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Este capítulo apresenta um resumo do conhecimento atual sobre as 

características climatológicas da Amazônia. Incertezas significativas permanecem 
quanto ao entendimento da dinâmica complexa do clima e variabilidade 
climática na região, as quais se devem, em parte, à falta de dados 
observacionais. A forte sazonalidade da precipitação e a transição relativamente 
rápida entre as estações úmida e seca associadas ao início da estação chuvosa 
estão relacionadas ao estabelecimento do Sistema de Monção da América do Sul 
(SMAS). O SMAS é controlado por condições termodinâmicas em grande escala, 
influenciadas pela temperatura da superfície do mar (TSM) próxima ao equador. 
Aparentemente, o ressecamento da superfície terrestre na estação seca é a 
causa principal do retardo do início da estação úmida subsequente. A oscilação 
de 30 a 60 dias é o principal modo da variabilidade intrassazonal. A variabilidade 
interanual do sistema hidroclimatológico está fortemente relacionada ao El 
Niño/Oscilação Sul. De modo mais geral, as TSMs do Pacífico e Atlântico tropicais 
controlam a variabilidade da precipitação na Amazônia, e as anomalias da TSM 
do Atlântico sudoeste influenciam a variabilidade da Zona de Convergência do 
Atlântico Sul (ZCAS). As interações entre a atmosfera e a superfície terrestre 
foram propostas como um mecanismo dinâmico possível para a variância não 
explicada nas escalas temporais anuais e interanuais. Em escalas temporais 
interdecadais, a variabilidade na precipitação está relacionada à Oscilação 
Decadal do Pacífico, principalmente sobre porções ao sul, e ligada à Oscilação do 
Atlântico Norte. Em escalas temporais paleoclimáticas, há grandes incertezas 
sobre os principais aspectos da variabilidade na precipitação da América do Sul 
tropical.  Por exemplo, permanecem incertezas sobre as características básicas 
das anomalias na precipitação da Amazônia, se mais secas ou mais úmidas, 
durante o Último Máximo Glacial (UMG), e as reconstruções paleoclimáticas 
ainda sofrem com a falta de dados.   
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1.  INTRODUÇÃO 
 
A Bacia Amazônica é um dos três centros quase 

permanentes de intensa convecção acoplada à zona 
do cavado equatorial. Ela exerce um papel 
fundamental no funcionamento do clima global. As 
florestas da Amazônia desempenham um papel 
crítico na regulação do clima regional e global. Por 
meio de intensa evapotranspiração, as florestas 
tropicais bombeiam calor latente à atmosfera para 
equilibrar o forte calor radiativo à superfície. A forte 
e extensiva convecção tropical sobre o continente 
durante o verão do Hemisfério Sul transporta o calor 
latente para a alta troposfera e o distribui às zonas 
temperadas. Ao fazer isso, floresta e convecção, 
juntas, resfriam a Amazônia, ao mesmo tempo em 
que se torna uma intensa fonte troposférica de calor 
para a circulação atmosférica global. Desse modo, a 
liberação de calor latente é uma grande fonte de 
calor na região e é responsável pelas características 
da circulação regional do verão austral [Silva Dias et 
al., 1987]; ela também pode gerar anomalias 
significativas na circulação dos Hemisférios Norte e 
Sul como padrões de teleconexão [Grimm e silva 
Dias, 1995].  

As complexas interações entre variáveis 
climáticas na Bacia Amazônica têm implicações 
importantes para a potencial mudança do clima, em 
níveis local e global. Dado que a Amazônia é uma 
região com dados esparsos, as variáveis climáticas 
são insuficientemente quantificadas; incertezas 
significativas permanecem no entendimento dos 
diferentes processos subjacentes aos mecanismos 
dinâmicos do clima e sua variabilidade em uma 
ampla variação de escalas temporais e espaciais.  

A convecção tropical é a principal característica 
do clima da Bacia Amazônica. Ela é regulada 
principalmente por características atmosféricas em 
grande escala, inclusive pela circulação de Hadley e a 
Zona de Convergência Intertropical (ZCIT), a 
circulação de Walker, a oscilação intrassazonal de 40 
a 60 dias, e ondas atmosféricas, e também por 
processos meteorológicos como a penetração de 
frentes frias extratropicais [Santos de Oliveira e 
Nobre, 1986]. Além disso, a importância da 
retroalimentação da superfície terrestre-atmosfera 
sobre a hidroclimatologia amazônica não pode ser 
superestimada. Padrões regionais de precipitação 
dependem grandemente dos balanços hídricos e da 
energia à superfície, impulsionados pelos ciclos 
sazonais e diurnos de energia solar que, por sua vez,  

 
 

modulam a reciclagem de precipitação que responde 
por aproximadamente 25 – 30% da precipitação na 
Amazônia [Eltahir e Bras, 1996]. Importantes papéis 
são também desempenhados pela temperatura da 
superfície do mar (TSM) do Oceano Atlântico tropical 
[Dickinson, 1987] na parte leste da bacia e pela 
forçante dos Andes, ao longo de sua parte ocidental.   

Duas das características mais distintas da 
circulação atmosférica de alto nível no verão do 
Hemisfério Sul sobre a América do Sul tropical são o 
bem definido anticiclone centrado sobre a Bolívia, a 
“Alta da Bolívia” [Kreuels et al., 1975; Virji, 1981] e 
um cavado próximo à costa do nordeste do Brasil 
[Kousky e Gan, 1981]. A Zona de Convergência do 
Atlântico Sul (ZCAS) é outra importante característica 
da circulação de verão da região da América do Sul. É 
uma zona de convergência longa e ampla, que segue 
a orientação noroeste-sudeste a partir da Amazônia 
para os subtrópicos próximos à costa sudeste do 
Brasil, projetando-se sobre o Oceano Atlântico Sul 
adjacente [Kodama, 1992, 1993]. Na baixa 
troposfera, os ventos alísios oriundos do Atlântico 
equatorial penetram na Amazônia e então se movem 
em sentido anti-horário para o leste da Cordilheira 
dos Andes em direção ao sul e sudeste a 15°S, onde o 
fluxo torna-se então ciclônico nas partes centrais do 
continente  formando uma baixa próxima a 20°S.  

