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Variabilidad espacio-temporal de las lluvias en la cuenca amazonica y su relacion con la
variabilidad hidroldgica regional. Un enfoque particular sobre la region andina
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RESUMEN

La variabilidad de las precipitaciones en la cuenca amazonica
(CA) es analizada para el periodo 1964-2003. Este analisis
esta basado en 756 estaciones pluviométricas distribuidas en
todos los paises de la cuenca incluyendo datos de Bolivia, Per,
Ecuador y Colombia. En particular, la reciente disponibilidad de
datos de precipitacion de los paises andinos hace posible com-
pletar estudios anteriores. Se subraya el impacto de la cordillera
de los Andes sobre las lluvias. La mayor precipitacion en la CA
es observada en regiones bajas expuestas a los vientos himedos
del este, y menor lluvia es registrada en las estaciones de al-
tura y protegidas por las primeras montafias de los Andes de los
vientos hiimedos del este. Ademas, los regimenes de las preci-
pitaciones son mas diversificados en las regiones andinas que
en el llano amazonico. La variabilidad espacio-temporal de las
precipitaciones es estudiada mediante un Analisis de Compo-
nentes Principales (ACP). La variabilidad a largo plazo muestra
una precipitacion decreciente desde 1980 que es predominante
en los meses de junio-julio-agosto (JJA) y en septiembre-
octubre-noviembre (SON). Durante la temporada mas lluviosa,
es decir, diciembre-enero-febrero (DEF) y marzo-abril-mayo
(MAM), la principal variabilidad se da en la escala de tiempo
decadal ¢ interanual. La variabilidad interdecadal esta relacio-
nada con los cambios a largo plazo en el Océano Pacifico, mien-
tras que la variacion decadal, que opone al noroeste y sur de la
CA, estd asociada a los cambios en la intensidad de los vientos
a bajo nivel (incluyendo el low level jet) a lo largo de los Andes.
La variabilidad interanual caracteriza principalmente el noreste
de la cuenca y los Andes tropicales del sur y se relaciona con
El Nifio Oscilacion del Sur (ENOS) y el gradiente de la tempe
ratura superficial del mar (TSM) sobre el Atlantico tropical. La
precipitacion media en la cuenca disminuye durante el periodo
1975-2003 a una tasa anual estimada en —0.32%. Diferentes test
de ruptura muestran que esta disminucion de lluvias ha sido
especialmente importante desde 1982. Finalmente, la variabi-
lidad espacio-temporal de las lluvias es puesta en paralelo con
la variabilidad hidrologica en las principales subcuencas del
Amazonas.

Palabras claves: variabilidad pluviométrica, regimenes de
precipitacion, cuenca Amazonica, clima de Sudamérica, Pert,
Ecuador, Bolivia, Colombia, ENOS, PDO ODP.
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ABSTRACT

Rainfall variability in the Amazon Basin (AB) is analyzed for
the period 1964-2003. This analysis is based on 756 pluvio-
metric stations distributed throughout the countries located
in this basin; including data from Bolivia, Peru, Ecuador and
Colombia. In particular, the recent availability of rainfall data
from the Andean countries makes it possible to complete pre-
vious studies. It is worth mentioning the impact of the Andes
on rainfall. Most rainfall, in the AB is observed in low regions
exposed to low humid winds from the east, and less rainfall is
registered in stations located at higher altitude and protected
by the first mountains of the Andes, from the humid easterly
winds. Moreover, precipitation regimes are more diversified in
the Andean regions than in the Amazon plains. Spatio-temporal
variability of rainfall is studied using the Principal Component
Analysis (PCA). The long-term variability shows a decrease
in rainfall from 1980 that prevails during June-July-August
(JJA) and in September-October-November (SON). During the
rainy season, ie December-January-February (DJF) and March-
April-May (MAM), the main variability occurs at a decadal and
interannual time scale. The interdecadal variability is related
to long-term changes in the Pacific Ocean, while the decadal
variation, which opposes the north and south of the AB, is as-
sociated with changes in the intensity of low-level winds (in-
cluding low level jet) along the Andes. Interannual variability
is a main characteristic of the northeastern part of the basin and
the southern tropical Andes and is related to El Nifio Southern
Oscillation (ENSO) and the gradient of sea surface temperature
(SST) over the tropical Atlantic. During the period 1975-2003,
mean rainfall in the basin decreases at an annual estimated
rate of -0.32%. Different rupture tests hows that this decrease
in rainfall has been especially important since 1982. Finally,
the spatio-temporal variability of rainfall is set parallel to the
hydrological variability in major basins of the Amazon region.
Keywords: rainfall variability, rainfall patterns, Amazon
Basin, the climate of South America, Peru, Ecuador, Bolivia,
Colombia, ENSO, PDO.
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INTRODUCCION

La cuenca del Amazonas (CA) se extiende
desde los Andes orientales hasta el Océano
Atlantico (5° N y 20° S), cubriendo aproxi-
madamente 6 000 000 km? Aporta con el
15% de agua dulce que se vierte a los océanos
y su caudal medio en el delta se estima en
209 000 m*/s (Molinier et al., 1996). La cuenca
se divide en tres grandes unidades morfologi-
cas: el 44% de su superficie pertenece a los
escudos geoldgicos Guyanés y Brasilero, el
45% en la llanura amazonica, y el 11% en los
Andes. Esta cuenca cubre siete paises: Brasil
(63%), Perti (16%), Bolivia (12%), Colom-
bia (6%), Ecuador (2%), Venezuela y Guyana
(1%). La CA es una de las regiones con mayor
precipitacion en el mundo y una fuente im-
portante de vapor de agua (Johnson, 1976; de
Ratisbona, 1976; Salati et al., 1978; Figueroa
y Nobre, 1990). Pero también ocurren sequias
intensas, como la observada en 2005 (Maren-
go et al., 2008; Zeng et al., 2008). Aunque,
debido a la falta de informacion, pocos estu-
dios describen la variabilidad espacio-tempo-
ral de las precipitaciones en los paises de la
CA con excepcion de Brasil. Los programas
de cooperacion entre el Instituto francés de
Investigacion para el Desarrollo (IRD) y las
instituciones locales han permitido la inte-
gracidon de los datos de los diferentes paises
amazonicos, destacando un grupo de esta-
ciones pluviométricas no

disponibles hasta ahora, especialmente en las
regiones amazonicas de los paises andinos
(Bolivia, Peru, Ecuador y Colombia).

Las precipitaciones tienden a disminuir con
la altitud, pero la exposicion a barlovento
o a sotavento de las estaciones al viento
himedo dominante hace que sea dificil
encontrar una relacion sencilla entre la
precipitacionylaaltitud (Johnson, 1976; Roche
etal., 1990; Guyot, 1993; Pulwarty et al., 1998;
Buytaert et al., 2006; Ronchail y Gallaire,
2006; Laraque et al., 2007). En Brasil, la
variabilidad  espacio-temporal de las
precipitaciones ha sido mas ampliamente
estudiada y publicada que en los paises
andinos. Los valores mas altos (3000-3500
mm/afio) se registran en el noroeste de la
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cuenca, en la frontera con Brasil, Colombia y
Venezuela, donde la forma del relieve a gran
escala, como las grandes concavidades de la
vertiente oriental andina, crean condiciones
favorables para la convergencia de aire y las
fuertes precipitaciones (Ratisbona, 1976;
Salati et al., 1978; Nobre, 1983; Salati y Vose,
1984; Figueroa y Nobre, 1990). Abundante
precipitacion también se registra cerca del
delta del rio Amazonas, donde el efecto de
la brisa del mar es importante (Salati et al.,
1978). Salati et al. (1978) calcul6 un promedio
de 2400 mm/afio en la region central de la CA;
Marquez et al. (1980) y Fisch et. al. (1998) una
media de 2300 mm/afio de precipitacion en
la CA brasilena. Diferentes estudios estiman
valores entre 2000 a 3664 mm para el
conjunto de la CA, con la mayor parte entre
2000 y 2200 mm (Marengo & Nobre, 2001).
Callede et al. (2008) reportd 2230 mm de
precipitacion media anual para la CA
hasta Obidos (1.93° Sy 55.50° W, a 800 km
del delta del rio Amazonas), basado en 163
pluvidometros, incluyendo las estaciones en los
paises andinos, para el periodo 1943-2003.

Los regimenes de Illuvias en la amazonia
brasilefia muestran una oposicion entre el
norte y el sur con los meses de mayores
lluvias en invierno y verano austral, respec-
tivamente (Ratisbona, 1976; Salati et al.,
1978; Kousky et al., 1984; Horel et al., 1989;
Figueroa & Nobre, 1990; Nobre et al., 1991,
entre otros). Una mejor distribucion de las
precipitaciones durante todo el afio carac-
teriza a las regiones hacia la frontera de Pert,
Colombia y Brasil. Entre el reducido
numero de estudios dedicados a la variabilidad
espacial de los regimenes de Iluvias en
la region Andina se puede mencionar a
Johnson (1976) que analiza el régimen
estacional de precipitaciones de 107
pluviémetros en Bolivia, Perti y Ecuador. En
Bolivia y el sur del Pert existe un periodo
lluvioso en el verano austral y un periodo seco
en invierno, que es mas intenso en el oeste,
en el interior de los Andes (Johnson, 1976;
Roche et al., 1990; Guyot, 1993; Aceituno,
1998). Laraque et al. (2007) complementan
el trabajo de Johnson (1976) y detallan la
amplia variabilidad de los regimenes en la CA
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ecuatoriana basandose en 47 pluvidme-
tros. Una mejor distribucion anual de la
precipitacion se puede observar en el llano
amazoénico al noreste del Pertt (Weberbauer,
1945; Nicholson, 1948; Broggy, 1965).

