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Mensagens-chave  
 
● Dada sua localização tropical, próximo aos Andes, sua imensa extensão espacial (7.3 milhões de km2, 

incluindo a bacia do rio Tocantins), e cobertura florestal, a Bacia do Rio Amazonas é um dos maiores 
elementos críticos do sistema climático da Terra. É o maior e mais intenso centro convectivo terrestre, 
exercendo uma forte influência na dinâmica da atmosfera e padrões de circulação tanto dentro e fora 
dos trópicos. Produzindo precipitações que resultam na maior vazão de rio da Terra, com 220,000 m3/s, 
correspondendo a 16-22% do total de desague de rio do mundo.  

● A Bacia Amazônica é principalmente caracterizada por terras baixas com um clima quente e chuvoso. 
A parte mais alta da bacia inclui a encosta oriental dos Andes, caracterizada por uma vasta variedade 
de climas montanhosos (floresta nublada, Páramos, Yungas, Punas, etc.).  

● O El Niño Oscilação Sul (ENOS) é a principal causa da variabilidade interanual das chuvas. ENOS é tipi-
camente (mas não exclusivamente) acompanhado de secas na região Amazônica, com recentes secas 
severas produzindo baixos níveis de água nos rios, um alto risco de incêndios florestais e impactos nos 
ecossistemas naturais dos rios. Além do ENOS, a variabilidade da TSM do Pacífico e Atlântico influência 
o clima na Amazônia em períodos interanuais e interdecadais, incluindo eventos extremos. 

● Nos últimos 15 anos, a Amazônia vem testemunhando diversos extremos de clima: secas em 2005, 2010 
e 2015/16 e enchentes em 2009, 2013, 2014, 2017 e 2021. Alguns desses foram classificados como 
eventos "únicos do século". Registros históricos anteriores mostram secas em 1926, 1964, 1980, 1983 
e 1998 e enchentes em 1953, 1988 e 1989. 

 
Resumo 
 
O Sistema hidroclimático físico da Amazônia opera em várias escalas espaciais e temporais. Processos de 
grande escala, incluindo as variações solares, controlam o principal padrão sazonal da circulação atmosfé-
rica, chuva, vazão do rio e inundação. Por exemplo, padrões persistentes da temperatura da superfície do 
mar, como essas associadas ao El Niño Oscilação Sul, são associadas com os principais modelos da variabi-
lidade climática interanual e interdecadal. Processos de mesoescala tais como esses relacionados a topogra-
fia ou a interação terra atmosfera causam outras circulações localizadas. Enquanto o recurso final de água 
na bacia é a evaporação vinda dos oceanos, essa água é reciclada através da evaporação e reprecipitação 
antes de ser exportada de volta para o oceano pelo fluxo do Rio Amazonas ou exportada na forma de vapor 
de água vinda da bacia. A abundante chuva na Bacia Amazônica (média de 2.190mm por ano) é consequên-
cia, portanto, do intenso calor radioativo e baixo nível de convergência do vapor de água oceânico e perma-
nente reintrodução de vapor de água na atmosfera produzido pela própria floresta, ajudado pela elevação 
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mecânica do ar dos Andes. Os processos da superfície terrestre dividem a precipitação em evapotranspira-
ção (~1.220 mm por ano), escoamento superficial e drenagem profunda para as águas subterrâneas. O sis-
tema do Rio Amazonas drena os componentes das águas superficiais e subterrâneas dessa chuva abundante, 
formando a maior bacia hidrográfica do mundo e alimentando o maior rio do mundo, com uma vazão média 
de 220.000 m3/s. O Amazonas tem uma vazão cinco vezes maior que o Congo, o segundo maior rio do mundo. 
O fluxo é altamente sazonal e os desequilíbrios entre a adição de água aos rios pelas chuvas e a taxa de ex-
portação de água a jusante causam inundações sazonais em uma grande área de planície de várzea, com 
implicações ecológicas e biogeoquímicas benéficas. Eventos extremos de inundações e secas estão associa-
dos a uma intensa variabilidade interanual de chuvas, que, por sua vez, influenciam incêndios florestais e 
ciclos biogeoquímicos.  
 
Palavras-chave: Equilíbrio hídrico amazônico, eventos extremos 

5.1 Introdução 
 
A Amazônia é um dos três centros permanentes de 
convecção na zona intertropical (junto com a África 
Central e Sudeste da Ásia) - ou seja, um dos princi-
pais centros de ar ascendente que transporta ener-
gia da terra para a atmosfera. É também o mais po-
deroso dos três centros convectivos terrestres, exer-
cendo forte influência na circulação atmosférica 
ambos dentro e fora dos trópicos. Como um dos 
principais condutores das circulações, a Amazônia 
é uma fonte essencial de energia para a atmosfera, 
removendo calor latente da superfície pela evapora-
ção e transpiração da água (processo denominado 
evapotranspiração) e liberando calor para a atmos-
fera quando a água se condensa formando nuvens 
ou precipitações. A força do centro convectivo da 
Amazônia deve-se principalmente às suas caracte-
rísticas geográficas, incluindo seu grande tamanho, 
posição na linha do equador e presença da Cordi-
lheira dos Andes localizada a favor do vento na ba-
cia. Como explicado ao longo deste capítulo, a flo-
resta tropical também contribui para o fortaleci-
mento desse centro convectivo. O baixo albedo da 
floresta tropical aumenta a radiação líquida absor-
vida e o constante fluxo de vapor de água para a at-
mosfera da floresta tropical por meio da evapotrans-
piração adiciona energia aos campos de convecção 
médios. Ao mesmo tempo, suaviza a variabilidade 
sazonal e interanual de convecção e precipitação na 
região.  
 
A abundante convecção e precipitação da região, 
junto com o amplo tamanho da bacia, produz o 

maior rio do mundo, rodeado por uma complexa 
rede de canais e várzeas que transportam sedimen-
tos, carbono e outros nutrientes. Intensa sazonali-
dade e a variabilidade interanual do ciclo da água 
também são fatores dominantes para as comunida-
des ribeirinhas locais que podem ter suas localida-
des inundadas ou completamente isoladas, depen-
dendo do status desse sistema fluvial - ditado pelos 
regimes da variabilidade climática interanual das 
chuvas (Marengo e Espinoza, 2016).  
 
A tabela 1 apresenta uma síntese de várias estimati-
vas de longo período do equilíbrio hídrico da Bacia 
do Rio Amazonas. Estimativas de longo período de 
precipitação (P) mostram pouca variabilidade entre 
os estudos, com um valor mediano de ~2.190 
mm/ano±7%.  
 
Longo período de escoamento médio (E) é estimado 
em 1.100 mm/ano±15%, o que produz um coefici-
ente médio de escoamento (C=D/P) de 0,51±0,08. 
 
As estimativas de evapotranspiração (ET) têm incer-
tezas muito maiores em comparação com valores 
medianos de ~1.250mm/ano±50%. Esse desequilí-
brio é causado provavelmente porque a maioria das 
altas estimativas da ET (>1.500mm/ano) são deriva-
das de reanálise de dados que (por modelo) não 
mantém quantidades por longo período. Se esses al-
tos valores forem excluídos, o valor mediano da ET 
é próximo de 1.220mm/ano±15%, com uma fração 
evaporativa mediana de (FE = ET/P) de 0,54±0,07. A 
longo prazo, a precipitação total deve ser dividida 
em  escoamento  ou  evaporação.  A  tabela  1  mostra  
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estimativas desse equilíbrio produzido pela litera-
tura – com muitas estimativas separando a precipi-
tação uniformemente entre ET e escoamento. 
 
Este capítulo analisa as principais características e 
os principais mecanismos de grande escala e me-
soescala que provocam o clima Amazônico Médio, 
sua variabilidade interanual e interdecadal e even-
tos extremos de seca e inundação (seções 5.2 e 5.3). 
Os efeitos de eventos extremos na dinâmica da ve-
getação são discutidos na Seção 5.3. Em seguida, o 
capítulo descreve o particionamento da precipita-
ção em evapotranspiração (Seção 5.4), escoamento, 
sazonalidade da vazão e dinâmica de várzea (seção 
5.5). Finalmente, o papel das várzeas nos ciclos bio-
geoquímicos é discutido na Seção 5.6. 
  
A descrição deste capítulo do sistema de hidrocli-
mático físico da Amazônia também serve como uma 
introdução às interações biosfera-atmosfera discu-
tidas nos capítulos 6 e 7 e à mudança climática dis-
cutido no Capítulo 22. O Capítulo 6 discute a influên-
cia do sistema hidroclimático físico nos ciclos bio-
geoquímicos, enquanto o Capítulo 7 apresenta o pa-
pel da floresta tropical na transferência de água e 
energia desse sistema acoplado biosfera-atmosfera. 
O  Capítulo  22  apresenta  a  variabilidade  em  longo  
 

 
 
período e as mudanças na temperatura e hidrome-
teorologia na Amazônia. 
 
5.2 Principais características do clima Amazônico 
 
5.2.1 Distribuição espacial das variáveis climáti-
cas 
 
5.2.1. Temperatura do ar Devido à alta e relativamente 
constante recepção de radiação solar, a temperatura 
do ar na Amazônia é praticamente isotérmica, com 
apenas uma pequena variação durante o ano, exceto 
na parte Sul (Rondônia, Mato Grosso, Amazônia bo-
liviana e Amazônia do Sul do Peru). As médias anu-
ais mostram temperaturas muito altas na região 
equatorial Central, superiores a 27-29°C. A ampli-
tude térmica sazonal é 1-2°C, e os valores médios 
variam de 24°C a 26°C. A cidade de Belém (PA) tem 
uma temperatura média mensal máxima de 26,5 °C 
em novembro, e um mínimo de 25,4 °C em março, 
enquanto Manaus (AM) tem temperaturas extremas 
em setembro (27,9 °C) e abril (25,8 °C). No inverno 
austral, as massas de ar frio que produzem geadas 
no sul e Sudeste do Brasil também podem resfriar o 
sul e o oeste Amazônico, com quedas significativas 
de temperatura do ar (Ricarte e Herdies 2014, Viana 
e Herdies 2018).  Perto dos Andes,  a média da tem-  

Estudos  Período P E ET 
C FE Desequilíbrio 

(E/P) (ET/P) P-ET-E 

Costa e Foley (1999)* 1976-1996 2160 1106 1679 0,51 0,78 -625 

Zeng (1999) 1985-1993 2044 1095 1879 0,54 0,92 -930 

Salazar (2004) 1961-1990 2189 940 1248 0,43 0,57 1 

Marengo (2004)* 1970-1999 2117 1059 1570 0,5 0,74 -512 

Getirana et al. (2014) 1989-2008 2208 1188 1033 0,54 0,47 -13 

Carmona (2015) 1982-2008 2266 1163 1189 0,51 0,52 -86 

Builes-Jaramillo e Poveda (2018) 1984-2007 2225 965 1248 0,43 0,56 12 

Tabela 5.1 Equilíbrio hídrico de longo período da bacia do Rio Amazonas de acordo com vários estudos. Estudos marcados por um 
asterisco (*) incluem a bacia do Rio Tocantins. Precipitação (P), evapotranspiração (ET), escoamento (E) e desequilíbrio (P – ET – E) 
são expressos em mm/ano. O coeficiente de escoamento (C = E/P) e a fração evaporativa (FE=ET/P) são variáveis adimensionais. 
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peratura máxima mensal em Santa Cruz de la 
Sierra, Bolívia, chega a 26,1°C em setembro e 20°C 
em junho. Apesar das pequenas flutuações sazo-
nais, amplas oscilações de temperatura (alta ampli-
tude) são típicas do ciclo diurno nesta região, em as-
sociação com o tempo das chuvas locais. 
 