Todas essas características da circulação 
observada sobre a América do Sul tropical e 
subtropical durante o verão austral formam a 
Monção de Verão da América do Sul (MVAS). Muitos 
desses traços que dominam a circulação geral são 
reconhecidos como características típicas de monção 
[Zhou e Lau, 1998; Vera et al., 2006]. As 
características principais da MVAS são mais bem 
desenvolvidas durante os meses de verão, de 
dezembro a fevereiro, e incluem um gradiente de 
temperatura terrestre e oceânica em grande escala, 
baixa pressão sobre o interior do continente (Baixo 
Chaco) e alta pressão (Alta da Bolívia) com circulação 
anticiclônica em altitude, uma célula de revolvimento 
vertical com um braço crescente sobre o interior do 
continente e movimento descendente sobre o 
oceano, e intenso influxo de umidade para o 
continente em baixos níveis responsável por fortes 
mudanças na precipitação sazonal, bem como um 
efluxo da região amazônica para a Bacia La Plata, 
referida como o jato em baixos níveis sul americano 
ao leste dos Andes. [Marengo et al., 2004].  
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2. DISTRIBUIÇÕES ESPACIAIS DE VARIÁVEIS 
CLIMÁTICAS 

 
Em escalas de tempo sazonais, a temperatura 

média do ar não apresenta muita variação em grande 
parte da região, exceto na Amazônia meridional 
(Rondônia, Mato Grosso). Esse comportamento se 
deve aos altos valores de radiação solar incidente ao 
longo do ano. Os valores da temperatura média do ar 
estão entre 24° a 26°C com amplitude anual de 1° a 
2°C. Na Amazônia meridional, o ciclo anual de 
temperatura é mais pronunciado devido à forçante 
solar e também à penetração de frentes frias 
extratropicais. Dessa forma, a amplitude anual pode 
atingir 3° a 4°C. O mais importante para o 
desencadeamento da convecção e o 
desenvolvimento de intensas tempestades sobre a 
região é a grande amplitude do ciclo de temperatura 
diurno e o aquecimento solar [Fu et al., 1999].  

 
2.2. Precipitação 

 
O grande número de análises da distribuição 

espacial e temporal da precipitação sobre o Brasil e 
América do Sul pode ser utilizado para descrever as 
principais características da precipitação [Schwerdt-
feger, 1976; Ratisbona, 1976; Caviedes, 1981; Salati, 
1987; Horel et al., 1989; Figueroa e Nobre, 1990; Rao 
e Hada, 1990; Marengo, 1992, 1995; Rao et al.,1996; 
Marengo e Nobre, 2001; Marengo, 2005].   

Na parte norte da bacia, a distribuição da 
precipitação sazonal mostra uma heterogeneidade 
significativa. A parte meridional tem estações seca e 
úmida distintas, com ocorrência de máxima de 
precipitação no verão austral. A precipitação anual 
total mostra duas máximas localizadas, 
respectivamente, em torno da foz do Rio Amazonas e 
sobre a parte ocidental da bacia. A máxima de 
precipitação anual, localizada no noroeste da 
Amazônia com total anual de mais de 3.000 mm, está 
associada à convergência de fluxo de umidade de 
leste em baixos níveis, provavelmente resultado da 
presença e da concavidade dos Andes a oeste 
daquela máxima precipitação [Nobre, 1983]. A alta 
precipitação sobre essa região pode ser entendida 
como a resposta da flutuação dinâmica do centro de 
convecção quase permanente [Marengo e 
Hastenrath, 1993], em combinação com a grande 
quantidade de evapotranspiração local que contribui 
para a reciclagem da precipitação. A segunda máxima 
de precipitação localizada sobre a foz do Rio 

Amazonas foi associada à Zona de Convergência 
Intertropical (ZCIT) [Hastenrarth e Heller, 1977] e 
circulações locais relacionadas às linhas de 
instabilidade que surgem ao longo da costa, 
principalmente no final da tarde, forçadas pela 
circulação de brisa marinha [Cohen et al., 1995].  

Durante a primavera austral, a precipitação 
aumenta sobre a Bacia Amazônica, e uma banda NW-
SE se desenvolve, associando a convecção tropical no 
oeste da bacia à atividade de precipitação nos 
extratrópicos. Na estação do verão austral, há uma 
máxima notável, centrada próxima a 10°S. Essa 
máxima se prolonga para o sudeste para formar a 
ZCAS. A maior parte da América do Sul tropical e 
subtropical recebe mais de 50% do seu total anual de 
precipitação no verão austral [Figueroa e Nobre, 
1990] sob a forma de precipitação convectiva com 
forte variação diurna. Na Amazônia meridional, 
quantidades diárias de precipitação da ordem de 10 
mm d–1, em média, sobre vastas regiões, atingem 
mais de 30 mm d–1 em episódios de precipitação de 
grande intensidade.  

 
2.3. Ventos e Altura Geopotencial 

 
Um aspecto característico da circulação em   alto 

nível sobre a América do Sul tropical durante o verão 
austral é a Alta da Bolívia (Figura 1). Sua gênese é 
fortemente relacionada ao calor latente liberado nas 
regiões de alta precipitação na Amazônia [Silva Dias 
et al., 1983; Figueroa et al., 1995; Seluchi et al., 1998, 
dentre muitos outros]. A partir da Alta da Bolívia, 
corrente abaixo rumo a leste, há um cavado em altos 
níveis distante da costa nordeste do Brasil associado 
à corrente descendente que é parte do mecanismo 
que induz à precipitação muito baixa naquela região. 
A Amazônia meridional e o Altiplano da Bolívia 
tornam-se muito aquecidos durante a estação 
quente austral, resultando na intensificação dos 
gradientes de temperatura zonal troposférica e 
fluxos meridionais troposféricos em altos níveis nas 
proximidades de ambas as costas da América do Sul. 
Além disso, o bloqueio mecânico do fluxo que 
atravessa os Andes e a gênese a sotavento também 
contribuem para os gradientes de forte pressão na 
parte leste dos Andes e fluxo meridional em baixos 
níveis, produzindo intensos episódios de jatos em 
baixos níveis seguindo fortes ventos zonais sobre os 
Andes [Campetella e Vera, 2002; Wang e Fu, 2004].  