La  variabilidad interanual de Ilas
precipitaciones en la CA depende en parte
de El Nifio Oscilacion Sur, ENOS (Kousky
et al., 1984; Aceituno, 1988; Marengo,
1992; Marengo & Hastenrath, 1993; Moron
et al., 1995; Uvo et al., 1998; Licbmann &
Marengo, 2001; Ronchail et al., 2002, entre
otros). En general, precipitaciones inferiores a
lo normal se registra en el norte y noreste de
la CA durante los eventos El Nifio, mientras
que un exceso de lluvias se produce durante
La Nifa. Esta sefial disminuye hacia el oeste y
el sur de la cuenca, y una senal débil e inversa
se puede observar en la llanura amazonica
de Bolivia (Ronchail, 1998; Ronchail et al.,
2002, 2005; Ronchail & Gallaire, 2006), que
puede estar relacionada con la sefial ENOS
observada en el sureste de América del Sur
(al sur de Brasil, Uruguay y el noreste de
Argentina). En los Andes tropicales de
Bolivia y los Andes del sur del Peru, las
precipitaciones son inferiores a lo normal
durante  eventos El Nifo (Francou &
Pizarro, 1985; Aceituno, 1988; Tapley &
Waylen, 1990; Roma & Ronchail, 1998;
Ronchail, 1998; Vuille etal., 2000; Garreaud &
Aceituno, 2001; Ronchail & Gallaire, 2006),
y el deshielo de los glaciares se acelera
durante estos afios (Wagnon et al., 2001;
Francou et al., 2003), mientras que ninguna
senal clara puede ser encontrada durante
los episodios de La Nifia. En el norte de los
Andes peruanos, ninguna sefial clara se
encuentra (Waylen & Tapley, 1990; Rome
& Ronchail, 1998). La anomalia de Ia
precipitacion no es tan pronunciada en el
Ecuador (Rossel et al., 1999) con un ligero
incremento de las precipitaciones durante El
Nifo para Ronchail et al. (2002) y Bendix et
al. (2003) y un déficit para Vuille et al. (2000).
La sefal también es débil en la amazonia
colombiana, donde la lluvia es abundante
durante eventos La Nina (Poveda & Mesa,
1993).

La wvariabilidad pluviométrica a largo
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plazo en la CA brasilefia ha sido ampliamente
reportada en publicaciones. Chen et al. (2001)
encontré6 un aumento de las precipitaciones
desde 1960 utilizando datos de la Red de
Climatologia Historica Global (GHCN). Esto
estd en concordancia con el aumento de la
convergencia de humedad, descrito por Chu
et al. (1994) y Curtis & Hastenrath (1999).
Sin embargo, esta tendencia no es valida para
Callede et al. (2004), que reconstruyd una
serie pluviométrica para el periodo 1945-
1998 sobre la base de 43 puntos plu-
viométricos, y observo una ligera tendencia
decreciente en este periodo, con excepcion
de altos valores registrados entre 1965 y
1975. Marengo (2004) también encuentra
esta ligera disminucion de las precipitaciones
en Brasil durante el mismo periodo usando
datos de la Unidad de Investigacion Climatica
(CRU), Centro de Prediccion Climatica para
Analisis de precipitacion  combinados
(CMAP), y 300 estaciones pluviométricas
de diferentes instituciones locales. Ademas,
Marengo & Nobre (2001) y Marengo (2004)
muestran una oposicion entre la evolucion
a largo plazo de la precipitacion en el norte
y sur de la amazonia. En conclusion, la
disminucion de las precipitaciones se ha
registrado en el norte desde fines de la
década de 1970, mientras que lo
opuesto ocurre en el sur. Estos resultados son
consistentes con Ronchail (1996), con
respecto a las precipitaciones en Bolivia, y
con Ronchail et al. (2005) que muestran un
aumento en el nivel del agua del rio Madeira
durante la década de 1970. Estas anomalias
también se pueden observar en el centro de
Argentina (Agosta et al., 1999, entre otros),
y en el caudal del rio Parand en Paraguay
(Genta et al., 1998; Robertson & Mechoso,
1998, etc.). Marengo (2004) atribuye el
aumento de las precipitaciones en el sur
de la amazonia a una intensificacion de los
vientos alisios del noreste, y al aumento del
transporte de vapor de agua desde la zona
tropical del Atlantico norte hasta el centro de la
amazonia. Para un periodo mas corto (1978-
1998) usando datos de CMAP, Matsuyama
et al. (2002) también registra una tendencia
decreciente en las precipitaciones al norte y
una tendencia creciente en el sur.
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La wvariabilidad de las precipitaciones
puede estar también asociada a la
deforestacion. Enla CAladeforestacion hasido
considerada como inexistente hasta 1960
(Houghtonetal.,2000),iniciandoseenladécada
de 1970 (0.34% de la superficie total de tierras
deforestadas en 1976, Callede et al.,
2008). Una recopilacion de los principales
trabajos  sobre el impacto de la
deforestacion de la lluvia en la CA ha sido
presentada por D’Almeida et al. (2007) y
Rodriguez et al. (2010). Los modelos
desarrollados a macroescala (mayores a 105
km?) para simular una tala general de arboles,
estiman una disminucion de la precipitacion
de 0.40-1.70 mm/dia (Nobre et al., 1991;
Henderson-Sellers et al., 1993; Dirmeyer &
Shukla, 1994; Polcher & Laval, 1994; etc.).

La deforestacion también causa una extension
de la estacion seca (Shukla et al., 1990; Nobre
et al., 1991) y que las fuertes lluvias disminu-
yan durante la estacidon seca (Silva Dias et
al., 2002). Sin embargo, la actividad humana
actual en la CA genera una intensa
deforestacion en la cuenca sur y oriental,
principalmente; y menos deforestacion en
otras regiones, en particular, en el noroeste
(Le Tourneau, 2004). Es por ello que los
modelos de deforestacion a meso-escala (102
a 105 km?) son importantes. Por un lado,
estos modelos sefialan disminucion de las
precipitaciones (Eltahir & Bras, 1994), asi
como un aumento de las lluvias durante
la estacidon seca, como consecuencia del
aumento de albedo, causando convergencia y
conveccion en las zonas deforestadas (Chen &
Avissar, 1994; Avissar & Liu, 1996; Wang et
al., 2000; Durieux et al., 2003).

El objetivo de este trabajo es realizar un
estudio amplio de la  variabilidad
espacio-temporal de las precipitaciones,
utilizando un nuevo conjunto de datos,
incluyendo importante informacion de Peru,
Bolivia, Ecuador y Colombia. Asimismo,
se pretende identificar las tendencias y
evolucion en el tiempo de la precipitacion
media anual en el conjunto de la CA. En
el marco del programa de investigacion
Hidrologia 'y  Geodinamica de Ia
Cuenca Amazoénica (HYBAM), un analisis de
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variabilidad de las precipitaciones ha sido
desarrollado para evaluar el impacto en el
caudal y transporte de sedimento en la CA
(Guyot, 1993; Gautier et al., 2006, Espinoza
etal., 2010).

Este trabajo presenta inicialmente los datos y
la distribucion espacial de las lluvias, asi como
una explicacion de los diferentes métodos
aplicados. La primera parte de los
resultados se centra en la variabilidad
espacial de la lluvia; a continuacion, los
regimenes pluviométricos son analizados.
En ambos casos el analisis es mas detallado
para la region andina. Luego, la variabilidad
espacio-temporal, interanual y plurianual
son analizadas en relacion con la circulacion
atmosférica y con los indices regionales
de la variabilidad océano-atmosférica. La
variabilidad media y las tendencias de las
precipitaciones se describen durante el
periodo 1975-2003. Finalmente la
variabilidad de las lluvias es analizada
conjuntamente con la variabilidad hidrologica
regional en la cuenca amazonica.

Las conclusiones se presentan en la ultima
seccion.

DATOS Y METODOS

Elprograma HYBAM (www.mpl.ird.fi/hybam)
ha elaborado una base de datos de precipitacion
mensual, empleando estaciones in situ pertene-
cientes a diferentes instituciones encargadas
del monitoreo meteorologico e hidroldgico:
Agencia Nacional de Aguas (ANA, Brasil),
Servicio Nacional de Meteorologia e Hidrologia
(SENAMHI de Perti y de Bolivia),
Instituto  Nacional de Meteorologia e
Hidrologia (INAMHI, Ecuador) vy el
Instituto de Hidrologia, Meteorologia y Estudios
Ambientales (IDEAM, Colombia). La calidad
de la base de datos, compuesta por un total
de 1446 estaciones pluviométricas en forma
mensual, ha sido analizada con el método del
vector regional - MVR (Hiez, 1977 y Brunet
Moret, 1979). Para una misma zona climatica
que experimenta el mismo régimen de lluvias,
se asume que las precipitaciones anuales, en las
estaciones de la zona son proporcionales en-
tre estaciones, con poca variacion anual como
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resultado de la distribucion de las precipita-
ciones en la zona. La idea basica del MVR es
la siguiente: en lugar de comparar estaciones
pares por correlacion o doble masa, se crea
una estacion ficticia (un vector) de todas las
estaciones en la zona, que se compara con cada
estacion (Hiez, 1977; Vauchel, 2005). Para
calcular esta “estacion vector”, el MVR
aplica el concepto de promedio extendido de
precipitacion al periodo de trabajo, que es una
estimacion del posible valor medio que se
hubiera obtenido por medio de observaciones
continuas durante el periodo de estudio.
Sobre la base de lo anterior, se aplica el
método de minimos cuadrados para encontrar
los indices pluviométricos anuales Zi y el pro-
medio extendido de precipitacion Pj. Esto
puede ser calculado minimizando la suma de
la Ecuacion (1), donde i es el indice del afio, |
el indice de la estacion, N el nimero de anos,
y M el numero de estaciones. Pij representa la
precipitacion anual en la estacion j en el afo i,
Pj es el promedio de lluvias en N afos y, por
ultimo, Zi es el indice regional pluviométrico
del afio i. La serie de indices cronoldgicos Zi
se llama “vector regional de indices
pluviométricos anuales”.

p..
v 5, (- z)
6]

Dos métodos han sido desarrollados en
paralelo por Brunet-Moret (1979) y Hiez
(1977), siendo la principal diferencia la
forma en que el calculo de promedio
extendido de precipitacion Pj se lleva a cabo.
El primero, considera que el promedio
extendido de una estacion se calcula utilizando
los valores observados, después de eliminar
valores extremos; es decir, datos diferentes de
los de la mayoria de las estaciones cercanas
durante un afio determinado.