5.2.1.2 Circulação Atmosférica A circulação atmosfé-
rica média na Amazônia é forçada pelo ciclo anual 
da radiação solar. As principais características da 
circulação atmosférica são descritas aqui, enquanto 
as variações solares são descritas na seção 5.3.2.  
 

Perto do Delta do Amazonas, a precipitação máxima 
é observada durante o verão-outono austral, e os es-
tados de secas predominam durante o inverno (fi-
gura 5.1). Isso se deve a alternância de aquecimento 
dos dois hemisférios e ao ciclo anual associado à mi-
gração meridional sazonal da zona de Convergência 
Intertropical (ZCIT) (Vera et al. 2006a). Os ventos alí-
sios provenientes do Atlântico Norte e Sul tropical 
convergem ao longo da ZCIT e são associados com 
anticiclones subtropicais no Atlântico Norte e Sul.  
 

Figura 5.1 Esquema das principais características climatológicas na América do Sul. As linhas azul e vermelha representam junho-
julho-agosto (JJA) e dezembro-janeiro-fevereiro (DJF), respectivamente. O ciclo anual de chuvas (barras) é mostrado por estações loca-
lizadas em várias partes da região amazônica (em mm), indicadas por pontos. Características da circulação de baixo nível: BCH, Baixa 
do Chaco; AB, Alta da Bolívia; ZCIT, Zona de Convergência Intertropical; CCM, Sistema Convectivo de Mesoescala; ZCAS, Zona de Con-
vergência do Atlântico Sul; JBNAS, Jato de Baixos Níveis da América do Sul. Fontes de dados de precipitação: INMET e ANA (Brasil), 
SENAMHI (Peru), SENAMHI (Bolívia) e INAMHI (Equador). A figura é adaptada da Figura 1 do Cai et al. (2020). A climatologia é do período 
1961-2010. 
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A chuva de monções sobre a Bacia Amazônica du-
rante o verão austral fornece umidade para estabe-
lecer uma Zona de Convergência do Atlântico Sul 
ativa (ZCAS; figura 5.1). O ZCAS é caracterizado por 
uma faixa convectiva que se estende noroeste-su-
deste da Bacia Amazônica até o Oceano Atlântico Sul 
subtropical. É identificável por nebulosidade persis-
tente e frequentemente parametrizado no verão 
austral (Ambrizzi e Ferraz 2015). A borda Norte da 
ZCAS se funde com a Atlântica da ZCIT (Cai et al. 
2020). Aquecimento diabático na Bacia Amazônica 
contribui para à formação da Alta da Bolívia (AB) na 
atmosfera superior (Lakers e Cook 1997). Em escala 
regional, o transporte de umidade dentro e fora da 
Bacia Amazônica é fundamental para o regime plu-
vial, particularmente durante a estação chuvosa. A 
umidade da Amazônia é exportada para fora da re-
gião, transportada pelo Jato de Baixos Níveis da 
América do Sul (JBNAS) a leste dos Andes, intera-
gindo com a Baixa do Chaco (BCH) e contribuindo 
para a precipitação sobre a Bacia de La Plata, inten-
sificando o Sistema Convectivo de Mesoescala (Ma-
rengo et al. 2004, Drumond et al. 2008, 2014; Arraut 
et al. 2012; Vera et al. 2006b, Liebmann e Mechoso 
2011, Jones e Carvalho 2018, Gimeno et al. 2016, 
2020, Jones 2019, Cai et al. 2020). 
 
5.2.1.3 Precipitação Por se estender em ambos os he-
misférios, a Amazônia é caracterizada por vários re-
gimes pluviais devido ao aquecimento alternado de 
cada hemisfério. Durante um ano "normal", a preci-
pitação na região mostra fases opostas entre os tró-
picos do Norte e do Sul, com uma estação chuvosa 
no inverno austral no norte e verão austral no sul. 
No sul da Amazônia, as chuvas atingem o pico du-
rante o verão austral; na Amazônia central e perto 
do Delta do Amazonas, atinge o pico no outono aus-
tral; e ao norte do Equador, atinge o pico no inverno 
austral (figura 5.1). A região noroeste equatorial ex-
perimenta baixa sazonalidade pluviométrica, com 
condições úmidas ao longo do ano. Para mais deta-
lhes sobre os regimes de chuvas na Bacia Amazô-
nica, consulte Figueroa e Nobre (1990), Rao e Hada 
(1990), Rao et al. (2016), Espinoza et al. (2009a, 
2015), Debortoli et al. (2015), Marengo e Espinoza 
(2016), e Cai et al. (2020).  
 

O início e o fim da estação chuvosa na Amazônia va-
riam gradualmente do sul ao norte. O final da esta-
ção chuvosa é mais regular do que o seu início. A es-
tação chuvosa no sul da Amazônia termina em abril, 
enquanto no norte termina em setembro. As anoma-
lias da TSM no Pacífico ou no Atlântico Tropical de-
sempenham um papel dinâmico no controle do iní-
cio e do fim da estação chuvosa (Liebmann e Ma-
rengo 2001, Liebmann et al. 2007; Arias et al. 2015).  
 
5.2.2 O papel da ENOS e de outros mecanismos de 
grande escala 
 
5.2.1.1 ENOS O El Niño Oscilação do Sul (ENOS) é a 
principal causa da variabilidade interanual global 
nos montantes de água e energia. ENOS extremos 
representam uma reversão dos padrões típicos da 
TSM no Pacífico Tropical – El Niño(EN)/La Niña(LN), 
quando há aquecimento/resfriamento no Pacífico 
tropical oriental ou centro-oriental. O EN é tipica-
mente (mas não exclusivamente) acompanhado de 
seca na região amazônica. Em geral, recentes secas 
severas sobre a Amazônia resultaram em baixos ní-
veis de água nos rios, um alto risco de incêndios flo-
restais e impactos nos ecossistemas naturais dos 
rios (Cai et al. 2020).  
 
Mudanças na circulação atmosférica durante o EN e 
seca foram resumidas por Builes-Jaramillo et al. 
(2018A) e Jiménez-Muñoz et al. (2019). Anomalias 
observadas na distribuição vertical do vento zonal e 
meridional são consistentes com as anomalias da 
TSM. Durante a seca e os anos do EN, anomalias de 
subsidência aparecem em áreas com diferenças ne-
gativas de precipitação sobre a Amazônia, com con-
vecção e chuvas intensas sobre uma TSM quente na 
região leste do Pacífico Equatorial. As anomalias de 
convergência de nível superior observadas durante 
os anos de seca na América do Sul equatorial tropi-
cal (Leste dos Andes) são consistentes com anoma-
lias de subsidência de baixo nível. Isso sugere ano-
malias nas esferas superior e inferior da Circulação 
Hadley sobre a América do Sul tropical a leste dos 
Andes, e da Circulação Walker sobre o Atlântico 
equatorial. A esfera ascendente da Circulação Wal-
ker sobre o Pacífico central oriental é o principal 
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motor da esfera de subsidência sobre a Bacia Ama-
zônica a leste dos Andes, que se estende até o Atlân-
tico tropical.  
 
Existem diferentes “tipos” de EN dependendo da lo-
calização do máximo anomalias quentes sobre o Pa-
cífico tropical, EN do Pacífico Oriental (PO) ou EN do 
Pacífico Central (PC) (Takahashi et al. 2011). Como 
as circulações de Hadley e Walker são afetadas de 
forma diferente durante os episódios EN-PO e EN-
CP (Zhelez-nova e Gushchina 2017), elas levam a di-
ferentes anomalias de precipitação na América do 
Sul (Tedeschi e Collins 2017; Sulca et al. 2018). Os 
mecanismos físicos por trás dos diferentes padrões 
de déficits pluviométricos durante os eventos do 
EN-PC e PO e o calor no Tropical Norte Atlântico 
(TNA) são descritos em Jiménez-Muñoz et al. (2019). 
Os anos de EN-PO foram detectados em 1983 e 
1998, enquanto os de EN-PC ocorreram em 2010 e 
2016 (Sulca et al. 2018; Gu e Adler 2019, Gloor et al. 
2013, 2018). 
 
5.2.2.2 ODP, OMA, OMJ Além do ENSO, há duas outras 
formas de variabilidade interanual e interdecadal 
com teleconexões que influenciam o clima da Ama-
zônia, a Oscilação Decadal do Pacífico (ODP) e a Os-
cilação Multidecadal do Atlântico (OMA). Eles repre-
sentam mudanças na organização das interações 
ar-mar que variam em escalas decadais e afetam a 
superfície do mar, induzindo mudanças posteriores 
de circulação e precipitação na Amazônia. Para uma 
definição detalhada dessas formas de variabilidade, 
consulte o Glossário. 
 
Consistente com a fase positiva do ENOS (EN), as fa-
ses positivas da ODP e da OMA corresponderam com 
à intensificação de anomalias pluviométricas nega-
tivas na Amazônia no final de 2015, durante o 
evento do EN de 2015-16 (Aragão et al. 2018). Este 
achado é consistente com trabalhos anteriores (Ka-
yano e Capistrano, 2014) mostrando que a Oscilação 
Multidecadal Atlântica (OMA) e o ENOS influenciam 
as chuvas sul-americanas no final do ano, antes do 
Pico do EN.  
 
As fases positivas da ODP estão associadas a um au-
mento da precipitação nas partes central e norte da 

bacia e a uma diminuição nas regiões do sul (Gloor 
et al. 2013). Andreoli e Kayano (2005) mostram que 
os efeitos do EN nas chuvas na América do Sul dife-
rem dos das fases ODP na Amazônia. Por exemplo, 
eles mostram anomalias negativas de precipitação 
para o regime da ODP quente, consistentes com o 
movimento descendente e a circulação ciclônica so-
bre o norte da América do Sul e o setor adjacente do 
Atlântico. Por outro lado, os padrões de circulação 
relativamente mais fracos nesses setores resultam 
em anomalias de precipitação de menor magnitude 
na Amazônia para a fase fria da ODP.  
 
A variabilidade intra-sazonal é particularmente im-
portante durante o inverno austral (Mayta et al. 
2018). Anteriormente, Souza e Ambrizzi (2006) 
constataram que a Oscilação de Madden Julian 
(OMJ) é o principal mecanismo atmosférico que in-
fluencia a variabilidade pluviométrica em escalas de 
tempo intra-sazonais sobre a Amazônia Oriental e 
durante a estação chuvosa no nordeste do Brasil. 
Durante a seca de 2005, no entanto, a oscilação in-
tra-sazonal foi mais fraca do que o normal, favore-
cendo as condições de seca na região. O Atlântico 
Norte Tropical desempenhou um papel importante 
nessa seca (Builes-Jaramillo et al. 2018). 
 
