(45%) (GUYOT, 1993). A planície Amazônica é caracterizada pela presença de baixas 

declividades, que varia de 1 a 2 cm km-1. Nessa região, é possível verificar a ocorrência 

das áreas de inundação e das áreas não inundadas (fora do pulso de inundação). As áreas 

de inundação, formada por sedimentos do holoceno, podem ocorrer tanto nos rios de 

águas brancas quanto de águas pretas. As áreas de inundação nos rios de água branca, 

com alta carga de sedimentos em suspensão, são chamadas de Várzeas, enquanto nos 

rios de água preta como o rio Negro, com baixa carga de sedimentos em suspensão, são 

chamadas de Igapós. Já as áreas não inundadas (formadas por sedimentos do cenozóico) 

são aquelas que se elevam acima da planície de aluvião, nas terras altas do interior, em 

cota superior ao nível das enchentes. Nessas áreas, são encontrados diferentes ambientes 

que compõem as florestas de Terra Firme, caracterizados por ambientes de platô, 

vertente e baixio. 
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• Vegetação e solo 

 

Embora a bacia esteja totalmente inserida dentro da região tropical, a cobertura 

vegetacional inclui uma flora com faciações muito diversificadas. Compondo a 

vegetação florestal, destaca-se a floresta de Terra Firme (localizadas nas áreas não 

inundadas), a floresta de Várzea e a floresta de Igapó. Já a vegetação não florestal na 

bacia, é composta por cerrado, campina de areia branca, restinga e manguezal 

(RIZZINI, 1988). Segundo Loureiro et al. (1979), apesar dessa diversificação 

vegetacional, a maior parte da vegetação na bacia é de Terra Firme, onde se concentra a 

maior riqueza madeireira da região Amazônica, uma vez que a sua extensão e a sua 

diversidade florística superam a de qualquer outro ambiente natural amazônico. De 

acordo com Braga (1979), essas áreas correspondem a cerca de 70% dos cinco milhões 

de quilômetros pertencentes ao Brasil, valor inferior ao encontrado por Pires e Prance, 

(1985), de aproximadamente 80%.  

 

Essa porcentagem é significativamente inferior para as áreas alagáveis, de apenas cerca 

de 6% (PRANCE, 1980). Diferentemente da vegetação encontrada nas florestas de 

Terra Firme, a Várzea é um tipo de vegetação periodicamente inundada. Essas áreas 

possuem um potencial agrícola mais elevado quando comparado com as áreas de 

floresta de Terra Firme, uma vez que a fertilidade do solo da Várzea é renovada 

periodicamente pelos sedimentos depositados na época das chuvas (RIZZINI, 1988). 

Essa deposição de sedimentos faz com que as Várzeas também sejam mais férteis do 

que as áreas de Igapós, que permanecem alagadas cerca de seis meses ao longo do ano. 

A vegetação das áreas de Igapós é de baixo porte e muitas vezes tortuosas, com árvores 

espaçadamente distribuídas, o que caracteriza uma maior entrada de luminosidade 

(RIZZINI, 1997).  

 

Por outro lado, os solos da Amazônia apresentam características relacionadas com a 

história natural, principalmente geológica, dessa região, com as altas temperaturas e 

com os altos índices pluviométricos encontrados em toda a bacia. Devido à elevada 

quantidades de chuva, esses solos apresentam grande lixiviação, retirando deles elevada 

quantidade de seus nutrientes, deixando-os pobres quimicamente, porém bem 
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desenvolvidos fisicamente. Cerca de três quartos dos solos da bacia correspondem às 

classes Latossolo e Argissolo. Em geral, esses solos são profundos, bem drenados e 

possuem excelente estrutura granular (argila ligada a agregados estáveis) (JORDAN, 

1985). Os solos das florestas de Terra Firme são constituídos geralmente por Latossolos 

que, juntamente com os Podzólicos vermelhos, constituem os solos mais representativos 

da região. 

 

3.3.2 Base de dados 

 

• Forçantes atmosféricas de Zhang et al. (2015) 

 

Para a realização das simulações foi utilizado um conjunto de forçantes climáticas entre 

o período de 01 de janeiro de 1970 a 31 de dezembro de 2008, descrito por Zhang et al. 

(2015), em uma frequência temporal horária. Esses dados, incluindo radiação solar, 

velocidade do vento, temperatura e umidade do ar, além de precipitação e radiação de 

onda longa emitida pela atmosfera, foram desenvolvidos originalmente por Sheffield et 

al. (2006), porém em uma frequência temporal a cada três horas.  

 

Sheffield et al. (2006) utilizaram o mais recente conjunto de dados globais observados, 

advindos tanto de estações meteorológicas de superfície quanto informações de 

sensoriamento remoto (de Climatic Research Unit ou CRU, Global Precipitation 

Climatology Project ou GPCP, Tropical Rainfall Measuring Mission ou TRMM e 

Langley Research Center ou LRC), ambos combinados com dados de reanálises 

atmosféricas do NCEP-NCAR (National Centers for Environmental Prediction-

National Center for Atmospheric Research, em inglês) para formar um conjunto de 

dados consistente e de alta qualidade, com resolução espacial de 1° x 1° (latitude x 

longitude). De acordo com os autores, esse conjunto de dados fornece uma melhoria 

significativa em relação aos dados originais de reanálise do NCEP-NCAR e podem ser 

usados para uma ampla variedade de aplicações e estudos de diagnósticos nas ciências 

climatológicas, hidrológicas e ecológicas.  
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Esses dados representam uma grande vantagem em relação aos dados originalmente 

utilizados pelo modelo INLAND advindos do CRU (cobertura de nuvem, temperatura, 

umidade específica, precipitação e velocidade do vento). Isso ocorre porque, além de 

apresentar uma resolução temporal muito mais refinada que os dados utilizados pelo 

INLAND (mensais e diários), eles também fornecem os dados de radiação de forma 

direta, o que pode melhorar a estimativa dos fluxos de ET, como verificado por Castro 

(2017). No modelo INLAND, os dados de radiação são obtidos indiretamente por meio 

das informações de cobertura de nuvens, utilizando o modelo estatístico WGEN 

(Weather Generation, em inglês) desenvolvido de acordo com os procedimentos 

descritos por Richardson (1981). 

 

• Forçantes atmosféricas dos modelos globais referentes ao CMIP5 

 

Um conjunto de forçantes climáticas adicionais, para o período entre 1961 a 2098, 

também foi utilizado nas simulações do INLAND para desenvolvimento da segunda 

etapa da tese. Essa série de dados meteorológicos, composto por precipitação, 

nebulosidade, umidade relativa, temperatura à superfície, variação da temperatura 

(temperatura máxima menos temperatura mínima), velocidade do vento, e número de 

dias chuvosos, foram geradas por dois distintos modelos globais do IPCC, que 

compõem o projeto CMIP5: o modelo inglês HadGEM2-ES (Hadley Center Global 

Environment Model 2 - Earth System, em inglês) e o modelo francês IPSL-CM5A-LR 

(Institut Pierre-Simon Laplace - Coupled Model version 5 - Low Resolution, em inglês), 

com resolução espacial global  de 1,25º x 1,87º e 1,89º x 3,7º, respectivamente.No 

entanto, os dados foram padronizados para resolução espacial global de 0,5º x 0,5º, para 

sua utilização no modelo INLAND.  

 

O intervalo de anos entre 1961 a 2005 compreende período histórico de referência para 

o clima atual. Já o intervalo de 2006 a 2098 é referente às projeções do clima futuro, 

gerado a partir do cenário RCP 8.5, para ambos os modelos. Foi priorizado o cenário 

RCP 8.5, uma vez que se trata do cenário de mais altas emissões e consequentemente 

maiores impactos aos ecossistemas (VAN VUUREN et al., 2011). Tanto a base de 

dados referente ao período histórico quanto projeções futuras do cenário RCP 8.5 foram 



134 

 

obtidas no “website” do CMIP5: http://cmip-pcmdi.llnl.gov/cmip5/. Por simplicidade, 

ao longo desse capítulo esses modelos serão referenciados apenas como HadGEM e 

IPSL.  

 

• Mapa de topografia da bacia Amazônica 

 

Para desenvolvimento da tese, também foi utilizado o mapa de topografia da bacia, 

derivado do Modelo Normalizado de Terrenos HAND. Para composição desse mapa, 

duas classes topográficas foram empregadas: platô e vertente (HAND > 15 m) e baixio 

e ecótono - áreas de transição entre baixio e vertente - (HAND ≤ 15 m), baseados em 

literatura (CUARTAS, 2008; NOBRE et al., 2011; CUARTAS et al., 2012). O mapa 

HAND foi originalmente obtido na resolução espacial de 250 m x 250 m, e foi 

degradado para uma menor resolução, de 1º x 1º e de 0,5º x 0,5º, de forma a concordar 

com as resoluções das forçantes climatológicas do modelo INLAND. O resultado é um 

mapa caracterizado pelas frações de baixio (0) e de platô (1), ao longo da área de estudo 

(Figura 3.5).  

 

Figura 3.5 - Mapa de classificação da topografia na bacia Amazônica. 
 

 
 

O mapa inclui a fração de áreas de platô (1) e de baixio (0), obtidos pelo modelo descritor de 
terrenos HAND, numa resolução espacial de 0,5º x 0,5º. 
Fonte: Produção do autor. 
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O mapa HAND revela uma maior concentração de ambientes de baixio na parte central 

da bacia estendendo-se até o norte. Adicionalmente, é possível notar uma grande área de 

mínima elevação, no sul da bacia, compreendendo grande parte da Bolívia. Nessa área, 

existe uma vasta planície de inundação (savana), com extensão total de 150.000 km2, 

conhecida como Llanos de Moxos. Essa região está localizada na parte superior da bacia 

hidrográfica do rio Madeira (um dos principais afluente do rio Amazonas), no nordeste 

da Bolívia, entre os rios Beni, Mamoré e Guaporé (HAMILTON et al., 2004; OVANDO 

et al., 2016). As áreas de máxima elevação, assim como esperado, estão localizadas na 

região dos Andes. Além disso, é possível notar uma presença característica de maiores 

elevações, platôs, no sudeste da bacia Amazônica. 

 

• Evapotranspiração e Produtividade Primária Bruta 

 

Também foram empregados dois conjuntos de dados na bacia, ET e GPP, os quais 

foram comparados com as simulações a fim de verificar o desempenho do modelo. Os 

dados de ET (em mm dia-1) são procedentes do LandFlux-EVAL (Global Land Surface 

Flux Product Data Set, em inglês), uma iniciativa coordenada pela GEWEX (Global 

Energy and Water Exchange, em inglês). Esses dados foram produzidos em uma 

resolução espacial de 0,5º x 0,5º e frequência temporal mensal, para o período entre 01 

de janeiro de 1989 a 31 de dezembro de 2005 (MUELLER et al., 2013). Para 

composição dessa base de dados, Mueller e colaboradores sintetizaram 14 conjuntos de 

dados de ET disponíveis em escala global, advindas de dados observados, de 

informações de satélite e de modelos de superfície terrestre forçados com dados de 

reanálise atmosférica. Originou-se, dessa forma, um banco de dados global que pode ser 

utilizado para diferentes estudos e finalidades. Esses dados podem ser encontrados no 

“website” do LandFlux-EVAL (http://www.iac.ethz.ch/group/land-climate-

dynamics/research/landflux-eval.html). 

 

Em contrapartida, o conjunto de dados de GPP (em gC m2 mes-1) para a bacia 

Amazônica foi advindo de uma combinação de dados de torres do programa FLUXNET 

com uma técnica de aprendizado de máquina (JUNG et al., 2009), para o período de 01 
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de janeiro de 1989 a dezembro de 2005. A FLUXNET, criada em 1997, é uma rede que 

coordena e analisa, de forma regional e global, as trocas de CO2, vapor de água e 

energia entre os ecossistemas terrestres e a atmosfera, a partir das torres 

micrometeorológicas pelo sistema de “eddy covariance”. O banco de dados da 

FLUXNET, advindos de cerca de 800 diferentes locais no globo, contém informações 

sobre a localização e características de cada local, bem como a disponibilidade de 

dados. Na bacia Amazônica, por exemplo, as torres de fluxos pertencentes ao programa 

FLUXNET são em grande parte formadas pelas torres micrometeorológicas do projeto 

LBA. A partir das informações sofre o fluxo de CO2 dessas torres de monitoramento ao 

longo de todo planeta, combinado com as informações advindas de satélites, Jung e 

colaboradores produziram um mapa global de GPP em 2009, em uma escala espacial de 

0,5º x 0,5º e frequência temporal mensal. Esse mapa foi utilizado para desenvolvimento 

da tese, e pode ser encontrado no “website” da FLUXNET (https://fluxnet.ornl.gov/).  

 

3.3.3 Metodologia 

 

3.3.3.1 Configuração do modelo INLAND 

 

Para a realização das simulações numéricas, o modelo INLAND foi configurado 

separadamente para um ambiente de platô e de baixio, considerando os ajustes 

realizados na primeira etapa da tese. O conjunto de parâmetros da vegetação, por 

exemplo, que foi empregado nessa etapa, pode ser visualizado na Tabela 2.2 (capítulo 

II). Adicionalmente, também foi utilizado nas simulações o modelo de aquífero 

confinado desenvolvido na primeira etapa da tese, para representar a dinâmica do lençol 

freático na área de baixio. No entanto, diferentemente da primeira etapa, foi aplicado 

aqui o mapa de textura de solo (porcentagem de areia, silte e argila) original do 

INLAND, que é derivado do conjunto de dados do IGBP-DIS.  

 

Isso significa que os parâmetros do solo, incluindo porosidade, condutividade 

hidráulica, difusividade hidráulica e condutividade térmica, foram determinados a partir 

desse mapa de textura, que varia ao longo da área de estudo tanto horizontalmente 

quanto verticalmente (perfil de solo contendo seis camadas). A espessura de cada uma 
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dessas camadas de solo utilizadas nas simulações também foi definida na primeira 

etapa, totalizando quatro metros na área de baixio (0,10; 0,20; 0,30; 0,40; 1,0; 2,0 m, 

respectivamente) e oito metros na área de platô (0,20; 0,30; 0,50; 1,0; 2,0; 4,0 m, 

respectivamente). Por sua vez, o mapa de cobertura vegetal utilizado nas simulações, foi 

derivado do mapa de vegetação potencial global obtido por Ramankutty and Folley 

(1999), assim como na primeira etapa da tese. 

 

3.3.3.2 Resumo das simulações numéricas  

 

Na segunda etapa da tese, todas as simulações foram desenvolvidas em modo 

desacoplado ou “offline”, usando a versão distribuída (2D) ou GRID do modelo 

INLAND, no domínio da área de estudo. Essa etapa foi dividida em duas principais 

fases, com o objetivo de avaliar a contribuição do refinamento da representação da 

topografia na escala de subgrade na estimativa e variação espacial nos fluxos de energia, 

água e carbono entre a floresta Amazônica e a atmosfera. Em ambas as fases, dois 

conjuntos de simulações foram realizados: (1) considerando toda a extensão da região 

de estudo como uma área de floresta de platô; (2) considerando toda a extensão da 

região de estudo como uma área de floresta de baixio. A metodologia aplicada em cada 

fase será descrita em detalhes a seguir. 

 

• Fase 1: Forçamento meteorológico de Zhang et al. (2015) 

 

Na primeira fase, o modelo INLAND foi forçado com a base de dados meteorológicos 

de Zhang et al. (2015), em frequência horária, entre período de 1970 a 2008. Nessa 

etapa, para evitar complexidade adicional, o módulo de vegetação dinâmica do modelo 

foi mantido desligado. Para remover os efeitos da inicialização de variáveis como 

temperatura e umidade do solo, o modelo foi integrado continuamente com as mesmas 

forçantes por vários ciclos, procedimento denominado de “spin-up”. Para isso, a série 

de forçantes meteorológicas foi repetida em ciclos, compondo uma sequência de 78 

anos de dados, entre o período de 1 de janeiro de 1931 a 31 de dezembro de 2008. Para 

fins de análises, foi considerado apenas o intervalo entre 1 de janeiro de 1989 a 31 de 

dezembro de 2005, período em que os dados observados de ET e GPP também estão 
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disponíveis. Na fase 1, todos os mapas de superfície do modelo INLAND, incluindo, as 

classes de cobertura vegetal e de textura do solo, originalmente disponíveis em 

resolução espacial de 0,5º x 0,5º, foram degradadas para a mesma resolução das 

forçantes atmosféricas, ou seja, resolução espacial de 1º x 1º.  

 

• Fase 2: Forçamento meteorológico do CMIP5 

 

Na segunda fase, o objetivo é investigar como as florestas em ambientes de platô e de 

baixio devem responder, por meio das alterações nos fluxos à superfície, às possíveis 

mudanças nos elementos climáticos chaves, considerando um potencial cenário para a 

floresta Amazônica até o final do século. Para isso, o modelo INLAND foi forçado com 

uma série de 138 anos de dados, obtidos por ambos os modelos globais HadGEM e 

IPSL, incluindo o clima atual ou período histórico (1961 até 2005) e projeções 

climáticas, considerando a trajetória de incremento da forçante radiativa do RCP 8.5 

(2006 a 2098). Para desenvolvimento dessa fase, utilizou-se o conjunto de forçantes, 

bem como os mapas de vegetação e de textura do solo, na resolução espacial original do 

modelo INLAND, ou seja, de 0,5º x 0,5º.  

