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Resumo 

 

O Sistema de Monção Sul-americana (SMSA) e a Zona de Convergência Intertropical 

(ZCIT) são dois dos mais importantes sistemas de circulação que afetam o clima da América 

do Sul (AS). Enquanto houve um grande progresso no número de registros paleoclimáticos 

relacionados com a precipitação do SMSA nos Andes tropicais e nas porções sudeste, centro-

leste e nordeste do Brasil, ainda pouco se sabe sobre mudanças de paleo-pluviosidade na região 

do Centro-Oeste do Brasil.  

Na presente tese, foram estudados novos registros de paleo-precipitação baseados em 

mais de 5000 análises isotópicas de oxigênio e carbono em estalagmites coletadas em cavernas 

da região Centro-Oeste que cobrem os últimos ~33 mil anos, cuja cronologia se baseia em 

aproximadamente 200 análises U/Th. 

Esse estudo mostrou que a região do Mato Grosso do Sul foi mais úmida durante o 

Último Máximo Glacial (LGM – do inglês Last Glacial Maximum) em relação ao Holoceno 

médio. A correspondência desse cenário paleoclimático com o que foi documentado em outras 

áreas da AS indica a presença de um corredor de umidade durante o período do LGM que se 

estende desde o oeste amazônico até o sudeste do Brasil. Os eventos milenares caracterizados 

por oscilações na temperatura das regiões das altas latitudes do globo claramente afetaram a 

precipitação na região. O registro isotópico mostra que a região esteve mais úmida durante os 

eventos frios do Hemisfério Norte (Younger Dryas e Heinrich events) e mais seca durante os 

eventos quentes (Bolling-Allerod e Dansgaard-Oeschger). Essa relação teve como provável 

causa o fortalecimento/enfraquecimento do SMSA em função do posicionamento da ZCIT em 

resposta ao gradiente térmico inter-hemisférico. Durante o evento Heinrich 1 a região teve a 

presença de uma proeminente fase seca entre duas úmidas, esse fato foi reportado em outras 

regiões do Brasil e não parece estar conectado com as condições de temperatura das altas 

latitudes.  

A partir dos dados de alta resolução temporal das estalagmites coletadas no estado do 

Mato Grosso, foi realizado o estudo da variabilidade climática associada com atividade do 

SMSA ao longo nos últimos milênios que inclui os períodos de anomalias climáticas da Pequena 

Idade do Gelo e da Anomalia Climática Medieval, caracterizados na região como úmido e seco, 

respectivamente. Com o uso de técnicas de análises espectrais foi identificada uma persistente 

periodicidade de aproximadamente 210 anos na variabilidade do SMSA, a qual foi associada a 

influência da variabilidade solar no clima. 
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Em complemento, foi realizado um monitoramento isotópico e ambiental durante 4 anos 

nos sistemas cársticos onde as estalagmites foram coletadas. A comparação entre o δ18O da água 

da chuva com a quantidade de precipitação e temperatura do ar evidencia o efeito quantidade 

(amount effect) como o principal modulador da variação isotópica na atmosfera.  A relação 

isotópica entre o carbonato e a água meteórica, associados as condições do microclima da 

caverna, indica que o sinal isotópico da água da chuva foi preservado de forma suavizada nos 

espeleotemas, o que suporta o uso dos isótopos de oxigênio como indicador paleoambiental nas 

estalagmites dessas cavernas.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Palavras chaves: paleoclima, mudanças climáticas, monção da América do Sul, Centro-Oeste 

do Brasil, Pantanal, estalagmites, espeleotemas, cavernas, isótopos estáveis. 

 

 



 

7 
 

Abstract 

 

The South American Monsoon System (SAMS) and the Inter-Tropical Convergence 

Zone (ITCZ) are the two most important circulation systems affecting climate over tropical 

South America (SA). While an increasing number of paleoclimatic archives related to SAMS 

precipitation have recently been published, most of these paleoclimate reconstructions are 

located along the eastern slope of the tropical Andes or in southeastern SA. In central SA, most 

proxy records consist of pollen-based vegetation reconstructions, but these show significant 

disagreements when compared to precipitation records further to the east and west.  

Here we present a new paleo-rainfall record based in more than 5.000 oxygen and carbon 

isotope samples from speleothems collected on two study sites from mid-west Brazil (states of 

Mato Grosso and Mato Grosso do Sul), chronologically constrained by almost 200 U/Th ages 

that cover the last ~33.000 years BP.  

This study shows wet conditions in the regions of Mato Grosso do Sul during the Last 

Glacial Maximum (LGM) in relationship to mid-Holocene. The comparison of our new record 

with others paleoclimate records from SA indicates a wet corridor during the LGM over west 

Amazon and southeast Brazil. The millennial events documented in the high latitudes of the 

northern hemisphere were evident in paleoprecipitation of Mato Grosso do Sul, the isotopic 

record shows wet conditions for the region during could period of the northern hemisphere 

(Yonger Dryas and Heinrich events) and dry conditions during warm periods (Bolling-Allerod 

and Dansgaard-Oeschger). This was due to strengthening/weakening of SAMS, which is ITCZ 

position dependent. During the event Heinrich 1, our record shown a dry phase between two 

wet intervals. This was also documented in central-east of Brazil and seems decoupled of high 

latitude climate conditions.  

For stalagmites collected in Mato Grosso state, we focus on the climate variability over 

the last two millennia using high resolution sampling (approximately 1 years sample spacing). 

This new record shows abrupt fluctuations in rainfall tied to variations in the intensity of SAMS, 

including the periods corresponding to the Little Ice Age (LIA) and the Medieval Climate 

Anomaly (MCA). Using spectral analyses, we show that changes in SASM activity is linked to 

solar variability with a distinct periodicity of 210 years.  

We also show our isotope and environmental monitoring over 4 years at the cave site, 

in order to support our paleoclimatic interpretation of the isotopic profiles obtained from the 

stalagmites. The systematic measurement of the oxygen isotopic composition of rainfall, drip 
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water and associated fresh calcite at the caves indicates that the stalagmites from this region can 

be used as a proxy of the SAMS activity. The effect of seasonal temperature variability in the 

atmosphere is suppressed by the "amount effect" on the δ18O values of rainfall. Inside the cave, 

the microclimate variability has a small effect on calcite δ18O, not being significant over long 

time scales.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Key words: paleoclimate, climate changes, South America monsoon, Mid-west Brazil, 
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Lista de Figuras 

 

Figura 3.1: Mapa da América do Sul mostrando a média anual de campo de ventos a 850hPa. A região 

em azul mostra a convecção de DJF relacionadas a Zona de Convergência Intertropical (ZCIT) e ao 

Sistema de Monção Sul Americana (SMSA) que inclui a formação da Zona de Convergência do 

Atlântico Sul (ZCAS). 