5.2.3 Eventos extremos de seca e inundação 
 
Nos últimos 15 anos, a Bacia Amazônica tem teste-
munhado extremos climáticos, alguns deles carac-
terizados como "eventos do século"; secas em 2005, 
2010 e 2015-16; e inundações em 2009, 2012, 2014 
e 2021. Registros históricos mostram secas anterio-
res em 1926, 1964, 1980, 1983 e 1998; e inundações 
em 1953, 1988, 1989 e 1999. Esses eventos têm sido 
associados as formas de variabilidade climática na-
tural (EN, anomalias do TNA quentes) com fortes 
impactos nos sistemas naturais e humanos. Algu-
mas das principais cidades amazônicas foram inun-
dadas durante anos de enchentes ou isoladas por ní-
veis extremamente baixos de rios durante as secas. 
O número de incêndios aumentou durante os anos 
de seca, liberando carbono, fumaça e fuligem na at-
mosfera e afetando a população local (Marengo e Es-
pinoza 2016, Gatti et al. 2014, Aragão et al. 2018, Ji-
ménez-Muñoz et al. 2016, 2019). O ano de 1999 e ou- 
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tros anos chuvosos (1988-89, 2007-2008 e 2011-
2012) foram anos de LN (ver Capítulo 22). Vale res-
saltar que as secas e inundações não são síncronas 
e não afetam toda a bacia da mesma forma, como 
visto nas figuras 5.2 e 5.3. 
 
No geral, as secas afetam o centro norte da Amazô-
nia, mas o padrão espacial difere de um evento de 
EN para outro e até mesmo de um caso de seca para 
outro (figura 5.2). Secas na Amazônia têm sido rela-
cionadas a eventos de EN, como em 1912, 1926, 
1983, 1997-1998 e 2015-16 (por exemplo, Aceituno 
1988; Williams et al. 2005, Coelho et al. 2013, Ma-
rengo et al. 2018, Jiménez Muñoz et al. 2018, 2019). 
No entanto, secas severas de 1964 e 2005 foram ex-
ceções, indicando a influência ativa da TNA nesses 
extremos (Marengo et al. 2008, Zeng et al., 2008, Bui-
les-Jaramillo et al., 2018b). A seca extrema de 2010 
foi relacionada às sucessivas ocorrências de um El 
Niño no verão austral e uma TNA muito quente na 
primavera e no verão boreal (Espinoza et al. 2011; 
Marengo et al. 2011, Lewis et al. 2011, Gatti et al. 
2014, Andreoli et al. 2012). As figuras 5.2 e 5.3 mos-
tram anomalias sazonais da precipitação na Amé-
rica do Sul para os anos de seca e chuvosos, respec-
tivamente. Em cada caso, seja EN ou não, a distribui-
ção geográfica das secas pode diferir, afetando dife-
renciadamente a Amazônia Sudeste, Central ou 
Norte e, assim, impactando a hidrologia da região.  
 
5.2.4 Hidrometeorologia e variabilidade Andina-
Amazônica 
 
Esta seção tem foco na Amazônia ocidental, inclu-
indo a parte andina da Bacia Amazônica. A região 
abrange a bacia superior do Madeira na Bolívia, Peru 
e Brasil; a Bacia Amazonas-Solimões no Peru e 
Equador; e a Bacia Japurá-Caquetá na Colômbia e no 
Brasil. Esta região apresenta uma grande variedade 
de climas montanhosos, incluindo condições úmi-
das nas florestas nubladas, Páramos e Yungas, e 
condições secas nas Terras Altas de Punas. 
 
5.2.4.1 Padrões sazonais Os ciclos sazonais de chuvas 
na parte superior das bacias andino-amazônicas da 
Colômbia e do Equador seguem um regime unimo-

dal com estação chuvosa durante o verão boreal (La-
raque et al. 2007; Arias et al. 2020). Nessas bacias, a 
vazão dos rios atinge o pico entre maio e julho (por 
exemplo, rios Napo e Caquetá na figura 5.7), um pa-
drão associado a intensificação da advecção da umi-
dade ocidental para a Bacia equatorial amazônica e 
elevação geográfica forçada pela topografia andina 
durante o verão boreal (Rollenbeck e Bendix 2011; 
Campozano et al. 2016). 
 
As bacias andino-amazônicas do Equador exibem 
um ciclo anual bimodal de precipitação, com pico de 
vazão observado por volta de março-abril e outubro-
novembro na parte superior das Bacias de Napo, 
Pastaza e Santiago (Campozano et al. 2018) (por 
exemplo, Estação Reventador na figura 5.1). Conse-
quentemente, as terras baixas dessas bacias intra-
andinas seguem um ciclo anual bimodal de vazão 
com picos por volta de junho-julho e outubro-no-
vembro (Laraque et al. 2007). Nessas regiões, menos 
chuvas durante o verão boreal estão associadas à 
subsidência atmosférica que inibe a atividade con-
vectiva (Campozano et al. 2016; Segura et al. 2019).  
 
Nas bacias tropicais andino-amazônicas do Sul 
(principalmente ao sul de 8°S), a estação seca ocorre 
em junho-agosto e a estação chuvosa em dezembro-
março, ligada à fase madura do Sistema de Monção 
da América do Sul (SMAS) e ao movimento meridio-
nal da ZCIT. As vazões dos rios sobre essas bacias 
mostram ciclos unimodais com pico em torno de ja-
neiro e março (por exemplo, rios beni, Ucayali e Hu-
allaga na figura 5.7; e estações Santa Cruz e San Ga-
bán na figura 5.1) (Espinoza et al. 2011; Lavado-Ca-
simiro et al. 2012; Molina-Carpio et al. 2017). A sazo-
nalidade das chuvas é particularmente forte na 
parte superior e mais seca das bacias andino-ama-
zônicas (geralmente acima de 3.000m), onde cerca 
de 75% do total anual de precipitação é observado 
entre novembro e março (~100 mm/mês), impulsio-
nado pelo transporte ascendente de umidade da 
Amazônia em direção às montanhas (Garreaud et al. 
2009). Ventos leste na troposfera superior (200-300 
hPa) também favorecem fluxos de umidade da Ama-
zônia para os Andes em diferentes escalas de tempo 
(Garreaud et al. 2009; Segura et al. 2020).  
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Figura 5.2 Padrões espaciais de anomalias de precipitação durante as estações DJF, MAM, JJA e SON para anos de seca na Amazônia. 
Estes são para diferentes ENs fortes e TNA quentes. Anomalias de precipitação foram obtidas a partir do conjunto de dados CHIRPSv2.0 
usando o período de referência 1981-2010. Um contorno preto marca a Bacia Amazônica. Adaptado de Jiménez-Muñoz et al. (2021; 
©RMetS). 
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A maioria dos afluentes andinos da Amazônia escoa 
para dois rios principais, o alto Rio Madeira (princi-
palmente da Bolívia e do Sul do Peru Amazônico) e o 
Rio Amazonas-Solimões (predominantemente da 
Amazônia peruana e equatoriana) (figura 5.7). Na 
estação de Porto Velho, a bacia do Rio Madeira es-
tende-se por 975.500 km2, dos quais 23% estão nos 
Andes. A vazão anual média em Porto Velho é esti-
mada em 18.300 m3/ s, com valores de pico em torno 
de 36.000 m3/ s de março a abril e baixas de cerca de 
5.000 m3/ s de setembro a outubro (Molina-Carpio et 

al. 2017) (figura 5.7). Na estação de Tabatinga, a ba-
cia do Rio Amazonas-Solimões se estende por 
890.300 km2, dos quais ~40% estão nos Andes. A va- 
zão anual média em Tabatinga é estimada em 
38.000 m3/ s, com valores de pico em torno de 
51.000 m3/ s de abril a maio e baixos em torno de 
20.000 m3/ s em setembro (Lavado-Casimiro et al. 
2012) (figura 5.7). 
 
5.2.4.2 Variabilidade interanual e extremos Na região 
andina-amazônica,   um   déficit   pluviométrico   (ex- 

Figura 5.3. O mesmo da figura 5.2, mas para episódios chuvosos (2019; ©RMetS). 
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cesso) durante o verão austral é frequentemente as-
sociado aos eventos de El Niño e La Niña (Poveda et 
al. 2006; Espinoza et al. 2011). No entanto, diferen-
tes padrões ocorrem nas partes superiores e inferi-
ores das bacias andino-amazônicas (Arango-Rueda 
e  Poveda  2019).  Estudos  recentes  também  relata- 
ram diferentes anomalias de precipitação para os ti-
pos de El Niño Centro-Pacífico e Leste-Pacífico (La-
vado-Casimiro e Espinoza 2014; Sulca et al. 2018; 
Navarro-Monterroza 2019). Em geral, o El Niño do 
Pacífico Central (La Niña) é associado a déficits de 
precipitação (excessos) na parte superior da bacia 
(as regiões andinas da Colômbia, Equador e Peru). 
Essas anomalias são mais fracas durante os eventos 
de El Niño (La Niña) do Pacífico Oriental. Em con-
traste, na Bacia superior do Madeira, anomalias de 
precipitação são mais fortes durante o El Niño do 
Pacífico Oriental.  
 
Em escalas de tempo sazonais, as anomalias de pre-
cipitação na bacia andino-amazônica variam de 
±0,5 a ±2,0 mm/dia e podem persistir por períodos 
de vários meses (Sulca et al., 2018; Jiménez-Muñoz 
et al., 2021). Durante o outono austral, inverno e pri-
mavera, as anomalias de precipitação na região an-
dino-amazônica estão principalmente relacionadas 
à variabilidade do TSM no TNA, que é a principal 
fonte de umidade atmosférica para a região andino-
amazônica (Árias et al. 2015; Hoyos et al. 2017; Po-
veda et al. 2020). Anomalias de TNA quentes estão 
associadas com o aumento da precipitação na Co-
lômbia e na Venezuela, relacionados ao aumento do 
transporte de vapor de água atmosférico do Atlân-
tico tropical e do mar do Caribe em direção ao norte 
da América do Sul (por exemplo, Árias et al. 2020). 
Nas regiões andino-Amazônicas do Equador, Peru e 
Bolívia, as condições quentes na TNA estão relacio-
nadas aos déficits pluviométricos, associados à re-
dução da advecção da umidade do Oceano Atlântico 
e ao aumento da subsidência atmosférica sobre a 
Amazônia Central e do Sul (Silva et al. 2008, Espi-
noza et al. 2019a; Jiménez-Muñoz et al. 2021).  
 
Como resultado de anomalias de precipitação, even-
tos hidrológicos extremos nas bacias andino-ama-
zônicas foram associados a eventos El Niño/La Niña 
ou a anomalias de TSM no TNA. O período chuvoso 

muito incomum do Verão Austral de 2014, originá-
rio das encostas orientais dos Andes peruanos e bo-
livianos, foi associado a anomalias quentes no Oce-
ano Pacífico-Índico ocidental e sobre o Oceano 
Atlântico Sul subtropical (Espinoza et al. 2014). As 
condições chuvosas na Amazônia boliviana durante 
o verão austral de 2014 foram sobrepostas às ondas 
de inundação vindas das principais sub-bacias, pro-
duzindo grandes inundações na região naquele 
mesmo ano (Ovando et al. 2016). Isso também estava 
relacionado a sistemas de bloqueio atmosférico de 
longa duração durante janeiro e fevereiro de 2014 
sobre o sudeste do Brasil, o que acabou causando a 
seca em São Paulo durante o verão austral de 2014. 
Na parte superior dos rios Inter-Andinos das bacias 
amazônicas, as inundações são frequentemente de-
sencadeadas por tempestades intensas e/ou derre-
timento acelerado das geleiras durante a prima-
vera-verão austral (Huggel et al. 2015). 
 