 

Devido aos erros sistemáticos dos modelos globais em simular a precipitação para a 

região Amazônica, foi realizada uma correção estatística para o conjunto de dados, de 

ambos os modelos. Esse método, conhecido como correção de viés (“Bias Correction”, 

em inglês) é um procedimento usual e recomendado pelo IPCC para remover as 

diferenças entre os campos projetados e observados, supondo-se que as estatísticas 

destes erros sejam mantidas no futuro. Esse procedimento atenua as incertezas relativas 

aos erros dos modelos globais nas forçantes que serão usadas no modelo de superfície 

terrestre, que nesse caso é o INLAND. Existem várias técnicas de correção das variáveis 

climáticas resultantes dos modelos globais (THEMEΒL et al., 2012). Para 

desenvolvimento deste trabalho, optou-se pelo método de correção considerando as 

diferenças observadas entre as simulações no período histórico e os dados observados 

provenientes do CRU, seguindo os passos: 
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a) obtenção da média climatológica de cada variável referente aos períodos 

históricos (1961 a 2005) e futuros (2006 a 2098); 

b) cálculo do erro médio associado a cada variável climática; e 

c) cálculo dos valores corrigidos para cada variável por meio da soma do viés com 

a climatologia dos dados do CRU (para período correspondente, histórico e 

futuro). 

 

O resumo das simulações dessa fase é apresentado na Tabela 3.1. Dois experimentos 

foram realizados para cada conjunto de forçantes (HadGEM e IPSL): (1) com CO2 fixo, 

valor de referência pré-revolução industrial, ou seja, 280 ppm (partes por milhão), 

também conhecida como simulação “piContol” (EYRING et al., 2016). Nesse caso, foi 

possível avaliar como seria a resposta do sistema como um todo em um cenário de 

mudança climática, sem fertilização de CO2; (2) com CO2 variável, ou simulação com 

fertilização da floresta por CO2. Nesse experimento, o CO2 foi aumentando no decorrer 

do século, seguindo as concentrações no cenário RCP 8.5, atingindo 936 ppm em 2100.  

 

Em ambos os experimentos, foi empregado o módulo de vegetação dinâmica do modelo 

INLAND (VD1, ou seja, considerando vegetação inicial nas simulações) para 

representar as mudanças transitórias nos diversos fluxos à superfície e na estrutura da 

vegetação, ao longo do tempo. Todos os quatros experimentos foram realizados para as 

simulações considerando a região de estudo como uma área de platô e como uma área 

de baixio. 

 

Tabela 3.1 - Resumo das simulações numéricas realizadas na fase 2. 
 

Experimento Forçante CO2 Veg.Dinâmica 

1 HadGEM Fixo VD1 

2 HadGEM Variável VD1 

3 IPSL Fixo VD1 

4 IPSL Variável VD1 

 
Os experimentos com CO2 fixo e CO2 variável significam simulações sem e com fertilização de  
CO2, respectivamente. 
Fonte: Produção do autor. 
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3.3.3.3 Obtenção dos fluxos resultantes na área de estudo 

 

Para contabilizar os efeitos combinados das áreas de platô e de baixio ao longo de toda a 

bacia Amazônica, utilizou-se o mapa de topografia originado pelo Modelo Normalizado 

de Terrenos HAND. Esse mapa permitiu revelar as frações dos ambientes de platô e de 

baixio em cada célula de grade do INLAND. Dessa forma, os fluxos de energia, água e 

carbono foram contabilizados em cada célula de grade por meio da média ponderada 

pela área fracional de cada ambiente:  

 

 �� = ���k�0ô. =�k�0ô� + ��8�</<*. =8�</<*� (3.3) 

 

Onde �� é o fluxo resultante em cada ponto de grade; ��k�0ô é o fluxo médio calculado 

pelo modelo INLAND considerando a área de estudo como um platô; �8�</<* é o fluxo 

médio calculado pelo modelo INLAND considerando a área de estudo como um 

baixio; =�k�0ô é a fração de área correspondente ao platô; e =8�</<* é a fração de área 

correspondente ao baixio. O fluxo total da bacia foi obtido por meio da média de todas 

as células de grade que compõem a bacia: 

 ��0*0�k = m ��<
A
<  

(3.4) 

   

Onde ��0*0�k é o fluxo resultante na área de estudo; ��< é o fluxo resultante na grade “i”; e 

“n” é número total de grades do modelo, para a área de estudo. Esse procedimento 

permitiu comparar os fluxos à superfície entre a simulação considerando a bacia como 

uma superfície horizontal homogênea e a simulação considerando as características 

encontradas na escala de subgrade.  

 

3.3.3.4 Seleção dos modelos climáticos globais do IPCC  

 

A seleção dos modelos climáticos globais utilizados na fase 2 foi realizada por meio da 

análise da variação relativa da precipitação ($&, em %) para o período de projeções ou 

período futuro (definido como o intervalo entre 2069 a 2098, ou seja últimos 30 anos do 

século) em relação ao clima atual ou período histórico (definido como o intervalo entre 
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1976 a 2005, ou seja, os últimos 30 anos do clima atual), como mostra a equação a 

seguir: 

 

 $& =  �&H�0��* −  &�<�0ó�<)*&�<�0ó�<)* � . 100 

 

(3.5) 

Onde &H�0��* é a precipitação referente à projeção futura relativa ao cenário RCP 8.5, 

em mm ano-1, e &�<�0ó�<)* é a precicipatação do clima atual, em mm ano-1.  

 

Para desenvolvimento dessa análise, primeiramente foram selecionados quatro modelos 

climáticos globais constituintes do CMIP5 (Tabela 3.2), amplamente utilizados para 

simular a precipitação na América do Sul (YIN et al., 2013). Em seguida, elegeram-se 

apenas os dois modelos que representaram maior contraste em relação às projeções da 

precipitação para o cenário mais pessimista (ou seja, maior e menor redução da das 

chuvas). Os resultados indicaram que o HadGEM apresentou maior redução da 

precipitação no final do século (11%) quando comparado aos demais modelos (Figura 

3.6). Diferentemente do HadGEM, o modelo IPSL mostrou um possível cenário de 

menor impacto para o futuro, exibindo aumento de 3,1% da precipitação no final do 

século. 

 

Tabela 3.2 - Modelos climáticos globais do CMIP5 utilizados na análise da variação relativa da 
precipitação. 

 

Modelo Centro 
Resolução 

Global 

The Community - Climate System Model version 4 
(CCSM4) 

NCAR  
(Estados Unidos) 

Lat: 0,9424º 
Lon: 1,25º 

Geophysical Fluid Dynamics Laboratory Earth 

System Model version 2 (GFDL-ESM2M) 
GFDL  

(Estados Unidos) 
Lat: 2,0225º 
Lon: 2,5º 

Institut Pierre-Simon Laplace Coupled Model  

version 5 – Low Resolution (IPSL-CM5A-LR) 
IPSL  

(França) 
Lat: 1,8947º 
Lon:3,75º 

Hadley Center Global Environment Model 2 - 

Earth System (HadGEM2-ES) 
Met Office Hadley Center 

(Reino Unido) 
Lat: 1,25º 
Lon:1,875º 

 
As siglas Lat e Lon referem-se à latitude e longitude, respectivamente. 

Fonte: Produção do autor. 
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Figura 3.6 - Variação relativa da precipitação (%) projetada considerando o cenário mais 
pessimista (RCP 8.5) em relação ao clima atual.  

 

 
 

A variação relativa da precipitação foi calculada considerando a média no clima presente ou 
histórico no período de 1976 a 2005 e projeções futuras entre 2069 a 2098. 
Fonte: Produção do autor. 

 

A evolução temporal média da precipitação (mm ano-1) e da temperatura próximo à 

superfície (ºC) na área de estudo, de acordo com HadGEM e IPSL, pode ser observada 

na Figura 3.7. Durante os últimos 30 anos do período histórico (1976-2005), é possível 

notar que ambos os modelos apresentam valores similares de chuva, com uma média de 

2.118,9 (HadGEM) e 2.145,1 (IPSL) mm ano-1 (Figura 3.7 a). No final do século (2069-

2098), o valor médio da precipitação projetada pelo modelo HadGEM é 14,6% inferior 

à média do IPSL (2.210,5 mm ano-1). Isso significa que o modelo HadGEM sugere uma 

região mais seca no futuro, em torno de 11%. Esse resultado corrobora com a literatura, 

que indica projeções de seca mais intensa para HadGEM quando comparado aos outros 

modelos (SORRIBAS et al., 2016). O HadGEM também é conhecido por reproduzir de 

forma eficiente a frequência de eventos ENOS  (ROCA et al., 2014). Diferentemente do 

HadGEM, o modelo IPSL exibe valores muito próximos entre período histórico e 

futuro, com um aumento de apenas 3,1% no final do século. Essa falta de uma única 

tendência dos modelos climáticos globais na projeção futura da precipitação para a 

região da Amazônia é bastante comum (YIN et al., 2012; MAGRIN et al., 2014). 
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Por outro lado, a temperatura à superfície apresenta um aumento gradual em ambos os 

modelos ao longo de toda a série analisada, sugerindo uma região mais quente no final 

do século. A temperatura média no início do século de 25,2 e 25,3 ºC para HadGEM e 

ISPL respectivamente, sofreu um acréscimo de 22,2% (HadGEM) e 23,7% (IPSL) no 

final do século (Figura 3.7 b). 

 

Figura 3.7 - Evolução temporal da precipitação e da temperatura, para os modelos HadGEM e 
IPSL, durante o período de 1961 a 2099.  

 

 
 

Precipitação (a) e temperatura à superfície (b). As faixas em azul foram criadas para facilitar a 
comparação entre os resultados nos últimos 30 anos referentes ao período histórico (1976-2005) 
e ao período futuro (2069-2098). 
 
 
 
 
 
 
 
 

Fonte: Produção do autor. 
 

Os valores médios de precipitação e de temperatura para ambos os modelos foram 

representados graficamente ao longo de toda a extensão da área de estudo, para duas 

situações diferentes: (1) período histórico (representado pelo intervalo entre 1976-

2005); (2) diferença média entre o período futuro (representado pelo intervalo entre 

2069-2098) e o período histórico. Dessa forma, foi possível observar o campo médio da 

precipitação (Figura 3.8) e da temperatura (Figura 3.9) no início e no final do século.  

 

A precipitação durante o período histórico (Figura 3.8 a, c), exibe máximos valores na 

região sudoeste (valores médios entre 2.500 a 3.500 mm ano-1) e noroeste (chegando até 

4.500 mm ano-1) da bacia, em ambos os modelos. Nesse mesmo período, os valores 

mínimos são observados na região sul, nordeste e Andes (valores mínimos de 500 mm 

ano-1), de acordo com HadGEM e IPSL. Em contrapartida, no período futuro, é possível 

(a) (b) 
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observar um comportamento bastante distinto entre ambos os modelos. Para o modelo 

HadGEM (Figura 3.8 b), por exemplo, a precipitação em geral foi menor em grande 

parte da área de estudo. No nordeste, existe uma forte redução caracterizada por uma 

diferença média superior a 1.000 mm ano-1.  

 

Figura 3.8 - Distribuição espacial da precipitação média (mm ano-1), na área de estudo, para 
HagGEM e IPSL. 

 

 

 
Período histórico (1976 a 2005) (a, c) e período futuro (2069-2098) menos período histórico (b, 
d). 
Fonte: Produção do autor. 
 
Por outro lado, na região Andina, os dados do HadGEM sugerem valores superiores de 

precipitação, no final do século, com diferença média de até 1.000 mm ano-1. O modelo 

IPSL indica para o período futuro (Figura 3.8 d) valores ligeiramente superiores de 

precipitação em grande parte da bacia oriental (diferença média entre 200 a 400 mm 

ano-1), bem como na região Andina (diferença média máxima de 1.000 mm ano-1). Por 

outro lado, na faixa que liga a região sul ao noroeste da área de estudo, o modelo IPSL 

indica redução da precipitação no final do século (valores entre 200 a 600 mm ano-1). 

(a) (b) 

(c) (d) 
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Os valores médios de temperatura tanto para o HadGEM quanto para o IPSL são 

similares, entre 24ºC a 26ºC em toda a extensão da bacia, exceto na região dos Andes, 

onde mínimos de 4ºC podem ser observados (Figura 3.8 a, c). No final do século, o 

modelo HadGEM exibe maiores valores de temperatura caracterizado por uma diferença 

máxima de 8ºC no nordeste da área de estudo (Figura 3.9 b). Nessa mesma área, as 

diferenças médias para IPSL variam entre 4,5 a 5ºC (Figura 3.9 d). Para o IPSL, as 

máximas diferenças médias estão concentradas na Amazônia Boliviana, subindo ao 

longo de toda a borda da região dos Andes (8ºC). 

 
 
  

 

 

 

 

Figura 3.9 - Distribuição espacial da temperatura média (ºC), na área de estudo, para HagGEM e 
IPSL. 

 

 
 

Período histórico (1976 a 2005) (a, c) e período futuro (2069-2098) menos período histórico (b, 
d). 

 
 
 
 
 
 
 
 
 

Fonte: Produção do autor. 
 
 
3.3.3.5 Análise dos resultados 

(a) (b) 

(c) (d) 
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• Fase 1 

 

Nessa fase, foi realizada a análise dos fluxos de energia, água e carbono entre a floresta 

e a atmosfera, simulados pelo modelo INLAND para o período de 1989 a 2005, usando 

duas abordagens diferentes: (1) comparação entre as simulações considerando uma 

superfície homogênea (simulação platô) e considerando os efeitos combinados das áreas 

de platô e de baixio (simulação platô + baixio), juntamente com os respectivos campos 

observados, para quantificar os efeitos da heterogeneidade da vegetação com a 

topográfica de subgrade, ou seja, da combinação dos ambientes de floresta de platô e de 

baixio, na determinação dos fluxos à superfície. Essa análise foi realizada para os fluxos 

de ET e GPP, cujas bases de dados observadas correspondentes estão disponíveis; e (2) 

comparação entre as simulações de floresta de platô e platô mais baixio, para avaliar as 

diferenças no particionamento dos fluxos de energia, água e carbono com e sem a 

representação dos ambientes de floresta de platô e baixio na subgrade. Essa análise 

englobou os fluxos de evapotranspiração (ET), transpiração (Et), interceptação da água 

da chuva pelo dossel da vegetação (Ei), evaporação do solo (Es), escoamento superficial 

(R), escoamento total (R_total), drenagem profunda (D), produtividade primária bruta 

(GPP) e o fluxo líquido de CO2 do ecossistema (NEE). 

 

Diferentemente da primeira etapa da tese, cuja modelagem era pontual, aqui os fluxos à 

superfície, além de variarem ao longo do tempo, variam espacialmente ao longo de toda 

a bacia Amazônica. Dessa forma, avaliou-se a variabilidade espacial e temporal 

(interanual, mensal e sazonal) dos fluxos, entre 1989 a 2005. Na escala sazonal, foram 

analisados os fluxos médios do trimestre seco (julho, agosto e setembro) e chuvoso 

(janeiro, fevereiro e março), representativos da estação seca e chuvosa, respectivamente. 

Esses trimestres foram selecionados com base na distribuição sazonal média da 

precipitação obtida de Zhang et al. (2015), na área de estudo, durante o período 

analisado.  

 

Três índices estatísticos de erro foram utilizados para quantificar o grau de semelhança 

entre a simulação e a observação (AMBROSE; ROESCH, 1982): o erro médio (viés); 
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Raiz Quadrada do Erro Quadrático Médio - REQM; e coeficiente de variação (CV). Os 

índices estatísticos referentes ao viés e REQM já foram descritos no capítulo II. Já o CV 

(TRIOLA, 1999) escolhido nessa etapa da tese, frequentemente expresso em %, é uma 

medida da variabilidade dos dados em relação à média desses dados (Equação 3.6), 

fornecendo dessa forma uma medida de desempenho do modelo nas simulações. Quanto 

menor for o CV, mais homogêneo será o conjunto de dados, ou seja, menor será a 

dispersão em torno da média. Esse índice estatístico tem sido usado nos estudos de 

modelagem para fornecer uma avaliação dos dados simulados (SHRESTHA et al., 

2016). 

 

 PY = �	��� . 100 
(3.6) 

 

Onde S é a raiz do erro quadrático médio para um determinado conjunto de dados X; e �� é o valor médio do conjunto de dados avaliado. O coeficiente de variação pode ser 

classificado em: baixa dispersão (≤15); média dispersão (15 a 30%); e alta dispersão 

(>30). Nesse último caso, os dados em análise são considerados heterogêneos. 