No extremo oposto do ciclo anual durante o 
inverno austral (Figura 1b), o fluxo de oeste em altos 
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níveis se estende livremente através da América do 
Sul. Durante ambos os extremos do ciclo anual, o 
fluxo de leste a 850 hPa se estende até a Bacia 
Amazônica e então se move em direção ao sul à 
medida que se aproxima das montanhas andinas. 
Essas características de ambas as circulações, em 
baixos e altos níveis sobre a América do Sul tropical, 
fortemente associadas à precipitação máxima sobre a 
Amazônia e à ZCAS, compreendem as principais 
características de outras circulações de monções 
tropicais, conhecidas atualmente como o Sistema de 
Monção da América do Sul (SMAS) [ex., Zhou e Lau, 
1998; Marengo et al., 2004; Vera et al., 2006]. A 
reversão típica do vento em baixo nível em que 
prevalecem os fluxos de oeste de outras circulações 
de monções não é observada no SMAS porque a 
Cordilheira dos Andes impede que isso aconteça. 
Entretanto, a reversão de ventos meridionais, ventos 
sul no inverno para norte no verão, é similar a outros 
sistemas de monções e exerce grande influência no 
transporte de umidade e distribuição da precipitação 
[Wang e Fu, 2002].  

A principal fonte de umidade sobre a Bacia 
Amazônica é o Oceano Atlântico tropical por meio de 
um fluxo persistente de norte na maior parte do ano. 
Na direção sul, o fluxo fornece umidade em latitudes 
mais altas da América do Sul. Grande parte do 
transporte de umidade em direção ao sul é levada 
pelo jato de norte em baixos níveis, com velocidade 
máxima de vento da ordem de 15 m s–1 a 850 hPa, 
próximo a 17°S e 62°O. Esse jato em baixos níveis é 
responsável pelo transporte de vapor d’água e calor a 
partir da Amazônia para o Paraguai, norte da 
Argentina e sul do Brasil [Nogues-Paegle e Mo, 1997; 
Marengo et al., 2004].  

A circulação em altos níveis sobre a América do 
Sul durante o inverno austral caracteriza-se por 
ventos fracos sobre os trópicos e jato subtropical de 
oeste mais forte, localizado em direção mais ao 
equador, comparativamente à sua posição no verão, 
o que é consistente com o braço descendente da 
circulação tipo Hadley sobre a área. Em baixos níveis, 
a circulação caracteriza-se por um cavado de baixa 
pressão próximo ao equador deslocado em direção 
ao norte. Sobre o Oceano Atlântico tropical, um fluxo 
em sentido horário, em direção ao norte, atravessa o 
equador. Próximo à superfície, durante o inverno, 
ondas de ar frio de alta latitude, conhecidas 
localmente como “friagens”, movem-se através do 
sudeste do Brasil e Amazônia, oriundas do sul, 
modificando muito a estrutura atmosférica e as 

condições climáticas. As “friagens” produzem geadas 
severas em áreas do sul do Brasil e o resfriamento 
substancial da Bacia Amazônica [Hamilton e Tarifa, 
1978; Marengo et al., 1997a, 1997b].  

 
Figura 1. Circulações em alto nível (200 hPa) sobre a 

América do Sul: (a) verão austral (dezembro a fevereiro) e 
(b) inverno austral (junho a agosto). 

 
O ar frio, que acompanha esses movimentos de ar 
em alta latitude, pode atingir o extremo norte e o 
equador. Esses eventos são relativamente comuns na 
Amazônia e produzem alta nebulosidade convectiva 
durante o outono e a primavera [Oliveira, 1986]. No 
inverno, a penetração de frentes frias pode produzir 
resfriamento na região, especialmente na Amazônia 
meridional e ocidental, e as temperaturas podem cair 
a níveis muito baixos, assim como aconteceu durante 
o forte evento polar de junho de 1994, quando as 
temperaturas em Rio Branco, Acre, chegaram a 11°C. 

 
2.4. Pressão à Superfície  

 
A distribuição espacial da pressão ao nível do mar 

na Amazônia é quase constante ao longo do ano 
devido à sua posição tropical. Os valores máximos 
são observados no inverno e os mínimos no verão. 
Nesta estação, os valores baixos de pressão ao sul da 
Amazônia se estendem às áreas subtropicais a leste 
dos Andes.  

 
2.5. Radiação Solar e Nebulosidade 

 
A radiação solar no topo da atmosfera da 

Amazônia, entre 5°N e 10°S, varia de um valor 
máximo de 36,7 MJ m–2 d–1 em dezembro-janeiro a 
um valor mínimo de 30,7 MJ m–2 d–1 em junho-julho 
[Salati e Marques, 1984]. À superfície, a radiação 
solar incidente é cerca de 16–18 MJ m–2 d–1. O ciclo 
sazonal de radiação solar incidente à superfície na 
Amazônia central mostra valores máximos em 
setembro/outubro e mínimos em 
dezembro/fevereiro [Culf et al., 1996]. Essa 
distribuição temporal em sua maior parte é  
controlada pela nebulosidade relacionada à 
convecção amazônica [Horel et al., 1989].  

A radiação de onda longa (ROL), que descreve a 
emissão infravermelha emergente emitida pela 
Terra, pode também ser utilizada para estimar a 
profundidade de nuvens convectivas. Valores baixos 
de ROL denotam áreas de convecção profunda, 
precipitação abundante e divergência intensificada 



5 
 

em altos níveis [Liebmann et al., 1998]. A Amazônia 
exibe um forte ciclo anual de ROL [Horel et al., 1989; 
Kousky, 1988], com uma mínima durante a estação 
chuvosa de verão austral.  

 
 

3.  A EVOLUÇÃO DO TEMPO 
 

3.1.  A Marcha Anual de Temperaturas e 
Precipitação  

 
Conforme mencionado acima, os valores da 

temperatura média na Amazônia são entre 24° e 
26°C, e a amplitude anual entre 1° a 2°C [Williams e 
Sátori, 2004]. Com base em dados climatológicos de 
temperatura média do ar do INMET [1992], 
descobriu-se que o ciclo anual é predominante, e que 
somente poucas estações dentro dos limites de 5° do 
equador mostraram pico duplo na marcha anual de 
temperatura.  