Figura 3.2: Esquema de ventos horizontais (850-hPa) dos meses de DJF com função de fluxo 

para série de dados dos anos de 1989/90-1993/94. O intervalo do contorno é de 2 x 106/s. Os 

contornos positivos são indicadas pelas linhas sólidas, o contorno zero está pontilhado e os 

contornos negativos tracejados. Figura extraída de Rodwell & Hoskins (2001). 

Figura 4.1: (A) Representação da órbita da Terra com excentricidade nula e (B) com 

excentricidade máxima. Imagens modificadas de NASA - Earth Observatory. As figuras são 

meramente ilustrativas e a excentricidade da elipse em B foi exagerada.  

 

Figura 4.2: (A) Representação do deslocamento do eixo da Terra devido ao ciclo de 

obliquidade e (B) movimento de giroscópio causado pelo ciclo de precessão. Na figura “B” é 

possível notar que o um hemisfério recebe mais insolação em relação ao outro de forma 

dependente do posicionamento do planeta devido a precessão. Imagens modificadas de NASA 

- Earth Observatory. 

Figura 4.3: Registros de paleoprecipitação relacionado ao regime de monções no Brasil e 

China. (a) o registro de δ18O de foraminíferos bentônicos marcam os eventos glaciais do HN 

(Lisiecki; Raymo, 2005) correlacionado ao ciclo orbital da excentricidade; (b) curva de 

insolação média do mês de junho para a latitude 60°N; (c) compilação dos dados isotópicos de 

espeleotemas da China: cavernas Dongge, Hulu e Sanbao (Wang et al., 2001; Dykoski et al., 

2005; Yuan et al., 2004); (d) curva de insolação média do mês de janeiro para a latitude 30°S 

(Cruz et al., 2006); (e) Registro isotópico de espeleotema das cavernas Santana-SP (preto) e 

Botuverá -SC (cinza) (Cruz et al., 2006). As linhas tracejadas marcam os períodos dos dois 

últimos eventos glaciais. Figura modificada de Stríkis & Novello (2014). 

Figura 4.4: Comparação entre os registros de δ18O de espeleotemas de cavernas do (A) Rio 

Grande do Norte (Cruz et al., 2009), (B) Bahia (Barreto, 2010), Minas Gerais (Stríkis, 2015) e 

Santa Catarina (Cruz et al., 2005). Os registros estão sobrepostos pelas curvas de insolação das 

respectivas latitudes aproximadas (Berger & Loutre, 1991). Note que a insolação em “C” e “D” 

estão com a escala invertida. 

Figura 4.5: Comparação entre os registros de δ18O de testemunhos de gelo (a) EDML da 

Antártica (EPICA members, 2006) com o testemunho (b) NGRIP da Groelândia (NGRIP 

members, 2004). Figura adaptada de EPICA members (2006). 

Figura 4.6:  (a) registro de temperatura do HN com base em δ18O do testemunho de gelo da 

Groenlândia (NGRIP members, 2004); (b) Picos de frio extremo com base em níveis de 

sedimentos siliciclásticos liberados pelo derretimento de icebergs em meio a sedimentos 

marinhos do Atlântico Norte (Bond et al., 1992); (c) registros de monções asiáticas com base 

em δ18O de espeleotemas da China (Cheng et al., 2012); (d) variações do nível lacustre do Salar 

de Uyuni na  Bolívia com base no espectro de radiação gama de testemunho lacustre (Baker et 

al., 2001); (e; g; i) Variação das chuvas com base nas séries de δ18O de espeleotemas do Rio 

Grande do Norte, Bahia e Santa Catarina, respectivamente; (f; h; j) Curva de insolação. As siglas 
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YD, H1, H2 e BA delimitam os eventos Younger Dryas, Heinrich 1 e 2 e Bølling-Allerød 

respectivamente. Figura modificada de Stríkis & Novello (2014). 

Figura 4.7: Comparação entre o registro de estalagmites do norte de Minas Gerais com o 

registro sedimentar marinho indicador dos eventos Bond: a) curva de variação de HSG (sigla 

em inglês para “hematite stained grain”) referente à porcentagem de fragmentos de quartzo 

manteado por hematita desprendido no derretimento de icebergs (Bond et al., 1997); b) séries 

de δ18O de espeleotemas do Norte de Minas Gerais. As barras em cinza delimitam os eventos 

Bond. A distribuição das idades e os erros são representados pelas barras laterais azuis. Figura 

extraída de Perreti, et al. (2015). 

Figura 4.8: Na comparação entre os registros paleoclimáticos relativos a variabilidade do 

SMSA. (A) δ18O da calcita lacustre do lago Pumacocha (Peru), (B) δ18O de espeleotema da 

caverna Cascayunga (Peru), (C) δ18O do testemunho de gelo Quelccaya (Peru) e (D) δ18O de 

espeleotema da caverna Cristais (São Paulo). Os registros de δ18O são comparados com a 

reconstituição da temperatura do Hemisfério Norte (em cinza) de Moberg et al. (2005). A 

localização dos registros mencionados com a distribuição da precipitação de verão é mostrada 

no mapa. Na tabela na parte inferior da figura, são referidos os nomes dos testemunhos 

paleoclimáticos, tipo de registro, coordenadas, elevação e suas respectivas referências. Imagens 

extraídas de Vuille et al. (2012). 

Figura 6.1: Localização das cavernas estudadas. O ponto JAR é referente a caverna Jaraguá 

localizada no município de Bonito e o ponto ALHO é referente a localização das cavernas Pau 

d’Alho e Curupira da cidade de Rosário Oeste. 

Figura 6.2: Mapa da caverna Jaraguá (Bonito-MS). A parte cinza do mapa indica a região plana 

no setor mais profundo da caverna, onde foram coletados os espeleotemas. Nesse local, estão 

situados os três pontos de gotejamento monitorados (G1, G2 e G3), referidos no texto também 

como P1, P2 e P3. Os pontos S1 e S2 indicam as posições dos equipamentos de medição de 

vazão de gotejamento, os pontos L1, L2 e L3 indicam as posições dos data-loggers de 

temperatura e umidade. Fotos: (a) entrada da caverna; (b) e (c) medidor de vazão 1 e 2, 

respectivamente; (d) ponto de gotejamento 1; (e) ponto de gotejamento 3 com vidro de relógio 

para coleta de carbonato recente; (f) ponto de gotejamento 2 com vidro de relógio; (g) medidores 

data-loggers de temperatura e humidade. Mapa modificado a partir de Karmann & Boggiani 

(1984). 

Figura 6.3: Caverna Jaraguá. (a) Salão com piso formado por sedimento compactado no fundo 

da caverna e (b) salão de entrada caracterizado por uma pilha e blocos abatidos. 

Figura 6.4: Mapa da caverna Pau d’Alho. (a) Entrada da caverna vista pelo lado de fora; (b) 

entrada da caverna vista pelo lado de dentro; (c) local do de instalação do logger de temperatura 

e umidade relativa; (d) rio ao longo da caverna; (e) pilha de sedimento em um dos salões laterais 

da caverna. No ponto “e” foram coletadas os espeleotemas e foi monitorado a temperatura, 

umidade relativa e carbonato recente; (f) morfologia do conduto principal. Mapa modificado do 

IPECA (1994). 