 

• Fase 2 

 

Na fase 2, a análise dos fluxos de ET, GPP, NEE e Eficiência do Uso da Água (EUA, 

razão entre GPP e Ei em gC m-2 mm-1) entre as simulações considerando uma superfície 

homogênea (simulação platô) e considerando os efeitos combinados das área de platô e 

de baixio (simulação platô + baixio) foi realizada por meio da variação temporal média 

de 1961 a 2098 e pelos campos de tendência gerados na área de estudo pela diferença 

entre a projeção futura considerando o RCP 8.5 e o período histórico ou clima atual. Em 

ambos os casos, foi avaliado tanto o efeito das mudanças climáticas (simulação com 

CO2 fixo) quanto da fertilização da floresta por CO2 (simulação com CO2 variável), 

incluindo ambos os modelos HadGEM e IPSL. Para a análise dos campos de tendências 

ao longo da bacia, foram considerados como período histórico e futuro os intervalos de 

1976 a 2005 e 2069 a 2098, respectivamente. Ambos os intervalos, representam os 

últimos 30 anos de cada um dos períodos. 
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Por meio dessa metodologia, foi possível determinar quantitativamente as alterações 

associadas aos impactos das projeções futuras na ET, no GPP, no NEE e na EUA da 

floresta Amazônica, com e sem o efeito combinado das florestas de platô e de baixio. 

Isso permitiu avaliar se os impactos de uma condição climática de seca extrema foram 

menores quando considerada, na escala de subgrade, a coexistência de ambientes de 

baixio e platô.  

 

3.4  Resultados e discussão 

 

Primeiramente, serão apresentados os resultados obtidos na primeira fase (3.4.1), 

seguido dos resultados referentes à segunda fase (3.4.2). Em ambas as fases, os fluxos 

médios à superfície foram comparados às distintas situações: floresta de platô 

(superfície homogênea) e floresta de platô + baixio, esta última considerando a 

influência combinada dos ambientes de platô e de baixio. Nesse caso, o fator de 

composição dos fluxos foi ponderado pelas frações de cobertura do terreno por floresta 

de platô e encosta e floresta de baixio, determinadas a partir do mapa de relevo 

classificado pelo modelo HAND. Para fins de análise de ambas as condições, as 

simulações serão denominadas platô (superfície homogênea) e resultante (efeito 

combinado de platô + baixio), daqui por diante. 

 

3.4.1 Fase 1: Análise do efeito combinado das áreas de platô e de baixio 

 

3.4.1.1 Precipitação 

 

Diversos estudos têm mostrado que a variabilidade interanual e sazonal da precipitação 

na Amazônia podem influenciar os fluxos à superfície terrestre, principalmente fluxos 

hidrológicos que se conectam ao balanço de energia por meio do fluxo de LE. Dessa 

forma, uma boa maneira de entender a variação desses fluxos ao longo da área de estudo 

é caracterizar primeiramente a precipitação e sua variabilidade na escala temporal 

interanual e sazonal, assim como na escala espacial. A distribuição sazonal e interanual 

da precipitação média de toda a bacia, assim como a variação espacial nos períodos 

chuvoso e seco, segundo os dados de Zhang et al. (2015), é apresentada na Figura 3.10. 
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A precipitação média na área de estudo apresenta variações durante o período de 1989 a 

2005, associadas principalmente à influência do fenômeno El Niño (Figura 3.10 a). 

Valores acima de 2.000 mm ano-1 foram observados tanto em 1999 quanto em 2002, e 

valores menores que aproximadamente 1.866 mm ano-1, em 1992. Durante esse último 

ano, um período de seca prolongado foi observado na Amazônia, em decorrência de um 

evento de El niño de intensidade forte (CAVALCANTE et al., 2013), que se configurou 

entre os anos de 1991/1992. Ao longo da série de dados analisada, outros dois eventos 

de extremos atípicos de seca devido à ocorrência do El niño impactaram a bacia no ano 

de 1995 e no ano de 1998, onde os valores médios de precipitação foram, 

respectivamente, cerca de 1.929,7 mm ano-1 e 1.967,1 mm ano-1.   

 

De acordo com Cavalcante et al. (2013), o evento de seca no ano de 1995 apresentou 

menor intensidade quando comparado ao ano de 1992, e menor severidade que o evento 

configurado no ano de 1998, quando um evento de El niño muito intenso assolou a 

região. No ano de 2005, um intenso episódio de seca afetou a Amazônia (MARENGO 

et al., 2008), com valor médio anual de 2.071 mm (Figura 3.10 a). No entanto, de 

acordo com esses autores, as causas da seca de 2005 não estiveram associadas ao evento 

de El Niño, mas sim a: (a) anomalias de temperatura no oceano Atlântico Tropical 

Norte; (b) enfraquecimento dos ventos alísios e do transporte de umidade do Atlântico 

Tropical para a Amazônia durante a estação chuvosa; e (c) enfraquecimento do 

movimento vertical de ascensão do ar, inibindo o desenvolvimento de convecção e 

chuva. Em 2013, estudo de Saatchi e colaboradores mostrou que a floresta ainda estava 

sentindo os efeitos da seca ocorrida em 2005, que atingiu principalmente as árvores 

mais velhas da floresta. 

 

Os resultados também mostraram um ciclo sazonal médio bem típico da precipitação, 

com trimestre mais chuvoso nos meses de janeiro, fevereiro e março, e trimestre menos 

chuvoso em julho, agosto e setembro (Figura 3.10 b). Os trimestres mais chuvosos e 

menos chuvosos são considerados aqui como estação seca e chuvosa, respectivamente. 

A precipitação média acumulada para o trimestre mais chuvoso, por exemplo, foi cerca 

de 737 mm, valor esse bastante superior à precipitação acumulada para o trimestre mais 
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seco, de apenas 291,4 mm. Essa diferença representa um volume de precipitação cerca 

de 60% menor no trimestre menos chuvoso. 

 

Figura 3.10 – Precipitação média na área de estudo, em mm ano-1. 
 

 
 

A análise inclui a variabilidade interanual entre o período de 1989 a 2005 (a); a variação sazonal 
média (b); distribuição espacial média (c, d). 
Fonte: Produção do autor. 
 

A sazonalidade da precipitação também exibe variações ao longo de toda a extensão da 

bacia, como mostra os valores médios para o período chuvoso (Figura 3.10 c) e seco 

(Figura 3.10 d). Os máximos valores de precipitação, acima de 3.600 mm ano-1, são 

observados no noroeste da bacia na estação chuvosa. Durante a estação seca, é possível 

notar uma concentração das chuvas no extremo norte, associado ao posicionamento 

mais para norte da Zona de Convergência Intertropical (ZCIT), enquanto que na direção 

sul da bacia as chuvas são escassas. Em geral, os totais de precipitação durante a estação 

seca variam de 600 a 1.500 mm ano-1 em grande parte da bacia (exceto no noroeste). 

(a) (b) 

(c) (d) 
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Esses resultados mostram que, na porção sul da bacia, a sazonalidade é mais acentuada 

e reduz em direção ao noroeste da área de estudo. 

 

3.4.1.2 Profundidade do lençol freático  

 

Os resultados das simulações mostraram que a distribuição da Profundidade do Lençol 

Freático (PLF) média obtida pelo modelo INLAND ao longo da bacia, para o período 

entre 1989 a 2005, corrobora a distribuição da precipitação para esse mesmo período. 

As áreas de maior PLF (mais distante da superfície) estão localizadas principalmente no 

sul da bacia (10 m), onde, em geral, os valores de precipitação são menores e 

apresentam uma forte sazonalidade. Além disso, os maiores valores para PLF também 

podem ser encontrados na região Andina. Por outro lado, os menores valores da PLF 

estão concentrados na região norte, estendendo-se em direção à região central e oeste da 

bacia (Figura 3.11 a). Os resultados aqui obtidos para a PLF são corroborados também 

com o mapa de topografia derivado do modelo de terrenos HAND (Figura 3.5), que 

exibe maior ocorrência de áreas de baixio principalmente na região central e noroeste da 

bacia. 

 

Nessa região, onde nota-se uma concentração das áreas de baixio (indicado pela linha 

pontilhada em preto na Figura 3.11 a), a profundidade máxima do lençol freático não 

ultrapassa 2 m (Figura 3.11 b). É possível notar também que a variabilidade da PFL 

nessa área está intimamente ligada à precipitação. Nos anos em que houve eventos de 

secas mais severos na bacia, como os de 1992 e 1998, a PLF média é ligeiramente 

reduzida quando comparado ao demais anos, provavelmente devido ao efeito da 

depleção do estoque de água subsuperficial dos anos antecedentes, somado ao efeito 

adicional do menor volume de chuva no ano de ocorrência de eventos El Niño.  

 

Esses resultados mostram, assim como vários outros trabalhos realizados na bacia 

(RENNÓ et al., 2008; NOBRE et al., 2011; CUARTAS et al., 2012), que a área de 

estudo não é constituída por um plano horizontal único, como se costuma representar na 

maioria dos modelos de superfície, para simulação dos fluxos na floresta (por exemplo, 

HARRIS et al., 2004). Diferentemente das imagens homogêneas de satélites e 
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fotografias aéreas, a Amazônia é composta por amplas áreas de baixio, localizadas no 

fundo do vale. Considerando a influência que essas áreas possuem sobre os diversos 

fluxos entre a floresta e a atmosfera (como discutido no capítulo II), esses resultados 

sugerem, portanto, que a contabilização das áreas de baixio na representação da floresta 

Amazônica nos modelos de superfície é fundamental para a simulação mais realista dos 

balanços de água, energia e carbono na bacia. 

 

Figura 3.11 - Profundidade do lençol freático (PLF) na área de estudo (m). 

 
Distribuição espacial média entre 1989 a 2005 (a) e Variabilidade interanual média entre 1989 a 
2005 na área pontilhada em preto (Long: -75,75W a 57,75W; Lat: -6,75S a 1,75N) (b). 
Fonte: Produção do autor. 

 

3.4.1.3 Fluxos de água referentes ao balanço hídrico 

 

Os fluxos referentes ao balanço hídrico que foram analisados na fase 1, incluem a ET, o 

escoamento superficial (R) e o escoamento total (R_total). A drenagem profunda (D) foi 

avaliada pela diferença entre R_total e  R. Analisou-se primeiramente a distribuição 

espacial  média de tais fluxos na bacia, considerando a escala temporal média anual 

(aqui referida como total) e sazonal, para o período de 1989 a 2005. Em seguida, 

também foi abarcada a análise da variabilidade temporal interanual e mensal média dos 

fluxos na bacia, para o mesmo período. 

 

3.4.1.3.1 Evapotranspiração 

 

(a) (b) 
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• Distribuição espacial na área de estudo 

 

A distribuição espacial média total e sazonal da ET, simulada (platô e resultante) e 

observada (LandFlux) ao longo da bacia entre 1989 a 2005, pode ser visualizada na 

Figura 3.12. De modo geral, as taxas de ET para a simulação platô e resultante, variaram 

de 2,0 a 4,0 mm dia-1, exceto na região Andina, onde é possível observar tanto valores 

menores que 2,0 mm dia-1 quanto superiores a 4,0 mm dia-1 (Figura 3.12 a, b, c). Nessa 

área, o INLAND superestimou fortemente a ET, principalmente na simulação platô,  

com valores acima de 1,25 mm dia-1. 

 

A ET simulada possui um ciclo sazonal marcante na bacia, com maiores valores na 

estação seca (exceto no extremo sul da bacia), quando os índices pluviométricos são 

menores e a radiação solar incidente é maior (Figura 3.12 d, e, f). Durante esse período, 

também ocorreu maior superestimativa dos valores de ET quando comparado à estação 

chuvosa (Figura 3.12 g, h, i), principalmente na porção oriental da bacia (acima de 1,0 

mm dia-1). Na estação seca, as taxas de ET simuladas (platô e resultante) no extremo sul 

da bacia variaram entre 0,5 a 2 mm diários, valores inferiores quando comparado às 

medidas observadas (1,0 - 2,5 mm dia-1), indicando uma ligeira subestimativa da ET. A 

melhor correspondência entre os dados simulados e observados ocorreu durante a 

estação chuvosa na porção central da bacia, quando a taxa de ET em ambas as 

simulações variou de 2,5 a 3,5 mm dia-1, com valores ligeiramente menores na 

simulação resultante. 

 

A avaliação do desempenho do modelo INLAND na simulação da ET com e sem a 

composição das áreas de platô e baixio foi realizada inicialmente por meio do índice 

estatístico viés. O viés médio, ao longo da área de estudo, foi contabilizado pela 

diferença entre os valores simulados (platô e resultante) e observados, e pode ser 

visualizado na Figura 3.13.  
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Figura 3.12 - Distribuição da ET média simulada (platô e resultante) e observada na área de 
estudo entre o período de 1989 a 2005. 

 

 

 

 
 

Distribuição média anual ou total (a, b, c), distribuição média na estação chuvosa (d, e, f), e 
distribuição média na estação seca (g, h, i). 
Fonte: Produção do autor. 
 

Os resultados indicam que, de modo geral, a simulação resultante, na qual foram 

considerados os efeitos da variabilidade topográfica juntamente com os atributos da 

vegetação, profundidade do solo e dinâmica hidrológica, exibiu uma melhor 

concordância entre os dados simulados e observados quando comparada à simulação 

platô (que considera a topografia como um plano homogêneo). Essa melhoria é 

caracterizada pela redução do viés positivo (de até 1,5 mm dia-1) em grande parte da 

(a) (c) (b) 

(d) (e) (f) 

(g) (h) (i) 
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região oriental da bacia, e ao longo de toda a extensão da região dos Andes (Figura 3.13 

a, b). Por outro lado, nota-se, na simulação resultante, que uma maior área no noroeste 

da bacia, englobando o estado do Amazonas e os países da Colômbia e do Peru, sofreu 

subestimativa da ET (0,25 - 1,0 mm dia-1), quando comparada à simulação platô (0,25 - 

0,75 mm dia-1). 

 
Figura 3.13 - Distribuição do viés médio referente à ET média simulada (platô e resultante) e 

observada na área de estudo, entre o período de 1989 a 2005. 
 

 

 

 
 

Distribuição média total (a, b), distribuição média na estação seca (c, d), e distribuição média na 
estação chuvosa (e, f). 
Fonte: Produção do autor. 

(a) (b) 

(c) 
(d) 

(e) (f) 



156 

 

 

Na estação seca, os resultados do modelo considerando apenas floresta de platô (Figura 

3.13 c) exibem um viés positivo, variando entre 0,25 mm dia-1 a valores superiores a 1,5 

mm dia-1 em grande parte da Amazônia, com exceção da região no extremo oeste de 

São Gabriel da Cachoeira, onde o modelo subestima a ET com valores médios de viés 

negativos da ordem de 0,5 mm dia-1. Na simulação considerando a composição de 

florestas de platô e de baixio, a magnitude do viés positivo em grande parte da bacia 

diminui, reduzindo o erro sistemático em até 0,75 mm dia-1 na região central da 

Amazônia (Figura 3.13 d). Isto mostra que a inclusão da dinâmica do lençol freático, 

juntamente com o efeito de saturação do solo nas áreas de floresta de baixio, é 

fundamental para reduzir os erros sistemáticos nos processos de interação solo-planta-

atmosfera e que a consideração apenas de floresta de platô (homogêneo) intensifica o 

viés na estação seca. 

 

Quanto à estação chuvosa, o viés negativo para a simulação platô domina em parte da 

Amazônia central, estendendo-se em direção ao noroeste da bacia (Figura 3.13 e). Em 

contrapartida, na região dos Andes, verifica-se uma clara superestimava da ET tanto na 

simulação platô quanto resultante, caracterizado por valores positivos do viés que vão 

desde a Colômbia até a Bolívia, efeito esse que também é visualizado em uma pequena 

área da região sudeste da bacia. Ao considerar a composição de floresta de platô e 

baixio, a superestimativa da ET na região dos Andes e sudeste da bacia exibe redução e 

consequentemente diminuição do erro sistemático de até 0,25 mm dia-1 no sudeste e 

superior a 0,60 mm dia-1 nos Andes (Figura 3.13 f). No entanto, as áreas de viés 

negativo expandem-se e intensificam em toda a região central e noroeste, indicando 

subestimativa do fluxo de ET, em tais simulações. De acordo com o mapa da altura do 

lençol freático apresentado anteriormente, grande parte das áreas de baixio da bacia está 

concentrada nessas áreas. Durante a estação chuvosa, o lençol freático se eleva e fica 

mais próximo à superfície, o que pode causar uma maior inibição das perdas de água 

por transpiração das plantas, devido ao estresse por saturação, como discutido no 

capítulo dois. 
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Os demais índices estatísticos médios (1989 a 2005) corroboram com a distribuição do 

viés ao longo da bacia, sugerindo que a os efeitos combinados das florestas de platô e 

baixio, melhoraram a representação das taxas fotossintéticas da floresta, tanto para 

valores totais quanto estação seca e chuvosa (Tabela 3.3). Os valores de REQM, por 

exemplo, sugerem menores erros para a simulação resultante, no período total e na 

estação seca. Na estação seca, o REQM foi cerca de 0,66 mm dia-1 no platô, valor 62% 

superior ao encontrado para a simulação resultante. Nesse mesmo período, o CV 

mostrou redução de 15,5% na simulação resultante, indicando que os dados simulados 

pelo INLAND quando considerado os efeitos combinados de ambas as áreas da floresta 

estão associados a um menor erro. O viés médio para a bacia no período analisado foi 

0,21 mm dia-1 na simulação de platô e apenas 0,02 mm dia-1 na resultante, evidenciando 

de forma clara os benefícios das características da escala de subgrade à modelagem de 

superfície terrestre. 