El segundo considera que el promedio
extendido de una estacion se calcula sobre la
base de los valores mas frecuentes (la moda),
en conformidad con las estaciones vecinas. Por
lo tanto, no hay necesidad de eliminar los datos
que difieren considerablemente del promedio,
como se hace en el primer método. En este
estudio, se ha aplicado el método de Brunet-
Moret, y la comparacion con el otro método
no ha dado notables diferencias. En base a
estos conceptos, es posible analizar los datos
mediante  un  proceso iterativo  de

Fig. 1. Limite de la cuenca amazonica (linea continua) y de las regiones andinas por encima de 500
msnm (linea en blanco y negro) y la ubicacion de los pluviometros aprobados por el método del
vector regional (756 estaciones con mas de 5 afos de datos). Los 25 simbolos representan los grupos de
estaciones a partir de los cuales se crearon los 25 vectores.
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seleccion de la estacion dentro de una region
climatica especifica. La seleccion se sustenta
con mapas climatoldgicos y la descripcion
de los regimenes de precipitaciones, segun
lo informado en estudios previos. El proceso
iterativo calcula el vector, revisa los resulta-
dos, separa estaciones inconsistentes, calcula
el vector una vez mas, etc. Las estaciones
rechazadas cerca de la frontera de una region
puede presentar el comportamiento de una
region vecina. Estas estaciones se toman en
cuenta para calcular el vector de una nueva
region climatica. Cada region resultante se
asocia con un «vector regional» que representa
la variabilidad interanual pluviométrica en la
region, y también es similar al comportamiento
de todas las estaciones que forman parte de esta
region.

En consecuencia, este vector es un buen
indicador de la variabilidad climatica en la
region. Asi, para cada afio, este indice requiere
datos de al menos cinco estaciones, para en-
contrar el mayor tiempo de analisis por region.
Una guia técnica de la aplicaciéon del MVR
utilizando Hydraccess (Vauchel, 2005) fue pre-
parada en la Universidad Nacional Agraria La
Molina - Programa Hybam, por Espinoza et al.
(2005). La aplicaciéon de la MVR en la CA se
llevo a cabo en 756 estaciones (52% del total
de estaciones) con datos de mas de 5 afios de
periodos continuos, y menos probabilidades
de errores en su serie (Fig. 1). En promedio, el
periodo de disponibilidad de datos es de 1975 a
2003, pero, en los paises andinos, las series son
generalmente mas largas y comenzaron
en 1960, en Peru y en 1950 en Bolivia. En
Colombia y Brasil, la mayor parte de los
registros comenzaron entre 1975 y 1980, con
muy pocas estaciones con datos anteriores a
1965.

La variabilidad estacional se analiza por medio
del porcentaje de las precipitaciones en forma
trimestral a partir de diciembre-enero-febre-
ro (DEF) a septiembre-octubre-noviembre
(SON). El coeficiente de variacion estacional
(sVC) se calcula utilizando la precipitacion
media mensual. Asimismo, el coeficiente de
variacion interanual (iVC) se calcula usando
los valores de precipitacion anual.
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Los diferentes regimenes estacionales son
analizados basados en los indices de precipi-
taciones que relacionan las precipitaciones
mensuales con las precipitaciones anuales.
Asi, las estaciones se pueden clasificar de
acuerdo con su ciclo anual y no son
influenciadas por la cantidad de lluvia anual.
La Ecuacion 2 se utiliza para calcular este
indice, donde li es el indice mensual para el
mes i, PPi la precipitacion mensual para el
mes i, y PPA la precipitacion total anual.

_  PP;
Y7 PPa/12 ()

Una clasificacion ascendente jerarquica
(CAJ) se aplica a los indices de precipitacion
mensual para definir el nimero o6ptimo de
clusters o grupos. El método de Ward se
aplica para maximizar la varianza inter-
clase. El método de K-Means se aplica a
continuacion, basado en el niimero de gru-
pos encontrados a través de CAJ. Este
método se basa en iteraciones consecutivas que
permiten reducir la variancia dentro del grupo
de individuos y aumentar la variancia entre
los grupos. El nimero de iteraciones fue de
10, 15 y 25. Aunque los grupos se pueden
crear sobre la base de CAJ, el método de las
K-Means permite obtener varias clasifi-
caciones e identificar estaciones estables
e inestables (que pertenecen a diferentes
clusters en diferentes iteraciones). Solo las
estaciones pertenecientes al mismo cluster en
cada iteracion fueron usadas para definir los
regimenes.

Para medir la precipitacion media en la cuen-
ca y su evolucion interanual, se aplica el
método de interpolacion de Kriging. Este
método consiste en establecer un variograma
para cada punto del espacio. Este variograma
evalta la influencia de las 16 estaciones mas
cercanas proporcionalmente a la distancia.

Las estructuras temporales y espaciales de la
variabilidad interanual de las precipitaciones
se estudian sobre la base de un analisis de
componente principal (ACP) con rotacion
Varimax, (Dillon & Goldstein, 1984) sobre
los indices pluviométricos del MVR. El uso
de los indices de MVR en lugar de los datos
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iniciales permite considerar series temporales
largas (en este caso 1964-2003).

El analisis de tendencia de las precipitaciones
se basa en los coeficientes de correlacion,
el coeficiente de Pearson, que es un método
paramétrico que mide la correlacion lineal
entre las variables, mientras que los
coeficientes de Spearman y Kendall son
métodos no paramétricos y basados en el
rango de probabilidad del orden de ocurrencia
de datos (Kendall, 1975; Siegel & Castellan,
1988).

Las rupturas y cambios en las series son
evaluadas a través de diferentes métodos. El
método bayesiano de Buishand se basa en
los cambios del promedio de las series, los
valores criticos para la identificacion de las
rupturas se basan en el método de Monte
Carlo que sigue siendo valido incluso para
las variables con una distribucion diferente
de lo normal (Buishand, 1982). El método
Pettitt es una prueba no paramétrica basada en
cambios en el promedio y el rango de la serie
subdividida en subseries (Pettitt, 1979).
Es considerado como una de las pruebas
mas completas para la identificacion de los
cambios en las  series  temporales
(Zbigniew, 2004). La prueba Bayesiana de Lee
y Heghinian usa el promedio como un
indicador de cambio gracias a una distribucion
a posteriori de Student (Lee & Heghinian,
1977). Por ultimo, la segmentacion de
Hubert se basa en la importante diferencia de la
desviacion estandar y promedio
entre los periodos, es particularmente
adecuada para la blsqueda de cambios
multiples en series (Hubert et al., 1989).

Los datos de vientos, humedad vy
geopotenciales provienen del Proyecto de
Reanalisis del Centro Europeo para el Pronos-
tico del tiempo de rango medio (ECMWF)
(Uppala et al., 2005). La data de reanalisis del
ECMWF ERA-40 utilizados en este estudio
se ha obtenido desde el servidor web de
ECMWEF. Los datos de reanalisis resultan de un
modelo de prondstico operativo a corto plazo
y de las observaciones de diversas fuentes
(tierra, barco, avion, via satélite). Los datos
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se proveen cuatro veces al dia, en una grilla
global de 2.5° de latitud x 2.5° de longitud
a 23 niveles de presion. El flujo de vapor de
agua verticalmente integrado se deriva de la
humedad especifica y el viento horizontal
entre el suelo y los 500 hPa (en este trabajo
usamos la aproximacion descrita por Rao et
al., 1996).

Varios indices climaticos regionales se
utilizan para caracterizar los patrones
temporales, resultantes del analisis de la
precipitacion  anual. El  Indice de
Oscilacion Sur (IOS) es la diferencia de
presion estandarizada entre Tahiti y Darwin.
El Indice Multivariado del ENOS (IME)
monitorea el ENOS en el Pacifico
considerando la presion a nivel del mar,
componentes zonales y meridionales del
viento en superficie, temperatura superficial
del mar, temperatura del aire de superficie y
fraccion de nubosidad total del cielo (Wolter
& Timlin, 1993). Ambos indices provienen
del Centro de Prediccion Climatica de la
Administracion ~ Nacional = Oceanica y
Atmosférica  (CPCNOAA:  http://www.
cdc.noaa.gov/). Los datos de temperatura
superficial del mar (TSM) provienen también
del CPC-NOAA. La TSM mensual (1950-
2000) se proporciona para el Atlantico Norte
tropical (NATL, 5-20°N, 60-30°W) y el
sur del Atlantico tropical (SATL, 0-20°S,
30°W-10°E). La diferencia estandarizada de
la TSM entre el NATL y SATL es también
calculada. El indice de la Oscilacion Decadal
del Pacifico (ODP) se define como el
componente principal de la variabilidad
mensual de la TSM del Pacifico Norte, desde
los 20° N hacia los polos para el periodo
1900-1993 (Mantua et al., 1997: http://jisao.
washington.edu/PDQO/). Cuando la ODP es
positiva, el agua es mas fria en el Pacifico cen-
tral y occidental, y mas caliente en el Pacifico
oriental; con una ODP negativa, se observa lo
contrario. Estos eventos negativos y positivos
del ODP tienden a durar de 20 a 30 afios. El
indice ODP ha sido principalmente positivo
desde 1976.

La gestion de la base de datos pluviométrica,
asi como la aplicacion del MVR y el calculo
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Fig. 2. Lluvia media anual para el periodo 1975-2003 (en mm/afio). Las estaciones pluviométricas
mencionadas en el texto estan indicadas. La region andina sobre los 500 msnm esta delimitada por

la linea en blanco y negro.

de la precipitacion promedio en la cuenca,
se ha llevado a cabo utilizando el software
HYDRACCESS, desarrollado en el
marco del programa HYBAM (descarga
gratuita en www.mpl.ird.fr/hybam/outils/
hydraccess en.htm ; Vauchel, 2005). EI
calculo de los cambios en la serie se realiza
mediante el software KHRONOSTAT (IRD,
2002).