Figura 6.5: (a) Pluviogramas dos municípios de Bonito (MS) e (b) Rosário Oeste (MT), 

elaborados a partir de séries de dados de precipitação de 1968-2013 e 1966-2012, 

respectivamente. Dados obtidos em www.ana.gov.br. 

Figura 7.1: Face da amostra de estalagmite JAR6 depois de polida e amostrada para 

geocronologia e isotopia. Os furos horizontais são relativos a amostragem do carbonato em pó 

para as análises U/Th. As linhas mais finas seguindo o eixo de crescimento da estalagmite foram 

formadas pela amostragem sequencial dos furos realizados para a análise isotópica. 

http://www.ana.gov.br/


 

11 
 

Figura 8.1: Imagem do pluviógrafo (a esquerda) e do coletor de água de chuva (a direita). Na 

foto aparece o observador local (Marcelo Gil da Silva) que auxiliou os trabalhos de 

monitoramento no município de Bonito. 

Figura 8.2: Dados isotópicos de δD e δ18O da água de chuva da estação de coleta localizada 

nas adjacências da caverna Jaraguá, Bonito-MS. A reta no gráfico representa a Linha de Água 

Meteórica Global (LAMG). 

Figura 8.3: Comparação entre a pluviosidade quinzenal, temperatura do ar e isotopia da água 

meteórica da estação montada em uma fazenda próxima a caverna Jaraguá na cidade de Bonito 

(MS). 

Figura 8.4: Gráfico da vazão de gotejamento versus quantidade de chuva sobre a caverna no 

ponto de monitoramento 1 da caverna Jaraguá. 

Figura 8.5: Gráfico da vazão de gotejamento comparada com a quantidade de chuva no ponto 

de monitoramento 2 da caverna Jaraguá. 

Figura 8.6: Valores de temperatura medidos entre agosto de 2012 e julho de 2016 dentro e fora 

da caverna Jaraguá. Em azul claro (na parte superior do gráfico) estão os valores da temperatura 

do ar externo medidos na fazenda junto ao pluviógrafo, a curva em roxo representa a média 

móvel desses valores. Na parte inferior estão apresentadas as curvas de temperatura registradas 

logo na entrada da caverna (em preto), no meio do salão principal (vermelho) e na parte mais 

interna da caverna, onde foram coletados os espeleotemas (em azul). As posições dos 

registradores de temperatura da caverna podem ser observadas na Figura 6.2. 

Figura 8.7: Valores de umidade relativa medidos entre agosto de 2012 e julho de 2016 na 

caverna Jaraguá. As posições dos equipamentos de medição dentro da caverna podem ser 

observadas na Figura 6.2. 

Figura 8.8: Dados isotópicos de δD e δ18O da água de gotejamento coletadas nos três pontos 

monitorados dentro da caverna Jaraguá. Em azul é também apresentado os resultados isotópicos 

da água da chuva coletada na fazenda onde se encontra a caverna. A linha representa a Linha 

de Água Meteórica Global (LAMG). 

Figura 8.9: Gráfico da variação de acumulados quinzenais de chuva (barras em azul), isotopia 

da água da chuva (linha preta) e isotopia das águas de gotejamento dos pontos monitorados 1 

(linha verde), 2 (linha azul) e 3 (linha vermelha) da caverna Jaraguá. 

Figura 8.10: Gráfico do δ18O da água de gotejamento do ponto P1 (em preto) da caverna 

Jaraguá e δ18O do carbonato depositado sobre o vidro de relógio deixado sobre o respectivo 

gotejamento (em vermelho). 

Figura 8.11: Gráfico do δ18O da água de gotejamento do ponto P2 (em preto) da caverna 

Jaraguá e δ18O do carbonato depositado sobre o vidro de relógio deixado sobre o respectivo 

gotejamento (em vermelho). 

Figura 8.12: Gráfico do δ18O da água de gotejamento do ponto P3 (em preto) da caverna 

Jaraguá e δ18O do carbonato depositado sobre o vidro de relógio deixado sobre o respectivo 

gotejamento (em vermelho). 

Figura 8.13: Medidas de temperatura da caverna Pau d’Alho obtidas na entrada e no interior 

da caverna. 
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Figura 8.14: Medidas de temperatura das cavernas Curupira obtidas na entrada e no interior da 

caverna. 

Figura 8.15: Medidas de umidade relativa obtidas na entrada e no interior da caverna da caverna 

Pau d’Alho. 

Figura 9.1: Estalagmites ALHO6 e CUR4 com suas respectivas idades. Figura modificada de 

Saito de Paula (2012). 

Figura 9.12: Análise espectral pelo método do periodograma de Lomb para os registros de δ18O 

das amostras ALHO6+CUR4. A análise foi realizada com o software PAST, as duas linhas 

vermelhas correspondem aos valores de p <0.001 e <0.005. Figura modificada de Novello et al. 

(2016a). 

Figura 9.3: Registros isotópicos de δ13C e δ18O das estalagmites CUR4 e ALHO6. Os dados de 

δ13C das estalagmites ALHO6 e CUR4 estão representados por curvas em vermelho e laranja, 

respectivamente. Os dados de δ18O das estalagmites ALHO6 e CUR4 estão representados por 

curvas em preto e azul, respectivamente. 

Figura 9.4: Correlação espacial das anomalias mensais de precipitação na América do Sul com 

as anomalias mensais de δ18O da chuva de Cuiabá para os meses da estação de monção 

(novembro a março).  Os dados de precipitação foram obtidos do GPCC V7 (Schneider et al., 

2014) e os dados de δ18O foram obtidos pelo programa da Agência Atômica Internacional 

(GNIP-IAEA) disponível em: http://www-naweb.iaea.org/napc/ih/IHS_resources_gnip.html. 

As regiões sombreadas no mapa indicam locais onde a correlação foi significante (p<0.1). 

Figura extraída de Novello et al. (2016a). 

Figura 9.5: Relação entre o δ18O e δD (SMOW) da água de diferentes reservatórios comparados 

com a Linha de Água Meteórica Glocal (LAMG). Valores isotópicos da água de chuva 

coletados pelo programa GNIP-IAEA em Cuiabá (preto), água da chuva coletada acima das 

cavernas durante as etapas de campo (azul) e águas de gotejamentos das cavernas Pau d’Alho 

(laranja) e Curupira (verde). 

Figura 9.6: Correlação do 13C e 18O da estalagmite ALHO6. 

Figura 9.7: Correlação do 13C e 18O da estalagmite CUR4. 

Figura 9.8: Imagem de lâmina petrográfica da estalagmite ALHO6 obtida com auxílio de uma 

lupa para a contagem e medida de espessura das camadas. 