 
Tabela 3.3 - Desempenho do modelo INLAND na reprodução da ET na área de estudo. 

 

Período Platô Resultante 

REQM Viés CV 
 

REQM Viés CV 

Total 0,38 0,21 8,00 0,28 0,02 6,70 

Estação chuvosa 0,15 0,04 5,70 0,19 -0,13 5,61 

Estação seca 0,66 0,64 7,43 0,41 0,39 6,28 
 

Valores médios para simulação platô e resultante, entre 1989 a 2005. O REQM e Viés estão em         
gC m-2 mês-1, enquanto o CV em %. Utilizaram-se os valores na frequência temporal mensal. 
Fonte: Produção do autor. 
 

• Análise em escala temporal interanual e mensal 

 

A ET obtida por meio da simulação que leva em consideração o efeito combinado das 

áreas de platô e de baixio exibe valores mais próximos dos dados observados durante 

todos os anos analisados. (Figura 3.14 a). No ano de 1997, o INLAND superestimou a 

ET na simulação platô, em cerca de 12,2%, valor superior aos demais anos. Essa 

superestimativa também foi verificada na simulação resultante, porém de menor 

magnitude (5,6%). Isso pode ser explicado pelo pico de radiação solar que ocorreu 
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nesse ano, de acordo com os dados de Zhang et al. (2015), como será discutido mais 

adiante. Nesse mesmo ano, os dados observados de ET mostram uma ligeira redução, 

que pode estar relacionada à subestimativa pelas medições por satélite.   

 

Figura 3.14 - Variabilidade da ET média simulada (platô e resultante) e observada na área de 
estudo, entre 1989 a 2005. 

 

 
 

Variabilidade interanual plotada com a precipitação acumulada anual (a) e variabilidade mensal 
plotada com a precipitação acumulada mensal. 
Fonte: Produção do autor. 
 

A ET média total, para a área de estudo, foi cerca de 3,45 e 3,26 mm dia-1 para o platô e 

resultante, respectivamente (Tabela 3.4). Ao comparar tais valores com a média 

observada para o mesmo período, de 3,24 mm dia-1, nota-se uma maior superestimativa 

na simulação considerando a paisagem como um plano homogêneo (em torno de 7%). 

Durante a estação seca, essa superestimava na simulação usando a paisagem homogênea 

torna-se significativamente maior (21,3%). Nesse mesmo período, o erro sistemático 

associado à ET na simulação considerando a composição das áreas de platô e de baixio, 

reduz para 12,6%. 

 

(a) 

(b) 
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O ciclo sazonal médio simulado e observado da ET mostra que o modelo INLAND 

representou de forma satisfatória a sazonalidade na área de estudo tanto na simulação 

platô quanto na resultante, sugerindo maiores valores da ET na simulação que não 

considerou a variação da topografia, principalmente nos meses mais secos. A ET 

durante a estação seca foi 10,3 e 8,0% superiores à estação chuvosa, para simulação 

platô e resultante, respectivamente (Tabela 3.4). Essa diferença sazonal está em 

consonância com a literatura (por exemplo, da ROCHA et al., 2004). Durante os meses 

mais secos, no entanto, é possível notar uma menor correspondência entre os dados 

observados e simulados, causado por uma condição mais favorável à ET nas 

simulações. Essa superestimativa durante a estação seca pode estar associada a uma 

menor restrição hídrica da vegetação no modelo INLAND, quando comparado à 

realidade, determinada pelos parâmetros do solo referentes à umidade na capacidade de 

campo e ponto de murcha permanente. Além disso, uma vez que os dados observados 

são oriundos de medições micrometeorológicas, é importante considerar o possível erro 

associado ao fechamento do balanço de energia presente nas florestas tropicais.  

 
Tabela 3.4- Valores de ET média (mm dia-1) na área de estudo, entre 1989 a 2005. 

 

Período Platô 
 

Resultante 
 

Observado 

Total 3,45 3,26 3,24 

Estação chuvosa 3,31 3,14 3,26 

Estação seca 3,65 3,39 3,01 
 

Fonte: Produção do autor. 
 

• Avaliação dos fluxos componentes da ET  

 

O modelo INLAND também reproduziu satisfatoriamente o particionamento do fluxo 

de ET entre os componentes, Et, Ei e Es para ambas as simulações (platô e resultante), 

evidenciando um distinto ciclo sazonal das componentes (Figura 3.15). O ciclo sazonal 

da Et é idêntico ao da ET, porém de menor magnitude. A componente Ei apresenta 

comportamento contrário, apresentando menores valores na estação seca quando são 

observados os menores índices pluviométricos (CUARTAS et al., 2007). Por fim, a 

evaporação do solo apresentou baixíssima variabilidade sazonal, conforme esperado. 

 



160 

 

Tanto a Et quanto a Ei apresentam valores menores na simulação resultante, refletindo 

as diferenças estruturais da vegetação nas áreas de platô e baixio, conforme discutido no 

capítulo dois. A Et média para a área de estudo, entre 1989 a 2005, representou 75,6% e 

75 % da ET para a simulação platô e resultante, respectivamente. Por sua vez, a perda 

por Ei exibiu contribuições de 19,8 e 19% para platô e resultante, respectivamente. A 

componente Es representa uma pequena parte da ET, apenas de 4,6% para a simulação 

platô e 6,0% para a simulação resultante. Essa componente também foi corretamente 

simulada pelo modelo, exibindo maiores valores na simulação resultante que leva em 

consideração uma vegetação mais espaçadamente distribuída nas áreas de floresta de 

baixio, menor LAI da vegetação e distribuição de espécies com menor biomassa de 

caule e folhas. 

 

Figura 3.15 - Particionamento da ET média simulada na área de estudo em seus componentes. 
 

 
 

Fluxos de transpiração (Et), interceptação (Ei) e evaporação do solo (Es) para simulações platô 
e resultante, para período de 1989 a 2005. 
Fonte: Produção do autor. 
 

O fluxo médio de ET para a área de estudo representou 69,9% e 57,6% da precipitação 

média (2.069,2 mm ano-1), na simulação de floresta de platô e resultante, 

respectivamente. A menor porcentagem verificada para a simulação resultante é devido 

ao fato de que no baixio uma maior parcela da chuva é representada pelo escoamento 

superficial, diferentemente das áreas de platô, onde a alta densidade da vegetação causa 

um maior amortecimento desse fluxo na floresta. O escoamento superficial (R) e o 
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escoamento total (R_total) na área de estudo são descritos em detalhes na próxima 

seção. 

 

3.4.1.3.2 Escoamento superficial e total 

 

• Distribuição espacial na área de estudo 

 

Os fluxos de R (Figura 3.16 a, b) e de R_total (Figura 3.16 c, d) na bacia, para ambas as 

simulações, variam de valores mínimos inferiores a 200 mm ano-1 para máximos 

superiores a 1.800 mm ano-1, sendo o R_total sempre superior. Os valores mínimos de 

tais fluxos são verificados na região sul da bacia, enquanto os máximos podem ser 

visualizados no noroeste, corroborando com a distribuição da precipitação. Além disso, 

a distribuição do R e R_total também está de acordo com a variabilidade da 

profundidade do lençol freático na bacia, sugerindo que as áreas com lençol freático 

mais próximo à superfície possuem uma maior tendência de apresentar escoamento 

superficial, confome é reconhecido na literatura. 

 

O modelo reproduziu de forma eficiente as particularidades do fluxo de R entre as 

simulações platô e resultante. Na região central, por exemplo, notam-se valores mais 

elevados na simulação cuja combinação de platô e baixio foi considerada (Figura 3.16 

b). Nessa região, os valores de R na simulação resultante variam entre 600 a 1.000 mm 

ano-1, enquanto na simulação platô as máximas taxas não ultrapassam 600 mm ano-1 

(Figura 3.16 a).  

 

A distribuição média da drenagem profunda (D) na área de estudo pode ser analisada 

pela diferença entre R_total e R (Figura 3.16 e, f). Na simulação platô (Figura 3.16 e), 

os valores da D são superiores quando comparado à simulação resultante (Figura 3.16 

f), particularmente no noroeste da bacia, onde a precipitação máxima também ocorre. 

Em grande parte dessa área, observa-se um aumento médio de 200 mm ano-1, exceto na 

região de São Gabriel da Cachoeira, que exibe valores superiores a 600 mm ano-1. Esse 

comportamento entre ambas as simulações ocorre porque os solos localizados nas áreas 

de platô são mais espessos devido à elevada profundidade do lençol freático em 



162 

 

comparação ao fundo do vale (CUARTAS et al., 2012). A maior espessura do solo no 

platô, quando comparado ao baixio, favorece uma maior quantidade de água infiltrada e, 

posteriormente, permeada ao longo de todas as camadas do perfil, antes de chegar à 

zona saturada. 

 

Figura 3.16 - Distribuição do escoamento médio simulado (platô e resultante) na área de estudo, 
entre 1989 a 2005. 

 

 

 

 
 

Escoamento superficial, R (a,b), escoamento total , R_total (b, c), e diferença entre R_total e R,   
(R_total – R) (e, f). 
Fonte: Produção do autor. 
 

 

(a) (b) 

(c) (d) 

(e) (f) 



163 

 

• Análise em escala temporal interanual e mensal 

 

A variabilidade interanual de R e de R_total média para a área de estudo (1989-2005), 

entre as simulações com e sem os efeitos da variabilidade da topografia de subgrade, 

está intimamente relacionada com a variabilidade da precipitação, conforme se esperava 

(Figura 3.17 a, b). Os anos em que os valores mais elevados de R_total foram 

observados (Figura 3.17 c), como em 1993 (platô = 841,4 mm ano-1; resultante = 941,2 

mm ano-1), 1999 (platô = 857,6 mm ano-1; resultante = 956,7 mm ano-1) e 2002 (platô = 

921,6 mm ano-1; resultante = 995,3 mm ano-1), foram coerentes com maiores volumes 

de precipitação, mostrando a consistência na representação da variabilidade do fluxo de 

R_total, bem como R pelo modelo. 

 

Figura 3.17 – Variabilidade de R e R_total médios na área de estudo, entre 1989 a 2005. 
 

 
 

Variabilidade interanual plotada juntamente com a precipitação acumulada anual (a, b) e 
variabilidade mensal plotada com a precipitação acumulada mensal. 
Fonte: Produção do autor. 
 

O R na simulação resultante representou cerca de 32,5% da precipitação média na área 

de estudo. Esse valor é 19,5% superior ao encontrado para a simulação cuja 

(a) (b) 

(d) (c) 
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variabilidade topográfica não foi considerada. Isso indica que o fluxo de R nas áreas 

mais baixas da floresta é mais preponderante do que quando comparado às áreas de 

platô, como já era esperado. Já o fluxo de R_total médio apresentou valores próximos 

entre ambas as simulações. Na simulação platô, o fluxo de R_total foi cerca de 42,4% 

da precipitação, valor esse apenas 9% inferior ao encontrado para a simulação 

resultante. Por outro lado, o valor médio de D na área de estudo representou uma 

porcentagem ligeiramente menor da precipitação na simulação resultante (9,8%) quando 

comparada ao platô (11,7%). 

 

A precipitação também exerceu uma marcante influência tanto no ciclo sazonal de R 

quanto de R_total, com maiores valores durante os meses mais chuvosos (Figura 3.17 c, 

d). No trimestre mais chuvoso, por exemplo, o valor médio de R_total foi de 214 e 316 

mm mês-1, para a simulação platô e resultante, respectivamente. Quando esses valores 

são comparados aos obtidos no trimestre mais seco, nota-se uma redução de 24,1% e 

68,5% para a simulação platô e resultante, respectivamente.  

 

Em ambas as estações, o R médio na simulação resultante foi superior ao ser comparado 

ao platô (Figura 3.17 c). Esse aumento correspondeu a cerca de 31% no trimestre mais 

chuvoso e 10,3% no menos chuvoso, indicando correto desempenho do modelo na 

reprodução do fluxo adicional referente ao escoamento na superfície gerado pelo 

excesso de saturação do solo. A análise do R_total por outro lado, apesar de indicar 

maiores valores na simulação resultante durante a estação chuvosa (47,9%), apresentou 

uma redução em relação ao platô durante os meses mais secos (38,6%). Esse 

comportamento característico entre ambos deve-se ao fato de que a maior parte da 

precipitação que chega à superfície na área de baixio escoa superficialmente, 

diferentemente do platô, que possui uma maior capacidade de armazenamento, fazendo 

com que a água seja drenada mais lentamente via solo profundo em ambas as estações, e 

originando, portanto, um ciclo mais amortecido quando comparado à simulação 

resultante. 
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3.4.1.4 Produtividade Primária Bruta  

 

• Distribuição espacial na área de estudo 

 

A distribuição espacial média anual (total) e sazonal da GPP, simulada e observada 

(JUNG et al., 2009) na área de estudo, entre 1989 a 2005, pode ser observada na Figura 

3.18. Os valores médios para a simulação platô e resultante variaram de 100 a 350 gC 

m-2 mês-1, exceto na região Andina e regiões no extremo sul da bacia, cujas médias 

foram inferiores a 100 gC m-2 mês-1 (Figura 3.18 a, b, c).  

 

No extremo sul, como já visto anteriormente, a precipitação anual, além de ser bastante 

reduzida em relação ao restante da bacia, possui alta sazonalidade, o que pode contribuir 

para os valores proeminentemente baixos da GPP em relação às demais regiões da 

bacia. Isso acontece porque o baixo índice pluviométrico associado à forte sazonalidade 

das chuvas gera um déficit hídrico elevado, contribuindo dessa forma para a limitação 

da produtividade da floresta. Na região dos Andes, apesar da ocorrência de altas taxas 

de precipitação, nota-se, contudo, valores reduzidos de radiação solar incidente (Figura 

3.19 a), bem como elevada taxa de refletividade da radiação solar incidente ou albedo 

(Figura 3.19 b, c). Juntos, esses fatores podem estar relacionados aos menores valores 

de GPP, nessa área. Além disso, na região Andina, bem como no extremo sul, observa-

se um reduzido valor do LAI da vegetação (inferior a 2 m2 m-2), o qual também pode ter 

contribuído para a baixa produtividade em ambas as simulações (Figura 3.19 d, e). 

 

Por outro lado, os máximos valores da GPP, segundo o modelo, estão concentrados na 

região de Óbidos e no estado do Pará, principalmente na simulação platô (Figura 3.18 

a), indicando uma alta produtividade da floresta nessa região. Isso pode ser explicado 

pela taxa de radiação solar incidente mais elevada nessa área (de 210-220 W m-2) 

quando comparada ao encontrado na região central da bacia, por exemplo, cuja média 

foi de 180-200 W m-2 (Figura 3.19 a). Na região central, os valores do LAI em ambas às 

simulações variam de 5,6 a 5,8 m2 m-2. 
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Figura 3.18 - Distribuição da GPP média simulada (platô e resultante) e observada na área de 
estudo, entre 1989 a 2005. 

 

 
 

 

 
 

Distribuição média total (a, b), distribuição média na estação seca (c, d), e distribuição média na 
estação chuvosa (e, f). 
Fonte: Produção do autor. 

 
 

 

 

 

(a) (b) (c) 

(d) (e) (f) 

(g) (h) (i) 
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Figura 3.19 - Distribuição da radiação solar incidente e refletida, e LAI na área de estudo, para 
as simulações platô e resultante. 

 

 

 

 
 

Radiação solar incidente (a), radiação solar refletida ou albedo (b, c) e LAI (d, f). O valor do 
fluxo de radiação solar incidente, que é uma forçante meteorológica, é o mesmo para as 
simulações platô e resultante. 
Fonte: Produção do autor. 
 

De modo geral, a sazonalidade da GPP simulada (platô e resultante) e observada na 

bacia durante o período em análise é baixa, exceto no extremo sul da bacia. Nessa 

região, ambas as simulações indicaram uma marcante sazonalidade associado a 

precipitação, com maiores valores da GPP na estação seca, corroborando com os dados 

observados (Figura 3.18 d, e, f). Na simulação platô, por exemplo, o fluxo de GPP 

variou de mínimos inferiores a 100 até valores máximos de 250 gC m-2 mês-1. Essa taxa 

(a) 

(b) (c) 

(d) (e) 
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é superior ao encontrado para a estação chuvosa (em torno de 150 a 200 gC m-2 mês-1) 

(Figura 3.18 g, h, i). Na simulação resultante, os resultados sugerem que a sazonalidade 

foi ainda mais marcante, exibindo um comportamento mais próximo aos dados 

observados, o que evidencia novamente a vantagem de considerar as características de 

subgrade nas simulações do INLAND para representação dos fluxos à superfície na 

bacia Amazônica. 

 

Enquanto a maior variabilidade é exibida no sul, a menor sazonalidade da GPP nas 

simulações platô e resultante pode ser notada na região central da bacia. Durante ambas 

as estações, as taxas mensais da GPP nessa área foram da ordem de 300-350 gC m-2 

mês-1 para a simulação platô e de 250-300 gC m-2 mês-1 para a simulação resultante. 

Essa reduzida sazonalidade nessa área também pode ser verificada nos dados 

observados, cuja diferença média entre ambas as estações foi de apenas 25 gC m-2 mês-

1. Esse comportamento pode estar relacionado aos elevados índices pluviométricos e à 

falta de acentuada sazonalidade da precipitação, sendo um comportamento oposto ao 

exibido pela porção sul.  