VARIABILIDAD ESPACIO-TEMPORAL
DE LAS PRECIPITACIONES EN LA
CUENCAAMAZONICA

Las estaciones aprobadas por el MVR muestran
una distribucion espacial heterogénea en
los paises de la CA (Fig. 1). En Brasil, las
estaciones se distribuyen uniformemente. Sin
embargo, debido a la falta de acceso en el
denso bosque amazonico, las estaciones
pluviométricas han sido principalmente
ubicadas a lo largo de los rios y carreteras. En
los paises andinos existe un gran numero de
estaciones, a menudo con una larga serie de
datos, sobre todo en las regiones de montana,
donde el acceso es mas facil. Por el contrario,
las estaciones son pocas y distantes entre si en
el llano amazonico de Pert, Ecuador y Bolivia,
en la frontera de Perti y Brasil, y en la region
noreste de la cuenca, en la frontera de Brasil
con Guyana y Surinam (Fig. 1).
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Variabilidad espacial de la precipitacion
total anual

Las regiones  particularmente lluviosas
(3000 mm/afio a mas) se encuentran en el
noreste, en el delta del Amazonas, cerca del
Océano Atlantico (Fig. 2), expuestos a la
Zona de Convergencia Intertropical (ZCIT)
y en el noroeste de la cuenca (Colombia,
norte de la amazonia ecuatoriana, noreste
de Peru, y al noroeste de Brasil). La precipi-
tacion es también abundante hacia el sureste,
cerca de la posicion media de la Zona de
Convergencia del Atlantico Sur (ZCAS)
establecida durante el verano austral desde el
noroeste de la CA hacia el océano Atlantico
sur subtropical. La lluvia disminuye hacia los
Tropicos alcanzando mas de 2000 mm/
ano en el sureste de Brasil y menos de
1500 mm/afio en el llano peruano-boliviano
y en el estado brasilefio de Roraima, que esta
protegido de los flujos humedos del
Atlantico por el escudo guyanés. Esta
distribucion concuerda con los resultados
de Ratisbona (1976), Salati et al. (1978),
Marquez et al. (1980), Figueroa & Nobre
(1990), Fisch et al. (1998) y Marengo (2004),
entre otros. Sin embargo, nuestro mapa de
precipitaciones da mas informacion acerca
de los paises andinos.

La Fig. 2 muestra claramente la disminucion de
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las lluvias en las regiones altas de los Andes,
principalmente en el centro y el sur. La Fig. 3
muestra la relacion entre la precipitacion anual
y la altitud de 391 estaciones pluviométricas
ubicadas en los Andes. S6lo un ntimero limi-
tado de estaciones se encuentran a mas de 2000
msnm con un exceso de 1500 mm/aio y, en
general, menos de 1000 mm/afio se observa
a mas de 3000 msnm. La misma situacion
encuentra Guyot (1993) y Ronchail & Gallaire
(2006) en Bolivia y Laraque et al. (2007) en
Ecuador. A poca altura, las precipitaciones
abundantes se relacionan con el aire calido
himedo y la liberacion de gran cantidad de
vapor de agua sobre las primeras laderas
orientales de los Andes. Las estaciones que
registran mas de 3000 mm/afio se encuen-
tran a menos de 1500 msnm (Fig. 3). Como
resultado, la precipitacion disminuye con la
altitud. Sin embargo, las estaciones con menos
[luvia, como las estaciones de Caracato (2650
msnm) en los Andes bolivianos con 255 mm/
afio y Sondorillo en los Andes del norte de
Pert (1850 msnm) con 345 mm/afio, no son
las mas altas (Fig. 3). De hecho, la ubicacion

6000 -

de las estaciones protegidas por las montafias
de los vientos alisios humedos con direccion
predominantemente este, explica los bajos
niveles de precipitacion medidos en bajas
altitudes. Por ejemplo, poca lluvia se registra
en Jaén (620 msnm, 700 mm/afo), que esta
rodeada de altas montafias, principalmente
hacia el este (Fig. 3). Esta es la razén por
la cual se observa una fuerte variabilidad
espacial de las lluvias por debajo de los 2000
msnm donde la precipitacion varia desde
500 hasta 3000 mm/afo (Fig. 3). Los valores
extremos, aprobado por el MVR, se
encuentran en posiciones que favorecen la
elevacion de aire fuerte, como Churuyacu
(500 msnm) en Colombia con 5500 mm/
afio, cerca de una pendiente empinada y
Reventador (1470 msnm) en el Ecuador con
6200 mm/aio, situado al pie del volcan del
mismo nombre. También existe una zona muy
lluviosa en el sureste de la amazonia peruana.
Por ejemplo, la estacion de San Gaban (820
msnm) arroja un promedio de 6000 mm/afio
(Fig. 3), y valores maximos pueden alcan-
zar los 9000 mm/ano (como en 1967). Esta

4000 -
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*
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e » 5 . o o A San Gaban
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Fig. 3. Relacion entre la altitud (msnm) y la lluvia total anual (mm) en 391 estaciones pluviométri-
cas de los paises andinos. Las estaciones pluviométricas mencionadas en el texto estan indicadas.
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Fig. 4. Porcentaje trimestral de las lluvias en (a) diciembre-enero-febrero (DEF); (b) marzo-abril-
mayo (MAM); (c) junio-julio-agosto (JJA) y (d) septiembre-octubre-noviembre (SON). La region
andina sobre los 500 msnm esta delimitada por la linea en blanco y negro.

estacion estd situada en una concavidad en la
Cordillera de Carabaya (sur del Pert), cerca
de pendientes pronunciadas. También hay que
mencionar que el analisis MVR ha dado lugar
al rechazo de varias estaciones, especialmente
en regiones humedas de los paises andinos.
Estas estaciones situadas en zonas remotas no
presentan registros continuos y completos de
precipitaciones. Asi, valores superiores a 5000
mm de Chapare, al este de Cochabamba, como
menciond Roche et al. (1990) en Bolivia, no se
han incluido en el mapa (Fig. 2)

Es evidente que los mayores y menores
valores de precipitacion anual en la CA se
registran en la regioén andina (Figs. 2 y 3).
Algunos casos ilustran la gran variabilidad
espacial de la pluviometria. En Ecuador,
la estacion El Reventador (1470 msnm;
6200 mm) esta a 80 km de Oyacachi (3200
msnm) cuya lluvia anual es de 1400 mm, la
variacion espacial entre ambas estaciones
es 58 mm/km. Ademas, entre Puyo (960
msnm, con 4500 mm) en la frontera de los
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Andes y Alao (3200 msnm, con 1000 mm),
situado en un valle encajonado, a una dis-
tancia de 55 km, hay una diferencia de 63
mm/km. En el Perti, San Gaban (820 msnm;
6000 mm) estd a 110 km de Paucartambo
(2030 msnm, con 530 mm), situado en un
valle detras de la Cordillera de Carabaya. En
este caso hay una diferencia de 50 mm/km
entre ambas estaciones. En Bolivia, Cristal
Mayu (880 msnm, con 4000 mm) ubicado a
46 km de distancia de Colomi (3280 msnm
y 630 mm), la diferencia es atin mayor: 73
mm/km. Los ejemplos anteriores muestran
el importante papel del relieve en la deter-
minacion de la precipitacion anual (Fig. 3).

Ciclo estacional

El ciclo estacional se evalia con mapas que
muestran el porcentaje trimestral de la preci-
pitacion anual (Fig. 4) y el uso del analisis de
cluster CAJ y K-medias basado en los indices
de precipitacion mensual (Fig. 5). El anélisis
de CAlJ permite la definicion de un ntimero
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Fig. 5. (a) a (i) Régimen anual de las precipitaciones resultante de una CAJ y K-Means de los indices
mensuales de precipitacion de las 756 estaciones pluviométricas analizadas. Simbolos diferentes en
el mapa corresponden a clases de estaciones con desiguales regimenes. Los graficos muestran el pro-
medio mensual de las estaciones correspondientes a la misma clase. (j) Régimen anual de las lluvias
en el conjunto de la cuenca amazoénica hasta su delta.

optimo de nueve clusters correspondientes a
los eve regimenes y la técnica de la K-me-
dia reune las estaciones que experimentan el
mismo régimen. El ciclo estacional también
se describe usando mapas trimestrales de la
altura geopotencial a 850 hPa y el transporte
de vapor de agua verticalmente integrado

(Fig. 6).

Las Figs. 5 (a) y (c) muestran una clara
oposicion entre el norte y el sur de las
regiones tropicales del Amazonas en el
verano austral (DEF) e invierno austral
(junio-julio-agosto (JJA)). En JJA el
porcentaje de precipitacion anual es
superior al 50% en la region septentrional
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(al norte de Brasil y Colombia), y por de-
bajo del 20% en el sur (sur de Brasil, Peru y
Bolivia). Lo contrario se observa en verano
(DEF). Los regimenes tropicales también
se muestran en la Fig. 5 (b) (régimen tropi-
cal del hemisferio norte) y en las Fig. 5 (¢)
y (e) (regimenes tropicales del hemisferio
sur). En el hemisferio norte, particularmente
en el Estado de Roraima (Brasil), el pico
de precipitacion en JJA se relaciona con el
calentamiento del continente, del Atlantico
tropical y de la temperatura superficial del
Pacifico oriental (Pulwarty et al., 1998).
Hacia el sur, la temporada de Iluvias
en el verano austral se relaciona con el
calentamiento del continente (Fu et al.,
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Fig. 6. Promedio de la altura geopotencial (m) a 850 hPa y del flujo de vapor de agua integrado
verticalmente entre el suelo y 500 hPa (kg/m/s) para el periodo 1964-2002. Los datos provienen del

ECMWE.