Figura 9.9: Comparação entre os diferentes indicadores da estalagmite ALHO6. (a) Registro 

de 13C, (b) registro de 18O e (c) espessura de camadas. As áreas sombreadas demarcam os 

períodos em que as espessuras das camadas foram mais espessas. As principais erupções 

vulcânicas estão demarcadas sobre os dados de espessura de camadas. 

Figura 9.10: (a) Registros de 18O das estalagmites ALHO6 (preto) e CUR4 (azul). A faixa em 

amarelo destaca o período do MCA e em azul o período do LIA. (b) Análise de ondeleta 

realizada para os registros de 18O das amostras ALHO6+CUR4. Análise realizada pelo 

software PAST (Hammer et al., 2001) com a função Morlet. As linhas em preto indicam 95% 

de nível de confiança. Figura modificada de Novello et al. (2016a). 

Figura 9.11: Análise espectral pelo método de REDFIT realizada para o registro de δ18O das 

estalagmites ALHO6+CUR4. Para essa análise foi utilizado o software PAST (Hammer et al., 

2001), com os parâmetros: janela: 2; n° de segmentos: 3. Para melhor visualização os resultados 

foram separados para baixas frequências (entre variações decenais a centenárias) a esquerda e 

http://www-naweb.iaea.org/napc/ih/IHS_resources_gnip.html
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altas frequências (variações interanuais) a direita. As linhas azul, vermelha e verde representam 

os níveis de confiança (chi2) de 90%, 95% e 99%, respectivamente. Figura modificada de 

Novello et al. (2016a). 

Figura 9.12: Análise espectral pelo método do periodograma de Lomb para os registros de δ18O 

das amostras ALHO6+CUR4. A análise foi realizada com o software PAST, sendo que as duas 

linhas vermelhas correspondem aos valores de p <0.001 e <0.005. Figura modificada de Novello 

et al. (2016a). 

Figura 9.13: Análise de ondeletas cruzadas realizada entre o registro de 18O da amostra 

ALHO6 com a reconstituição da irradiância solar de Steinhilbert et al. (2009). A direção das 

setas para a esquerda (que ocorre durante a periodicidade de ~208 anos) é indicativo que os 

registros estão em anti-fase na respectiva periodicidade. A análise foi realizada com o software 

Matlab com as rotinas de programação de Grinsted et al. (2004). 

Figura 9.14: Mapa da América do Sul mostrando a média anual de campo de ventos a 850hPa. 

A região em azul mostra a convecção de DJF relacionadas a Zona de Convergência Intertropical 

(ZCIT) e ao Sistema de Monção Sul Americana (SMSA). A estrela é referente ao local das 

cavernas Pau d’Alho e Curupira. Os círculos mostram os locais dos demais registros discutidos 

aqui: 1- Caverna Cristais, correspondente ao registro de δ18O da amostra CR1 (Vuille et al., 

2012); 2- Registro de δ18O do Lago Pumacocha (Bird et al., 2011); 3- Registro sedimentar de 

conteúdo de Fe de Lamy et al. (2001). 

Figura 9.15: Comparação entre as anomalias de irradiância total (Irr, em W/m2, azul), o δ18O 

da estalagmite ALHO6 e o registro de conteúdo de Fe do Chile (em cps, verde). Os dados foram 

filtrados pelo filtro passa baixa usando Gaussian kernel na janela próxima a 208 anos. Os dados 

da ALHO6 e conteúdo de Fe foram destendênciados com o polinômio de terceiro grau para 

filtrar a tendência presente durante os eventos MCA e LIA. As sombras em laranja (azul) 

destacam os períodos de irradiância acima (abaixo) da média que coincidem com menor (maior) 

δ18O e maior (menor) conteúdo de Fe. Note que os eixos y para a irradiância e para o conteúdo 

de Fe estão invertidos. 

Figura 9.16: Comparação entre o registro do MT (ALHO6+CUR4) com outros registros de 

18O localizados na região do SMSA e com a temperatura do Hemisfério Norte (Moberg et al., 

2005). Do topo para baixo são mostrados o registro lacustre dos Andes peruanos (Bird et al., 

2011), o registro de δ18O da estalagmite CR1 coletada na caverna Cristais do estado de São 

Paulo (Vuille et al., 2012) e o presente registro de δ18O do estado do Mato Grosso 

(ALHO6+CUR4). Figura modificada de Novello et, al. (2016a). 

Figura 10.1: Diagrama das idades e intervalo de deposição das estalagmites que estavam 

previamente datadas no Laboratório de Estudos de Sistemas Cársticos do IGc-USP. Figura 

extraída de Saito de Paula (2012). 

Figura 10.2: Distribuição das idades ao longo do tempo das amostras que compõe o registro 

JAR. 

Figura 10.3: Estalagmite JAR2 com as idades posicionadas. (a) gráfico das idades e suas 

respectivas distâncias em relação ao topo. (b) gráfico das taxas de crescimento. 

Figura 10.4: Estalagmite JAR7 dividida em três partes com as posições das idades U/Th. (a) 

gráfico das idades e suas respectivas distâncias em relação ao topo. (b) gráfico das taxas de 

crescimento. Nota: no gráfico “a” os dados são mostrados com as barras de erro, entretanto 

devido ao pequeno erro associado as datações e a escala de tempo abrangida pela amostra, o 

tamanho das barras de erro se tornam menores que os pontos. 
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Figura 10.5: Estalagmite JAR14 dividida em três partes com as posições das idades U/Th. (a) 

gráfico das idades e suas respectivas distâncias em relação ao topo. (b) gráfico das taxas de 

crescimento. 

Figure 10.6: Estalagmite JAR13 dividida em duas partes com as posições das idades U/Th. (a) 

gráfico das idades e suas respectivas distâncias em relação ao topo. (b) gráfico das taxas de 

crescimento. 

Figura 10.7: Estalagmite JAR6 com as posições das idades U/Th. (a) gráfico das idades e suas 

respectivas distâncias em relação ao topo. (b) gráfico das taxas de crescimento. 

Figura 10.8: Registro isotópico de 13C e 18O das estalagmites coletadas na caverna Jaraguá. 

Cada cor representa os dados isotópicos de uma estalagmite. Assim, as estalagmites JAR4, 

JAR2, JAR7, JAR13 e JAR6 são representadas pelas cores: vermelho, preto, azul, laranja, vinho 

e verde, respectivamente. 

Figura 10.9: Valores de 18O para uma mesma camada das estalagmites JAR2, JAR7, JAR14, 

JAR13 e JAR6. Cada cor representa uma estalagmite. O ponto “0” representa o eixo central das 

estalagmites, consequentemente, a sequência da numeração é referente aos pontos amostrados 

a partir do ponto central (ponto “0”). 

Figura 10.10: Valores de 18O e 13C para uma mesma camada das estalagmites JAR2, JAR7, 

JAR14, JAR13 e JAR6. Cada cor representa uma estalagmite. 