 

Assim como na análise da ET, para contabilizar os efeitos da representação das áreas de 

platô e baixio na estimativa do fluxo de GPP simulado ao longo da bacia, utilizou-se 

inicialmente o índice estatístico viés. Os resultados mostraram que os valores de viés 

são essencialmente positivos na área de estudo, o que indica que o fluxo de GPP foi 

superestimado pelo modelo em ambas as simulações (Figura 3.20 a, b). A maior 

superestimativa ocorreu na porção nordeste e sudoeste da bacia durante a estação seca, 

principalmente na simulação que considera apenas floresta de platô (viés positivo 

superior a 100 gC m-2 mês-1). A superestimativa da GPP, principalmente no nordeste, 

pode ser devido à maior radiação solar quando comparada às demais áreas, que possui 

tendência de ser ainda mais elevada durante os meses mais secos. Durante esse mesmo 

período, a simulação que considera a composição de florestas de platô e baixio exibiu 

redução da magnitude do viés positivo, provocando uma redução do erro de até 60 gC 

m-2 mês-1 em algumas áreas no sudoeste (Figura 3.20 d). Na região nordeste, a redução 

do erro sistemático na simulação resultante foi ligeiramente inferior, cerca de 25 a 50 
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gC m-2 mês-1, exceto no norte do estado do Pará, onde a superestimativa continua 

superior a 100 gC m-2 mês-1.  

 

Figura 3.20 - Distribuição do viés médio referente à GPP (platô e resultante) na área de estudo, 
entre 1989 a 2005. 

 

 

 

 
 
 

Distribuição média total (a, b), distribuição média na estação seca (c, d), e distribuição média na 
estação chuvosa (e, f). 
Fonte: Produção do autor. 
 

Durante a estação chuvosa, é possível constatar a intensificação do viés positivo na 

porção sul da bacia quando comparado à estação seca em ambas as simulações, desde o 

sudeste do Peru, passando pelo norte da Bolívia e abrangendo o norte do estado de 

Rondônia e grande parte do estado de Mato Grosso. Na simulação platô, o viés médio 

(a) (b) 

(d) (c) 

(e) (f) 
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em grande parte variou de 75 gC m-2 mês-1 a valores superiores a 100 gC m-2 mês-1. 

Nessa mesma área, a simulação resultante exibiu superestimativa de 25 a 75 gC m-2 

mês-1, exceto no norte da Bolívia e região central do estado de Mato Grosso, onde os 

valores também apresentam média superior a 100 gC m-2 mês-1. 

 

Por outro lado, os menores erros associados às medidas de GPP foram encontrados na 

região central da bacia, estendendo-se em direção ao oeste, em ambas as simulações. Na 

simulação platô, por exemplo, o erro sistemático médio na estação chuvosa foi cerca de                        

50-75 gC m-2 mês-1, valor esse 29% inferior quando comparado ao período mais seco. 

Nesse período, a simulação resultante exibiu um erro sistemático próximo de zero, 

indicando melhor desempenho do modelo quando comparado à simulação platô para o 

mesmo período. O erro obtido na simulação resultante, próximo de zero, sofre um 

ligeiro aumento no período chuvoso (25 gC m-2 mês-1), como na região de Benjamin 

Constant e entornos (estado do Amazonas). A melhor correspondência entre a GPP 

simulada e observada durante o período analisado aconteceu na estação chuvosa, 

principalmente na simulação que considerou os efeitos combinados das áreas de platô e 

baixio (Tabela 3.5). 

 

Considerando a média total na bacia, o viés para simulação resultante de 36,7 gC m-2 

mês-1 é 46% menor que o encontrado para a simulação considerando apenas a floresta 

de platô, indicando que a superestimativa da taxa de GPP é claramente reduzida na 

simulação cuja composição das áreas de platô e de baixio foi considerada, o que 

corrobora com os demais índices estatísticos (Tabela 3.5). O índice REQM, por 

exemplo, para a simulação platô, de 71,3 gC m-2 mês-1, foi acentuadamente maior 

comparado à simulação resultante (aumento de 75%), mostrando menor 

correspondência entre os dados observados e simulados. Adicionalmente, o CV 

encontrado para os dados de GPP na simulação platô, de 7%, foi significativamente 

superior quando comparado à simulação resultante (3,8%), o que indica que os dados 

simulados considerando as áreas de platô e de baixio são mais homogêneos. 

 

A melhor correspondência entre o fluxo de GPP na simulação resultante e observado 

pode ser explicada pelas distintas características da vegetação nas áreas de platô e 
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baixio, que juntos tornaram a representação da superfície mais realista nas simulações 

do INLAND. Dentre tais características, destaca-se o menor LAI da vegetação no baixio 

(Figura 3.19 d, e), que resulta nas maiores taxas de refletividade da radiação ou albedo 

nessa área (Figura 3.19 b, c), influenciando diretamente na energia disponível à 

superfície. Essas características somadas à condição mais favorável ao alagamento, 

corretamente representada no INLAND, influenciam diretamente nas taxas de 

produtividade da floresta. 

 

Tabela 3.5 - Desempenho do modelo INLAND na reprodução da GPP na área de estudo, no 
período de 1989 a 2005.  

 

Platô Resultante 
REQM Viés CV 

 
REQM Viés CV 

Total 71,3 68,2 7,0 40,7 36,7 3,8 

Estação chuvosa 72,6 71,3 2,9 43,3 41,4 1,8 

Estação seca 85,1 83,1 4,4 47,2 44,3 2,9 
 

Os valores de REQM e Viés estão em gC m-2 mês-1, enquanto os valores de CV em %. 
Fonte: Produção do autor. 

 

 

• Análise temporal interanual e mensal do fluxo de GPP  

 

O fluxo de GPP médio simulado para a área de estudo, ao longo do período analisado, 

não apresentou variação significativa nas escalas temporais interanual (Tabela 3.6) e 

mensal (Figura 3.21a). A análise da variabilidade interanual, revelou que os valores 

máximos de GPP, encontrados no ano de 1990, foram 308 e 275 gC m-2 mês-1 para 

simulação platô e resultante, respectivamente, o que representa apenas 2% de aumento 

em relação à média total, em ambas as simulações. Além disso, os máximos valores de 

GPP encontrados em 1990 foram apenas 3,7 % (platô) e 2,9% (resultante) superiores 

aos valores mínimos na série analisada, constatados durante o ano de 1995.  

 

Esse mesmo comportamento pode ser notado nos dados observados, sugerindo que, 

durante o período de 1989 a 2005, a GPP sofreu pouca variabilidade. Isso pode estar 

associado com a baixa variabilidade da precipitação, da radiação solar, do LAI e do 

albedo, ao longo desses anos (Tabela 3.6). No ano de 1990, onde máximos valores de 
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GPP foram constatados, a precipitação foi apenas cerca de 3,8% maior que em 1995. Já 

a radiação solar apresentou uma ligeira redução (de aproximadamente 2%) em relação 

ao ano de 1995. Em ambos os períodos, os valores do LAI e do albedo foram muito 

próximos, sugerindo baixa variabilidade interanual em ambas as simulações. 

 

Tabela 3.6 - Variabilidade média anual do GPP, do LAI e do albedo entre a simulação platô e 
resultante, de acordo com INLAND, para a área de estudo. 

 

Platô Resultante 

Ano P Rad. solar GPP_OBS GPP LAI Albedo GPP LAI Albedo 

mm ano-1 W m-2 gC m2mês-2 gC m2mês-2 m2 m-2 (%) gC m2mês-2 m2 m-2 (%) 

1989 2100,1 192,6 234,4 
 

305,8 5,62 10,80 
 

274,6 5,47 10,03 

1990 2002,1 195,5 235,0 
 

308,0 5,61 10,80 
 

275,9 5,46 10,03 

1991 1906,9 195,9 235,2 
 

305,9 5,61 10,80 
 

273,3 5,46 10,03 

1992 1866,7 191,5 235,2 
 

302,7 5,62 10,80 
 

271,6 5,47 10,03 

1993 2119,7 190,9 234,8 
 

301,6 5,60 10,81 
 

270,8 5,45 10,04 

1994 2097,7 195,4 234,8 
 

303,4 5,61 10,81 
 

272,1 5,46 10,04 

1995 1929,7 200,1 235,4 
 

297,0 5,59 10,82 
 

267,2 5,45 10,04 

1996 2105,1 198,3 235,2 
 

305,3 5,62 10,81 
 

273,9 5,47 10,04 

1997 2036,0 201,6 235,8 
 

306,5 5,62 10,81 
 

272,7 5,47 10,03 

1998 1967,1 203,9 236,3 
 

300,2 5,61 10,81 
 

269,8 5,46 10,04 

1999 2197,1 198,9 234,5 
 

305,5 5,62 10,80 
 

273,1 5,47 10,03 

2000 2161,9 195,1 234,2 
 

303,3 5,62 10,80 
 

271,9 5,47 10,03 

2001 2067,9 195,4 233,4 
 

302,0 5,62 10,80 
 

270,7 5,47 10,03 

2002 2202,3 198,1 234,2 
 

302,0 5,61 10,80 
 

270,2 5,46 10,03 

2003 2185,4 196,0 233,7 
 

303,2 5,61 10,80 
 

272,1 5,46 10,02 

2004 2158,6 195,2 235,4 
 

302,9 5,61 10,80 
 

270,9 5,46 10,03 

2005 2071,5 197,6 236,8 
 

297,7 5,60 10,80 
 

267,6 5,45 10,03 

Média 2069,2 196,6 235,0 
 

303,1 5,61 10,80 
 

271,7 5,46 10,0 
 

Os valores médios anuais de precipitação e radiação solar incidente referem-se aos dados de 
Zhang et al .(2015) e são iguais para ambas as simulações. Os valores observados de GPP são 
derivados de Jung et al. (2011). 
Fonte: Produção do autor. 
 

O modelo INLAND representou de forma satisfatória as particularidades do fluxo 

médio de GPP, entre as simulações com e sem a combinação das áreas de platô e de 

baixio. O GPP médio, na simulação que considera apenas características da floresta de 

platô, foi maior que a simulação resultante, em todos os anos analisados. Esse aumento 
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correspondeu a um valor médio, entre 1989 a 2005, de 12%. Em ambas as simulações 

foram constatadas a superestimativa da GPP média observada, nesse mesmo período, de 

29% para a simulação platô e de 15,6% para a simulação resultante. 

 

Figura 3.21- Variabilidade mensal média da GPP simulada (platô e resultante) e observada entre 
1989 a 2005. 

 

 

 
 
Variabilidade mensal da GPP, precipitação e radiação solar na área de estudo (a) e variabilidade 
mensal da GPP, precipitação e radiação solar na região sul da área de estudo (Lat: 20 S e 9 S; 
Long: 70 W e 60 W). 
Fonte: Produção do autor. 
 

Esses resultados mostram que, assim como no caso do fluxo de ET, o modelo INLAND 

superestima também a produtividade da floresta Amazônica, o que deve influenciar na 

estimativa do balanço de carbono da bacia. Esse mesmo comportamento foi observado 

também no estudo de Silva (2013) entre o período de 2003 a 2010. Esses autores 

encontraram um valor médio da GPP na bacia de 349 gC m-2 mês-1, utilizando o 

Modelo Agregado do Dossel (ACM - Agregated Canopy Model, do inglês) de Williams 

et al. (1997a). Esse valor, quando comparado aos dados observados médios para a bacia 

durante 1989 a 2005, apresenta uma superestimava de 48,6%.  

 

Adicionalmente, o comportamento do LAI e do albedo entre as simulações platô e 

resultante também foram eficientemente representados pelo INLAND. Na simulação 

platô, por exemplo, o LAI exibe valores médios anuais superiores à simulação resultante 

(b) (a) 
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para todo o período analisado. Em média, o LAI foi cerca de 3% superior na simulação 

platô quando comparado com a simulação que considera os efeitos combinados do platô 

e do baixio. Esse valor é ligeiramente inferior à estimativa baseada nos valores de 

referência para a Amazônia central, baseado em Cuartas et al. (2012) e Marques-Filho 

et al. (2005). Em contrapartida, o albedo médio da floresta Amazônica, segundo as 

simulações do INLAND, foi cerca de 8% inferior no platô, sugerindo que o modelo 

simulou de forma correta a diferença entre a refletividade da radiação incidente entre 

platô e baixio, de acordo com literatura (ARAÚJO, 2009). 

 

A análise do ciclo sazonal médio do fluxo de GPP simulado pelo INLAND na área de 

estudo também indicou baixa variabilidade da produtividade durante o período entre 

1989 a 2005, o que está em consonância com os dados observados para o mesmo 

período. Isso pode estar relacionado com a baixa sazonalidade da precipitação e da 

radiação solar na região central da bacia durante esse período (região essa que engloba 

grande parte da área de estudo), sugerindo menor impacto na taxa fotossintética 

decorrente do estresse hídrico no período menos chuvoso (Figura 3.21 a). 

 

Quando o fluxo de GPP passa a ser analisado para uma área que apresenta acentuada 

sazonalidade da precipitação, como é o caso da região sul da bacia, o erro na 

sazonalidade do fluxo de GPP do modelo INLAND é reduzido (Figura 3.21 b). Em 

geral, o ciclo sazonal do GPP para a região sul exibe uma tendência de redução dos 

valores, nos meses mais secos, o que também é notado nos dados observados. Os 

menores valores do fluxo de GPP, para ambas as simulações, podem ser exibidos no 

mês de setembro, período que sucede o trimestre mais seco do ano para essa área 

(junho, julho e agosto), com valores acumulados de precipitação alcançando mínimos 

de 80 mm. Nesse mês, o fluxo de GPP foi de 209,9 e 197,4, gC m-2 mês-1 para 

simulação platô e resultante, respectivamente. Esses valores são 22 e 21% menores 

quando comparados ao valor médio de GPP em todo o período analisado (1989 a 2005), 

para simulação platô e resultante, respectivamente.  
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3.4.2 Fase 2: Efeito  da combinação platô e baixio nas projeções do CMIP5 

 

3.4.2.1  Evapotranspiração 

 

• Evolução temporal  

 

A evolução temporal do fluxo de ET entre as simulações platô e resultante, com CO2 

fixo e variável, referente ao forçamento climático do HadGEM e do IPSL, indicaram 

uma tendência de aumento da taxa fotossintética da floresta ao longo dos anos, exceto 

no final do século (Figura 3.22 a, b). Essa redução visualizada nos últimos anos do 

século pode ser explicada devido à redução da precipitação nesse período, 

principalmente associada ao modelo HadGEM, o que parece ter potencializado o 

estresse hídrico das plantas. 

 

Quando se comparam as simulações com os efeitos combinados das áreas de platô e 

baixio vs a representação homogênea da topografia, é possível notar que ambos os 

modelos (com e sem fertilização por CO2) exibiram maiores valores da ET na simulação 

platô desde o início do século até o ano 2070, onde a diferença começa a reduzir, 

fazendo com que os fluxos de ET entre platô e resultante fiquem bem próximos, 

principalmente no HadGEM.  

 

Os valores médios da ET referente ao forçamento climático do HadGEM considerando 

apenas o efeito das mudanças climáticas (CO2 fixo), durante o período histórico, foi de 

4,04 mm dia-1 para simulação platô e 3,73 mm dia-1 para simulação resultante, o que 

caracteriza uma diferença de 7,8%. No final do século, essa diferença reduz para apenas 

2%, o que pode ser explicado pelos menores valores da ET na simulação platô, durante 

esse período (Tabela 3.7). A simulação platô exibiu um aumento da ET média, no final 

do século, de apenas 3,7% em relação ao período histórico, enquanto que, na simulação 

resultante, esse aumento foi cerca de 10%. Os valores da ET obtidos para o IPSL, nas 

simulações com CO2 fixo, foram muito similares aos apresentados pelo HadGEM tanto 

no período histórico quanto no final do século, particularmente para simulação platô. 

No final do século, a simulação resultante apresentou aumento de 13,5% na taxa de ET 
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quando comparado ao HadGEM (Tabela 3.7), provavelmente devido à menor redução 

da precipitação. 

 

Figura 3.22- Evolução temporal do fluxo médio de ET e umidade do solo na área de estudo. 
 

 

 
 
HadGEM (a, c) e o IPSL (b, d). Os resultados incluem simulação platô e resultante, com 
(CO2fixo) e sem (CO2variavel) fertilização por CO2, durante o período de 1961 a 2098. 
Fonte: Produção do autor. 
 

Esses resultados sugerem que a ET referente à simulação considerando os efeitos 

combinados das áreas de platô e de baixio sofreu ligeiramente menos com os impactos 

das mudanças climáticas no final do século. Isso pode ser devido à condição mais úmida 

do solo na área de baixio quando comparado ao platô, principalmente para modelo IPSL 

(Figura 3.22 c, d). A umidade do solo média no final do século (2069-2098) foi superior 

no baixio em ambos os modelos, com e sem fertilização por CO2 da floresta. A umidade 

do solo referente ao forçamento climático do IPSL, por exemplo, apresentou um 

(a) (b) 

(c) (d) 
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aumento superior a 10% na simulação resultante quando comparado ao platô. Isso 

acontece porque o ambiente de baixio possui um lençol freático mais próximo à 

superfície, que é alimentado pelo fluxo de água subterrâneo ou fluxo de base advindo 

lateralmente das partes mais altas da floresta (os platôs).  