1999), a una altura geopotencial baja en la
region del Chaco y al inicio del monzon de
América del Sur (SAMS) y correspondien-
temente el low level jet (LLJ) a lo largo de
los Andes (Fig. 6 (a); Zhou & Lau, 1998;
Saulo et al., 2000; Marengo et al., 2004).
Por lo contrario, la estacion seca en JJA
se relaciona con altos valores de la altura
geopotencial y la retirada de los SAMS
(Fig. 6 (c)). En el sur, los regimenes
tropicales difieren segun la duracion de
la estacion seca. En los Andes tropicales,
esto dura de mayo a septiembre (Fig. 5
(c)), solo el 5% de las precipitaciones
anuales pueden ser registrados durante este
periodo. En el llano, la estacion seca es
mas corta, dura desde junio hasta agosto.
En la llanura boliviana la estacion seca
es mas lluviosa (Fig. 5 (d)) que en Mato
Grosso (Fig. 5 (e)). Esto se debe a pertur-
baciones extratropicales que pasan ligera-
mente a través del llano boliviano durante
el invierno (Fig. 6 (c)) (Oliveira & Nobre,
1986; Ronchail, 1989; Garreaud, 2000; Se-
luchi & Marengo, 2000).

En el noreste de la CA, el otofio (marzo-abril-
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mayo (MAM)) y la primavera (SON) son
las temporadas mas contrastantes (Fig. 4 (b)
y (d), respectivamente), mas del 50% de las
precipitaciones anuales pueden ser registra-
das en el periodo MAM, mientras que menos
del 10% se produce en el periodo de SON.
Este régimen maritimo tropical comprende
una region desde el delta del Amazonas hasta
unos 1000 km en el centro de la cuenca, en
la confluencia del Amazonas y el rio Madeira
(Fig. 5 (f)). En esta region, la estacionalidad
esta controlada principalmente por el Océano
Atlantico.

En particular, el pico de precipitaciones
en otoflo austral estd relacionado con el
calentamiento del Atlantico ecuatorial y con
la posicion mas meridional de la ZCIT (Fu et
al., 1999; Fu et al., 2001). Por el contrario, en
la primavera austral, la estacion seca se asocia
con el desplazamiento hacia el norte de aguas
calidas y de la ZCIT.

En el noroeste de la cuenca, en las regiones
cercanas a la linea ecuatorial, la distribucion
de las precipitaciones durante todo el afio
es mas uniforme, con porcentajes cercanos
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al 25% durante cada trimestre (Fig. 4). En
Ecuador, la muy baja estacionalidad de las
lluvias esta relacionada con la conveccion
profunda en la superficie siempre calida (Fu
etal., 1999) y a la altura geopotencial que es
muy baja desde la primavera hasta el otofio
austral (Fig. 6 (b)). Sinembargo, dosregimenes
diferentes se pueden destacar en la cuenca
alta del rio Negro y el llano amazonico del
Ecuador; en las laderas de barlovento de los
Andes, un régimen unimodal con un pico
ligeramente al final del otofio austral
(Fig. 5 (a)) que se debe a la conveccion
reforzada después del equinoccio y un
transporte zonal de vapor de agua
(Fig. 6 (b)) (Laraque et al., 2007). Un
régimen bimodal, con picos cerca de los
equinoccios (abril y octubre) y un ligero
descenso en el invierno austral se
observa en las cuencas interandinas de Pera y
Ecuador, y en la llanura amazonica, en la
fronterade Peru, Brasil y Colombia (Fig. 5 (h)).

El ciclo semianual de la lluvia resulta de la
oscilacion zonal de la parte continental de
la ZCIT, asociado al semiciclo anual de la
radiacion y la temperatura (Horel et al., 1989;
Figueroa & Nobre, 1990; Poveda, 2004;
Poveda et al. 2006).

Por ultimo, los regimenes de transicion
prevalecen entre 5° y 10° S. En la region
central y oriental de la cuenca, un régimen
intermedio, entre el sureste (Fig. 5 (e)) y
noreste (Fig. 5 (f)), se caracteriza por
un periodo de lluvia comprendido entre
diciembre y abril (Fig. 5 (g)). En el Perti, en
la llanura y los Andes, un régimen interme-
dio entre el régimen tropical sur (Fig. 5 (¢)
y (d) y el régimen bimodal norte (Fig. 5 (h)),
caracteriza a una estacion madas lluviosa
en marzo y una estacion seca de junio a
septiembre (Fig. 5 (i)). Estos resultados son
similares a los descritos en estudios previos
para el Brasil (Ratisbona, 1976; Salati et
al., 1978; Kousky et al., 1984; Horel et al.,
1989; Nobre et al., 1991; Marengo, 1992;
Zhou & Lau, 2001; Ronchail et al., 2002). Sin
embargo, nueva informacién se proporciona
para las regiones andinas, que atiin no estaban
claramente documentadas.

El sVC (Coeficiente de variabilidad
estacional; Fig. 7) muestra la importante
variabilidad estacional de las precipitaciones
con valores superiores a 0.6 en las regiones
tropicales andinas, en el sur andino del Pert
(en la region de Apurimac, en la cuenca alta
del rio Ucayali) y en el suroeste de Bolivia
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Fig. 7. Coeficiente de variabilidad estacional (sVC) calculado desde el régimen anual de cada estacion
para el periodo 1975-2003. Los rios mencionados en el texto son nombrados aqui. La regiéon andina
sobre los 500 msnm esta delimitada por la linea en blanco y negro.
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(en la region de Sucre, en la cuenca alta del
Mamoré¢). Desde el sur del llano boliviano
hasta el sur de Perq, en un corredor entre los
Andes y el escudo brasilefo, la relativamente
baja variabilidad estacional se debe a las
lluvias de invierno relacionadas con
perturbaciones extratropicales. Un fuerte
sVC puede ser observado en otras regiones
tropicales de la cuenca, especialmente en el
sudeste (Mato Grosso) y en el norte de Brasil
(Roraima).

En el noreste de la cuenca, cerca del delta
del Amazonas, también hay una importante
variacion estacional, con un valor sVC
de 0.5. Entre 5° N y 5° S, una gran dismi-
nucion en el sVC se observa a partir de 60°
W hacia el oeste, con valores por debajo de
0.1, principalmente en los bosques del llano
amazonico de Peru y Colombia y en el oeste
de la amazonia de Brasil (Fig. 7).

Esto evidencia la presencia constante de las
lluvias en esta region, confirmando lo que
se muestra en las Figs. 4y 5 (a) y (h). En la

parte norte de la amazonia peruana, hay un
importante aumento de este a oeste en el sSVC,
entre la llanura amazoénica y las regiones
cercanas a los Andes, asi como entre el norte y
el sur (a través de toda la cuenca del Ucayali).

La cuenca amazonica del Perti y Ecuador
hasta Tamshiyacu (4° S y 73.16° W) se
extiende sobre una superficie de 726 400
km2, con un 53% sobre los 500 msnm
(Mialocq et al., 2005 y Espinoza et al.,
2006). Aqui se experimenta una alta
variabilidad espacial de los regimenes de
precipitacion anual (Fig. 8).

La parte sur de la cuenca muestra un claro
régimen tropical con una larga estacion seca
de mayo a septiembre, como en la estacion
de Antabamba (14.37° S; 72.88° W; 3900
msnm, en la Fig. 8 (a)), con un ciclo anual
a partir de agosto y un periodo de lluvias
de diciembre a marzo. En la cuenca alta
del Huallaga y del rio Ucayali, un régimen
hiimedo tropical se observa en la estacion
de Quillabamba (12.86° S; 72.69° W; 1128
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Fig. 8. Régimen de precipitaciones en siete estaciones de la Amazonia peruano-ecuatoriana. Cada
simbolo en el mapa corresponde a una clase diferente (como en la Fig. 5). Los principales rios son

mencionados.
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msnm, en la Fig. 8 (b)), esto es caracteris-
tico de un periodo lluvioso mucho mas
largo e intenso (de diciembre a mayo). En
Pozuzo (10.05°S;75.55°W;258 msnm) auna
altitud mas baja, se observa un valor de
precipitacion mas alto y un periodo seco
mas corto (JJA) (Fig. 8 (c)). En el norte,
en la parte alta del rio Marafion (Fig. 8 (d))
se observa un régimen intermedio entre
tropical sur y ecuatorial con un periodo muy
Iluvioso de enero a abril, como en la estacion
de Julcan (8.05° S 78.50° W; 3450 msnm).

En las regiones cerca de la linea
ecuatorial, se observan periodos de
lluvias mas prolongados, por ejemplo, en la
estacion de Gualaquiza (3.40° S; 78.57° W,
a 750 msnm, Fig. 8 (¢)) cerca de los Andes,
registra un periodo de lluvias de febrero a
julio y sin periodo seco. Hacia el este, en
Iquitos (3.75°S; 73.25°W, 125 msnm, la Fig.
8 (1)), se describe un régimen mas uniforme
con una ligera disminucion de lluvia de
junio a setiembre, y muy débil sVC, como
muestra la Fig. 7.

La variabilidad espacial de los regimenes
de lluvias puede ser incluso mayor. Las
estaciones con  diferentes regimenes
coexisten en la misma cuenca, debido a su
diferente exposicion a los vientos del este.
Por ejemplo, la precipitacion minima en
Guaslan, que es una cuenca interandina,
coincide con el pico de precipitacion
en Banos, situado en una ladera de
barlovento (Fig. 8 (g)). Esto se debe a un
aumento en el transporte de vapor de agua, en
el invierno austral, lo que provoca
picos de lluvias en las estaciones de
barlovento (Laraque etal.,2007). El promedio
mensual de precipitacion calculado para
la CA (Fig. 5 (j)) muestra un periodo de
lluvias de diciembre a abril (entre 220
y 270 mm/mes) y disminucion de las
precipitaciones a partir de julio (105 mm) y
agosto (95 mm). El sVC (0.34) es bajo y
muestra la influencia de la regién noroeste,
que, aunque no es tan extensa, es muy
lluviosa y presenta una baja
estacionalidad (Fig. 2 'y 5). Sin
embargo, este ciclo de precipitaciones, con
una temporada mas seca en invierno,
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también refleja la influencia de las regiones
tropicales del sur, de 5° S al sur de la cuenca,
caracterizadas por una marcada
estacion seca alrededor de julio y agosto

(Fig. 5).