Figura 10.11: Correlação de dados de 18O e 13C do registro JAR dos últimos ~33mil anos 

(4600 pontos).  

Figura 10.12: Comparação entre o registro de 18O JAR, das estalagmites da caverna Jaraguá 

do estado do Mato Grosso do Sul com: registro de 18O da caverna Botuverá do estado de Santa 

Catarina (Cruz et al., 2005); registro lacustre da Bolívia (também indicativo de mais ou menos 

umidade com menor contagem γ indicando períodos mais úmidos, e vice-versa – Baker et al., 

2001a); com o 18O dos espeleotemas das cavernas Cueva del Diamante/El Condor do Peru  a 

oeste da Amazonia (Cheng et al., 2013a) e com o 18O da caverna Santiago no Equador 

(Mosblech et al., 2012). 

Figura 10.13: Mapa da América do Sul com a localização dos registros paleoclimáticos 

discutidos neste capítulo. 1- Local da caverna Jaraguá (caverna deste estudo); 2- Caverna 

Botuverá (Cruz et al., 2005); 3- Caverna Santana (Cruz et al., 2006); 4- Salar Uyuni (Baker et 

al., 2001a); 5- Caverna Pacupahuaim (Kanner et al., 2012), Caverna Huagapo (Kanner et al., 

2013) e Lagoa Pumacocha (Bird et al., 2011); 6- Laguna Bella Vista e Laguna Chaplin (Mayle 

et al., 2000); 7- Laguna La Gaiba (Whitney et al., 2011; Fornace et al., 2016); 8- Cueva del 

Diamante/El Condor (Cheng et al., 2013a); 9- Caverna Santiago (Mosblesh et al., 2012); 10- 

Lago Titicaca (Baker et al., 2001b; Fornace et al., 2014); 11- Caverna Lapa Grande (Stríkis et 

al., 2011). As setas indicam a média anual de ventos a 850 hPa. A área em azul representa a 

precipitação anual média para os meses de DJF. 

Figura 10.14: Comparação do 18O do registro JAR (média móvel de 11 pontos) com o 18O 

(média móvel de 7 pontos) do testemunho de gelo EDML da Antártica (EPICA members, 2010), 

18O (média móvel de 4 pontos) de estalagmites da China (Dykoski, et al., 2005; Wang et al., 

2001; Wang et al., 2005; Yuan et al., 2004) e 18O (média móvel de 7 pontos) do testemunho 

de gelo NGRIP da Groelândia (NGRIP members, 2004). 
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Figura 10.15: Comparação do 18O do registro JAR durante o evento H1 com os registros de 

18O de cavernas dos estados de Minas Gerais e Bahia (Stríkis et al., 2015), 18O de cavernas 

da China (Zhang et al., 2014) indicador de monção do HN e registro de reflectância do 

testemunho sedimentar da Bacia de Cariaco (Deplazes et al., 2013) indicador de posicionamento 

da ZCIT. 

Figura 10.16: Detalhe da comparação em torno do período referente ao evento AIM2. Registro 

JAR (média móvel de 9 pontos), testemunho de gelo EDML da Antártica (média móvel de 4 

pontos) (EPICA members, 2010), refletância do testemunho da Bacia de Cariaco (Deplazes et 

al., 2013), δ18O do testemunho de gelo NGRIP da Groelândia (NGRIP members, 2004) e IRD 

de testemunho sedimentar marinho (Abreu et al., 2003). 

Figura 10.17: Registro isotópico de 13C e 18O das estalagmites coletadas na caverna Jaraguá. 

Cada cor representa os dados isotópicos de uma estalagmite. Assim, as estalagmites JAR4, 

JAR2, JAR7, JAR13 e JAR6 são representadas pelas cores: vermelho, preto, azul, laranja, vinho 

e verde, respectivamente. A linha tracejada demarca o valor do δ13C médio (1.2‰) da rocha 

matriz da caverna Jaraguá. 

Figura 10.18: Comparação entre o δ13C das estalagmites da caverna Jaraguá com o δ18O do 

testemunho de gelo EDML (EPICA members, 2010) da Antártica (representativo de variação 

de temperatura) e com a reconstituição do CO2 atmosférico (Monnin et al., 2004). 

Figura 11.1: Trincheira aberta no sedimento presente no fundo da caverna Jaraguá. Foto: Ligia 

Maria Almeida Ribeiro. 
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Apresentação 

 

  Este estudo envolveu a reconstituição paleoclimática desde o último máximo glacial 

com o uso de espeleotemas coletados em cavernas localizadas nos estados do Mato Grosso e 

Mato Grosso do Sul e abordou os seguintes tópicos: (1) reconstituição da variabilidade do 

Sistema de Monção Sul-americana (SMSA) para os últimos milênios com foco nos padrões de 

variabilidade de precipitação na escala de tempo de dezenas a centenas de anos; (2) 

caracterização da evolução do SMSA desde o último máximo glacial, verificando se houve 

ocorrência de eventos milenares; (3) quais foram os possíveis forçantes climáticas responsáveis 

pela variabilidade do SMSA em diversas escalas de tempo; (4) realização de monitoramento 

ambiental e isotópico nos sistemas cársticos onde as estalagmites desse estudo foram coletadas 

com o objetivo de avançar na compreensão dos processos geoquímicos responsáveis por 

preservar o sinal paleoambiental no registro geológico.  

  A tese é composta por dois artigos que estão nos anexos IV e V. O primeiro artigo foi 

publicado na revista Nature Scientific Reports e o segundo foi submetido para a mesma revista 

e estava em revisão no momento da impressão da presente tese. Os estudos abordados pelos 

artigos também estão discutidos ao longo do corpo deste volume em conjunto com dados e 

interpretações adicionais que não entraram nos artigos. O corpo da tese foi escrito nos modelos 

tradicionais, a revisão bibliográfica envolvendo o clima e o paleoclima está nos capítulos 3 e 4, 

respectivamente. Os conceitos teóricos utilizados para interpretação dos resultados são 

apresentados no capítulo 5. O capítulo 6 descreve a região de estudo, incluindo a descrição das 

cavernas, e as metodologias são apresentadas no capítulo 7. 

  No primeiro artigo (ANEXO IV), foi detalhado a reconstituição do SMSA durante os 

últimos 1500 anos para o estado do Mato Grosso com base no registro de δ18O de estalagmites. 

Nesse artigo foi mostrado que o SMSA apresenta uma forte variabilidade periódica que ocorre 

na escala de centenas de anos associada a atividade solar, com aumento de chuvas na região em 

decorrência de maior irradiância. Esse fenômeno se sobrepõe a tendência de variação do SMSA 

direcionada pela temperatura do hemisfério norte, que por sua vez, foi a causa do período seco 

durante a Anomalia Climática Medieval e das condições úmidas ocorridas durante a Pequena 

Idade do Gelo. O capitulo 9 também discute os principais aspectos desse artigo, e nele são 

também apresentados os detalhes de cada estalagmite utilizada, assim como apresenta uma 
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breve discussão sobre outros indicadores paleoambientais das amostras, tais como o registro de 

δ13C e de microestratigrafia. 