 

Tabela 3.7 - Valores médios GPP entre simulação platô e resultante para período histórico e 
futuro considerando as projeções do HadGEM e IPSL. 

 

Simulação Histórico Futuro 

HadGEM IPSL HadGEM IPSL 

Plato_CO2fixo 4,04 4,06 4,19 4,24 

Resultante_CO2fixo 3,73 3,75 4,10 4,65 

Platô_CO2variavel 4,05 4,07 4,35 4,55 

Resultante_CO2variavel 3,84 3,86 4,27 4,55 
 
As taxas médias de ET estão em mm mês-1. CO2fixo (sem fertilização por CO2) e CO2variavel 
(com fertilização por CO2). Para obtenção das médias considerou-se como período histórico e 
futuro o intervalo de 1976 a 2005 e 2069 a 2098, respectivamente. 

Fonte: Produção do autor. 
 

Diferentemente das simulações onde a concentração de CO2 manteve-se constantecujas 

diferenças entre platô e resultante tornaram-se evidente apenas no final do século, as 

simulações em que foi considerado o efeito de fertilização da floresta começaram a 

exibir diferenças na taxa da ET entre platô e resultante a partir do ano 2000. A 

explicação para esse comportamento deve-se à forte resposta às concentrações de CO2 

atmosférico pela vegetação na simulação resultante, causando um maior aumento das 

taxas fotossintéticas da floresta quando comparado à simulação platô.  

 

Porém, no final do século, assim como nas simulações com CO2 fixo, é possível 

observar que a ET reduziu nas simulações platô e resultante, principalmente com 

relação ao HadGEM. Isso sugere que, mesmo a floresta tendo disponibilidade de CO2 

atmosférico, o estresse hídrico parece ter causado a limitação das taxas fotossintéticas 

nesse período, exceto nos anos de 1981 a 1991, quando a precipitação no modelo 

HadGEM apresentou um brusco aumento. Nesses anos, a taxa de ET aumentou em 

decorrência do aumento da precipitação, evidenciando a grande sensibilidade do modelo 

INLAND às forçantes climáticas, tais como a chuva. 
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Ao se comparar as simulações do INLAND, com e sem fertilização por CO2 entre o 

período histórico (1976-2005) e futuro (2069-2098), em geral, nota-se pouca 

disparidade (Tabela 3.7). As maiores diferenças entre essas simulações foram 

encontradas no final do século, sendo, no entanto, menores que 8%. Nesse período, os 

resultados obtidos a partir do HadGEM indicaram um aumento na simulação com 

fertilização por CO2 de 3,8 e 4,1% para platô e resultante, respectivamente, quando 

comparado à simulação que manteve fixa a concentração de CO2. Por sua vez, os 

valores correspondentes para o IPSL foram de 7,3% no platô e de 2,2% para resultante.  

 

Quando a ET é analisada em relação aos seus fluxos componentes (Et, Ei e Es) 

separadamente, é possível notar, de forma evidente, o efeito da fertilização por CO2 na 

floresta (Figura 3.23). O fluxo de transpiração (Et), por exemplo, exibiu um crescimento 

em resposta à fertilização em ambos os períodos (histórico e futuro) para os 

experimentos com forçamento climático do IPSL e do HadGEM. No entanto, no final 

do século, tornou-se mais difícil observar a influência da fertilização por CO2 na 

vegetação, principalmente no experimento com HadGEM. Isso acontece porque a 

vegetação que vinha apresentando uma redução contínua nas taxas de Et ao longo dos 

anos, na simulação com CO2 fixo, sofreu um aumento repentino no final do século, 

resultando em valores médios bem próximos da Et obtida considerando uma atmosfera 

enriquecida por CO2. 

 

Esse aumento foi causado particularmente pela contribuição da Et no dossel inferior da 

vegetação, que, juntamente com a contribuição do dossel superior, origina a Et total da 

floresta no INLAND (Figura 3.24 a, b). A Et da floresta referente ao dossel inferior, no 

experimento com concentração fixa de CO2, apresentou um crescimento contínuo ao 

longo da série analisada (para ambas as simulações platô e resultante), com aumento 

intenso a partir de 2050, como pode ser verificado em ambos os modelos (Figura 3.24 a, 

b). Os máximos valores foram encontrados no ano de 2098, de 2,34 e 2,20 mm dia-1 

para simulação platô e resultante, respectivamente, o que representa aumento de 5% 

(platô) e 12% (resultante), quando comparado ao IPSL.  
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Figura 3.23 - Evolução temporal do fluxo médio de ET e seus componentes, na simulação platô 
e resultante. 

 

 

 
 

HadGEM (a) e IPSL (b). Os resultados incluem simulação platô e resultante, com (CO2fixo) e 
sem (CO2variavel) fertilização por CO2, durante o período de 1961 a 2098. 
Fonte: Produção do autor. 

 

Por outro lado, a Et associada ao dossel superior exibiu uma tendência de redução que 

se intensificou a partir de 2050, com valores mínimos no ano de 2098. No experimento 

como forçamento climático do modelo HadGEM, os valores mínimos foram 0,78 e 0,83 

mm dia-1, respectivamente, para as simulações platô e resultante (Figura 3.24 a). Essas 

taxas foram aproximadamente 30% inferiores para platô e resultante, quando 

comparadas aos valores encontrados no experimento com forçamento climático do IPSL 

(Figura 3. 24 b).  

 

Tal comportamento pode ser explicado pelas diferenças entre o LAI do dossel superior e 

inferior da vegetação, no modelo INLAND, nas simulações onde foram considerados 

apenas os impactos das mudanças climáticas (CO2, fixo) Enquanto o dossel superior da 

vegetação exibe valores de LAI que vão reduzindo gradativamente ao longo dos anos 

tanto para as simulações platô quanto resultante, o dossel inferior apresenta um 

comportamento oposto (Figura 3.24 c, d). Nota-se um claro crescimento do LAI na 

vegetação localizada no dossel inferior, com o passar dos anos, que se intensifica no 

(a) (b) 
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final do século, principalmente no experimento com o forçamento climático do 

HadGEM (Figura 3.24 c).  

 

Figura 3.24 - Evolução temporal do fluxo de Et e LAI entre o dossel superior e inferior na área 
de estudo, com CO2 fixo. 

 
 

Transpiração ou Et (a, b) e LAI (c, d). Os resultados referem-se às simulações platô e resultante 
para os experimentos com o HadGEM e o IPSL. 
Fonte: Produção do autor. 
 

Essas diferenças estão relacionadas à competição entre as espécies na mesma célula de 

grade, que no modelo INLAND é representado pelo dossel superior e inferior. O 

INLAND trata como superior a vegetação composta por tipos funcionais de árvores, 

com maior estoque de C, enquanto o dossel inferior representa gramíneas e arbustos. 

Enquanto o dossel superior tem maior acesso à radiação solar que incide na floresta, o 

dossel inferior tem acesso mais rápido à água no solo. Os resultados parecem sugerir 

que a água no solo, no final do século, foi mais determinante para manter as taxas 

fotossintéticas da floresta no modelo quando comparado à radiação solar.  

 

Os resultados da taxa de Et associado ao LAI da vegetação entre dossel superior e 

inferior parecem indicar uma possível mudança na estrutura da vegetação em 

(a) 
(b) 

(c) (d) 
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decorrência das mudanças climáticas, sugerindo a ocorrência de uma vegetação de mais 

baixo porte no final do século. De fato, esses resultados corroboram com o estudo de 

Castro (2017), o qual, utilizando projeções climáticas do modelo IPSL (cenário RCP 

8.5) para avaliar os impactos das mudanças climáticas na floresta, verificou, nas 

simulações utilizando o INLAND, uma predominância de vegetação caracterizada por 

arbustos e gramíneas, ao longo da bacia. Essa mudança poderia causar impactos 

significativos na importância que a floresta exerce para o clima regional e global. 

 

Em contrapartida, ao se considerar a Et para as simulações (platô e resultante) onde a 

vegetação foi fertilizada por CO2 é possível notar um comportamento oposto ou seja, 

observa-se um crescimento da taxa fotossintética da floresta, acompanhado também de 

um aumento do LAI, sugerindo portanto uma potencialização de sua capacidade de 

atuar como sumidouro de C da atmosfera (Figura 3.25). Esse comportamento é 

observado tanto para as simulações considerando a projeção do HadGEM (Figura 3.25 

a, c) quanto IPSL (Figura 3.25 b, d). As projeções do modelo IPSL revelaram maiores 

taxas de transpiração média, quando comparado com HadGEM, de cerca de 15% e 13% 

para platô e resultante, respectivamente. 

 

O efeito de fertilização no HadGEM e IPSL também pode ser observado de forma bem 

evidente no fluxo de Es, principalmente na simulação resultante e para o modelo IPSL 

(Figura 3.23). O fluxo de evaporação do solo no período futuro, por exemplo, 

apresentou redução de 78% e 82% respectivamente, para platô e resultante, no 

experimento com fertilização por CO2. O fluxo de evaporação do solo, apesar de sua 

menor magnitude, é o segundo termo com maior sensibilidade à fertilização por CO2. 
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Figura 3.25 - Evolução temporal do fluxo de Et e LAI entre o dossel superior e inferior na área 
de estudo, com fertilização por CO2. 

 

 
 

Transpiração ou Et (a, b) e LAI (c, d). Os resultados referem-se às simulações platô e resultante 
para as projeções do HadGEM e do IPSL. 
Fonte: Produção do autor. 
 

• Distribuição espacial das tendências 

 

A distribuição da diferença média entre o período futuro (2069-2098) e período 

histórico (1976-2005) pode ser observada na Figura 3.26, para ambas as simulações do 

modelo INLAND (platô e resultante), com CO2 fixo e variável de acordo com HadGEM 

e IPSL. A comparação da diferença média ou tendências entre as simulações 

considerando os efeitos das áreas de platô e de baixio vs a representação homogênea da 

área de estudo permitiu contabilizar em cada uma de tais simulações os principais 

impactos devido às mudanças climáticas e à fertilização de CO2 atmosférico. 

 

De acordo com os resultados, as projeções do modelo HadGEM indicaram, no final do 

século, forte redução nas taxas de ET da floresta na região nordeste, superior a 1,5 mm 

dia-1, o que pode ser notado nas simulações platô e resultante (Figura 3.26 a, b). No 

entanto, a simulação que considerou a combinação das áreas de platô e de baixio parece 

(a) (b) 

(c) (d) 
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ter sofrido ligeiramente menos os impactos das mudanças climáticas, particularmente no 

norte do Pará, onde é possível observar que a redução da ET, antes superior a 1,5 mm 

dia-1, passou para 1,0 mm dia-1, ou seja, observa-se uma redução do campo de 

tendências negativas em tal simulação em comparação ao platô. Esse mesmo efeito, nas 

projeções do HadGEM, também pode ser visualizado na região da Amazônia Boliviana, 

que apresentou redução das tendências negativas, da ordem de até 1,0 mm dia-1, para as 

simulações onde foi considerada a combinação das florestas de platô e de baixio quando 

comparada com a simulação apenas para a área de platô. Nessa área, os resultados 

também indicam maior redução das taxas de ET, segundo as projeções do modelo IPSL, 

que é bastante conhecido por apresentar projeções pessimistas nessa porção da bacia 

quando comparado aos demais modelos (SORRIBAS et al., 2016). De acordo com as 

projeções do IPSL, a ET na simulação resultante não sofreu tanto os efeitos das 

mudanças climáticas, o que pode ser visualizado pela redução do campo de tendências 

negativas de até 1,5 mm dia-1 quando comparado ao platô. 

 

O efeito da combinação das áreas de platô e de baixio nas simulações do INLAND com 

CO2 fixo também pode ser visualizado desde a região central até noroeste da bacia, em 

ambos os modelos (Figura 3.26 b, d). Nessas áreas, há uma tendência de aumento das 

taxas fotossintéticas da floresta no final do século, o que pode estar relacionado com sua 

maior disponibilidade de água, uma vez que as projeções apontam menores impactos na 

precipitação nessas áreas e também são regiões onde o lençol freático está mais próximo 

à superfície. Essa tendência de aumento correspondeu a valores superiores a 0,5 mm 

dia-1 nas projeções dos dois modelos globais (HadGEM e IPSL).  

 

Esses resultados juntos indicam que as simulações cuja combinação das áreas de platô e 

baixio foi considerada no INLAND foram particularmente importantes para atenuar os 

efeitos das mudanças climáticas nas áreas que sofreram mais devido à redução da 

precipitação, como região nordeste e Amazônia Boliviana, evidenciando sua melhor 

condição hídrica, uma vez que considera o efeito das áreas de baixio da floresta. Isso 

evidencia a importância de considerar tais áreas nos estudos de mudanças climáticas da 

floresta, uma vez que poderiam estar indicando uma condição ligeiramente mais 

pessimista em algumas áreas da bacia do que ocorre na realidade.  
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Figura 3.26 - Distribuição espacial das tendências da ET para o final do século em relação ao 
período histórico, entre as simulações platô e resultante. 

 

 

 
 

Sem fertilização por CO2 ou CO2fixo (a, b, c, d) e com fertilização de CO2 ou CO2variável (e, f, 
g, h). 
Fonte: Produção do autor. 
 

Os resultados dessa análise também revelam o efeito da fertilização por CO2 sobre a 

vegetação da floresta nas simulações platô e resultante, referente ao HadGEM e IPSL, 

caracterizado pelo aumento da taxa de ET (Figura 3.26 e, f, g, h). Esse comportamento 

sugere que, quando a floresta assimilou mais CO2, ela exibiu uma ampliação de sua 

capacidade de atuar como sumidouro de CO2 da atmosfera, principalmente nas áreas 

onde o lençol freático está mais próximo à superfície. Nessas áreas, é possível notar um 

aumento de 0,5 mm dia-1 para HadGEM e IPSL, em ambas as simulações, quando 

comparado às simulações com CO2 fixo. As simulações cuja combinação de platô e 

baixio foi considerada para obtenção do fluxo de ET, tanto para as projeções do 

HadGEM quanto IPSL, apresentaram um aumento das taxas fotossintéticas em uma 

maior porção da bacia quando comparado à simulação platô, principalmente na faixa 

entre região central e oeste, refletindo o efeito de uma atmosfera enriquecida por CO2 

aliado à maior disponibilidade de água. 

 

(a) (b) (c) (d) 

(e) (f) (g) (h) 
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No entanto, o efeito da fertilização por CO2 não foi observado em todos os domínios da 

bacia. As taxas de ET no nordeste da área de estudo, segundo as projeções do HadGEM, 

assim como nas simulações sem fertilização, continuam apresentando forte redução no 

final do século para platô e resultante (superior a 1,5 mm dia-1). Mesmo efeito também 

visualizado na região da Amazônia Boliviana, segundo as projeções de ambos os 

modelos. Esses resultados indicam uma forte relação entre o déficit hídrico e a 

produtividade da floresta, nos experimentos com e sem fertilização por CO2, com 

menores valores de produtividade onde há um maior déficit hídrico.  

 

Isso significa que a introdução do efeito de fertilização por CO2 não parece não ter sido 

preponderante onde a precipitação exibiu uma maior redução no final do século, 

principalmente na região nordeste, onde a redução foi superior a 1000 mm por ano, de 

acordo com a projeção do HadGEM. Nas regiões onde a ET exibiu redução no final do 

século, a combinação das áreas de platô e baixio tiveram o mesmo efeito que nos 

experimentos com CO2 fixo. Houve uma atenuação da redução da ET quando a 

combinação platô e baixio foi adicionada nas simulações do INLAND, ressaltando, 

mais uma vez, os benefícios de incluir a variabilidade das caraterísticas da escala de 

subgrade aos modelos de superfície continental para representação dos diversos 

processos entre a floresta Amazônica e a atmosfera. 

 

3.4.2.2 Produtividade Primária Bruta  

 

• Evolução temporal 

 

A evolução temporal da GPP entre as simulações platô e resultante, desde 1961 até 

2098, para ambos os modelos HadGEM e IPSL com CO2 fixo e variável pode ser 

observado na Figura 3.27. O fluxo de GPP na simulação platô é claramente maior ao 

longo do período analisado para o forçamento climático do HadGEM e do IPSL, 

considerando tanto os impactos das mudanças climáticas quanto a fertilização por CO2. 

No entanto, em todas as simulações, é possível notar uma tendência de redução entre 

essa diferença, no final do século. E assim como constatado na análise da ET, essa 

menor diferença deve-se ao menor impacto às mudanças climáticas dos fluxos obtidos 
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na simulação resultante, que pode estar associado a melhor condição de água no solo do 

baixio quando comparado ao platô. 

 

Figura 3.27 – Evolução temporal do fluxo médio de GPP entre as simulações platô e resultante, 
na área de estudo.  

 

 
 
HadGEM (a) e o IPSL (b). Os resultados incluem simulação platô e resultante, com (CO2fixo) e 
sem (CO2variavel) fertilização por CO2, durante o período de 1961 a 2098. 
Fonte: Produção do autor. 
 