La variabilidad interanual

El coeficiente de variabilidad
interanual de las precipitaciones (iVC) es
particularmente importante en las regiones
montafiosas de los paises andinos (Fig. 9 (a)),
en los Tropicos (Chaco y Roraima) y cerca
del delta del Amazonas. Valores altos de iVC
también se encuentran en la frontera elevada
de Pert y Brasil (Cordillera Divisor, 400-500
msnm, parte alta de los rios Purus y Jurua,
véase la Fig. 9 (a)). Las regiones con menor
variabilidad interanual se sitian a lo largo
del eje noroeste-sureste de la region de la
CA, donde la lluvia es abundante.

La relacion de la variabilidad estacional e

Fig. 9. (a) Coeficiente de variacion interanual
(1VC) para el periodo 1975-2003. (b) Relacion
entre el iVC y el sVC. El rectangulo punteado
remarca la zona donde la variabilidad intera-
nual es mas importante que la variabilidad
estacional. La region andina sobre los 500
msnm esta delimitada por la linea en blanco
y negro.
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interanual (iVC/sVC) pone de manifiesto
una mayor uniformidad en la distribucion de
las precipitaciones durante un afio en la zona
ecuatorial de las regiones occidentales de la
CA (0°-05° Sy 65°-77° W) (Fig. 9 (b)).

En esta region, la variabilidad interanual
es tres veces mayor que la variabilidad
estacional (iVC/sVC hasta 3.0). Por el
contrario, en el sur y el este de la
Amazonia, la variabilidad estacional excede
a la variabilidad interanual.

La variabilidad interanual se estudia también
usando un ACP con rotacion Varimax sobre
los indices de lluvias resultantes del MVR.
Por un lado, la ventaja de este procedimiento
radica en el uso de un indice que resume la
variabilidad interanual de la zona homogénea
delimitada por el MVR. Asi, 25 regiones
diferentes se definen, de las cuales 9
pertenecen a la llanura amazonica brasilefia y
16 se encuentran en los paises andinos (Fig.
1). En Brasil, la regionalizacion es similar a
la encontrada por Hiez et al. (1991). Por otro
lado, el uso de indices pluviométricos anuales
del MVR permite que el periodo de analisis se
extienda de 1964-2003 (como lo explicamos
en la seccion 2).

26%

Fig. 10. Patréon  espacio-temporal
asociado con el primer componente
principal resultante del ACP en JJA sobre
los 25 vectores regionales.
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El ACP se calcula sobre una precipitacion
trimestral, es decir, DEF, MAM, JJA,
SON. Los tres primeros componentes de la
ACP en general totalizan del 45-50% de la
variabilidad de las precipitaciones totales.

En JJA y SON, se observan pocas
precipitaciones, excepto en el noroeste; la
variabilidad principal es pluridecadal, con
un cambio al final de la década de 1970 en
JJA (Fig. 10) y al comienzo de la década
de 1980 en SON (como se mostrara en la
secciéon 3.4). Los primeros componentes
principales (CPs) representan el 26 y el 18%
de la varianza explicada en JJA y SON,
respectivamente. Las abundantes precipita-
ciones se registran durante el primer periodo
en toda la CA. La sefial es muy fuerte en
el noroeste, mientras que es débil en el sur.
Lluvias escasas caracterizan el
segundo periodo. Usamos informacion de
reanalisis ERA-40 para tomar en consi-
deracion las diferencias en la circulacion
atmosférica entre ambos periodos. La
Fig. 11 (a) muestra las diferencias en la
circulacion atmosférica a los 850 hPa de
altura de geopotencial y vientos entre 1986
y 1997, el periodo mas seco, y 1967-1976, el
periodo mas lluvioso. Después de la década
de 1970, se observa una altura geopoten-
cial reforzada en la Amazonia occidental
y el Atlantico tropical. El vapor de agua se
aparta de estas regiones, lo que conduce a una
disminucion de las precipitaciones. A
medida que una altura geopotencial baja
prevalece sobre el este de Brasil, el vapor de
agua converge hacia esta region (Fig. 11 (b)).

Dado el hecho de que los eventos El Nifo
estan relacionados con menos lluvias en el
norte de la CA y que una mayor frecuencia
de eventos El Nifio ha sido observada desde
finales de la década de 1970 (Trenberth &
Hurrell, 1994), se puede suponer que la
disminucion de la precipitacion en el norte
de la cuenca después de esa fecha se atribuye
al calentamiento del Pacifico tropical. Las
series temporales del PCl en JJA esta
negativamente  correlacionado con el
indice multivariado del ENOS (IME) en el
trimestre JJA e indices de la Oscilacion
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Fig. 11. Diferencias para JJA entre 1986-1997 y 1967-1976 en (a) altura de geopotencial (m) a 850
hPay vientos (m/s), (b) Flujo de vapor de agua (kg/m/s) verticalmente integrado desde el suelo hasta

500 hPa. Datos de ECMWF han sido usados.

Decadal del Pacifico, ODP (r = -0.69 y
—0.66 respectivamente, ambas correlaciones
son significativas a p>0.99; Fig. 12). Las
correlaciones parciales muestran que ambos
indicadores se combinan para dar un 65%
de la variancia total de la precipitacion. En
una escala de tiempo interanual, los valores
positivos del IME se asocian con pocas
precipitaciones en la cuenca (1983, 1997),
mientras que valores negativos de IME son
concomitantes con abundantes lluvias (1973,
1975). En una escala de tiempo plurianual,
valores bajos de ODP durante los afios 1960
y 1970 se asocian con alta pluviometria. Lo
contrario se observa durante los anos 1980 y
1990. Marengo (2004) y Marengo et al. (2008)
ya han mencionado las conexiones entre la
variabilidad de las precipitaciones a largo
plazo en la CA'y la ODP.

La variabilidad a largo plazo también se
observa en las estaciones d¢ MAM y DEF,
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pero no es el principal modo de variabilidad.
La variabilidad plurianual en DEF y MAM, la
temporada mas lluviosas en muchas regiones
(Fig. 5), se observa a una escala de tiempo
decadal. PC1 en DEF (27% de la varianza) y
PC2 en MAM (16%) presentan los mismos
modos de variabilidad espacio-temporal. En
MAM, las precipitaciones son importantes
(débiles) en el noroeste (sureste) de la
cuenca durante los afos 1970 y 1990, y lo
contrario se puede observar desde el principio
de la década de 1980 hasta principios de la
década de 1990 con wuna precipitacion
superior a lo normal en el sureste (Fig. 13).
El incremento de la precipitacion en el sureste
de la cuenca a finales de la década de
1970 estda relacionado con una anomalia
de altura geopotencial negativa (Fig. 14 (a))
en el sur de la CA, donde existe una
intensificacion del viento del noroeste a lo largo
de los Andes y del Corriente de Chorro de
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Bajos Niveles (LLJ) y al incremento de la
convergencia de vapor de agua desde el
Atlantico y el noroeste del Amazonas (Fig. 14
(b)). Por el contrario, la altura geopotencial mas
fuerte de lo normal prevalece sobre el noroeste
de la cuenca, donde existe divergencia del vapor
de agua. El aumento de las precipitaciones en
el noroeste del Amazonas en la tltima década
esta relacionado con una reduccion del viento
del noreste y el LLJ, asi como un incremento
de la convergencia de vapor de agua en el
norte (Fig. 14 (d)), alentado por una anomalia
positiva de geopotencial en la mayor parte del

continente al sur de la linea ecuatorial (Fig. 14
(¢)). En DEF y MAM, los resultados del APC
son correlacionados con el ODP de manera
mas débil (r =-0.38, p>0.95 en MAM). Estos
resultados son consistentes con Ronchail (1996)
que encuentra unas variabilidades plurianuales
similares en Bolivia y con Marengo & Nobre
(2001) y Marengo (2004) que muestran una
evolucion a largo plazo diferente entre el norte
y el sur de la Cuenca Amazoénica de Brasil.
También Lau & Wu (2006) describen un patron
espacio-temporal similar, con un aumento en la
precipitacion anual a lo largo de los

Indexes
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Fig. 12. Evolucion temporal (1963-2003) del CP1 resultante del ACP en las lluvias de
JJA. Los indices de ODP ¢ IME son también mostrados.
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Fig. 13. Como la Fig. 10, pero para el CP2 en la estacion de MAM.
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Fig. 14. Diferencias en MAM para (a) altura de geopotencial (m) a 850 hPa y vientos (m/s) entre
1980-1992 y 1970-1979. (b) igual que (a) pero para el flujo de vapor de agua verticalmente integrado
entre el suelo y 500 hPa. (c) igual que (a) con la diferencia entre 1993-2002 y 1980-1992. (d) igual
que (b) con diferencias entre 1993-2002 y 1980-1992 (datos de ECMWF).

Andes tropicales, mientras que las pre-
cipitaciones anuales disminuyen en la
parte oriental y meridional del Amazonas,
entre 1979-1990 y 1991-2002. Sin embargo,
nuestro estudio detalla la estacionalidad de la
evolucion de la precipitacion plurianual.