A marcha anual de precipitação mostra também 
apenas um pico [Hsu e Wallace, 1976; Figueroa e 
Nobre, 1990; Obregón, 2003], exceto em algumas 
zonas elevadas nos Andes. A estação chuvosa da 
maior parte da Bacia Amazônica localizada no 
Hemisfério Sul é entre novembro e março, com pico 
em dezembro-fevereiro (DJF), e a estação seca ocorre 
de maio a setembro. Na porção norte da bacia há 
uma reversão dessa fase, e a estação chuvosa ocorre 
de maio a outubro e o período mais seco, de 
dezembro a fevereiro. Esses resultados têm 
manifestações da grande escala nos registros 
sazonais de descarga fluvial, com uma única máxima 
anual ampla do Rio Amazonas [Richey et al.,  1989; 
Amerasekera et al., 1997]. As retroalimentações 
hidroclimatológicas entre os Andes e a bacia do Rio 
Amazonas são discutidas por Poveda et al., [2006]. 
Vizy e Cook [2007] também apresentam evidência do 
forte acoplamento de precipitação entre os Andes e a 
Amazônia desde o Último Máximo Glacial (UMG).  

 
3.2. Início da Estação Chuvosa e o Sistema de 

Monção da América do Sul  
 

A transição entre as estações úmida e seca é 
curta na Amazônia. O início da estação úmida em 
geral ocorre dentro do período de um único mês. A 
transição da estação úmida para a seca leva mais de 
um mês. O início da estação chuvosa na maior parte 
da Bacia Amazônica, estreitamente associado ao 
estabelecimento do Sistema de Monção da América 

do Sul, ocorre com rápida mudança da área de 
intensa convecção entre o extremo noroeste do 
continente e latitudes sul do equador, por volta de 
meados de outubro [Kousky, 1988; Horel et al., 1989; 
Vera et al., 2006; Marengo et al., 2001; Liebman e 
Marengo, 2001]. O final do SMAS normalmente 
ocorre de abril a maio. 

Na Bacia Amazônica, Marengo et al. [2001], 
usando médias de pêntadas de observações 
pluviométricas, não encontraram um amplo sinal de 
vento relacionado ao início, que sugira  que o início 
seja controlado por condições termodinâmicas de 
grande escala, especialmente na Amazônia 
meridional [Fu et al., 1999]. Os autores encontraram, 
entretanto, relações entre a TSM tropical e o início e 
o fim da estação chuvosa na Amazônia central e 
proximidades da foz do Rio Amazonas. Anomalias na 
TSM não se mostraram relacionadas temporalmente 
ao início na Amazônia meridional. Ambas as 
descobertas são consistentes com a argumento de Fu 
et al. [1999] que, próximo ao equador, a influência da 
TSM sobre o início talvez seja importante porque o 
contraste entre as temperaturas terrestre e marítima 
é pequeno. Por outro lado, foi observada uma 
relação entre as TSMs do Pacífico e Atlântico 
tropicais e a precipitação restrita à região tropical da 
Amazônia brasileira durante a estação de transição 
entre o regime úmido e o seco ou, unicamente no 
período da estação seca [Liebmann e Marengo, 
2001]. Esse argumento implica que a TSM parece 
controlar os totais sazonais ao longo do período de 
tempo do início ou fim da estação chuvosa.  

Além da influência da TSM tropical, Fu e Li [2004] 
sugerem que o ressecamento da superfície terrestre, 
representada pela razão de Bowen, durante a 
estação seca parece ser a causa primordial do longo 
retraso o do início da estação úmida subsequente. 
Isso ocorre em razão do aumento da 
evapotranspiração durante o final da estação seca, 
associado ao aumento sazonal do índice de área 
foliar ou verdejamento da floresta chuvosa, que são 
críticos para o início da transição da estação seca 
para a chuvosa. Por fim, mudanças na frequência e 
intensidade das “friagens” durante a estação de 
transição podem também afetar as datas do início [Li 
e Fu, 2006].  

Na maior parte da América do Sul subtropical, 
mais de 50% da precipitação anual ocorre durante os 
meses de verão, associada com o estabelecimento 
das MVAS. Como sistema de monção, a MVAS é 
dinâmica e geograficamente diferente da ZCIT 
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marítima, embora esta última seja às vezes 
erroneamente evocada para explicar a marcha 
sazonal de precipitação sobre o continente sul 
americano [Vuille e Werner, 2005]. Em escalas 
temporais interanuais e mais longas, a precipitação 
de verão mostra variações significativas na 
intensidade e extensão espacial que ainda não são 
bem entendidas. Essa variabilidade é causada por 
vários fatores que influenciam o SMAS durante os 
estágios de desenvolvimento e maturidade, inclusive 
a TSM do Atlântico tropical [Mechoso et al., 1990; 
Hastenrath e Greischar, 1993; Marengo e Hastenrath, 
1993; Vuille et al., 2000a], o El Niño/Oscilação Sul 
(ENOS) [Aceituno, 1988; Vuille, 1999; Garreaud e 
Aceituno, 2001; Paegle e Mo, 2002; Grimm, 2003, 
2004; Lau e Zhou, 2003], as condições da superfície 
terrestre, tal como a umidade do solo, ou cobertura 
vegetal por meio de sua influência na precipitação 
[ex., Poveda et al., 2001; Oyama e Nobre, 2003; 
Koster et al., 2004; Poveda e Salazar, 2004; Xue et al., 
2006], os quais, por sua vez, podem produzir 
retroalimentação na dinâmica do oceano-atmosfera 
do Oceano Atlântico tropical [Poveda e Mesa, 1997; 
Wang e Fu, 2007] e interações com a circulação 
extratropical [e.g., Garreaud e Wallace, 1998; Seluchi 
e Marengo, 2000; Chou e Neelin, 2001; Marengo et 
al., 2004]. A importância relativa dos vários fatores 
que contribuem para a variabilidade do SMAS, 
entretanto, em geral é difícil de ser determinada, 
uma vez que muitos componentes, tais como a TSM 
do Pacífico e Atlântico tropicais, estão 
dinamicamente acoplados entre si [Enfield, 1996; 
Uvo et al., 1998; Vuille et al., 2000b; Pezzi e 
Cavalcanti, 2001; Giannini et al., 2001; Ronchail et 
al., 2002].   

 
 

4. MECANISMOS DA VARIABILIDADE CLIMÁTICA 
AMAZÔNICA 
 
4.1. Forçante Solar do Clima Sazonal 

 
Embora o ciclo de radiação solar anual seja,  sem 

dúvida, o fator chave na forçante da convecção nessa 
região, há muitas lacunas no nosso entendimento da 
variabilidade espacial da precipitação na Bacia 
Amazônica em si mesma.  