5.3 A convecção Amazônica e as Circulações de 
Mesoescala 
 
5.3.1 Natureza da convecção Amazônica 
 
A convecção atmosférica profunda é própria do tró-
pico em associação com o ramo ascendente das Cé-
lulas Hadley-Walker. O movimento ascendente se 
estende de perto da superfície até acima do nível de 
500 hPa, atingindo o nível de convecção livre (NCL) 
onde a convecção flutuante começa. Em grande es-
cala (>1.000 km), mudanças sazonais no contraste 
térmico entre a América do Sul tropical e o Oceano 
Atlântico modulam a circulação do vento, que supre 
a energia disponível e a instabilidade da umidade 
sobre a Bacia Amazônica (Vera et al. 2006a). Estas 
características provêm a energia potencial convec-
tiva disponível, a instabilidade de umidade bruta, e 
o movimento de elevação essenciais para produzir a 
convecção atmosférica profunda (Garstang et al. 
1994; Cohen et al. 1995; Zhou e Lau 1998). De regio-
nal (100-1.000 km) para escala local (<100km), a 
convecção amazônica também está relacionada à 
temperatura do bulbo úmido da superfície terrestre, 
geralmente acima de 22°C (Eltahir e Pal 1996), que 
é intimamente determinada pela umidade da super-
fície e fluxos de calor sensíveis e latentes da super-
fície terrestre local (Fu et al. 1999). 
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 A convecção atmosférica profunda contribui com 
cerca de 80% da precipitação anual total na Bacia 
Amazônica, enquanto apenas 20% da precipitação 
anual está associada aos sistemas locais (Greco et al. 
1990). Mudanças sazonais na convecção estão rela-
cionadas a mudanças na umidificação da camada li-
mite planetária (CLP) e mudanças na temperatura 
no topo da CLP (Fu et al. 1999; Liebmann e Marengo 
2001). No entanto, no noroeste da Amazônia, a con-
vecção profunda é particularmente intensa durante 
todo o ano porque a superfície terrestre mais quente 
fornece um perfil atmosférico altamente instável. 
Além disso, a forma côncava dos Andes induz uma 
convergência de baixo nível sobre o noroeste da ba-
cia amazônica, o que está relacionado à alta precipi-
tação anual (>3.000 mm) nesta região (Figueroa e 
Nobre 1990; Espinoza et al. 2009b). Como a convec-
ção profunda sobre a Amazônia está relacionada a 
uma forte liberação de calor latente, a Bacia Amazô-
nica é uma importante fonte de energia. Através das 
ondas equatoriais Kelvin e Rossby e suas interações 
com a orografia, a Amazônia modula as principais 
estruturas regionais da circulação atmosférica na 
América do Sul (Silva Dias et al. 1983; Figueroa et al. 
1995; Junquas et al. 2015). 
 

5.3.2 Variações solares 
 
Após a migração sazonal do máximo de radiação so-
lar, a principal zona de aquecimento migra do ex-
tremo norte da América do Sul (incluindo o norte da 
Bacia Amazônica) no inverno austral para o centro e 
sul da Amazônia no verão austral (Horel et al. 1989). 
Consequentemente, a atividade convectiva e o au-
mento da precipitação mostram um deslocamento 
sazonal seguindo a migração da zona de calor (ver 
secção 5.2.1). A figura 5.4 mostra a evolução espa-
cial e temporal da radiação de ondas longas emitida 
(ROL) na América do Sul tropical, intimamente rela-
cionada a variação solar e ao desenvolvimento da 
convecção profunda.  
 
O aquecimento alternado dos dois hemisférios mo-
dula o deslocamento sazonal da ZCIT, incluindo sua 
parte Amazônica (figura 5.1) e o ramo ascendente 
das células Hadley-Walker, que é associado com a 
precipitação máxima sobre a Bacia Amazônica 
equatorial. Sobre esta região, a radiação solar atinge 
o pico nos equinócios (figura 5.4), e o nordeste da 
Bacia Amazônica demonstra a precipitação máxima 
no outono austral, com picos em abril e maio. No en-
tanto, em algumas regiões da Amazônia equatorial 

Figura 5.4 (A) 1974-2019 valores anuais médios de radiação de ondas longas emitida (ROL, em w. m-2) sobre a América do Sul tropical. 
(B) Diagrama de latitude Temporal da climatologia mensal do ROL (1974-2019) em média em uma faixa longitudinal de 10° centrada 
na linha preta sobre a América do Sul tropical mostrada em (a). Adaptado de Horel et al. (1989). Dados ROL interpolados fornecidos pelo 
NOAA/OAR/ESRL PSL (HTTPS://PSL.NOAA.GOV Liebman e Smith (1996). 
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ocidental, a estação chuvosa ocorre durante o ou-
tono austral e a primavera (ver secção 5.2.1). Na pri-
mavera austral, o aquecimento de superfície por ra-
diação solar é mais elevado sobre o centro e sul da 
Amazônia (ao sul de 5°S), onde a convecção pro-
funda aparece. No fim de novembro, a convecção 
profunda acontece sobre a maior parte da Bacia 
Amazônica, principalmente de 5°s a 20°S, mas 
ainda é ausente na Bacia Amazônica Oriental e no 
nordeste do Brasil (Horel et al. 1989; Zhou e Lau 
1998).  
 
No pico do verão austral, seguindo a migração do Sol 
para o sul, calor e atividade convectiva se movem 
em direção às terras altas subtropicais. A precipita-
ção atinge o pico sobre os Andes centrais e o sul da 
Bacia Amazônica durante esta temporada. O con-
traste térmico entre o continente determina a confi-
guração SMAS (Marengo et al. 2012). A fase madura 

dos SMAS (tipicamente do final de novembro ao fi-
nal de fevereiro) exibe quatro características domi-
nantes (Seção 5.2.1 e figura 5.1): (i) um anticiclone 
localizado sobre a Bolívia em 200-300 hPa (a Alta da 
Bolívia); (ii) a ocorrência de altas temperaturas so-
bre a superfície do Oceano Atlântico antes do início 
da estação chuvosa no sul da Amazônia; (iii) uma 
faixa orientada noroeste-sudeste de nebulosidade 
máxima sobre o sudeste do continente, o ZCAS; e (iv) 
a intensificação do JBNAS para o leste dos Andes 
(ver revisão em Espinoza et al. 2020).  
 
5.3.3 Circulações da brisa da floresta e da brisa do 
rio 
 
As brisas da floresta e do Rio são circulações de me-
soescalas (10-100km) perto de grandes rios. Eles re-
sultam de diferenças nos fluxos de calor sensível e 
latente entre a terra quente e a água fria durante o 

Figura 5.5 Precipitação estimada em TRMM 3B42 entre (A) 15 a 06 UTC e (B) 06 e 15 UTC. Adaptado de Paiva et al. (2011). (C) Imagem 
do sensor VIIRS (Suíte Radiômetro de Imagem Infravermelho visível) em cor verdadeira correspondente a 14 de julho de 2020 às 
16:48 UTC sobre a confluência dos Rios Tapajós e Amazonas (caixa preta pontilhada em a e b). Por NOAA/OAR / ESRL PSL 
(https://psl.noaa.gov Liebman e Smith 1996). 
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dia, o que produz um contraste de pressão horizon-
tal. Este mecanismo aumenta a nebulosidade sobre 
a terra durante o dia, enquanto o céu claro predo-
mina sobre a água. O oposto ocorre durante a noite. 
Na Bacia Amazônica, as zonas de convergência le-
vam a intensificação das chuvas sobre as florestas 
longe dos grandes rios e a atividade convectiva é re-
duzida próximo dos rios (por exemplo, Paiva et al. 
2011; figura 5.5).  
 
Vários estudos descrevem a brisa do rio na Amazô-
nia central, usando ambas abordagens de observa-
ção e modelagem (exemplo, Ribeiro e Adis 1984; 
Garstang e Fitzjarrald 1999; Cutrim et al. 2000). 
Perto da confluência entre os rios Amazonas e Tapa-
jós (figura 5.5), pluviômetros próximos a grandes 
rios mostram menos chuvas convectivas à tarde. 
Ainda assim, esse déficit é mais do que compensado 
por chuvas noturnas adicionais (Fitzjarrald et al. 
2008). Perto de Manaus, dos Santos et al. (2014) 
mostram que a brisa do rio e seu impacto no trans-
porte de umidade são mais evidentes durante a es-
tação seca. Os autores mostram que os ventos dis-
tantes dos rios são frequentes pela manhã e à tarde, 
transportando ar úmido dos rios para a cidade de 
Manaus. Em contraste, os ventos que sopram em di-
reção aos rios são observados principalmente à 
noite.  
 
Brisas do rio afetam o transporte de umidade (Silva 
Dias et al. 2004) e padrões locais de precipitação. 
Paiva et al. (2011) mostraram uma redução acentu-
ada nas chuvas sobre o Rio Solimões no Amazonas e 
ao longo da maioria dos afluentes Amazônicos. 
Como as estações meteorológicas costumam estar 
localizadas perto de grandes rios (onde a maioria 
das cidades amazônicas estão situadas), pluviôme-
tro-estimativas derivadas da precipitação amazô-
nica podem ser influenciadas pela brisa do rio (Silva 
Dias et al. 2004; Paiva et al. 2011). 
 
5.3.4 Brisa do mar e circulações costeiras 
 
O sistema de brisa marítima ocorre em locais costei-
ros devido à propagação do ar marinho frio para 
áreas interiores. Este sistema é iniciado quando a 
superfície da  terra  aquece mais  rápido do que a su- 

perfície do mar (geralmente sob condições de céu 
relativamente claro). O contraste térmico cria uma 
força de gradiente de pressão direcionada do mar 
para terra, fazendo com que uma camada fina de ar 
marinho se mova para o interior (Miller et al. 2003). 
 
Sobre a parte mais oriental da Bacia Amazônica, a 
presença de inúmeras baías, rios, lagos e o Oceano 
Atlântico criam o ambiente ideal para a formação de 
circulações locais, que modulam o tempo e o clima 
regionais (Souza Filho 2005, Planchon et al. 2006; 
Germano e Oyama 2020). Os principais padrões de 
circulação das brisas costeiras e da baía sobre essa 
região foram descritos em outros lugares, baseados 
em estudos observacionais e de modelagem (por 
exemplo, Silva Dias et al. 2004; Germano et al. 2017; 
Wanzeler 2018). Em Belém (na Bacia Amazônica 
oriental), a brisa da baía começa de manhã e no iní-
cio da tarde. É caracterizada por significante mu-
danças na direção do vento de sul para norte (Matos 
e Cohen 2016) e é associado à presença de nebulosi-
dade estacionária. Picos de precipitação durante a 
temporada de abril a maio coincidem com a ativi-
dade máxima da brisa marítima, que interage com 
os ventos alísios do Oceano Atlântico para produzir 
sistemas de tempestades conhecidos como linhas 
de instabilidade (Kousky 1980; Silva Dias 1987; Co-
hen et al. 1995).  
 