  No segundo artigo (ANEXO V), foi apresentado um registro de δ18O de alta resolução 

de estalagmites do estado do Mato Grosso do Sul que abrange o período do último máximo 

glacial até o Holoceno médio. A partir desse registro, foi caracterizado que o período do último 

máximo glacial foi consideravelmente mais úmido em relação ao Holoceno médio na região. 

Anomalias climáticas foram claramente evidenciadas no registro durante os períodods dos 

eventos milenares Bolling-Allerod, Yonger Dryas, Dansgaard-Oeschger e eventos Heinrich 

(Hs), durantes esses eventos, o SMSA foi em geral fortalecido (enfraquecido) quando as altas 

latitudes do hemisfério norte estiveram mais frias (quentes). A discussão presente nesse artigo 

também está no capitulo 10 que também mostra um complemento do registro de δ18O composto 

por mais três estalagmites que não foram discutidas no artigo. 

  O monitoramento isotópico e ambiental realizado na região das cavernas desse estudo 

durante aproximadamente quatro anos foi parcialmente publicados nos artigos em anexo 

(ANEXOS IV e V) e as séries completas dos dados são apresentadas e discutidas 

individualmente no capítulo 8. 

  Um importante registro de δ13C foi obtido a partir das estalagmites do Mato Grosso do 

Sul, nesse registro é possivel inferir que ouve uma transição nas caracteristicas de solo e 

vegetação acima da caverna na transição do último máximo glacial para o Holoceno, essa 

discussão está no item 5 do capítulo 10.  
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1. Introdução 

 

O Sistema de Monção da Sul-americana (SMSA) é o maior processo de convecção sobre a 

região tropical e subtropical da América do Sul (Jones & Carvalho, 2013) e é responsável por 

suprir água para os rios das bacias Amazônica e do Prata, que juntas, contém mais de 20% do 

fluxo de água doce do mundo (Dai & Trenberth, 2002). Dentro da região de domínio do SMSA, 

encontram-se uma grande diversidade de biomas, como por exemplo, a floresta amazônica, o 

cerrado e o Pantanal. Assim, o conhecimento da variabilidade do SMSA em longas escalas de 

tempo é fundamental os estudos relacionados a padrões climáticos, teleconexões com climas de 

regiões distais, mudanças climáticas globais, hidrologia, evolução da biodiversidade, entre 

outros temas. 

Na escala de centenas de milhares de anos, a insolação de verão associado ao ciclo solar 

de precessão de ~23 mil anos tem sido considerada como o principal fator a modular a 

intensidade do SMSA. Essa interpretação foi baseada principalmente em dados de 

reconstituição paleoclimáticos de espeleotemas do sul e sudeste do Brasil (Cruz et al., 2005; 

2006; 2007), assim como de registros paleoclimáticos da borda oeste do SMSA, a exemplo de 

espeleotemas do Peru (Cheng et al., 2013a) e dados lacustres da Bolívia (Baker et al., 2001a). 

Entretanto, as mudanças de paleo-precipitação sobre as regiões Nordeste e leste da Bacia 

Amazônica no Brasil possuem uma relação anti-fásica com a precipitação dos Andes, sul e 

sudeste brasileiros (Cruz et al., 2009; Cheng et al., 2013a). Esses trabalhos concluem que os 

padrões de paleo-pluviosidade associado a atividade da SMSA é mais complexo do que o 

descrito por exemplo para monções asiáticas, onde as mudanças de paleo-precipitação não 

demonstram grandes diferenças de padrão em resposta as variações de insolação de verão 

(Cheng et al, 2012).  

Ao longo do período glacial foi documentada a ocorrência de eventos abruptos de 

mudanças de precipitação na América do Sul, cuja origem está associada as fortes mudanças na 

temperatura do Hemisfério Norte (HN) e no gradiente de temperatura da superfície do mar do 

oceano Atlântico (Wang et al., 2004; Cruz et al., 2009b; Strikis et al., 2015). Recentemente, 

novos estudos mostraram que condições climáticas da Antártica também desempenharam um 

papel importante nas condições climáticas das regiões tropicais da América do Sul (Kanner et 

al., 2012; Jomelli et al., 2014; Pedro et al., 2015). Apesar dos recentes avanços, ainda existem 
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lacunas a serem preenchidas nas interpretações paleoclimáticas da AS, por exemplo, há escassez 

de registros paleoambientais nas porções centrais da Amazônia, Brasil central e Centro-Oeste. 

Para essas regiões, ainda não é possível saber se a dinâmica das chuvas seguiu os padrões de 

insolação, e se seguiu, se a relação foi em fase ou em anti-fase, também não se sabe qual foi o 

impacto dos eventos milenares nessas regiões. 

O presente estudo traz um conjunto de novos registros paleoclimáticos baseados em 

dados isotópicos de espeleotemas coletados em cavernas dos estados do Mato Grosso e Mato 

Grosso do Sul, localizadas nas bordas norte e sul da região do Pantanal, respectivamente. Os 

perfis de dados de 18O desses espeleotemas são utilizados como indicadores da variação do 

SMSA dos últimos ~33 mil anos, os quais estão entre os registros de mais alta resolução e 

controle geocronológico produzidos na AS até então. A alta qualidade dos registros torna 

possível estudar os efeitos competitivos das mudanças de insolação de verão e das condições 

oceânicas nas mudanças de precipitação durante importantes períodos da história 

paleoclimática, como por exemplo, o período de transição do último máximo glacial para o 

Holoceno.  

O estudo paleoclimático relativo às cavernas do Centro-Oeste foi iniciado na dissertação 

de Saito de Paula (2012), onde foi feita a primeira reconstituição do comportamento do SMSA, 

através de perfis isotópicos e elementos traços em estalagmites que cresceram ao longo dos 

últimos ~2 mil anos. Nesse trabalho foram utilizadas amostras coletadas na caverna Jaraguá, 

localizada no estado do Mato Grosso do Sul e na caverna Pau d’Alho, no Mato Grosso. A 

presente pesquisa veio dar continuidade aos estudos nessas cavernas com a datação de novas 

amostras e o refino cronológico de amostras previamente datadas por Saito de Paula (2012).  As 

novas reconstituições paleoclimáticas tem como base a interpretação dos registros de 13C e 

18O dos últimos ~33 mil anos obtidos a partir de estalagmites do Mato Grosso do Sul e dos 

últimos ~1500 anos em estalagmites do Mato Grosso. 