O impacto da insolação local sobre a precipitação 
pode ser explicado pelo balanço da entrada de 
energia líquida no topo da coluna atmosférica com a 
exportação de energia pela circulação divergente que 

acompanha a convecção [Biasutti et al., 2004]. Além 
disso, o aumento da insolação reduz a estabilidade 
da atmosfera nos centros de convecção, mas não em 
regiões de monção. O ciclo anual pode ser entendido 
como sendo forçado localmente pela ação direta do 
sol e, remotamente, por circulações forçadas por 
regiões de precipitação persistente organizadas 
principalmente pela TSM e, subsequentemente, 
pelos processos terrestres [Biasutti et al., 2003]. O 
ciclo anual domina a convecção na Amazônia [Horel 
et al., 1989], com convecção para uma primeira 
aproximação seguindo (ou atrasando) a insolação 
solar. 

 
4.2. Variabilidade Climática Interanual 

 
Embora o ciclo anual domine a variabilidade 

climática na Amazônia, a variabilidade interanual é 
bem marcante, como revelados pelos registros 
históricos dos rios amazônicos [Molion e de Moraes, 
1987; Richey et al., 1989; Marengo, 1992, 1995; 
Guyot et al., 1998; Marengo et al., 1998], mostraram 
que a variabilidade de precipitação na Amazônia é 
bem significativa e dinamicamente ligada com 
anomalias consistentes em todo o conjunto de 
variáveis dos balanços de água superficial e de 
energia sobre a Bacia Amazônica. A maioria dos 
estudos de variabilidade interanual da precipitação 
na Amazônia tem dado maior atenção às anomalias 
associadas ao fenômeno ENOS [Aceituno, 1988; 
Ropelewski e Halpert, 1987, 1989; Rao e Hada, 1990; 
Figueroa e Nobre, 1990; Obregón et Nobre, 1990;  
Marengo, 1992, 1995; Marengo e Hastenrath, 1993; 
Rao et al., 1996; Poveda e Mesa, 1997; Marengo e 
Nobre, 2001; Fu et al., 2001; Poveda e Salazar, 2004; 
Poveda et al., 2006]. O papel das interações entre  a 
superfície terrestre e a atmosfera e, particularmente, 
o da umidade do solo e da evapotranspiração têm 
sido propostos como possíveis mecanismos 
dinâmicos da variância não explicada de processos 
hidroclimatológicos em escalas temporais anuais e 
interanuais na Amazônia [Poveda e Mesa, 1997; 
Makarieva e Gorshkov, 2007].  
A redução da precipitação na América do Sul tropical 
durante o El Niño é também consistente com o 
desenvolvimento de uma posição anômala e direção 
da célula de Hadley sobre a região equatorial. Isso 
implica a existência de um efeito de retroalimentação 
positiva entre a precipitação tropical e a circulação 
de Hadley [Numaguti, 1993; Kiehl, 1994]. Anomalias 
negativas na precipitação da América do Sul tropical 



7 
 

durante o El Niño estão também associadas às 
anomalias negativas da umidade do solo em escalas 
interanuais [Nepstad et al., 2004; Jipp et al., 1998; 
Poveda e Mesa, 1997; Poveda et al., 2001]. O 
trabalho de Poveda et al. [2006] discute todo o 
conjunto de anomalias hidroclimáticas associadas à 
ocorrência de El Niño na América do Sul, incluindo a 
Amazônia.    

 
4.3. Variabilidade Intrasazonal 
 
Sobre a América do Sul tropical, o modo principal 

de flutuações climáticas na banda espectral intra-
anual está na oscilação de 30 a 60 dias, conforme 
revelado nos padrões de anomalias da ROL em 250 
hPa do período de 1979 – 1990 [Mo e Kousky, 1993].  

 
4.4. Oceanos Pacífico e Atlântico Tropicais 

 
A correlação entre precipitação na Amazônia 

brasileira e a TSM no Pacífico e Atlântico tem sido 
documentada desde o início do século 20. O impacto 
de cada oceano na variabilidade (frequência e 
intensidade) das estações úmidas e seca sobre a 
Bacia Amazônica e os mecanismos subjacentes vem 
sendo gradativamente explicados. Entretanto, 
inicialmente, deve ser enfatizado que a variabilidade 
da TSM combinada do Pacífico e Atlântico tropicais 
explica pouco mais de 50% da variância na 
precipitação interanual na Amazônia e pouco se sabe 
a respeito de outros mecanismos, internos ou 
externos à região, responsáveis pela variabilidade 
interanual que permanece não explicada.  

A influência do Pacífico tropical ocorre 
principalmente por perturbações de um mecanismo 
similar ao da célula de Walker.  Episódios de El Niño 
com TSMs cálidas do Pacífico Equatorial estão 
associados com o enfraquecimento da célula, 
subsidência, e reduzida nebulosidade e precipitação 
sobre a Amazônia setentrional, central e oriental. 
Uma discussão detalhada dos mecanismos que 
atuam nas anomalias hidroclimatológicas sobre a 
região durante o El Niño é apresentada por Poveda et 
al. [2006; ver Figura 8, dos autores]. Durante o La 
Niña geralmente prevalecem condições opostas, e a 
precipitação e descarga fluvial ficam acima da média. 
O ENOS poderia também influenciar a precipitação 
no sudeste da Amazônia por meio de um trem de 
ondas atmosférico anômalo geradas no Pacífico Sul 
tropical e deslocam-se em direção à América do Sul 
subtropical, forçado pela TSM e anomalias de 

aquecimento atmosférico no Pacífico Sul tropical 
[Kalney et al., 1986; Liebmann et al., 1999; Fu et al., 
2001].  

Modelos observacionais, conceituais, atmosféricos 
e atmosférico-oceânicos acoplados mostram 
evidências de que o Atlântico tropical influencia 
significativamente a variabilidade climática 
interanual das Américas [Hastenrath e Heller, 1977; 
Moura e Shukla, 1981; Hastenrath et al., 1984; 
Hastenrath, 1990; Nobre  e Shukla, 1996]. Embora o 
papel do Pacífico tropical tenha sido enfatizado em 
estudos sobre a associação entre a TSM e a 
precipitação amazônica, o Oceano Atlântico tem 
forte influência na precipitação. Marengo [1992] e 
Rao et al. [1996] mostraram que o aumento da 
precipitação na Bacia Amazônica está associado a um 
incremento do transporte de vapor d’água do 
Atlântico. Em particular, a região leste da Amazônia é 
fortemente influenciada pelas condições 
atmosféricas e oceânicas do Atlântico tropical 
[Molion, 1993; Nobre e Shukla, 1996].  