As linhas de instabilidade são tempestades multice-
lulares que se propagam no interior da Bacia Ama-
zônica por mais de 1000 km a velocidades de 50-60 
km h-1 (Garstang et al. 1994; Greco et al. 1994). Na 
mesoescala, as linhas de instabilidade são caracte-
rizadas pela advecção da umidade produzida por 
uma brisa marítima, um jato de leste forte e pro-
fundo de baixo nível e uma fonte de calor na Amazô-
nia central e ocidental (Cohen et al. 1995). Jatos for-
tes tendem a propagar as linhas de instabilidade em 
altas velocidades, com um tempo de vida mais longo 
e maior desenvolvimento de nuvens, formando tem-
pestades com fortes correntes ascendentes e des-
cendentes, bem como raios. Correntes descenden-
tes e raios, por sua vez, causam distúrbios que afe-
tam a dinâmica do ecossistema, conforme descrito 
na seção 3.6.  
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5.3.5 Circulações orográficas induzidas e dis-
tribuição espacial de chuvas na região Andino-
Amazônica 
 
A hidrometeorologia andino-amazônica é caracteri-
zada por interações entre circulação atmosférica re-
gional, contraste de temperatura terras baixas-ter-
ras altas e a complexa topografia andina (por exem-
plo, Houze 2012; Roe 2005; Barry 2008). Além disso, 
a circulação atmosférica regional sobre a América 
do Sul é diretamente influenciada pela orografia an-
dina, particularmente em níveis baixos (Figueroa et 
al. 1995). Na região andino-amazônica, o JBNAS e o 
jato Llanos (ou Corriente de Los Andes Orientales, CAO) 
são fortemente controlados pela presença dos An-
des, que atua como uma barreira a oeste, e a Bacia 
Amazônica a leste (por exemplo, Marengo et al. 
2004; Jiménez-Sánchez et al. 2019). Esses LLJs são 
elementos chave da circulação atmosférica Sul-
Americana pois transportam vasta quantidade de 
umidade ao longo de grandes distâncias meridio-
nais em todo o leste dos Andes. De fato, o fluxo ori-
ental do CAO atinge o piedmonte oriental dos Andes 
como a perna mais ao norte do JBNAS (Espinoza et 
al. 2020; Poveda et al. 2020).  
 
Em escala local, a orografia andina pode influenciar 
a circulação atmosférica através de processos me-
cânicos e térmicos. O ciclo diurno de insolação gera 
ventos termicamente impulsionados, como ventos 
anabáticos (sobe a encosta quente) e catabáticos 
(desce a encosta frio) devido ao aquecimento radia-
tivo da superfície durante o dia e resfriamento radi-
ativo durante o final da tarde e da noite, respectiva-
mente (por exemplo, Wallace e Hobbs 2006; Jun-
quas et al. 2018). Além disso, os ventos catabáticos 
das terras altas andinas podem desencadear siste-
mas convectivos de mesoescala (CCM) sobre a re-
gião de transição andino-amazônica (Trachte et al. 
2010a, B; Kumar et al. 2020). Sobre esta região, 
CCMs grandes e médios estão geralmente relaciona-
dos a episódios chuvosos, amplificado pela elevação 
orográfica da advecção de umidade do JBNAS (por 
exemplo, Giovannettone e Barros 2009; Romat-
schke e Houze 2013). Consequentemente, o ciclo di-
urno de precipitação montanhosa está associado a 
características   complexas relacionadas  às  circula- 

ções atmosféricas locais (Poveda et al., 2005; Jun-
quas et al., 2018). Por exemplo, nas encostas orien-
tais dos Andes tropicais, as maiores taxas de preci-
pitação são observadas à noite devido ao vento e ao 
transporte de umidade (figuras 5.5 a e b). Estudos 
observacionais e de modelagem mostraram que va-
les inter-andinos também geram canalização mecâ-
nica do fluxo de umidade, o que poderia contribuir 
para a umidade e as chuvas sobre os Andes tropi-
cais, onde geleiras, Agricultura e segurança alimen-
tar dependem da precipitação. Isso inclui regiões 
como La Paz, Cuzco e os vales Mantaro (Egger et al. 
2005; Junquas et al. 2018; Saavedra et al. 2020). A 
atividade convectiva forçada pelos Andes também 
gera reversões súbitas do estágio do rio na Amazô-
nia ocidental (por exemplo, próxima a Iquitos, Peru), 
onde a agricultura ribeirinha está intimamente re-
lacionada ao ciclo hidrológico anual (Figueroa et al., 
2020). 
 
As interações entre a circulação atmosférica de 
grande escala e as circulações orográficas descritas 
acima contribuem para a alta variabilidade espacial 
da precipitação sobre a região andes-amazônica. 
Estudos descrevem uma relação complexa entre al-
titude e precipitação, que produz um forte gradiente 
de precipitação espacial associado à exposição de 
barlavento ou sotavento da estação de chuva ao 
vento úmido dominante (Bookhagen e Strecker 
2008; Espinoza et al. 2009b, Rollenbeck e Bendix 
2011). As maiores taxas de precipitação na Bacia 
Amazônica (6.000–7.000 mm/ano) são geralmente 
observadas em cerca de 400-2.000m na Bacia Ama-
zônica da Colômbia, Equador, Peru e Bolívia (Poveda 
et al. 2014; Espinoza et al. 2015; Chávez e Takahashi 
2017) (por exemplo, estação de San Gabán na figura 
5.1). Como resultado dessas características pluviais, 
as bacias andinas apresentam o maior escoamento 
por unidade de área da bacia do Rio Amazonas (Mo-
quet et al. 2011; Builes-Jaramillo e Poveda 2018), e 
os rios andinos drenam sedimentos, poluentes e nu-
trientes rio abaixo para as planícies amazônicas 
(McClain e Naiman 2008; Vauchel et al. 2017). Por 
sua vez, as terras baixas da Amazônia exportam va-
por de água e nutrientes para os Andes através dos 
ventos alísios carregados de umidade, que faz parte 
de uma  forte interação entre  o sistema  hidroclimá- 
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tico Amazônia-Andes (por exemplo, Staal et al. 2018; 
Weng et al. 2018, Espinoza et al. 2020). 
 
5.3.6 O papel dos eventos climáticos extremos na 
dinâmica dos ecossistemas 
 
Pelo menos dois tipos de eventos climáticos extre-
mos afetam a dinâmica do ecossistema e o ciclo na-
tural do carbono. Primeiro, tempestades severas as-
sociadas a linhas de instabilidade podem propagar 
fortes correntes descendentes (Fujita 1990, 1981, 
Garstang et al. 1998) que causam blowdowns flores-
tais (Nelson 1994, Garstang et al. 1998, Negrón-Juá-
rez et al. 2010, Espírito Santo et al. 2010), afetando a 
estrutura florestal e a composição das espécies 
(Marra et al. 2014, Rifai et al. 2016, Magnabasco 
Marra et al. 2018, Chambers et al. 2009). Segundo, o 
raio é um mecanismo de perturbação frequente que 
pode propagar fogo e matar árvores diretamente 
(Gora et al. 2020, Yanoviak et al. 2020, McDowell et al. 
2018, Foster, Knight e Franklin 1998). A frequência 
dos raios está positivamente associada com a densi-
dade de grandes árvores e estoques de biomassa em 
florestas tropicais (Gora et al. 2020). Na Amazônia, 
isso é importante nas zonas de transição sul e leste 
entre florestas e savanas, mas também no estado de 
Roraima (Gora et al. 2020). 

5.3.6.1 Tempestades severas, blowdowns e impactos na 
dinâmica dos ecossistemas florestais  O vento é uma das 
principais causas de distúrbios nas florestas em 
todo o mundo, com impactos que variam de peque-
nas perdas de folhas a mortalidade generalizada de 
árvores (Mitchell 2013). Na Amazônia, tempestades 
convectivas podem gerar fortes ventos de correntes 
descendentes e chuvas extremas (por exemplo, 26-
41m s-1 e 30mm h-1, respectivamente) (Garstang et 
al. 1998; Fujita et al. 1990; Negrón-Juárez et al. 2010) 
que podem derrubar fragmentos de florestas vari-
ando em tamanho de <2 ha (Negrón-Juárez et al. 
2011) para >3.000 ha (Nelson et al. 1994). Grandes 
blowdowns podem ser associados com linhas de 
instabilidade (Negrón-Juárez et al. 2010; Araujo et al. 
2017). Blowdown florestais podem ser detectados 
com imagens de sensoriamento remoto porque 
criam um grande contraste em padrões geométricos 
e de refletância entre as imagens adquiridas antes e 
depois do evento (figura 5.6A). 
 
Blowdowns ocorrem em toda a Bacia Amazônica, 
com a maior frequência na região noroeste (Nelson 
et al. 1994; Negrón-Juárez et al. 2018; Espírito-Santo 
et al. 2010). Na Amazônia Central, perto de Manaus, 
os blowdowns ocorrem principalmente durante a 
transição da estação seca para a chuvosa (Negrón-
Juárez et al. 2017). A distribuição de tamanho dos 

Figura 5.6 Blowdown florestal (área total de 91 ha) em 2011 na Amazônia Central, Brasil. Blowdowns podem ser identificados em ima-
gens de satélite por características geométricas e espectrais, como defuse shape e alta refletância infravermelha de ondas curtas, indi-
cando vegetação não fotossintética (VNF) resultante de danos generalizados em árvores e mortalidade (a). A gravidade da mortalidade 
das árvores associada pode ser estimada usando normalizado ΔVPL (blowdown – ano anterior) combinado com mortalidade das árvores 
medidas em campo (B). Borda do blowdown florestal/florestal primaria menos de seis meses após a perturbação, com derrubada, so-
brevivente e rebrota de árvores (C). Por NOAA/OAR / ESRL PSL (https://psl.noaa.gov/ Liebman e Smith (1996). 
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blowdowns segue uma lei de poder (Negrón-Juárez 
et al. 2018; Chambers et al. 2009), resultando em um 
mosaico de manchas florestais em diferentes está-
gios sucessionais (câmaras et al. 2013). Por causa de 
sua maior frequência, manchas de tamanho relati-
vamente pequeno dominam a paisagem.  
 
Os danos e a mortalidade das árvores ocorrem 
quando as cargas de vento e chuva excedem a esta-
bilidade mecânica das árvores, levando a rachadu-
ras e desenraizamentos (Ribeiro et al. 2016; Peter-
son et al. 2019). Na Amazônia, ventos e chuvas inte-
ragem com diferentes tipos de florestas que podem 
abrigar mais de 280 espécies de árvores em um 
único hectare (de Oliveira et al. 1999). Nessas flores-
tas heterogêneas, a mortalidade por tempestades 
pode ser controlada por fatores bióticos e abióticos 
(por exemplo, nas espécies e através da topografia), 
com áreas gravemente danificadas experimentando 
até 90% de mortalidade por árvores (Magnabasco 
Marra et al. 2014; Rifai et al. 2016) (Figura 5.6B). A 
floresta pode perder sua estrutura típica de dossel 
fechado e acumular grandes quantidades de detri-
tos de madeira no chão da floresta (figura 5.6C). Esse 
gradiente de tamanhos de lacunas e recursos/ni-
chos disponíveis tem consequências relevantes 
para os padrões regionais de dinâmica florestal, bi-
odiversidade e ciclos biogeoquímicos. 
 