Isótopos de oxigênio em espeleotemas, testemunhos de gelo e lagos vem sendo 

utilizados com sucesso como indicadores paleoambientais na AS (Cruz et al., 2005; Thompson 

et al., 2013; Bird et al., 2011). Entretanto, a assinatura isotópica da água da chuva está sujeita a 

uma série de fatores, como a quantidade de chuva, origem da umidade, altitude, caminho 

percorrido pelas massas de ar e efeitos da temperatura (Vuille et al., 2003), e por isso, há 

condições particulares de cada região que podem afetar o sinal isotópico da água da chuva que 

precisam ser quantizadas para uma interpretação precisa dos valores isotópicos. No que diz 
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respeito aos espeleotemas, condições do microclima da caverna envolvendo os valores de 

temperatura, umidade relativa e CO2 podem também afetar a preservação do sinal isotópico 

(Lachniet, 2009). Assim, em conjunto com novos registros isotópicos obtidos para a 

reconstituição paleoclimática é necessário avançar no entendimento dos indicadores utilizados. 

Como parte integrante deste doutorado foi monitorado o ambiente cárstico das referidas 

cavernas ao longo do período dos quatro anos da pesquisa, o que melhorou o entendimento dos 

indicadores paleoclimáticos apresentados. Na parte externa das cavernas foram monitorados a 

quantidade de chuva, a isotopia da água da chuva e a temperatura. No interior da caverna, pontos 

de gotejamento tiveram sua isotopia da água analisadas, juntamente com o carbonato 

precipitado sob esses pontos de gotejamento. Foram monitorados também: temperatura, 

umidade relativa, pressão de CO2 e vazão de gotejamento. Dessa forma, objetivou-se 

caracterizar o ambiente de formação das estalagmites e identificar os controles ambientais sobre 

o sinal isotópico preservado nos espeleotemas.     
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2. Objetivos 

 

2.1 Objetivos gerais 

 - Através de dados de δ18O em estalagmites, reconstituir as mudanças de 

paleoprecipitação da região do Mato Grosso do Sul desde o último período glacial, identificando 

feições paleoclimáticas associadas às variações de insolação de verão e aos eventos milenares.   

 - Através de dados de δ18O em estalagmites, reconstituir a paleoprecipitação em alta 

resolução (subdecenal a interanual) para a região do Mato Grosso durante os últimos 1500 anos. 

   

2.2 Objetivos específicos  

- Contribuir para reconstituição dos padrões de paleo-precipitação de períodos 

climáticos anômalos dos últimos milênios, como por exemplo, o período da Anomalia Climática 

Medieval (MCA, do inglês Medieval Climate Anomaly) e da Pequena Idade do Gelo (LIA, do 

inglês Little Ice Age). 

- Identificar padrões de precipitação que ocorreram ao longo dos últimos milênios e 

conexões desses padrões com modos climáticos globais e forçantes climáticas associadas.   

 - Definir as mudanças abruptas de precipitação durante o período glacial e as que 

ocorreram na transição do último máximo glacial (LGM, do inglês Last Glacial Maximum) para 

o Holoceno com base no registro de 18O de estalagmites coletadas em cavernas do estado do 

Mato Grosso do Sul.  

 - Comparar os registros paleoclimáticos da região Centro-Oeste com os demais registros 

da América do Sul, de forma contribuir para discussão dos mecanismos e processos associados 

às mudanças climáticas de longo prazo na região sob o domínio da SMSA.   

 - Discutir as forçantes climáticas responsáveis pelas mudanças de precipitação durante 

eventos milenares ocorridos na América do Sul. 

 - Caracterizar a dinâmica do ambiente cárstico durante oscilações climáticas de grande 

escala com base no registro de 13C de estalagmites coletadas em cavernas do estado do Mato 

Grosso do Sul. 
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- Realizar monitoramento isotópico e ambiental de cavernas do Centro-Oeste para 

avançar na compreensão dos processos geoquímicos no ambiente cárstico associados a 

alterações climáticas e ambientais, e com isso aprimorar a interpretação de registros de 

espeleotemas como indicadores ambientais. 

 - Verificar o efeito quantidade (amount effect) e outros efeitos de fracionamento na 

isotopia da água da chuva do Centro-Oeste.  

 - Através de monitoramento de parâmetros ambientais, geoquímicos e isotópicos, 

investigar a relação da assinatura do 18O da água da chuva com a da água de gotejamento 

dentro da caverna e com o 18O do carbonato secundário. De forma discutir também a influência 

do clima nos processos que atualmente regem as variações nos parâmetros geoquímicos dos 

espeleotemas. 
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3. Clima 

 

3.1 Sistema de Monção Sul-americana (SMSA) e Zonas de Convergência 

O regime de monções é responsável pela maior parte do acumulado anual de chuva nas 

regiões tropicais e subtropicais do globo, onde vive cerca de metade da população mundial. A 

palavra monção é derivada do termo árabe “malsim” cunhada por comerciantes e marinheiros 

que faziam o comercio entre Moçambique e a China para designar a reversão dos ventos que 

ocorria sobre o oceano indiano (Webster 1987). A definição clássica de monção se baseia na 

reversão dos ventos que ocorre como resultado da mudança sazonal do contraste barométrico 

entre a região continental e oceânica. As porções continentais do globo aquecem mais 

rapidamente que os oceanos durante o verão, formando centros de baixa pressão que favorece 

o deslocamento do ar marítimo (úmido) para o continente. Em contraposição, no inverno os 

oceanos apresentam-se relativamente mais quentes que os continentes e ocorre a inversão do 

gradiente de pressão, e consequente inversão na direção dos ventos, fazendo com que o ar passe 

a se deslocar do continente para o litoral (Mendonça & Danni-Oliveira, 2007).  

Na América do Sul a reversão dos ventos não é determinante a ocorrência da monção 

como ocorre na Ásia onde o termo foi primeiramente definido, entretanto o contraste termo-

barométrico entre a porção territorial e o oceano é significantemente maior durante o verão, o 

que propicia a maior entrada de umidade e a demarcação da estação chuvosa. Assim, o 

movimento das massas de ar sobre a América do Sul durante o verão, caracterizado pela entrada 

de umidade provinda do oceano é similar ao que ocorre em regiões clássicas de regime 

monçônico. Essa feição provoca altas pluviométricas na maior parte do território brasileiro entre 

os meses de novembro e fevereiro, que contrasta com a estiagem e queda da temperatura nos 

meses de inverno. A umidade proveniente do Atlântico no verão é reciclada pela floresta 

amazônica e transportada pelos ventos de nordeste até o flanco leste dos Andes, de onde é 

transportada através de jatos de baixos níveis (JBN) em direção a sul/sudeste do continente 

passando pelas regiões Centro-Oeste, Sudeste, Sul e parte do Nordeste (Vera et al., 2006; 

Marengo et al., 2012). Esse processo convectivo, caracterizando verões úmidos e invernos mais 

secos é denominado de Sistema de Monção Sul-Americana (SMSA).  