Nas simulações com CO2 fixo, cuja tendência é de redução da produtividade ao longo 

dos anos (exceto nos anos de 2081 e 2098, em reposta ao aumento da precitação), os 

valores de GPP de acordo com o modelo HadGEM no período histórico, de 226,1 gC 

m2 mês-1 (platô) e 194,1 gC m2 mês-1 (resultante) gC m2 mês-1, sofreram redução de 

13% e 7,6% para platô e resultante respectivamente, no final do século (Tabela 3.8). 

Essa redução foi mais suavizada no caso do IPSL, de 9% e 7% para platô e resultante, 

respectivamente, devido à menor redução da precipitação no final do século, segundo as 

projeções de tal modelo. 

 

 

 

 

 

 

 

(a) (b) 
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Tabela 3.8 - Valores médios GPP entre simulação platô e resultante para período histórico e 
futuro considerando projeções do HadGEM e IPSL. 

 

Simulação Histórico Futuro 

HadGEM IPSL HadGEM IPSL 

Plato_CO2fixo 226,1 227,2 196,9 206,2 

Resultante_CO2fixo 194,1 195,1 179,3 181,1 

Platô_CO2variavel 265,7 267,2 325,9 374,6 

Resultante_CO2variavel 235,9 237,2 299,9 346,0 
 
As taxas médias de GPP estão em gC m-2 mês-1. CO2fixo (sem fertilização por CO2); e 
CO2variavel (com fertilização por CO2).

 

Fonte: Produção do autor. 
 

Nos experimentos em que foi considerada uma atmosfera enriquecida de CO2, por outro 

lado, o comportamento do fluxo de GPP é oposto, exibindo aumento da capacidade da 

floresta de atuar como sumidouro de C da atmosfera ao longo dos anos, principalmente 

na simulação platô. Os valores de GPP médio no período histórico de 265,7 e 235,9 gC 

m2 mês-1 para as simulações platô e resultante, respectivamente, referente ao forçamento 

climático do HadGEM, aumentou 22,6% (platô) e 27,1% (resultante) no período futuro. 

Esses valores foram inferiores àqueles do IPSL de 40,2% para platô e de 45,9% para 

resultante (Tabela 3.8).  

 

De acordo com as projeções de ambos os modelos (HadGEM e IPSL), o fluxo de GPP 

médio na simulação resultante, no final do século, apresentou menores impactos às 

mudanças climáticas e maior crescimento da produtividade da floresta devido ao efeito 

de fertilização por CO2 na atmosfera quando comparado à simulação platô. Esses 

resultados sugerem que a produtividade da floresta na simulação que considerou a 

combinação das áreas de platô e de baixio sofreu menos o impacto da redução da 

precipitação no final do século (principalmente na prejeção do HadGEM), que causou 

uma ligeira redução da tendência de aumento de tal fluxo mesmo considerando uma 

atmosfera enriquecida por CO2. 

 

 No entanto, esse é um exercício em que não é considerada a limitação de nutrientes (N, 

P), o que poderia restringir a assimilação de C (KATTGE et al., 2009; WALKER et al., 

2014). Nas florestas tropicais, sabe-se que existe uma forte limitação de tais nutrientes 
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(BROWN, 1987) e que a disponibilidade de nutrientes exerce um forte efeito sobre as 

taxas fotossintéticas da floresta, ao longo de toda a bacia (MERCADO et al., 2011). Isso 

significa que o crescimento da vegetação poderia ser interrompido no caso de 

indisponibilidade de N e P, por exemplo, mesmo a floresta sendo fertilizada por CO2, e 

a vegetação poderia não apresentar esse crescimento exponencial como demonstrado na 

Figura 3.27. Além disso, reconhece-se atualmente que os efeitos de elevadas 

concentrações de CO2 observados em sítios experimentais podem estar superestimando 

as respostas reais, devido a outros fatores limitantes tais como ocorrência de pragas e 

doenças, ervas daninhas, competição por água, entre outros fatores, e não são ainda bem 

conhecidos em grandes escalas, e nem suficientemente implementados nos mais 

sofisticados modelos disponíveis (IPCC, 2007). 

 

• Distribuição espacial das tendências 

 

De acordo com as projeções dos modelos HadGEM e IPSL, a taxa de GPP nas 

simulações que mantiveram o CO2 fixo exibe uma tendência de redução ao longo de 

toda a região de borda da bacia, no final do século, principalmente onde há uma 

condição mais pessimista para a precipitação (Figura 3.28 a, b, c, d). Para as projeções 

do HadGEM, por exemplo, essa maior redução ocorreu na região nordeste da bacia 

(superior a100 gC m2 mes-1). As projeções do IPSL, por outro lado, indicaram uma 

maior redução na Amazônia Boliviana, porém de menor magnitude, variando entre 60 a 

100 gC m2 mes-1. Esses valores, referente a ambos os modelos, podem ser observados 

principalmente para as simulações cuja representação da topografia foi homogênea. Isso 

ocorre porque a redução da GPP decorrente das mudanças climáticas parece ter sido 

ligeiramente atenuada (em até 60 gC m2 mes-1) no caso das simulações que 

consideraram os efeitos combinados das áreas de platô e baixio. 

 

Os resultados também indicam que na região central ocorreu os menores impactos na 

taxa de produtividade da floresta, devido às mudanças climáticas (CO2 fixo), quando 

comparado às demais áreas na bacia, o que está associado à menor redução da 

precipitação, de acordo com HadGEM e IPSL. Na simulação resultante, por exemplo, 

cuja combinação das áreas de platô e de baixio está incorporada, é possível observar 
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que, diferentemente da simulação platô, os valores de produtividade apresentam um 

ligeiro aumento (40 gC m2 mes-1), em decorrência da proximidade do lençol freático à 

superfície. Esse efeito pode ser principalmente visualizado nas projeções do HadGEM, 

que apresentaram menor redução da precipitação quando comparado ao IPSL para essa 

área da bacia. 

 

Figura 3.28 - Distribuição espacial das tendências da GPP para o final do século em relação ao 
período histórico, entre as simulações platô e resultante. 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

    
 
 
 
 
 
 

    

 
Sem fertilização por CO2 ou CO2fixo (a, b, c, d) e com fertilização de CO2 ou CO2variável (e, f, 
g, h). 
Fonte: Produção do autor. 
 

Por outro lado, o efeito da fertilização por CO2 na taxa de produtividade da floresta para 

ambas as simulações, com e sem a consideração das características de subgrade, pode 

ser claramente notado para as projeções do HadGEM e do IPSL, exceto na região 

nordeste e na Amazônia Boliviana, cujos respectivos modelos HadGEM e IPSL 

continuam exibindo redução elevada, sugerindo que nessas áreas a redução da 

precipitação somada ao aumento de temperatura contribui para potencializar o estresse 

hídrico das plantas (Figura 3.28 e, f, g, h).  

 

(a) (b) (c) (d) 

(e) (f) (g) (h) 
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No restante da bacia, a atmosfera enriquecida por CO2 causou um aumento das taxas 

fotossintéticas, sendo maiores principalmente no noroeste e região central da bacia 

(acima de 180 gC m2 mes-1), corroborando com as projeções menos pessimistas da taxa 

de precipitação e distribuição da profundidade do lençol freático. Em tais simulações, 

não foram observadas grandes variações entre as simulações platô e resultante. Mais 

uma vez, é importante lembrar que esses resultados são baseados em simulações cuja 

limitação da floresta por nutrientes não é considerada, o que poderia causar 

modificações nos resultados obtidos a partir dessas simulações. Além disso, não são 

consideradas, nessas simulações, as mudanças de uso no solo ao longo do tempo, 

decorrente da atividade de desmatamento, que é uma realidade preocupante 

principalmente no futuro. 

 

3.4.2.3  Eficiência do uso da água na área de estudo 

 

A evolução temporal da Eficiência do Uso da Água (EUA) - relação entre as 

quantidades de CO2 assimilado e de H2O perdida  entre as simulações considerando a 

combinação das áreas de platô vs a representação homogênea da área de estudo, com 

CO2 fixo e variável pode ser observada de acordo com o forçamento climático do 

HadGEM (Figura 3.29 a) e do IPSL (Figura 3.29 b). Os resultados indicam que as 

simulações do INLAND, com fertilização de CO2, tiveram melhor EUA em ambas as 

projeções (HadGEM e IPSL). Isso significa que tanto as simulações platô quanto 

resultante exibiram uma maior produtividade usando menor quantidade de água, para o 

caso em que a floresta estava enriquecida por CO2 atmosférico.  

Estudos anteriores também mostraram um aumento da taxa fotossintética diante de uma 

maior disponibilidade de CO2 atmosférico na região da Amazônia, como o de 

Ainsworth e Long (2005), Rezende (2015) e Castro et al. (em preparação). Os dois 

últimos estudos também utilizaram o modelo INLAND. De acordo com Dieleman et al. 

(2012) e Coe et al. (2016), o aumento da EUA sob condições de elevadas concentração 

de CO2 é devido ao fato de que os estômatos ficam abertos menos tempo para captar 

CO2, ou seja, a menor condutividade estomatal reduz a perda de umidade enquanto os 

níveis aumentados de CO2 atmosférico mantêm as concentrações internas de CO2 e, 

assim, a fotossíntese. No entanto, Lima e Alves (2008) alertam que, sob cenários de 
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aumentos crescentes de temperatura, este efeito pode ser anulado pelos impactos da 

variabilidade climática. Dessa forma, o conhecimento dessa variável é um fator 

importante nos estudos de resiliência da floresta tropical, diante das mudanças 

climáticas. 

 

Figura 3.29 - Evolução temporal do fluxo médio de EUA entre as simulações platô e resultante, 

na área de estudo.  

 

 
 

HadGEM (a) e o IPSL (b). Os resultados incluem simulação platô e resultante, com (CO2fixo) e 
sem (CO2variavel) fertilização por CO2, durante o período de 1961 a 2098. 
Fonte: Produção do autor. 
 

As simulações platô e resultante apresentaram pouca disparidade para os experimentos 

em que apenas os impactos das mudanças climáticas foram avaliados (CO2 fixo). Nesse 

experimento, ambos exibiram uma tendência de redução da EUA com valores mínimos 

de 2,2 e 2,4 gC m-2 mm-1 no final do século, respectivamente, de acordo com as 

projeções do HadGEM e IPSL. Esses valores foram cerca de 10% inferiores aos valores 

médios encontrados para o período histórico e indicam que as mudanças climáticas ao 

longo do século afetaram negativamente a EUA da floresta. 

 

As maiores diferenças na EUA entre as simulações platô e resultante no final do século, 

decorrente dos impactos causados pelas mudanças climáticas, concentram-se na região 

central e noroeste da bacia (Figura 3.30 a, b, c, d). Nessas áreas, a EUA na simulação 

resultante, para as projeções do HadGEM e IPSL, apresentou maior redução em 

comparação com a simulação platô (0,4 a 0,6 gC m-2 mm-1). Segundo as projeções do 

(a) (b) 
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HadGEM, a maior redução da EUA na simulação resultante ocorreu em grande parte da 

região central e noroeste da região de estudo. Para o IPSL, no entanto, esse 

comportamento foi similar apenas em uma pequena área no noroeste da bacia, na região 

norte do Peru. 

 

Figura 3.30 - Distribuição espacial das tendências da EUA para o final do século em relação ao 
período histórico, entre as simulações platô e resultante. 

 

 

 

 
Sem fertilização por CO2 ou CO2fixo (a, b, c, d) e com fertilização de CO2 ou CO2variável (e, f, 
g, h).  
Fonte: Produção do autor.  
 

Esse comportamento pode ser devido à condição mais úmida do solo nessas áreas, 

favorecida pela projeção mais otimista da precipitação no final do século nessas áreas, 

associado com a presença do lençol freático sempre próximo à superfície. Esses 

resultados são corroborados por Campos et al. (2013), que descobriram uma maior EUA 

nos períodos mais secos para todos os biomas estudados, desde gramíneas até florestas 

(hemisfério norte e sul), o que revela a capacidade das plantas de tolerar condições de 

baixa precipitação. Comportamento semelhante também foi encontrado por Rezende 

(2015) em estudo recente realizado no semiárido brasileiro. De acordo com esse autor, 

os experimentos realizados para uma condição mais seca mostraram aumento superior a 

19% na EUA quando comparado ao mesmo experimento, porém em condições úmidas. 

 

(a) (b) (c) (d) 

(e) (f) (g)  (h) 
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Por sua vez, os experimentos considerando a fertilização de CO2 indicaram valores 

maiores de EUA para as simulações platô em ambos os modelos durante todos os anos, 

e principalmente no final do século (Figura 3.29). Nesse período, ambos os modelos 

apresentaram um aumento médio na bacia de 7% para a EUA no platô quando 

comparado à simulação resultante. A distribuição da diferença média ou tendência ao 

longo da bacia indica que o efeito da fertilização por CO2 provocou um aumento da 

capacidade de assimilação de C por unidade de água transpirada, principalmente nas 

áreas que apresentam menores taxas de precipitação, segundo as projeções do HadGEM 

e IPSL (Figura 3.30 e, f, g, h).  

 

Quando os valores de EUA entre a simulação resultante e platô são comparadas, 

considerando um cenário de fertilização por CO2, nota-se que a combinação das áreas 

de platô e de baixio causou menor taxa de EUA, efeito que pode ser observado de forma 

acentuada também na região central (caracterizada pela diferença entre futuro e presente 

em torno de zero). Isso indica que, mesmo em uma atmosfera enriquecida por CO2, a 

EUA reduziu nas áreas que apresentam maior proximidade com lençol freático, 

sugerindo que a condição de umidade do solo foi preponderante para determinar as 

taxas da EUA. 

 

3.4.2.4 Troca líquida de CO2 do ecossistema  

 

A evolução temporal da troca líquida de CO2 entre a vegetação e a atmosfera (NEE), de 

modo geral, sugere que a floresta Amazônica, que atuava como um sumidouro de CO2 

da atmosfera no início do século (caracterizado por sinais negativos) exibe uma 

tendência de redução da assimilação de C ao longo dos anos, tornando-se fonte de CO2 

no final do século (valores positivos), particularmente nas simulações com CO2 fixo, 

onde são analisados os impactos causados pelas mudanças climáticas (Figura 3.31 a, b).  

 

Nessas simulações, os valores de NEE encontrados no período histórico, considerando 

forçamento climático do HadGEM e do IPSL, indicaram valores próximos entre a taxa 

de assimilação na floresta de platô (-12,6 gC m-2 mês-1) e combinação de platô e baixio 

(-9,2 gC m-2 mês-1) (Tabela 3.9). Porém, quando o comportamento da floresta inverte no 
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final do século e ela passa a emitir CO2 para a atmosfera, principalmente nas regiões de 

bordas ao longo de toda porção ocidental da bacia (Figura 3.32 a, b, c, d), os maiores 

valores de emissão são apresentados pela simulação platô. Segundo as projeções dos 

modelos globais, o platô apresentou valores médios de emissões de aproximadamente 

10,3% (HadGEM) e 22,6% (IPLS) superiores aos encontrados na simulação resultante 

nesse período, o que sugere uma possível atenuação dos impactos causados pela 

redução da precipitação e aumento da temperatura, quando considerado um ambiente 

mais úmido. Complementarmente, observa-se que a projeção do HadGEM apresentou 

maiores taxas de emissão quando comparado ao modelo IPLS, de 32,3 e 47,2% nas 

simulações platô e resultante, respectivamente, o que pode estar relacionado à maior 

redução da precipitação e aumento da temperatura referente ao HadGEM. 

 

Figura 3.31- Evolução temporal do fluxo médio de NEE entre as simulações platô e resultante, 
na área de estudo. 

 

 

 
HadGEM (a) e o IPSL (b).Os resultados incluem simulação platô e resultante, com (CO2fixo) e 
sem (CO2variavel) fertilização por CO2, durante o período de 1961 a 2098. 
Fonte: Produção do autor. 

 
 

Essa inversão do papel da floresta no final do século, como efeito das mudanças 

climáticas, onde ela passa de sumidouro a fonte de C para a atmosfera, pode estar 

associado a uma possível mudança da estrutura da floresta, como sugerem as taxas de 

transpiração e LAI entre dossel superior e inferior, corroborado a distribuição da 

biomassa de Castro (2007), já discutido anteriormente. Os impactos das mudanças 

climáticas no comportamento da floresta fazendo com que ocorra inversão de seu papel, 

(a) (b) 
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ou seja, deixando assimilar CO2 da atmosfera para se tornar fonte, já foi amplamente 

discutido (PHILLIPS, 2009; LEWIS, 2011, GATTI et al., 2014).  

 

Diferentemente das simulações em que apenas os efeitos das mudanças climáticas 

foram avaliados, as simulações em que foi considerada uma atmosfera enriquecida de 

CO2 mostraram uma maior capacidade da floresta de permanecer atuando como 

sumidouro de CO2 no final do século, ou seja, a floresta continuou a assimilar C da 

atmosfera nesse período, porém com valores bastante reduzidos se comparados às taxas 

no início do século (Tabela 3.9). Esse comportamento destaca o efeito da fertilização na 

vegetação, evidenciando seu potencial de reverter às mudanças climáticas originadas do 

próprio aumento de CO2, o que também foi verificado nas simulações de Castro (2017). 