Una variabilidad interanual es observada en el
PC2enDEFyPC3enMAMrepresentadoun 13%
y 10% de la varianza, respectivamente (Fig. 15).
Altos valores positivos se muestran durante la
década de 1970, en 1984-1985-1986, 1989 y
1995 (muchos de ellos son afios La Nifa ), y
los valores negativos de 1983, 1992-1993, y
1998 (afios de eventos El Nifio). Se observa
una oposicion, por un lado, entre el sur de la
region andina (Peru y el altiplano boliviano) y
el noreste (en DEF) y el oriente (en MAM) de
la CA'y, por otro lado, al sureste de la cuenca
en DEF (al suroeste en MAM) y el noroeste de
la CA. Los dos PC estan relacionados con la
variabilidad interanual del ENOS vy del
gradiente de la TSM del Atlantico
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(NATL y SATL, Fig. 16). Los valores de
correlacion entre los PC en DEF y MAM y el
IME estacional son —0.55 (p>0.99), indicando
que durante eventos El Nifio la precipitacion
es menos abundante en los Andes tropicales
y en el este de la Cuenca Amazoénica, como
ha sido descrito por Kousky et al. (1984),
Aceituno (1988), Marengo (1992), Marengo
& Hastenrath (1993), Moron et al. (1995),
Ronchail (1998), Liebmann & Marengo
(2001), y Ronchail et al. (2002), entre otros.
Garreaud & Aceituno (2001) muestran que la
posicion hacia el norte de la Alta de Bolivia
durante El Nifio evita el levantamiento de
aire himedo hacia el Altiplano, lo que impide
ocurrencia de lluvias en esta region. Por el
contrario, las lluvias tienden a ser ligeramente
mas abundantes durante los eventos El Nifio
en el oeste y sur del Amazonas, segiin fue
reportado por Ronchail (1998), Ronchail et
al. (2002, 2005), Bendix et al. (2003), Grimm
(2003,2004), y Ronchail & Gallaire (2006).
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Fig. 15. Igual que la Fig. 10, pero para el CP2 en DEF.
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Fig. 16. Evolucion temporal del CP2 en DEF para el periodo 1963-2003. La evolucion del indice IOS
para DEF y del indice anual de la diferencia NATL-SATL son también graficados.

precipitaciones son menos abundantes en el
noreste de la cuenca, como lo ha sefnalado
Molion (1987, 1993), Marengo (1992),
Mor6n et al. (1995), Nobre y Shukla (1996),

La correlacion entre los CP y la diferencia
anual entre la TSM del Atlantico norte y sur
es también significativa (r = —-0.59 en DEF
y r = -0.48 en MAM, p>0.99). La Fig. 16

muestra que cuando este gradiente es posi-
tivo, es decir, cuando el Atlantico norte
tropical esta mas caliente o el Atlantico sur
tropical es mas frio que de costumbre, las
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Ronchail et al. (2002), entre otros. El calen-
tamiento del Océano Atlantico tropical
origina  ascendencia sobre el mar y
subsidencia en el sur de la CA. Lo contrario
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puede ser observado cuando el gradiente de
TSM del Atlantico es negativo.

Precipitacion media en la cuenca Amazonica

La precipitacion media interanual para toda
la cuenca (Fig. 17 (a)) es de 2200 mm/afio
con una desviacion estandar de 138 mm y un
coeficiente de variacion interanual de 0.06.
El valor maximo durante el periodo de 1975-
2003, registrado en 1975 (durante un afio La
Nifia), es 2460 mm, mientras que el valor
minimo, registrado en 1992, es 1815 mm
(durante un evento de El Nifio).

Los test de tendencia, evidencian una
disminucion de la precipitacion durante el
periodo 1975-2003 (p>0.95). Los valores del
coeficiente de Pearson, de Spearman vy
Kendall son: -0.47, -0.50, -0.33,
respectivamente. Esto es consistente con la
tendencia negativa reportada por Marengo
(2004) en Brasil. El porcentaje de reduccion
anual de precipitaciones es —0.30%/
ano (-30% de precipitacion en 100

afios). Esta cifra es inferior al promedio
calculado en el  Amazonas-peruano-
ecuatoriano: —0.83%/ afio para el periodo
1970-1997 (Espinoza et al., 2006). Todas las
pruebas de quiebre aplicadas a la precipitacion
media anual concuerdan con un cambio en
1982 (Tabla 1), en relacion con la evolucion
temporal de la precipitacion en JJA'y SON del
PC1 (Fig. 10) que muestra valores mas bajos
de las precipitaciones desde 1983 en el norte
de la cuenca.

El primer periodo, antes de 1982, resume
un promedio de 2296 mm/afio y el segundo,
después de 1982, de 2160 mm/afio. Otro
cambio es reportado por el test de Buishand y
Pettitt en 1989 (con valores ligeramente mas
bajos después del quiebre), lo que concuerda
parcialmente con el aumento de las precipita-
ciones en el noroeste observadas en el PC1 en
DEF y PC2 en MAM a principios de la década
de 1990 (Fig. 13). El primer periodo, antes
de 1989, muestra una precipitacion media de
2250 mm/ano y el segundo, después de 1989,
de 2139 mm.

Fig. 17. Evolucion de la lluvia total anual para el conjunto de la cuenca amazonica (1975-2003) y
linea de tendencia (p>0.99). (b) Evolucion de la lluvia trimestral en el conjunto de la cuenca y lineas
de tendencia. Las tendencias para DEF, JJA y SON son significativas al 0.95, 0.90 y 0.99 respectiva-

mente. En MAM no se registra tendencia estadistica.
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Tabla 1. Resultado de los test de rupturas aplicado sobre la lluvia total anual en el conjunto de la
cuenca amazonica. “X” indica una ruptura en la serie. El promedio, la desviacion estandar y el coefi-
ciente de variabilidad son indicados para los periodos de 1975-1982 y 1983 y 2003.

| TEST 1975 1980 1985

1990 1995 2000 2003

|BUISHAND

X

|PETTIT X

X

e B B

|LEE ETHEGN INIAN

|HUBERT

[MEAN (mm) 2158
Standard Dev.(mm) 59
Varabilly Coef 0.03

2015
112
0.06

En una escala de tiempo trimestral, se deduce
que las precipitaciones disminuyen en DEF, JJA
y SON durante el periodo 1975-2003, con las
tendencias significativas al 0.95, 0.90, y 0.99%,
respectivamente (Fig. 17 (b)). En otras palabras,
la disminuciéon de las precipitaciones anuales
se debe a la fuerte tendencia negativa que se
observa en JJA y SON (Fig. 10) en el extremo
noroeste de la cuenca que permanece lluvioso
durante estas épocas del ano (Fig. 5 (a), (b) y
(h)). Al final del siglo XX, una tendencia positiva
desarrollada desde 1992 hasta 2003 en el MAM
(p>0.95), que es coherente con el PC2 en MAM
(Fig. 13), mientras que una débil tendencia
negativa se encontré en SON y no existe una
tendencia en DEF y JJA (Fig. 17 (b)). Desde
el punto de vista hidrologico, un hallazgo
importante es la amplitud cada vez mayor de los
caudales que se ha observado entre el periodo de
SON y MAM desde 1992 (Callede et al., 2004;
Espinoza et al., 2009).

VARIABILIDAD PLUVIOMETRICAYY SU
RELACION CON LAHIDROLOGIA

Los modos dominantes de la variabilidad
espacio-temporal de los caudales en la cuenca
amazoénica, para el periodo 1974-2004, han
sido descritos en Espinoza et al. (2010), ver
Figs. 7, 8 y 9 del referido trabajo. Los caudales
maximos muestran una tendencia al aumento
en el noroeste de la cuenca, particularmente
con caudales maximos mas elevados después
de 1992. Al sur y sureste de la cuenca, la
tendencia es a la disminucion de caudales
maximos. La Fig. 18 (b) resume este modo de
variabilidad. Los caudales maximos ocurren
entre marzo y julio, mientras que de
manera general, se observa un desfase de 2 meses
entre lluvias y caudales, debido al tiempo de
concentracion del agua en la cuenca; asi es
posible asociar la evolucion de los caudales
maximos a las lluvias de DEF y MAM.

.ilSEEEiiiiiilg

Fig. 18. (a) CP2 de la precipitacion en MAM, como la Fig. 13. (b) CP1 del caudal maximo para el periodo

1974-2004 como lo mostrado en Espinoza et al. (2010).
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El CP1 de caudales maximos esta fuertemente
relacionado con el CP1 de DEF y el CP2 de
MAM vy con el CP1 de la lluvia total anual
(Tabla 2). La variabilidad temporal asociada a
este modo representa en todos los casos lluvias
y caudales mas elevados en el noroeste de la
cuenca durante la década de 1970 y después
de 1990; lo contrario se observa en el sur de la
cuenca. En el caso del noroeste las
lluvias mas importantes se registran en
MAM vy la variabilidad espacio-temporal de
caudales maximos y lluvias en MAM es muy
semejante, mostrando un fuerte incremento
de lluvias y caudales después de 1990 en el
noroeste y lo contrario en el sureste (Fig. 18).

En cuanto a los caudales medios, estos pueden
ser relacionados a la lluvia total anual. Como

ha sido descrito en Espinoza et al. (2010),
la variabilidad a largo plazo de los caudales
extremos observado a ciertos momentos del
aflo, no se observan en los caudales medios
anuales, debido a que sefiales opuestas en
diferentes estaciones del afo se confunden en
el caudal medio anual. Consecuentemente, la
variabilidad interanual resalta como el modo
mas importante en el caudal medio anual. El
CP1 de los caudales medios esta bien relacio-
nado con el CP2 de las lluvias anuales y de
DEF (Tabla 2). En la Fig. 19 el CP2 de las
lluvias anuales y el CP1 del caudal medio
anual son puestos en paralelo, observan-
dose que la sefial de lluvias y caudales es
predominante en la parte este y central de
la CA siendo mas débil hacia el oeste de la
cuenca y opuesta en la amazonia boliviana.

Tabla 2. Coeficientes de correlacion entre los CP de las series de caudales maximos, medios y mini-
mos (descritos en Espinoza et al., 2010) y los CP de las lluvias estacionales y anuales. Los CP rete-
nidos son aquellos que tienen un valor propio superior a 1 y que satisfacen el Scree test. Los valores
de correlacion significativos se muestran en negrita y en cursiva (p>0.99 y p>0.95, respectivamente).
Las relaciones no asociadas (asociadas) a la autocorrelacion de valores segtn el test de Dubin y
Watson (1950), son anotadas con “*” (“**), Los colores rojo, amarillo y verde, corresponden a mo-
dos temporales interanuales, decenales y a largo plazo, respectivamente.