A mortalidade arbórea pode ser seletiva e depende 
das características das espécies e das característi-
cas individuais (Ribeiro et al. 2016; Magnabasco et al. 
2014; Rifai et al. 2016). A rachadura e o desenraiza-
mento de grandes árvores individuais podem derru-
bar vizinhos, alterando o número e a distribuição do 
tamanho das árvores e reduzindo a biomassa de su-
porte. As taxas de mortalidade entre as árvores so-
breviventes são maiores nos primeiros anos após o 
evento, retardando a recuperação da biomassa. A 
rebrota e o crescimento das árvores sobreviventes 
contribuem pouco para a recuperação da biomassa, 
o que pode levar décadas (Magnabasco Marra et al. 
2018). As trajetórias de recuperação diferem com a 
gravidade da mortalidade. No entanto, mesmo as 
baixas severidades desencadeiam a sucessão se-
cundária, com substancial renovação de espécies e 
dinâmica  distintas  daquelas observadas em peque- 

nas lacunas de queda de árvores e desmatamento de 
florestas por humanos (câmaras et al. 2009b; Mag-
nabasco Marra et al. 2014, 2018). O carbono orgâ-
nico do solo também pode aumentar em função da 
gravidade do blowdown devido à matéria orgânica 
em decomposição disponível a partir de detritos de 
madeira (dos Santos et al. 2016). 
 
Blowdowns também podem promover a diversidade 
de árvores, fornecendo nichos para uma coorte di-
versificada de espécies que diferem amplamente 
em seus requisitos e estratégias de recrutamento 
(Magnabasco et al. 2014; Chambers et al. 2009). No 
entanto, a composição funcional alterada indica que 
blowdowns podem afetar a resiliência dos estoques 
de biomassa, favorecendo as espécies de madeira-
macia com vida útil mais curta, que também são 
mais vulneráveis a distúrbios futuros (Magnabasco 
Marra et al. 2018; Trumbore et al. 2015). Os impactos 
dos blowdowns podem ser mais pronunciados em 
florestas secundárias e fragmentadas com composi-
ção e estrutura alteradas e uma proporção relativa-
mente maior de bordas expostas (Silvério et al. 2019; 
Schwartz et al. 2017). Esse aspecto é crucial, pois são 
responsáveis por grandes áreas das florestas rema-
nescentes em regiões altamente desmatadas da 
Amazônia (Brando et al. 2014; Hansen et al. 2013).  
 
A pesquisa se concentrou em detectar blowdowns e 
quantificar seus impactos locais a regionais na com-
posição das espécies, e estrutura e dinâmica flores-
tal. No entanto, os efeitos dos blowdowns no funcio-
namento da floresta em escala ambiental ainda são 
pouco compreendidos. Avaliação da frequência de 
retorno dos distúrbios e as taxas de recuperação de 
biomassa e composição funcional em diferentes re-
giões é fundamental para compreender as variações 
no equilíbrio de carbono em escalas espaciais mais 
amplas. As projeções de mudanças climáticas indi-
cam que a frequência e a intensidade das tempesta-
des convectivas podem aumentar na Amazônia (Ne-
grón-Juárez et al. 2017; McDowell et al. 2018; IPCC 
Mudança Climática 2014). Determinar os possíveis 
limiares de gravidade de perturbação sob esses re-
gimes de perturbação móvel é, portanto, crucial, 
uma vez que afetará a vulnerabilidade e resiliência 
futuras da floresta amazônica (Trumbore et al. 2015; 
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Turner et al. 2010). Os efeitos dos blowdowns flores-
tais em outros táxons permanecem sem avaliação 
na Amazônia. 
 
5.3.6.2 Raios, incêndios naturais e impactos na estrutura 
da vegetação e na distribuição do bioma O raio é um fe-
nômeno impressionante e comum na Amazônia de-
vido aos sistemas meteorológicos que ocorrem lá, 
como as linhas de instabilidade e o ZCAS. Incêndios 
naturais podem acontecer quando tempestades elé-
tricas se desenvolvem em condições onde a vegeta-
ção está seca, especialmente quando o raio de nu-
vem-terra é acompanhado por pouca precipitação 
(convencionalmente ≤2,5 mm) (Viegas 2012; Naus-
lar et al. 2013). Esse fenômeno, conhecido como 
"raio seco" ou "tempestade seca", também acontece 
quando a chuva evapora antes de atingir o solo, se 
uma tempestade se move rapidamente ou se um 
raio de nuvem-terra ocorre fora da região onde 
acontece a precipitação (Dowdy e Mills 2012). 
 
Natural causes have been reported as important for 
ignition in the Cerrado, mainly due to cloud-to-
ground lightning during the transition between dry 
and rainy seasons (Ramos-Neto and Pivello 2000). 
There is still no conclusive information on the pro-
portion of human versus natural causes, but natural 
fires are believed to be around 1-2% of total fires (Al-
varado et al. 2018).  
 
Causas naturais têm sido relatadas como importan-
tes para a ignição no Cerrado, principalmente de-
vido a raios de nuvem-terra durante a transição en-
tre as estações seca e chuvosa (Ramos-Neto e Pivello 
2000). Ainda não há informações conclusivas sobre 
a proporção de causas humanas versus naturais, 
mas acredita-se que os incêndios naturais sejam 
cerca de 1-2% do total de incêndios (Alvarado et al. 
2018).  
 
A transição entre a Amazônia e o Cerrado no Brasil 
tem a maior área de contato entre floresta e savana 
nos trópicos, e esses biomas diferem fundamental-
mente em suas características estruturais e compo-
sição de espécies (Torello-Raventos et al. 2013). 
Nesta transição, a sazonalidade das chuvas e os dis-

túrbios de incêndios têm um importante efeito eco-
lógico na estrutura e composição da vegetação de-
vido às influências nos processos ecológicos e bio-
geoquímicos da vegetação que afetam diretamente 
a produção primária líquida e a respiração que, com 
o tempo, levam a mudanças na composição e estru-
tura da vegetação (Alves et al. 1997). Incêndios mu-
dam a fenologia e a fisiologia das plantas, modificam 
a competição entre as árvores e as plantas do dossel 
inferior, como gramíneas, arbustos e lianas. Depen-
dendo de sua frequência e intensidade, o fogo pode 
aumentar a mortalidade das árvores e transformar 
uma floresta intocada em uma perturbada e infla-
mável (House et al. 2003; Hirota et al. 2010; Ho-
ffmann et al. 2012). As espécies de árvores associa-
das à vegetação de floresta ou savana diferem em 
inúmeras características fisiológicas, como sobrevi-
vência ao fogo (Hoffmann et al. 2009; Ratnam et al. 
2011) e suas características de madeira e foliar (Go-
tsch et al. 2010). 
 
Couto-Santos et al. (2014) demonstraram os efeitos 
da variabilidade climática e da ocorrência de incên-
dios nas fronteiras floresta-savana em Roraima, na 
parte norte da Amazônia Brasileira. Em anos chuvo-
sos, a floresta avançou sobre as savanas, enquanto 
em anos com poucas chuvas, a floresta recuou e a 
savana se expandiu devido ao aumento da frequên-
cia de seca e incêndio.  
 
5.4 Evapotranspiração 
 
Quando a água da chuva atinge a superfície terrestre 
da floresta tropical, a maior parte se infiltra no solo, 
aumentando a umidade do solo. Cerca de 50% da 
precipitação retorna à atmosfera como evapotrans-
piração (ET: transpiração da planta mais evapora-
ção da água de superfícies de água livres e solo ex-
posto; veja a Tabela 1). O restante abastece o reser-
vatório de água subterrânea, o que acaba contribu-
indo para a formação dos riachos e rios da Bacia 
Amazônica. Esta seção discute os padrões sazonais 
do ET e seus mecanismos de controle. O papel do ET 
como fonte de água para a atmosfera e, consequen-
temente, para os processos de formação de chuva, é 
discutido no Capítulo 7.  
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Uma tentativa inicial de caracterizar ET amazônica 
foi feita durante um experimento micrometeorolo-
gico da região Amazônica (ARME), um experimento 
Britânico-Brasileiro. A partir de 1983, esta campa-
nha fez várias medições micrometeorológicas na re-
serva Ducke, cerca de 30 km a nordeste de Manaus. 
Usando dados do ARME e a equação de Penman-
Monteith, Shuttleworth (1988) mostrou uma pe-
quena sazonalidade no ET, com picos em março e 
setembro que coincidiram com extremos de radia-
ção líquida (Rl). O estudo também descobriu que as 
Taxas Reais de ET eram quase iguais às taxas poten-
ciais de ET ao longo do ano, sugerindo muita dispo-
nibilidade de água, mesmo durante os períodos de 
seca.  
 
A partir do final dos anos de 1990, durante o projeto 
biosfera-atmosfera em grande escala (LBA), uma 
rede de medições intensivas de covariância de vór-
tices (CV) foi criada em toda a planície amazônica 
para quantificar a energia da superfície, água e flu-
xos de carbono sob diferentes coberturas de terra 
(Keller et al. 2004). A análise dos dados das torres de 
fluxo EC revelou sazonalidade diferente ET depen-
dendo do local do estudo. A maioria dos locais apre-
sentaram um padrão sazonal semelhante ao obser-
vado em Manaus durante ARME – ou seja, ET em 
fase com Rl, mantendo um fluxo constante ou apre-
sentando um ligeiro aumento durante o período 
seco em comparação com a estação chuvosa (Costa 
et al., 2004; Hutyra et al. 2005; Juárez et al. 2007; da 
Rocha et al. 2004; Sommer et al. 2003; Souza-Filho et 
al. 2005; Vourlitis et al. 2002). Alguns estudos, a 
principalmente localizados no sudoeste da Amazô-
nia (Aguiar et al. 2006) ou na transição entre as flo-
restas amazônicas e as savanas do cerrado (Borma 
et al. 2009), observou maior ET na estação chuvosa 
em comparação com a estação seca. 
 
Sínteses de observações da torre de fluxo em toda a 
Amazônia (Costa et al. 2010; Hasler e Avissar 2007; 
Juárez et al. 2007), comparações da Amazônia com 
outros biomas (da Rocha et al. 2009), e uma análise 
Pan-tropical (Fisher et al. 2009) ajudou a elucidar a 
variabilidade sazonal e espacial do ET amazônico. 
Hasler e Avissar (2007) encontraram forte sazonali-
dade no ET para as estações próximas ao equador 

(2°S-3°S), com ET elevado durante períodos secos 
(junho-setembro) e diminuindo durante períodos 
úmidos (dezembro-março), tanto correlacionados 
quanto em fase com Rl. Nas estações localizadas 
mais ao sul (9°S-11°S), ET e Rl não apresentaram sa-
zonalidade clara. Esses estudos encontraram as me-
lhores correlações entre ET e Rl nesses locais du-
rante os períodos chuvosos, mas nenhuma correla-
ção durante os períodos secos. Os autores atribuí-
ram essa resposta ao estresse hídrico durante os pe-
ríodos de seca, especialmente nos locais mais secos 
do Sul.  
 