Em tais experimentos, as taxas de assimilação no início do século, assim como nos 

experimentos com CO2 fixo, foram próximas entre a floresta de platô e a combinação 

platô e baixio. Em geral, a floresta de platô apresentou um ligeiro aumento de 14,4% 

(HadGEM) e 13,8% (IPSL), quando comparado com valores da simulação resultante 

(Tabela 3.9).  

 

Ao se comparar o efeito da fertilização de CO2 entre as simulações do INLAND no 

início e no final do século, nota-se uma redução da capacidade da floresta de atuar como 

sumidouro de CO2 nos últimos anos do século. Entretanto, essa redução parece ter sido 

ligeiramente menor para a simulação cuja combinação das áreas de platô e de baixio foi 

considerada, o que pode estar associado à condição mais úmida do solo nas áreas de 

baixio, uma vez que esse efeito é observado principalmente nas áreas onde o lençol 

freático está mais próximo à superfície (Figura 3.32 e, f, g, h). As taxas de assimilação 

na simulação resultante, de acordo com as projeções do modelo HadGEM, foram de 2,3 

gC m-2 mês-1, valor ligeiramente superior ao encontrado na simulação cuja topografia 

foi considerada como um meio homogêneo (0,7 gC m-2 mês-1). Adicionalmente, a 

pequena diferença média de 13,8% entre as taxas de assimilação das simulações platô e 

resultante no início do século, de acordo com as projeções do IPSL, reduz para valores 

próximos à zero, sugerindo que a representação das características presentes nas escalas 

de subgrade ao modelo de superfície INLAND parece ter sido importante na 

manutenção da capacidade da floresta de atuar como sumidouro. 
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Figura 3.32 - Distribuição espacial das tendências da NEE para o final do século em relação ao 

período histórico, entre as simulações platô e resultante. 
 

 

 
 
Sem fertilização por CO2 ou CO2fixo (a, b, c, d) e com fertilização de CO2 ou CO2variável (e, f, 
g, h). 
Fonte: Produção do autor. 
 

 
Tabela 3.9 - Valores médios NEE entre simulação platô e resultante para período histórico e 

futuro considerando projeções do HadGEM e IPSL. 
 

Simulação Histórico 
 

Futuro 

 
HadGEM IPSL 

 
HadGEM IPSL 

Plato_CO2fixo -12,60 -12,70 
 

8,60 6,50 

Resultante_CO2fixo -9,20 -9,90 
 

7,80 5,30 

Platô_CO2variavel -20,70 -21,40 
 

-0,70 -13,30 

Resultante_CO2variavel -18,10 -18,80 
 

-2,30 -13,50 
 

As taxas médias de NEE estão em gC m-2 mês-1. CO2fixo (sem fertilização por CO2); e 
CO2variavel (com fertilização por CO2).

 

Fonte: Produção do autor. 

 

3.5 Conclusões  

 

Nessa etapa da pesquisa, o modelo INLAND (modo “offline”) foi inicialmente forçado 

por um conjunto de dados climáticos de alta resolução temporal, com o objetivo de 

(a) (b) (c) (d) 

(e) (f) (g) (h) 
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contabilizar os efeitos combinados das áreas de platô e baixio das florestas de Terra 

Firme nos processos de troca de fluxos de água, energia e carbono entre a vegetação e a 

atmosfera. Os resultados demonstraram que a inclusão da representação desses 

ambientes nas simulações do INLAND, entre o período de 1989 a 2005, melhorou o 

desempenho do modelo na representação dos fluxos de ET e GPP na bacia Amazônica, 

o que denota a importância da inserção das características topográficas de subgrade para 

representar a superfície terrestre nesta região. 

 

Nas simulações considerando a dinâmica da topografia, o fluxo da ET foi de 3,26 mm 

dia-1, com uma redução do viés médio de 7% para o período total analisado e 13% para 

a estação seca, quando comparado aos resultados obtidos a partir das simulações com 

representação homogênea das características da superfície. A análise do fluxo médio de 

GPP para o período de estudo, considerando a paisagem homogênea, apresentou valor 

de 303 gC m2 mês-1, o que superestima em 30% os valores observados disponíveis. Em 

contrapartida, nas simulações em que foram consideradas as características da escala de 

subgrade, esse viés reduziu para 15%, tornando a representação da produtividade da 

floresta mais próxima da observada. Esses resultados indicam que a contabilização dos 

efeitos induzidos pelas características topográficas em nível de subgrade, no modelo 

INLAND, é fundamental para reduzir os erros sistemáticos nos processos de interação 

solo-planta-atmosfera, pois, ao assumir a topografia como sendo um plano homogêneo, 

verifica-se a intensificação do viés positivo dos fluxos de ET e GPP.  

 

Também foi investigado a influência da variabilidade topográfica nas respostas da 

floresta em relação às mudanças climáticas e ao aumento da concentração de CO2 na 

atmosfera. Para isso, o modelo INLAND foi forçado com um conjunto de dados 

climáticos referente a dois modelos globais (HadGEM2-ES e IPSL-CM5A-LR), 

representados pelo clima presente (histórico) e futuro (cenário RCP 8.5). De maneira 

geral, os resultados mostraram que a heterogeneidade da topografia atenuou 

ligeiramente os efeitos das mudanças climáticas nos componentes dos diferentes 

balanços da floresta, principalmente nas porções nordeste e sudoeste da bacia 

Amazônica, onde ocorreu maior redução das taxas de precipitação de acordo com as 

projeções.  
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Quando a variabilidade da topografia foi considerada, as projeções do HadGEM 

indicaram menor redução no fluxo de ET para o nordeste da bacia (0,5 mm dia-1).  Esse 

mesmo efeito foi encontrado para a Amazônia Boliviana que, quando comparada à 

região nordeste, exibiu maior magnitude de atenuação nas taxas fotossintéticas da 

floresta (HadGEM até 1,0 mm dia-1 e IPSL até 1,5 mm dia-1). Nessas mesmas áreas, 

onde a precipitação sofreu maior impacto das mudanças climáticas, foi constatada uma 

resposta similar para a produtividade da floresta em ambos os modelos globais, com 

atenuação de até 40 gC m-2 mês-1 no fluxo de GPP, se comparado com as simulações 

com representação homogênea da superfície. Adicionalmente, uma redução de cerca de 

60 gC m-2 mês-1 pode ser notada ao longo das bordas norte e sudeste da área de estudo, 

onde os impactos das mudanças climáticas parecem ter sido mais fortemente atenuados 

devido à coexistência das áreas de platô e de baixio, evidenciando a importância da 

representação correta das características da superfície para a estimativa da produtividade 

da floresta.  

 

Em ambas as simulações, com e sem a coexistência dos ambientes de platô e baixio, a 

vegetação exibiu uma elevada resposta à fertilização por CO2 atmosférico, caracterizada 

por um aumento nos fluxos de ET e GPP, que pode ser observada para as projeções do 

HadGEM e IPSL. Este resultado sugere que a floresta foi capaz de reverter as mudanças 

climáticas decorrentes do aumento do CO2, exceto nas áreas concentradas no nordeste 

da bacia e na Amazônia Boliviana. Nessas regiões, o efeito do estresse hídrico causado 

pela elevada redução da precipitação parece ter sido um fator limitador, mesmo 

considerando uma atmosfera enriquecida por CO2. Apesar disso, nessas áreas a floresta 

apresentou um aumento na EUA em ambas às simulações (superior a 1,2 mm dia-1), 

diferentemente da região central, onde o lençol freático está localizado próximo à 

superfície. Nas simulações em que o CO2 manteve-se fixo, no entanto, observa-se uma 

redução da EUA em toda a extensão da bacia, quando comparado ao período histórico, 

para HadGEM e IPSL. 

 

O efeito da fertilização por CO2 também foi importante para manter a função da floresta 

como sumidouro de C no final do século, diferentemente das simulações que 
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consideraram apenas os efeitos das mudanças climáticas, o que pode ser notado nas 

projeções do HadGEM e IPSL. Em tais simulações, pouca diferença pode ser notada 

entre as simulações que consideraram a floresta como um plano homogêneo e a 

variabilidade da topografia, mas em geral, a manutenção da função da floresta como 

sumidouro de C apresentou um ligeiro aumento nas simulações que consideraram a 

coexistência dos ambientes de platô e de baixio. Todos esses resultados juntos destacam 

a importância dos ambientes de baixio na dinâmica da floresta, confirmando a hipótese 

inicial de que o refinamento da representação da topografia referente à escala de 

subgrade pode atenuar os impactos das mudanças climáticas nos diversos fluxos à 

superfície, especialmente devido à condição hídrica, que favorece um ambiente mais 

úmido do que nas áreas de platôs. 
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4 CONCLUSÃO FINAL  

 

Motivado pela influência que a heterogeneidade da topografia nas florestas de Terra 

Firme exerce sobre os diversos fluxos à superfície, este trabalho buscou aprimorar o 

conhecimento para contabilizar os efeitos da topografia na representação dos processos 

de troca de fluxos de água, energia e carbono entre a floresta e a atmosfera, 

considerando os atributos da vegetação, do solo e da condição hidrológica que estão 

fortemente associados à variação da topografia nessas florestas. Suspeitava-se que a 

representação simplificada dos efeitos da heterogeneidade da floresta tropical induzidos 

pelas características topográficas, em nível de subgrade, típico do ambiente de floresta 

na Amazônia, implica em uma potencial fonte de erros e incertezas na simulação dos 

fluxos, devido à não linearidade e heterogeneidade em uma escala mais refinada dos 

processos à superfície terrestre, que pode impactar as conclusões de estudos e cenários 

acerca da resiliência da floresta às potenciais mudanças globais.  

 

Para investigar essas questões e compreender como os processos diferenciam-se nos 

variados ambientes topográficos na floresta de Terra Firme da Amazônia, foi necessário 

avaliar a habilidade de um modelo de superfície continental, como o INLAND, em 

representar pontualmente os diversos processos que ocorrem na microescala, desde o 

solo até o dossel vegetativo. Para isso, escolheram-se as duas áreas que mais contrastam 

topograficamente dentro dessas florestas: platô e baixio. Utilizando um esquema de 

aquífero confinado que foi desenvolvido e acoplado ao INLAND para representação da 

dinâmica do lençol freático na área de baixio, bem como o ajuste dos parâmetros da 

vegetação e do solo em cada uma dessas áreas, no capítulo II mostrou-se que o modelo 

INLAND foi capaz de simular coerentemente os principais fluxos tanto na escala 

sazonal quanto interanual dos diferentes balanços à superfície, em cada um desses 

ambientes. O desenvolvimento dessa etapa foi principalmente possível devido à 

disponibilidade de um razoável conjunto de dados observados dos diferentes ambientes 

analisados, que foi essencial para a avaliação do desempenho do modelo INLAND, 

tornando-o hábil para representar tais áreas. 
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Após o desenvolvimento dessa etapa, o modelo INLAND foi aplicado no domínio da 

bacia, para estimativa dos fluxos médios considerando as áreas de platô e de baixio 

distribuídas espacialmente ao longo de toda a região Amazônica. A porcentagem de 

ocorrência de cada um dos ambientes foi estimada pelo modelo normalizado de terrenos 

HAND, cuja funcionalidade e precisão possibilitaram o desenvolvimento dessa análise. 

Nessa etapa da pesquisa, descrita em detalhes no capítulo III, o modelo INLAND foi 

forçado inicialmente por um conjunto de dados climáticos de alta resolução temporal 

obtidos de Zhang et al. (2015). Os resultados da simulação mostraram que, embora o 

esquema de aquífero confinado e os ajustes dos parâmetros tenham sido implementados 

considerando os dados referentes à Amazônia central, os fluxos associados aos diversos 

balanços na floresta apresentaram redução dos erros sistemáticos nas simulações, 

quando os efeitos combinados das áreas de platô e de baixio foram considerados, 

confirmando a hipótese inicial desse estudo. 

 

Além disso, para avaliar as respostas das áreas de platô e de baixio aos possíveis 

impactos das mudanças climáticas e do aumento da concentração de dióxido de carbono 

na atmosfera, foram utilizadas forçantes do clima presente (histórico) e futuro (cenário 

RCP 8.5) de dois modelos globais do CMIP5 (HadGEM2-ES e IPSL-CM5A-LR). Os 

resultados, também apresentados no capítulo III, indicam que o efeito da fertilização de 

CO2 nas florestas reduz os impactos na capacidade da floresta em atuar como 

sumidouro de carbono, principalmente nas simulações cuja combinação platô e baixio 

foram considerados. Essas simulações também apresentaram atenuação dos impactos 

nos fluxos à superfície com e sem fertilização por CO2, reduzindo a diferença média 

causada em tais fluxos no final do século, exceto nas áreas onde as projeções de ambos 

os modelos mostraram forte redução das chuvas, o que indica que o efeito do estresse 

hídrico foi limitante para as taxas fotossintéticas e, consequentemente, para a 

produtividade da floresta, até mesmo quando a atmosfera estava enriquecida por CO2.  

 

Apesar dos resultados de ambos os modelos globais apresentarem coerência com o 

desenvolvimento da metodologia, confirmando que a representação do ambiente de 

baixio pode modificar os impactos decorrentes das mudanças climáticas na bacia 

Amazônica até o final do século, é importante ressaltar alguns fatores. As forçantes 
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climáticas incluindo a precipitação, a temperatura e a radiação são prescritas e, portanto, 

não receberam efeitos de retroalimentação da superfície. Adicionalmente, é importante 

considerar que o crescimento da vegetação não sofreu alteração em relação às condições 

de nutrição das plantas (N e P), que podem afetar a produtividade da floresta mesmo 

quando a atmosfera está enriquecida por CO2. Por último, ressalta-se também que todas 

as simulações foram obtidas considerando uma situação sem mudança do uso do solo, 

tendo em vista que a pressão para o avanço do desmatamento ainda é uma realidade na 

Amazônia.  

 

De modo geral, os resultados obtidos em ambos os capítulos desse estudo demostraram 

que a incorporação do efeito combinado de dois ambientes característicos da 

microescala dentro da floresta Amazônica foi capaz de reduzir os erros sistemáticos dos 

fluxos à superfície de até 15% para os fluxos de ET e GPP, contribuindo para uma 

representação mais realista de tais fluxos na bacia Amazônica, e também contribuiu 

para evidenciar a importância da composição de tais ambientes juntos nos estudos de 

possíveis impactos das mudanças climáticas. Esses resultados responderam as questões 

científicas propostas na pesquisa e também sugerem que a desconsideração desses 

ambientes na representação dos ecossistemas Amazônicos pode afetar a habilidade não 

só do modelo INLAND, mas também dos demais modelos de superfície continental, 

aumentando as incertezas dos impactos das mudanças climáticas sobre os ecossistemas 

de floresta na Amazônia.  

 

Por isso, para continuar avançando no entendimento das interações entre a floresta e 

atmosfera, é essencial o desenvolvimento de novas parametrizações que incorporem 

explicitamente os processos na escala de subgrade envolvendo aspectos não apenas 

físicos, como neste caso, mas também os biogeoquímicos, ciclagem de nutrientes, 

emissões biogênicas, entre outros. O desenvolvimento dos modelos com essa 

perspectiva permitirá o avanço na representação do bioma amazônico nos esquemas de 

superfície e a incorporação dos novos resultados científicos nos modelos integrados do 

Sistema Terrestre. Para isso, o investimento na compilação de dados observados de 

fisiologia, ecologia, hidrologia, sensoriamento remoto, micrometeorologia e pedologia, 

apoiados em novas técnicas de representatividade numérica da diversidade de ambientes 
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da floresta Amazônica, são fundamentais e necessários. Isso também pode contribuir 

para a redução das incertezas nos impactos dos cenários futuros de clima e mudanças de 

cobertura da vegetação, avançando, portanto, nos estudos sobre as mudanças ambientais 

globais.  

 

Recomendações de trabalhos futuros incluem: 

 

• Incorporação da heterogeneidade espacial da textura e profundidade dos solos na 

escala de subgrade ao modelo INLAND, que atualmente já considera a heterogeneidade 

induzida pela vegetação (florestas e pastagens), representada por meio da divisão de um 

ponto de grade em sub-regiões ou “tiles”; 

 

• Substituição da parametrização empírica, desenvolvida neste trabalho para 

representação da profundidade do lençol freático nas áreas de baixios por uma 

representação mais realista da dinâmica hidrológica em todos os domínios da bacia, 

com posterior estabelecimento da conectividade lateral entre as células de grade do 

modelo, para complementar a conexão entre platô e baixio. Isto permitirá melhorar a 

vazão simulada pelo INLAND, principalmente o particionamento entre fluxo de base e 

superficial;  

 

• O acoplamento de um modelo de superfície continental num modelo do sistema 

climático (como MCGA) que represente as características da subgrade da floresta 

Amazônica, incluindo variabilidade dos solos e da vegetação, que permitam a 

retroalimentação dos processos superfície-atmosfera, com o objetivo de verificar as 

possíveis diferenças nas respostas na biomassa, na hidrologia e no clima; e 

 

• Realização de novos experimentos de campo para medição dos fluxos de calor 

latente (LE) e calor sensível (H) nas áreas de baixio, tanto na Amazônia central quanto 

demais áreas ao longo da bacia. Isso permitirá conhecer melhor o comportamento do 

balanço de energia entre as áreas de platô e de baixio, na Amazônia. 
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