A influência das TSMs do Atlântico tropical sobre 
a precipitação na Amazônia está associada à 
perturbações similares à célula de Hadley. Anomalias 
positivas na precipitação na Amazônia setentrional 
são concomitantes com: (a) águas anomalamente 
quentes no Atlântico Norte tropical, (b) águas de 
superfície fria no Atlântico Sul, (c) alísios fracos de 
nordeste, que impõem um influxo reduzido de 
umidade do Atlântico em direção à Bacia Amazônica. 
Consequentemente, a ZCIT se localiza anomalamente 
ao norte de sua posição média.  

 
5. MECANISMOS DE CONTROLE DE SECAS NA 

AMAZÔNIA: CONTROLES DO PACÍFICO VERSUS 
DO ATLÂNTICO 
 
Conforme mencionado anteriormente, as secas 

na Amazônia em geral estão associadas ao El Niño ou 
ao aquecimento do Atlântico tropical Norte, e as 
secas causadas pelo El Niño são mais pronunciadas 
nas áreas centrais e norte da bacia, como em 1926, 
1983 e 1998. Estudos anteriores [Poveda e Mesa, 
1997; Marengo et al., 1998, 2008a, 2008b; Ronchail 
et al., 2002; Poveda e Salazar, 2004, dentre muitos 
outros] identificaram anomalias negativas na 
precipitação da Amazônia associada a eventos de 
ENOS e também à anomalias de TSM no Atlântico 
tropical. Esses estudos têm mostrado associações de 
algumas das maiores secas na Amazônia a: (a) à 
ocorrência de eventos intensos de El Niño, (b) ao 
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forte aquecimento das águas superficiais do Atlântico 
Norte tropical durante as estações de verão-outono 
no Hemisfério Norte, ou (c) a ambos. Eventos muito 
intensos do El Niño foram associados às secas 
extremas de 1925– 1926, 1982–1983 e 1997–1998, e 
nos dois últimos eventos houve também um intenso 
aquecimento do Atlântico Norte tropical juntamente 
com o aquecimento do Pacífico equatorial. Há 
evidência de secas extensivas e talvez de ampla 
propagação de fogo relacionadas a eventos de paleo-
ENOS que ocorreram na Bacia Amazônia em 1.500, 
1.000, 700 e 400 A.P., e esses eventos podem ter sido 
substancialmente mais severos do que aqueles de 
1982–1983 e de 1997–1998 [Meggers, 1994]. O caso 
mais bem documentado de um evento de seca antigo 
na Amazônia associado a evento de El Niño foi 
durante 1925–1926 [Sternberg, 1987; Williams et al., 
2005]. A precipitação na região centro-norte da 
Amazônia brasileira e meridional da Venezuela em 
1926 foi cerca de 50% mais baixa do que o normal.  

Diferentemente das secas mencionadas acima, a 
de 2005, bem como as de 1963–1964 e de 1979–
1981 não estão associadas a eventos de El Niño. 
Embora vários estudos tenham analisado as secas de 
1982–1983 [ex., Marengo et al., 1998], de 1997–1998 
[ex., Nepstad et al., 1999] e 2005 [Marengo et al., 
2008a, 2008b; Zeng et al., 2008] e seus impactos 
sobre o clima, hidrologia e fogo na Amazônia, há 
referências sobre as causas apenas com relação à 
seca de 1963–1964. Os efeitos combinados das TSMs 
do Pacífico e Atlântico tropicais explicam 53% da 
variabilidade da precipitação da Bacia Amazônica, 
com contribuição equivalente do Pacífico e Atlântico 
[Uvo et al., 1998], sugerindo que o efeito de outras 
fontes de variabilidade, tais como os processos de 
superfície terrestre e a variabilidade na frequência de 
transientes do Atlântico Sul podem também ser 
importantes na variabilidade da precipitação 
interanual da região. Por exemplo, esses processos 
podem contribuir para as anomalias da precipitação 
interanual por meio de mudanças nas datas do início 
da estação úmida [Fu e Li, 2004; Li e Fu, 2006]. 

 
5.1.  Modulação do Oceano no Clima Costeiro 

 
As circulações de brisas marinhas e linhas de 

instabilidade que se propagam sobre a Amazônia, 
oriundas da costa atlântica, constituem um sistema 
complexo cujas escalas de interações vão desde as 
características ambientais de grande escala às 
circulações de mesoescala e escala de nuvens. Tais 

sistemas são mecanismos chave na produção de 
chuva, que podem explicar a máxima de precipitação 
sobre a costa atlântica. Em mesoescala, a propagação 
e a não propagação das linhas de instabilidade se 
iniciam, basicamente, pela circulação de brisa 
marinha [Kousky, 1980], enquanto as circulações em 
escala de nuvens mantêm a propagação das linhas de 
instabilidade em estado quase estável. Por exemplo, 
a circulação de mesoescala associada com a brisa 
marítima pode organizar a convecção em linhas de 
instabilidade costeiras, que são responsáveis por uma 
porção significativa da precipitação sobre a Amazônia 
oriental [Garstang et al., 1994]; Cohen et al., 1995]. A 
interação entre a circulação de grande escala e a 
circulação de brisa marítima também determinam o 
período do dia em que ocorrem eventos de 
precipitação na costa nordeste da América do Sul 
[Kousky, 1980; Negri et al., 2000].  

 
 

5.2. Controles Atmosféricos e Oceânicos da ZCAS 
 

A ZCAS conecta processos atmosféricos em 
baixas latitudes com aqueles dos subtrópicos e 
latitudes médias e, portanto, é um mecanismo que 
permite a variabilidade, devido  à dinâmica 
atmosférica interna de latitudes médias influencie 
diretamente a variabilidade climática do clima 
amazônico e vice-versa. A convecção tropical é um 
fator chave para o início e a manutenção da ZCAS por 
meio do calor latente liberado na região amazônica 
[Kodama, 1992; Liebmann et al., 1999]. Vários 
estudos analisaram a influência das anomalias da 
temperatura da superfície oceânica na variabilidade 
da ZCAS. Barros et al. [2000] indicaram que a TSM 
cálida (frio) na região entre 20 – 40°S e oeste a 30°O 
é seguido por um deslocamento da ZCAS de sul (de 
norte). De acordo com Robertson e Mechoso [2000], 
a variabilidade interanual da ZACS é acompanhada 
por anomalias na TSM com forçante atmosférica no 
Atlântico sudoeste, com uma estrutura dipolar em 
aproximadamente 40°S. Essa variabilidade é 
independente do ENOS. Doyle e Barros [2002] 
sugeriram uma retroalimentação positiva na escala 
interanual entre anomalias positivas (negativas) na 
TSM na parte oeste do Atlântico subtropical e 
intensidade fraca (intensa) da ZCAS que intensifica a 
circulação em nível baixo da ZCAS. Para entender o 
acoplamento da ZCAS e o Oceano Atlântico, Chaves e 
Nobre [2004] realizaram uma série de experimentos 
com modelos atmosféricos e oceânicos. Os 
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resultados sugerem que as anomalias negativas na 
TSM, geralmente observadas na região da ZCAS, 
representam uma resposta do oceano à forçante 
atmosférica.  