Negron-Juarez et al. (2007) analisaram dez locais do 
LBA e concluíram que todos eles tiveram ET mais 
alto durante o período seco do que durante o período 
chuvoso. Fisher et al. (2009) analisaram 21 sítios 
pan-tropicais e observaram um aumento de ET no 
período seco em relação ao período chuvoso, com Rl 
explicando 87% da variância mensal de ET. Da ro-
cha et al. (2009) analisaram dados de ET de torres de 
fluxo EC em sete locais, quatro deles localizados no 
norte da Bacia Amazônica e três no Cerrado (Flo-
resta semidecídua, transição de floresta de várzea e 
cerrado). Eles observaram que os sete sítios analisa-
dos poderiam ser divididos em dois grupos funcio-
nais em termos de sazonalidade ET. Locais mais ao 
sul, geralmente mais secos e com uma estação seca 
mais longa, mostraram diminuição do ET no perí-
odo seco em comparação com o período chuvoso. 
Valores mínimos de ET de 2,5mm/dia foram obser-
vados em florestas de transição e um mínimo de 
1mm/dia foi observado nos locais de cerrado. Locais 
ao norte e mais úmidos, com duração de estação 
seca inferior a quatro meses, apresentaram o pa-
drão oposto, com aumento de ET na estação seca e 
valores máximos de cerca de 4mm/dia. ET, Rl e dé-
ficit de pressão de vapor (DPV) foram positivamente 
correlatos nesses locais, sugerindo que as condições 
atmosféricas exercem controle sobre ET. No en-
tanto, é importante considerar que os locais mais 
sazonais estudados por Da Rocha et al. (2009) tive-
ram predomínio de vegetação decídua e semidecí-
dua. Nesses locais, as folhas caídas no período seco 
podem ter exercido importantes controles sobre a 
ET, juntamente com as condições climáticas.  
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Costa et al. (2010) analisaram três locais equatoriais 
úmidos de floresta tropical perene (2°S-3°S) e dois 
locais de floresta tropical sazonalmente secos (a 
cerca de 11°S). Eles observaram que, em geral, a es-
tação seca ET é maior que a estação chuvosa ET. 
Após estudos anteriores, eles descobriram que o Rl 
era o principal fator de controle do ET em locais 
mais úmidos, seguido por DPV e resistência aerodi-
nâmica. Eles identificaram diferentes fatores de 
controle do ET em locais chuvosos e sazonalmente 
secos. Enquanto a sazonalidade do ET em florestas 
equatoriais chuvosas foi controlada unicamente por 
fatores ambientais (ou seja, controles abióticos), em 
florestas sazonalmente secas o ET foi controlado por 
parâmetros bióticos (por exemplo, condutância es-
tomática, gs), com condutância superficial variando 
por um fator de dois entre as estações.  
 
Estudos observacionais geralmente concordam 
com o padrão sazonal de ET na floresta amazônica, 
onde ET é fortemente dependente de radiação lí-
quida (Rl) para florestas sazonalmente úmidas. No 
início dos anos 2000, no entanto, a maioria dos mo-
delos ainda simulava ET como estando em fase com 
precipitação (Bonan 1998; Werth e Avizar 2004; 
Dickinson et al. 2006), sugerindo que a disponibili-
dade de água limita o ET. Por volta de 2010, o projeto 
LBA de Intercomparação de Modelo de Dados (LBA-
DMIP) comparou os resultados de 21 modelos de 
ecossistemas superfície e terrestres ao conjunto de 
dados observacionais abrangente da rede de torres 
de fluxo LBA para avaliar o quão bem a nova geração 
de modelos poderia reproduzir as funções da flo-
resta amazônica e do Cerrado (de Gonçalves et al. 
2013). Como parte deste projeto, Christoffersen et al. 
(2014) concluíram que os modelos evoluíram em 
sua capacidade de simular a magnitude e sazonali-
dade do ET nas florestas tropicais equatoriais, tendo 
eliminado a maior parte da limitação da água da es-
tação seca. Seu desempenho diverge em florestas de 
transição, onde os déficits hídricos sazonais são 
maiores, mas capturam principalmente as depres-
sões sazonais observadas no ET visto no Cerrado. 
Muitos modelos dependiam apenas de raízes pro-
fundas ou águas subterrâneas para mitigar os défi-
cits hídricos da estação seca. Alguns modelos foram 
capazes  de  corresponder à sazonalidade  ET obser- 

vada, embora não simulassem nenhuma sazonali-
dade na condutância estomática (gs). Algumas des-
sas deficiências podem ser melhoradas por ajuste 
de parâmetros, mas na maioria dos modelos essas 
descobertas destacam a necessidade de desenvolvi-
mento contínuo do processo (Christoffersen et al. 
2014). 
 
Em resumo, o ET é controlado pelo equilíbrio entre 
a demanda de água imposta pela atmosfera (condi-
ções acima do solo) e o abastecimento de água no 
solo (condições abaixo do solo). Ambos são conside-
rados controles abióticos (Costa et al., 2010) ou me-
canismos ecohidrológicos (Christoffersen et al. 
2014). Ao abrir e fechar os estômatos, as plantas po-
dem exercer importante controle adicional sobre os 
fluxos de evapotranspiração através da condutância 
do dossel estomático (Costa et al. 2010; Christoffer-
sen et al. 2014), resultando em um equilíbrio entre 
fotossíntese e transpiração (Beer et al. 2009; Lloyd et 
al. 2009). Estes bióticos (Costa et al., 2010) ou ecofi-
siológico (Christoffersen et al. 2014) mecanismos de 
controle sobre ET e sua importância no contexto do 
clima regional serão discutidos em detalhes em Ca-
pítulo 7 (Secção 7.2.2). 
 
5.5 Principais características dos sistemas hidro-
lógicos de superfície na Amazônia 
 
A bacia do Rio Amazonas (incluindo o Rio Tocantins 
como afluente e outras bacias costeiras) drena cerca 
de 7,3 milhões de km2 e tem vazão de cerca de 16-
22% de todos os insumos fluviais globais para os 
oceanos (Richey et al. 1989; Ver também Caixa 5.1). 
Este vasto sistema hidrológico é formado pelos An-
des, pela Guiana e pelos escudos brasileiros, e pela 
planície amazônica (Sorribas et al. 2016). Como con-
sequência do ciclo de chuvas sazonais (seção 5.2.2), 
o ramo principal do Rio Amazonas e seus afluentes 
exibem níveis altos e baixos de rios alguns meses 
após as estações chuvosas e secas anteriores.  
 
Em geral, os rios do sul da Bacia Amazônica (por 
exemplo, Solimões, Madeira, Xingu, Tapajós, Tocan-
tins-Araguaia) tem pico de abril a maio, enquanto os 
rios do norte da Amazônia (por exemplo, Japurá–
Caquetá, Rio Negro) tem pico de maio a junho (Espi- 
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noza et al. 2009a, b, Marengo e Espinoza et al. 2016). 
Em escalas de tempo anuais, a contribuição hidroló-
gica dos rios do sul e norte é aproximadamente 
equivalente devido à precipitação total muito maior 
nas bacias menores do norte em comparação com 
as bacias maiores do sul. 
 
5.5.1 Sazonalidade da vazão 
 
Como observado acima, a vazão do Rio Amazonas do 
tronco principal e seus afluentes integra flutuações 
hidrológicas ocorrendo a montante. Essas dinâmi-
cas hidrológicas mostram fortes alguns meses (ver 
seção 5.2.2), com variações significativas no tempo 
e na magnitude da vazão nas bacias hidrográficas 
afluentes da Amazônia (Sorribas et al. 2016). Os tre-
chos sul e oeste do Rio Amazonas geralmente inun-
dam primeiro, atingindo o pico entre março e maio. 
Na Amazônia central, os níveis dos rios são contro-
lados por contribuições dos afluentes do norte e sul, 
geralmente atingindo o pico em junho (figura 5.7). 
 
Medições de vazão de longo prazo registradas perto 
de Óbidos, cidade central Amazônica, por exemplo, 
indicam um pico de vazão que se aproxima de 
~250.000 m3s-1 durante o período de alta água em 
junho, e uma vazão mínima de ~100.000 m3s-1 du-
rante o período de baixa água em novembro (Goul-
ding et al. 2003). 
 
Como as cabeceiras do Norte da Amazônia estão 
próximas do equador, seus níveis de água caem en-
tre outubro e fevereiro, mesmo quando o Rio Ama-
zonas está subindo devido às contribuições dos 
grandes afluentes do sul. Pequenas bacias costeiras 
do norte da Amazônia (por exemplo, o Araguari) 
também são influenciadas pelas marés oceânicas 
em seu curso inferior. Em contraste, a maioria dos 
afluentes do sul do Rio Amazonas atinge seus níveis 
mais altos em março ou abril (em pontos >300km a 
montante de suas fozes) e seus níveis mais baixos 
entre agosto e outubro (Goulding et al. 2003). Por 
exemplo, a vazão em Itaituba nos picos do Rio Tapa-
jós a ~23.000 m3s-1 em março e atinge seu mínimo 
(~5.000 m3s-1) em outubro (figura 5.7). A oeste, o Rio 
Purús em Arumã-Jusante apresenta variabilidade 
ainda mais pronunciada, com pico de vazão de 

11.000 m3s-1 em abril e uma vazão mínima de ~ 
1.000 m3s-1 em setembro (Coe et al. 2008). As seções 
inferiores desses afluentes do sul são fortemente in-
fluenciadas por um efeito de Remanso do próprio 
Rio Amazonas, subindo e descendo em resposta às 
mudanças no ramo principal (Sorribas et al. 2016). 
 
5.5.2 Sazonalidade da dinâmica de várzea 
 
As flutuações na precipitação e na vazão do rio im-
pulsionam mudanças sazonais pronunciadas no ní-
vel da água dos grandes rios da Amazônia, causando 
o transbordamento de suas margens em várzeas ad-
jacentes. Em escala local, as inundações também 
podem resultar diretamente de chuvas em áreas 
com solos mal drenados ou aumento dos níveis das 
águas subterrâneas, como no caso dos Llanos de 
Mojos na Bolívia. O aumento e queda periódicos dos 
níveis de água – muitas vezes referido como o pulso 
de inundação sazonal – conecta rios e suas várzeas 
durante parte do ano (os rios sobem entre novembro 
e junho e recuam entre junho e novembro), resul-
tando em estrutura de habitat heterogênea, recicla-
gem rápida de nutrientes e matéria orgânica e altas 
taxas de produção biológica (Junk et al. 2012). O Rio 
Amazonas e seus grandes afluentes são caracteriza-
dos por um padrão de inundação monomodal com 
uma amplitude média de 10m perto de Manaus, va-
riando de 2 a 18m dependendo da localização e do 
ano (Melack e Coe 2013). As maiores flutuações anu-
ais no nível do rio ocorrem no sudoeste da Amazô-
nia, especialmente nos rios Madeira, Purus e Juruá, 
enquanto as menores mudanças acontecem no 
leste. Pequenos fluxos (de baixa ordem) nas terras 
baixas amazônicas exibem uma hidráulica com-
plexa, com efeitos de Remanso resultando em um 
regime hidrológico Polimodal menos previsível (Pi-
edade et al. 2001).  
 