CAUDAL
PRECIP | CP Medio Maximo Minimo

PC2 |PC3 |PC1 |[PC2 |PC3 PC2

) 0.70* -0.06]0.65* -0.09] 0.07| -0.19| 0.68
% E -0.34| 0.18] 0.02| 0.09] 0.72] 0.26]| 0.28|
= -0.25/-0.05]-0.06| 0.13| -0.36]0.40**| 0.16
0.51*-0.28/0.44*| -0.47| 0.20| -0.27| 0.56

-0.28| 0.10] 0.04/-0.01| 0.78| 0.29]| 0.39
-0.12/-0.15]-0.06|-0.18| -0.05| -0.06/-0.11

0.46* -0.30]0.56* -0.10] 0.01| -0.01| 0.47
0.06/ 0.04f 0.18| 0.11] -0.14] 0.41*| 0.43|
0.13/-0.06]-0.02/-0.08| 0.08] 0.14| 0.23

-0.21/-0.04|-0.09| 0.06] -0.39| 0.37*| 0.17
0.04|-0.23|-0.05/-0.27| -0.05| 0.16| 0.14
-0.08/-0.19]-0.07|-0.22] 0.11] -0.09| 0.02
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Fig. 19. (a) CP2 de la precipitacion anual. (b) CP1 del caudal medio para el periodo 1974-
2004 como lo mostrado en Espinoza et al. (2010).

Los caudales minimos por su parte, muestran
una disminucion general, que es mas intensa en
el sur de la cuenca (subcuencas del Amazonas
peruano, Madeira y Tapajos, como lo mostrado
en Espinoza et al., 2010). Caudales mas bajos
han sido registrados en estas subcuencas desde
inicios de la década de 1990. El CP1 de los
caudales minimos resalta principalmente las
subcuencas del oeste, con caudales mas bajos
después de 1987 hasta el fin del siglo XX (Fig.
20 (b)). Esta disminucion de caudales en el sur
de la cuenca puede ser explicada por el CP1
de DEF y el CP2 de MAM, que muestran una

fuerte disminucion de lluvias después de 1992
en el sur de la cuenca, ya que en este periodo
del afio se produce una gran parte de la lluvia
anual y la recarga del acuifero. Sin embargo, la
disminucion de los caudales minimos en
el norte y noroeste de la cuenca es también
explicada por el CP1 de JJA y SON, que
muestran una fuerte disminucion de lluvias en
el norte y mas precisamente en el noroeste de
la cuenca (Fig. 20). Las correlaciones entre el
CP1 de JJA y SON y el CPI1 de los caudales
minimos son significantes con un p>0.95 y
p>0.99 respectivamente (Tabla 2).
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Fig. 20. (a) CP2 de la precipitacion en SON. (b) CP1 del caudal minimo para el periodo 1974-2004

como mostrado en Espinoza et al., 2010.
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La variabilidad espacio-temporal de las
lluvias permite explicar, en gran parte, la
variabilidad de los caudales y queda en
evidencia que la  variabilidad de
lluvias y caudales registrada en Obidos es el
resultado de diferentes sefiales observadas
en la hidrologia (Espinoza et al., 2010) y
pluviométricas, descritas en este trabajo.

CONCLUSIONES

Una Dbase de datos original con
informacion pluviométrica in situ ha sido
recopilada en cinco paises que forman la
Cuenca Amazodnica (CA) para el periodo
1964-2003. Estos datos de precipitacion
mensual fueron recopilados dentro de los
programas HYBAM, en colaboracién con
las diferentes instituciones a cargo del
monitoreo meteoroldgico e hidrologico de
la CA en los paises amazonicos. Los datos
de lluvia se han controlado utilizando el
MVR. En las regiones andinas de la CA, se
registran a la vez valores muy altos y muy
bajos en estaciones cercanas (entre 6000
y 250 mm/afo), como lo observado en
el Himalaya por Dobremez (2001). La
variabilidad espacial es fuerte debido a la
disminucién de lluvia con la altitud y la
posicion a sotavento o barlovento de las
estaciones. La mayor precipitacion en la CA
se observa en las regiones bajas a barlovento
(més de 6000 mm/afo) y por el contrario,
poca precipitacion se registra a sotavento
en estaciones elevadas (menos de 530 mm/
ano). En el llano amazoénico, las regiones
ecuatoriales del noroeste y el noreste son las
zonas mas lluviosas, con valores superiores
a 3000 mm/afo. Menos lluvia se registra en
las regiones tropicales.

Los regimenes de precipitacion
evidencian la fuerte oposicion entre las
regiones tropicales norte y sur, como
consecuencia del calentamiento
alterno de cada hemisferio y del monzon
sudamericano.  Junto al delta del
Amazonas, las maximas precipitaciones
en MAM y minimas en SON estan asocia-
das con la migracion estacional de la ZCIT.
En la region noroeste ecuatorial existe una

©Autor(es)-RPGA

mejor distribucion de las precipitaciones
durante el afio, con porcentajes trimestrales
del orden de 25%. En los Andes ecuatoriales,
la distribucion de los regimenes de lluvias es
muy compleja y se asocia con la exposicion
de las estaciones: estaciones con régimen
bimodal en las cuencas intraandinas se
encuentran cerca de los regimenes
unimodales en las estaciones a barlovento.
Este tema en particular es mas ampliamente
desarrollado por Laraque et al. (2007).
Varios regimenes intermedios se describen
entre las regiones ecuatoriales y tropicales.

El MVR permitié no solo el analisis de la
calidad de los datos, sino también la creacion
de regiones homogéneas, mostrando la
misma variabilidad interanual de las
precipitaciones y el calculo de 25 indices
(vectores) que resumen la variabilidad
pluviométrica de 25 regiones. Un
PCA ha sido realizado en los indices
trimestrales para identificar los princi-
pales modos espaciales y temporales de las
lluvias. Tres modos principales de la
variabilidad temporal de las lluvias se han
definido y la estructura espacial relacionada
a cada modo es fuertemente dependiente
de los indices en los paises andinos. Una
variabilidad a largo plazo caracteriza la
evolucion de las lluvias de junio a
noviembre, mostrando una disminucidn
de las precipitaciones desde el final de la
década de 1970 en toda la cuenca y especial-
mente en el noroeste. Este cambio se debe
al aumento, a largo plazo, de la altura de
geopotencial cerca de la superficie en la
parte occidental del Amazonas. También se
asocia con la variabilidad a corto y largo
plazo en el Océano Pacifico (ENOS y ODP).
Durante las temporadas mas lluviosas, DEF y
MAM, la variabilidad a largo plazo cambia a
principios de la década de 1990, con una
clara oposicion NO-SE, con mas lluvia
en el NO durante los afos 1970 y 1990
y menos lluvias durante los afos 80. Lo
contrario se produce en la SE. Por tltimo, una
variabilidad interanual en DEF y MAM esta
relacionada con la variabilidad interanual
del Pacifico y Atlantico. Las precipitaciones
son menos (mas) abundantes en el noreste
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de la CA durante eventos El Nifio (La Nifia)
y cuando el gradiente de TSM es positivo
(negativa) en el Atlantico tropical. Las
precipitaciones  son  también  menos
abundantes en el sur de los Andes
tropicales durante El Niflo, mientras que, por
el contrario, tiende a ser mas abundante en el
oeste y el sur de la CA.

La precipitacion media en la cuenca
presentaun promedio de 2200 mm/afio para el
periodo  1975-2003. Este valor es
consistente con diferentes resultados que dan
valores entre 2000 y 2200 mm (Marengo &
Nobre, 2001; Marengo, 2004; Callede et al.,
2008). La tendencia durante este periodo es
significativamente negativa y los test de
rupturas indican cambios en 1982 y 1989
con menos precipitacion después. La
precipitacion media estacional sobre la
cuenca muestra evoluciones diferentes
para el periodo 1975-2003. Las precipita-
ciones disminuyen dramaticamente durante
las estaciones mas secas (JJA y SON) y no
tanto en DEF y MAM. Tendencias opuestas
aparecen después de 1992: aumento de
la precipitacion en MAM, mientras que
disminuye en SON. EI consiguiente
aumento de las precipitaciones en la
amplitud es coherente con la
variabilidad plurianual mostrado por el
trimestre MAM, PC2, es decir, con
valores altos en el noroeste y valores bajos
en el sur después de 1992, y con el quiebre
detectado en 1989 en la precipitacion media
de la cuenca.

La disminucion de las precipitaciones
se asocia a cambios en los indices
océano-atmosféricos como se ha visto antes.
Sin embargo, también puede estar asociada
con la deforestacion. A diferencia de lo que
podria esperarse, una fuerte disminucion
de las precipitaciones en 1975-2003 se
observa durante la estacion seca en el norte
de la cuenca, que es una region muy lluviosa
y poco deforestada, mientras que es débil en
el sur que es la regiéon mas deforestada. El
impacto de la deforestacion no parece haber
ocurrido como se esperaba en las areas mas
deforestadas. Sin embargo, este tema ten-
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dra que tratarse con mayor atencion en el
futuro. Asimismo, la variabilidad de las
lluvias explica en gran medida la variabili-
dad de los caudales en las grandes subcuen-
cas analizadas en Espinoza et al. (2010), sin
observarse un impacto directo de la
deforestacion sobre estas  grandes
subcuencas. No obstante, en subcuencas
mas pequenas del sur, el impacto de la
deforestacion  ha  sido  puesto en
evidencia por Rodriguez et al. (2010); los
autores, sefialan ademas, que la sefal de la
deforestacion es menos clara al analizar las
subcuencas de mayor tamafio, como el caso
del rio Madeira hasta Porto Velho.

La descripcion de los dos modos de
variabilidad de las precipitaciones a
largo plazo conduce a una mejor compren-
sion de la  evolucion de los caudales en el
curso principal del rio Amazonas (Calléde et
al. 2004, 2008 y Espinoza et al., 2009), en
particular con respecto a la intensificacion
de los caudales extremos. Un conoci-
miento mas profundo sobre la variabilidad
de las precipitaciones regionales también
es propicio para una mayor comprension de
la variabilidad hidrolégica regional en las
subcuencas de la Amazonia, y especialmente
las graves inundaciones (2006-2009) vy
estiajes (2005) que se han observado
recientemente.
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