 
5.3.  Variabilidade Interdecadal e Decadal:   

Relação ODP e OAN 
 

Registros históricos de precipitação na Amazônia 
mostram variabilidade decadal e interdecadal [Dias 
de Paiva e Clarke, 1995; Chu et al., 1995; Zhou e Lau, 
2001; Matsuyama et al., 2002; Marengo, 2004; Botta 
et al., 2002; Chen et al., 2003]. Em escala regional, 
observa-se uma tendência levemente decrescente 
sobre a Amazônia, enquanto a porção sul apresenta 
uma tendência positiva; aparentes mudanças no 
clima foram identificadas por volta dos meados de 
1940 e 1970 [Marengo, 2004]. Após 1975, as partes 
norte/sul da Amazônia mostram relativamente 
menos/mais precipitação comparativamente ao 
período anterior [Obregón e Nobre, 2003; Marengo, 
2004].  

Essas alterações no clima estão relacionadas às 
mudanças tanto na circulação atmosférica como na 
oceânica sobre o Pacífico Norte, ocorridas em 1975 – 
1976, associadas à Oscilação Decadal do Pacífico. 
Durante o período após 1975, aparentemente 
associado à fase positiva de ODP, houve menos 
precipitação sobre a parte norte da Amazônia 
associada aos eventos mais frequentes e intensos de 
El Niño (1982–1983, 1986–1987, 1990–1991, 1997–
1991, 1997-1998). 

Outro mecanismo potencial importante de 
variabilidade climática de longo prazo na Amazônia é 
a Oscilação do Atlântico Norte (OAN). A variação 
anual de precipitação parece estar relacionada, pelo 
menos indiretamente, à OAN porque os fortes ventos 
alísios do Atlântico que trazem umidade para a 
Amazônia estão associados com o deslocamento para 
o sul da ZCIT, a qual, por sua vez, está relacionada a 
uma distribuição anômala da TSM do Atlântico 
[Moura e Shukla, 1981; Nobre e Shukla, 1996]. 
Rajagopalan et al.[1999] apresentam evidências 
estatísticas de que as TSMs do subtrópico do 
Atlântico Sul tropical estão associadas às variações da 
OAN. Esta conexão parece funcionar por meio do 
impacto das TSMs do Atlântico Sul sobre a 
precipitação amazônica; esta última influência a OAN 
por meio das teleconexões atmosféricas ou 
mudanças na célula de Hadley [Robertson et al., 
2000]. Há algumas evidências observacionais que 

relacionam a descarga do Rio Amazonas e o índice de 
OAN. As correlações são maiores em escalas de 
tempo interanuais (5 – 6 anos) e interdecadais, com a 
OAN precedendo à descarga do rio por cerca de 9 
meses [Obregón e Nobre, 2004].  

Considerando que as áreas desmatadas na 
Amazônia, em sua grande maioria, se localizam nas 
porções sul da bacia e que essa região apresenta uma 
tendência positiva de longo prazo na precipitação, 
pode-se conjeturar que essa tendência provavelmente 
esteja mais associada à variabilidade interdecadal 
relacionada à ODP, em menor extensão à OAN e, em 
menor grau, ao desmatamento.  

 
5.4.  Possível Influência dos Aerossóis de Queima 

de Biomassa na Transição de Monções 
 
Além de um grande número de estudos que 

tratam das influências dos aerossóis de queima de 
biomassa no balanço de radiação à superfície, 
nuvens e precipitação [ex., Artaxo et al., 2002; 
Andreae et al., 2004], resumidos na Seção II deste 
livro, vários estudos recentes exploraram os 
impactos de aerossóis de queima de biomassa na 
variabilidade do clima das transições de monções. 
Por exemplo, Zhang et al. [2008] e Liu [2005] têm 
sugerido que o efeito radiativo dos aerossóis de 
queima de biomassa, inclusive seus efeitos diretos e 
indiretos, podem retardar e enfraquecer a transição 
para a circulação da monção de verão, com base em 
simulações de modelo de clima regional impostas 
por forçantes radiativas de aerossol estimadas a 
partir de observações da campanha de campo do 
Projeto Interação de Aerossóis, Fumaça, Nuvens, 
Precipitação e Clima (SMOCC) e do Radiômetro 
Espectral Imageador de Resolução Moderada 
(MODIS), respectivamente. Uma análise realizada 
por Yu et al. [2007] com base em dados de 
aerossóis do MODIS e dados de nuvem também 
sugere que a relação aerossol-nuvem se altera 
interanualmente sob condições climáticas,  de tal 
modo que ela pode amplificar ou reforçar as 
anomalias climáticas originais. Em particular, 
durante uma estação de transição anomalamente 
seca, a fração quente da nuvem decresce com a 
profundidade ótica do aerossol. Ao passo que em 
uma transição normal ou relativamente úmida a 
fração quente da nuvem incrementa com a 
profundidade ótica do aerossol. Embora não se 
possa afirmar que esses resultados, mencionados 
acima, possam ser generalizados, eles sugerem, 
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entretanto, um impacto potencialmente 
significativo dos aerossóis de queima de biomassa 
sobre as variabilidades do clima da transição da 
circulação de monções.   

 
 
6. PALEOCLIMA NA AMAZÔNIA DURANTE O 

ÚLTIMO MÁXIMO GLACIAL: A AMAZÔNIA ERA 
MAIS SECA DURANTE O UMG?  