A vegetação característica nessas regiões inundadas 
é fortemente influenciada pela dinâmica hidroló-
gica, incluindo extensão máxima de inundação, am-
plitude de inundação e duração das fases de baixa e 
alta água do pulso de inundação. Em média, os rios 
da planície da Amazônia são inundados por 6-7 me-
ses fora do ano, com afluentes do sul inundando de 
janeiro a maio e afluentes  do norte de junho a agos-  



Capítulo 5: O sistema hidroclimático físico da Amazônia 

23 
Painel de Ciência para a Amazônia 

 
QUADRO 5.1: Quão grande é o Rio Amazonas? 
 
“Nascido nos elevados Andes cobertos de neve, o Amazonas flui quatro mil quilômetros até confrontar o Atlântico no 
Equador. O Amazonas não é apenas o rio mais longo do mundo; transporta mais água do que qualquer outro rio – 
mais de dez vezes o do Mississippi, por exemplo (Figura B. 5.1.1). Um quinto de toda a água que flui da face da terra 
passa pela foz do Amazonas. Tal é a força do Amazonas, ao entrar em conflito com o Atlântico, que empurra uma vasta 
pluma de água doce por centenas de quilômetros no mar. Cinco séculos atrás, um explorador espanhol que viajava 
pela costa do Brasil observou que em um certo ponto o mar tinha um sabor fresco, embora seu navio estivesse fora da 
vista da terra. Pinzón apelidou esse local de Mar Doce (Mar dulce), que historiadores e geógrafos consideram a foz do 
rio, em homenagem às mulheres guerreiras da mitologia grega. A corrente Equatorial Sul empurra essa pluma turva, 
que atinge cerca de 400 quilômetros de comprimento e entre 100 e 200 quilômetros de largura, em uma direção no-
roeste até a costa de Amapá e as vizinhas Guianas. Por ser mais leve, a água doce substitui os oceanos salgados e dilui 
e turva a superfície por até um milhão de milhas quadradas” (Citado de Smith 2002).  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
 

Figure B.5.1 A vazão dos 10 maiores rios do mundo.  

A maioria das pessoas sabe que o Rio Amazonas é o maior rio do mundo. O que a maioria das pessoas não 
percebe é o quão grande ele realmente é. Figura Figura B. 5.1.1 compara os 10 maiores rios do mundo por 
vazão mostrando a notável diferença entre a Amazônia e todos os outros rios. O Amazonas descarrega 
cerca de cinco vezes mais água no oceano do que o segundo maior rio do mundo, O Congo. A magnitude 
da diferença é tão impressionante que o maior afluente do Amazonas, O Madeira – descarrega cerca de 
50.000 m3/ s para o ramo principal – ficaria em segundo lugar entre os maiores rios do mundo se consi-
derados de forma independente. 
 
Uma grande vazão é uma consequência direta de uma grande área de drenagem e alta precipitação. O 
Amazonas ocupa o primeiro lugar em ambas as variáveis, com a maior área de drenagem e a maior pre-
cipitação do mundo. 
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to. Por outro lado, o sul da Amazônia sofre uma es-
tação seca pronunciada de agosto a dezembro, que 
geralmente coincide com o período de baixa da 
água. No norte, as inundações podem durar até se-
tembro (Goulding et al. 2003). As áreas úmidas sazo-
nalmente inundadas cobrem, assim, uma extensa 
área (17%) da planície amazônica – estimada em 
8,4×105 km2 da região <500m acima do nível do mar 
(Hess et al. 2015). Cerca de 44% da área úmida está 
localizada nas bacias hidrográficas do Rio Madeira e 
Rio Negro, os dois maiores afluentes do Amazonas 
(figura 5.2). A sub-bacia de Marañon tem a maior 
proporção de área total como área úmida (20%), se-
guida pelo Madeira (19%) e Içá-Putumayo (17%). As 
sub-bacias de Tapajós (5%) e Xingu (8%) têm a me-
nor proporção de área úmidas (Hess et al. 2015). 
 
5.6 O papel dos rios nos ciclos biogeoquímicos 
 
Rios e sistemas aquáticos relacionados são ecossis-
temas chave na região amazônica. A geologia subja-
cente da região e a estrutura do ambiente determi-
nam as conexões terra-água por meio de caminhos 
de fluxo hidrológico que influenciam o fluxo e a quí-
mica do rio. Em sistemas perturbados, a dinâmica 
hidrológica é fortemente influenciada pelo tipo e in-
tensidade do uso da terra, o que pode alterar as ta-
xas de escoamento, infiltração de água nos solos e 
química da água. Castello e Macedo (2015), conside-
rando sistemas fluviais de diferentes ordens, ressal-
taram que os atributos do solo (químico, físico e bi-
ológico) e o uso da terra são os principais impulsio-
nadores da biogeoquímica e do metabolismo do rio. 
Em pequenas bacias hidrográficas, o desmatamento 
pode aumentar os insumos de nutrientes, fósforo e 
carbono para ambientes aquáticos, mudando dras-
ticamente suas funções naturais. Por exemplo, estu-
dos em pequenas bacias hidrográficas identifica-
ram o crescimento extensivo de uma espécie herbá-
cea aquática, levando a uma alta concentração de 
matéria orgânica dissolvida e, consequentemente, 
maiores taxas de decomposição e respiração (Dee-
gan et al. 2011). 
 
A cascata de sistemas fluviais, de pequenos a maio-
res rios, depende da extensão do desmatamento, 
tipo de solo e topografia. Os rios são importantes 

provedores de matéria orgânica dissolvida e nutri-
entes para o oceano. As características químicas 
desta matéria orgânica são fundamentais para defi-
nir seu papel no metabolismo do oceano costeiro. A 
pluma do Rio Amazonas tem uma influência global. 
Dados recentes mostram que 50-76% da matéria or-
gânica dissolvida transportada pela Amazônia para 
o oceano é estável (Medeiros et al. 2015), contribu-
indo para o armazenamento de longo prazo do car-
bono terrestre e potencialmente adicionando ao 
profundo reservatório de carbono do oceano. 
 
A biogeoquímica do carbono em sistemas aquáticos 
envolve produção, transformações e conexões com 
sistemas terrestres em ambientes que variam de pe-
quenos rios a grandes várzeas. Pequenos rios, que 
estão bem conectados à bacia hidrográfica circun-
dante, são fortemente influenciados pela vegetação 
ribeirinha e pela biota. No caso de grandes rios e 
suas planícies de inundação, por outro lado, os pro-
cessos de carbono, nitrogênio e outros nutrientes 
são intensamente modulados dentro do sistema 
aquático (ver também Seção 6.2.2). 
 
As mudanças no fluxo do rio e a frequência de inun-
dações e secas estão ligadas às mudanças nos pa-
drões climáticos (Seção 5.2), assim como os ciclos 
biogeoquímicos aquáticos. Martinelli et al. (2010) 
mostraram uma diminuição na concentração de es-
pécies de nitrogênio (nitrogênio inorgânico e orgâ-
nico dissolvido) em sistemas aquáticos no Amazo-
nas com o aumento do fluxo do rio, mas também ob-
servaram os efeitos da mudança do uso da terra e do 
aumento da densidade populacional (>10 pes-
soas/km2) na região. Um importante motor do fluxo 
de nutrientes para os sistemas aquáticos é o mate-
rial e a química do solo. Em solos tropicais intempe-
rizados e fortemente lixiviados, a cobertura vegetal 
é um componente chave nos ciclos de nitrogênio e 
carbono (Capítulo 6). A lixiviação de nitrogênio para 
sistemas aquáticos de “terra firme” pode variar de 3 
a 6kg N-NO3/ha/ano com exportações de fluxo de 
cerca de 4kg-N/ha/ano (Wilcke et al. 2013). Em con-
traste, em áreas inundadas onde N é exportado 
como não dissolvido e NH4, As exportações de N po-
dem alcançar até 12Kg-N/ha/ano. Lesack e Melack 
(1996) analisaram o impacto do desmatamento na 
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exportação de nitrogênio para o sistema aquático, 
encontrando uma exportação de 2,7kg N-
NO3/ha/ano para florestas de terras altas ao longo da 
várzea. Após o desmatamento parcial na mesma 
área, as medições identificaram um aumento de 
40% na exportação de nitrogênio em águas corren-
tes, atingindo 3,6kg N-NO3/ha /ano (Williams and 
Melack 1997). 
 
Em contraste, a exportação de fósforo dissolvido é 
tipicamente baixa. Valores revisados por Buscardo 
et al. (2016) indicam exportação de fósforo dissol-
vido em riachos que variam de 0,01kg/ha/ano em 
uma floresta de terra firme (Leopoldo et al. 1987) a 
0,006kg P/ha/ano em uma floresta montanhosa na 
fronteira com um lago de várzea (Lesack e Melack 
1996). As exportações foram uma ordem de magni-
tude maior em uma floresta montanhosa inferior no 
Equador, atingindo 0,6kg/ha/ano (Wilcke et al. 
2008). 
 
5.7 Conclusões 
 
TAs chuvas na Amazônia, o fluxo do rio e o regime 
de enchentes exibem considerável variabilidade em 
escalas sazonais, interanuais e interdecadais, com 
eventos extremos de enchentes e secas se tornando 
mais comuns nas últimas duas décadas. A variabili-
dade sazonal é controlada principalmente pelas va-
riações solares. Os eventos ENOS são uma das prin-
cipais causas de variação interanual na precipita-
ção, fluxo e extensão da várzea na Bacia Amazônica. 
Os El Niños do Pacífico Central (La Niñas) estão re-
lacionados aos déficits pluviométricos (excessos) na 
parte superior da bacia (região andina da Colômbia, 
Equador e Peru), mas essas anomalias são mais fra-
cas durante os Eventos do El Niño do Pacífico Orien-
tal (La Niña). Durante os Eventos do El Niño do Pací-
fico oriental, as anomalias pluviais são mais fortes 
na Bacia do Madeira. As formas interanuais de vari-
abilidade são moduladas por formas interdecadais 
dos oceanos próximos, como a oscilação Decadal do 
Pacífico e a oscilação Multidecadal do Atlântico. 
Além disso, eventos extremos de chuvas e inunda-
ções não estão necessariamente associados a even-
tos ENOS.  
 

As interações entre a circulação atmosférica em 
grande escala e circulações orográficas induzidas 
resultam em alta variabilidade espacial de precipi-
tação na região amazônica-andina, que pode chegar 
a 7.000 mm/ano – os maiores níveis de precipitação 
observados em qualquer lugar da Bacia Amazônica. 
Como resultado dessas interações, as bacias andi-
nas também mostram o maior escoamento por uni-
dade de área, e os rios andinos entregam sedimen-
tos, poluentes e nutrientes a jusante das terras bai-
xas amazônicas. 
 
5.8 Recomendações 
 
● Os principais processos do sistema de hidrocli-

matico amazônico (convecção, circulações em 
mesoescala, processos de superfície terrestre) 
estão associados à presença da floresta tropical. 
Preservar e restaurar a floresta amazônica é es-
sencial para manter esses processos, que são im-
portantes localmente, para os Andes, para a 
América do Sul e globalmente.  

● Ainda não se sabe quais fatores impulsionam 
acelerações recentes na variabilidade climática 
interanual, particularmente dadas as interações 
entre desflorestamento, mudanças nas concen-
trações atmosféricas de gases de efeito estufa e 
formas naturais de variabilidade climática. Mais 
pesquisas são necessárias para atribuir as causas 
dessa aceleração e reduzir incertezas, ajudando 
a prever impactos e definir estratégias de conser-
vação.  
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