 
O curto período de registros instrumentais e a 

insuficiência de registros representativos significam 
que pouco se sabe sobre as características e as causas 
das variações em escala de tempo (milenares ou 
orbitais) do clima tropical e suas possíveis 
teleconexões globais. Há, entretanto, uma pequena 
variedade de séries temporais paleoclimáticas 
disponível sobre a América do Sul. Muitas delas 
existem no Altiplano da Bolívia, Peru, e Colômbia, 
onde os arquivos mais importantes incluem 
testemunhos de depósitos fluviais, sedimentos 
lacustres e pólen, e ambientes salinos, bem como 
testemunhos de gelo de glaciações tropicais. Esses 
registros revelam mudanças climáticas de grande 
amplitude com uma gama de periodicidades.  

Com base no postulado de que as interações 
oceano-atmosfera que influenciam a variabilidade 
climática interanual moderna na América do Sul 
tropical também influenciaram a variabilidade 
climática em escalas milenares e orbitais, os 
ecossistemas tropicais sensíveis ao clima podem 
fornecer informações importantes que nos auxiliem a 
preencher as lacunas do nosso conhecimento sobre a 
evolução das florestas chuvosas durante períodos de 
completa glaciação. Pequenas mudanças na 
precipitação da Bacia Amazônica têm consequências 
imediatas na sobrevivência das florestas andinas 
chuvosas porque sua fonte de umidade dominante 
hoje é o Oceano Atlântico.  

Pesquisa sobre comunidades de plantas 
[Colinvaux et al. 2000] e registros de pólen do leque 
submarino do Amazonas [Haberle e Maslin, 1999] 
concluíram que a Amazônia era mais seca durante o 
UMG. Mourguiart e Ledru [2003], ao estudarem um 
registro lacustre de 40.000 anos ao leste da 
Cordilheira na Bolívia, uma região rica em espécies 
endêmicas e ecologicamente ameaçada, descobriram 
um UMG seco, indicando um declínio drástico da 
fonte de umidade da Amazônia. Para explicar essa 
aridez, os autores inferiram gradientes de 
temperatura abrupta entre o pólo e o equador em 

ambos os hemisférios que teriam reduzido 
consideravelmente a extensão e o deslocamento da 
ZCIT e a precipitação do verão austral. Essa grande 
mudança no suprimento de água produziu uma 
drástica redução da diversidade de espécies e sugere 
que as florestas andinas chuvosas não ofereceram 
habitat adequado para as espécies de planícies 
tropicais durante eras glaciais completas.  

Por outro lado, registros sedimentares do Lago 
Titicaca revelam que o Altiplano era mais úmido 
durante o UMG do que no clima moderno [Baker et 
al., 2001] e isso possibilitou inferir que a Amazônia 
era também mais úmida. Os autores utilizaram três 
mecanismos físicos para explicar a umidade na 
Amazônia. Primeiro, a insolação da estação úmida 
estava no máximo nos trópicos sul há 20.000 anos 
A.P. [Baker et al., 2001]; portanto, a SMAS foi 
maximizada. Segundo, durante o UMG, os gradientes 
das TSMs zonais (frio no leste [Bard et al., 2000], calor 
a oeste [Rühlermann et al., 1999]) e meridional (frio 
no norte, calor no sul [Mix et al., 1999]) no Atlântico 
equatorial favoreceram a intensificação da forçante 
da TSM dos alísios de nordeste e a advecção 
atmosférica de vapor d’água na Amazônia [Baker et 
al., 2001]. Terceiro, a TSM mais baixa do Atlântico 
equatorial facilitou o aumento de gradientes entre a 
temperatura à superfície da terra e do mar durante o 
verão austral, intensificando também o transporte de 
vapor d’água para a Amazônia.  

Há ainda muitas questões não resolvidas para 
determinar se a Amazônia foi mais seca e se houve 
uma diminuição das áreas cobertas por florestas, ou 
se mais úmida e totalmente coberta por florestas. 
Uma questão fundamental, certamente, é verificar se 
os dados paleoclimáticos do Altiplano são relevantes 
para revelar o paleoclima da Amazônia. É necessário 
acreditar que as mudanças em grande escala na 
precipitação são sincrônicas e que apresentam os 
mesmos traços para o Altiplano e Amazônia [Baker et 
al., 2001]. Por exemplo, é possível que o UMG tenha 
sido mais úmido do que a Amazônia é hoje, embora a 
maioria dos estudos recentes tenha concluído que a 
Amazônia (e mesmo os trópicos globais) foi mais seca 
[Betancourt et al., 2000; Argollo e Mourguiart, 2000; 
Heine, 2000; Thompson et al., 2002]. Embora tal 
variabilidade milenar da região do Atlântico Norte 
seja sincrônica com mudanças milenares na América 
do Sul tropical [Baker et al., 2001], estudos recentes 
concluíram que o Younger Dryas, por exemplo, foi 
apenas um evento do Hemisfério Norte [Bennet et al., 
2000].  É interessante notar que um estudo recente 
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concluiu bem o oposto: que a Amazônia foi mais seca 
durante o Younger Dryas [Maslin et al. 2000]. Para 
acrescentar mais complexidade à suposta relação 
persistente entre os padrões de anomalia da TSM do 
Atlântico e a variabilidade na precipitação do 
Altiplano, um estudo detalhado de climatologia 
moderna [Vuille et al., 2000b] concluiu que a 
variabilidade da precipitação na região central dos 
Andes não está correlacionada com a TSM do 
Atlântico.  

Recentemente, o clima do UMG sobre a América 
do Sul foi simulado sem influências remotas utilizando 
um Modelo Climático Regional [Cook e Vizy, 2006]. Os 
resultados mostraram que na Bacia Amazônica 
durante o UMG, a precipitação calculada era de 25% a 
35% mais baixa do que simulações do presente. 
Naquele modelo de simulação, o retardo de 2 a 4 
meses do início da estação chuvosa foi devido a um 
influxo mais seco, em baixo nível, do Atlântico para a 
América do Sul comparativamente ao clima presente.   

Não se pode negligenciar o papel do 
desmatamento no clima amazônico ou os diversos 
papéis da mudança no uso e cobertura da terra sobre 
a precipitação [Pielke et al., 2007]. A maior parte 
desses estudos considera que o desmatamento 
produz significativa redução da precipitação na 
Amazônia [Werth e Avissar, 2002; Oyama e Nobre, 
2003; Sampaio et al., 2007; Sampaio, 2008]. Todas 
essas mudanças no uso da terra enfraqueceriam o 
ciclo hidrológico na Amazônia e em escala global. A 
análise detalhada do desmatamento e clima na 
Amazônia está apresentada na Seção II deste livro.  
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