A principal estrutura interna do SMSA é uma banda alongada de nebulosidade de 

orientação noroeste/sudeste resultante da intensificação do calor e da umidade provenientes do 

encontro das massas quentes e úmidas da Amazônia e do Atlântico Sul com frentes frias vindas 

de sul (Carvalho et al., 2002). Essa estrutura, denominada Zona de Convergência do Atlântico 
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Sul (ZCAS) está associada aos maiores valores na pluviometria da porção central do Brasil 

durante o regime de chuvas de verão (Figura 3.1).   

 

 

Figura 3.1: Mapa da América do Sul mostrando a média anual de campo de ventos a 850hPa. A região 

em azul mostra a convecção de DJF relacionadas a Zona de Convergência Intertropical (ZCIT) e ao 

Sistema de Monção Sul Americana (SMSA) que inclui a formação da Zona de Convergência do 

Atlântico Sul (ZCAS). 

 

A circulação atmosférica que resulta no SMSA é parte integrante da dinâmica 

atmosférica global decorrente da circulação anticiclônica das regiões subtropicais oceânicas 

(Rodwell & Hoskins, 2001).  Devido a maior temperatura e consequente baixa pressão 

atmosférica (em baixos níveis) há também ascendência das massas de ar sobre a região 

equatorial com consequente descendência nas latitudes de ~30° de ambos os hemisférios, como 
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parte de uma grande célula de circulação em ambos os hemisférios chamada de circulação 

Hadley. Devido ao balanço térmico e conservação de momento nas massas de ar, surgem 

anticiclones dentro da estrutura interna das células de Hadley (Figura 3.2) em decorrência da 

força de Coriolis gerada pela rotação da Terra. Com isso, as massas de ar que vão em direção 

ao equador (ventos alísios) são defletidas para oeste (e.g. Held & Hou, 1980). No domínio do 

SMSA, os JBN e a entrada de umidade para o continente pela região nordeste da América do 

Sul são componentes da circulação anticiclônica sobre o oceano Atlântico Sul (Rodwel & 

Hoskins, 2001), como pode ser observado na Figura 3.2.  

 

 

 

Figura 3.2: Esquema de ventos horizontais na média de 850-hPa dos meses de DJF com função de fluxo 

para série de dados dos anos de 1989/90-1993/94. O intervalo do contorno é de 2 x 106/s. Os contornos 

positivos são indicadas pelas linhas sólidas, o contorno zero está pontilhado e os contornos negativos 

tracejados. Figura extraída de Rodwell & Hoskins (2001). 

 

A zona de confluência dos alísios determinará a posição de ascendência das massas de 

ar da circulação Hadley, propiciando uma zona de forte convecção denominada Zona de 

Convergência Intertropical (ZCIT) ao redor do equador terrestre. A ZCIT tem seu deslocamento 

entre as latitudes 2°S-9°N sobre a região central dos oceanos Atlântico e Pacifico (Schneider et 

al., 2014). O seu posicionamento é determinado pela relativa intensidade dos ventos alísios e 

pela região de maior temperatura da superfície do mar (TSM) o que força sua migração para o 

hemisfério mais quente. Com os alísios de nordeste provenientes do HN intensificados em 

relação aos alísios de SE, a ZCIT se estabelecerá mais a sul, e para configuração oposta a 

posição predominante será para norte. A posição mais a sul da ZCIT ocorre nos meses de março, 
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abril e maio, o que eleva os índices pluviométricos na faixa equatorial do norte e nordeste do 

Brasil. A ZCIT influencia o SMSA, sendo a “porta de entrada” para a umidade que entra no 

continente vinda do Atlântico (Grimm & Tedeschi, 2009).  

Na Figura 3.2, é possível observar que a circulação anticiclônica relativa à célula de 

Hadley no HS está “confinada” a norte pelas linhas de fluxo da região equatorial que definem 

a ZCIT, e a sul, pelo cinturão de ventos denominado de ventos de oeste do sul (SW do inglês 

Southern Westerlies). 

 

3.2 Padrões climáticos 

 Estudos com registros paleoclimáticos na América do Sul sugerem forte influência de 

modos climáticos, como a Oscilação Multidecenal do Atlântico (AMO, do inglês Atlantic 

Multidecadal Oscillation) (Novello et al., 2012; Chiessi et al., 2009), a Oscilação Decenal do 

Pacifico [PDO, do inglês Pacific Decadal Oscillation (Mann et al., 2009)] e o Modulo Anular 

do Sul [SAM, do inglês Southern Annular Mode (Abram et al., 2014)]. Na sequência será 

descrito o impacto dos modos climáticos possivelmente mais influentes no clima da região 

Centro-Oeste. 

O ENSO é um fenômeno oceânico-atmosférico originado no Pacífico, caracterizado por 

flutuações irregulares de fases quentes (El Niño - EN) e frias (La Niña - LN) e seus efeitos no 

clima da América do Sul são intensos e diretos na costa do Equador, Peru e norte do Chile, e 

indiretos (através de teleconecções atmosféricas) sobre a AS subtropical e nordeste do Brasil 

(Garreaud et al., 2009). A anomalia positiva de temperatura associada com o EN perturba as 

circulações Walker e Hadley sobre a AS e modula a entrada de frentes de onda que provoca 

perturbações atmosféricas sobre o Brasil, o que causa anomalias negativas de precipitação no 

Norte e centro-leste do Brasil e positivas no Sul e parte do Sudeste (Grimm et al., 2003).  

Ambrizzi et al. (2004) fez uma discussão geral dos efeitos ENSO ao longo do território 

brasileiro e identificou, durante os eventos EN, fracas anomalias positivas de precipitação no 

estado do MT e fracas anomalias negativas de precipitação no estado do MS. Durante os eventos 

LN, ambos os estados são descritos pelo autor com anomalias negativas de precipitação. 

Garreaud et al. (2009) mostra uma correlação em fase entre as variações de precipitação e a 

oscilação ENSO (maior precipitação durante os eventos EN e menor durante os eventos LN) 

para região Centro-Oeste, com anomalias mais forte no estado do MS em relação ao estado do 

MT.  
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O modo climático tipo PDO é definido a partir dos componentes principais do Pacífico 

Norte, principalmente a TSM, e sua influência é frequentemente descrita como comportamento 

tipo ENSO com similar impacto na precipitação da América do Sul, mas com a metade da sua 

intensidade (Garreaud et al., 2009). Andreoli e Kayano (2005) consideram a PDO como a 

oscilação de baixa frequência (20-30 anos) responsável por modular a variabilidade ENSO, o 

que implica em eventos tipo EN (LN) mais intensos durante a fase positiva (negativa) da PDO. 

No que diz respeito às condições do Atlântico, a oscilação tipo AMO é o principal modo 

a atuar na escala multidecenal, sendo caracterizado pela oscilação do gradiente de temperatura 

periódico entre 50 e 90 anos na porção central do Atlântico (Knight et al., 2006). Na sua fase 

positiva há predomínio de temperaturas mais quentes na porção norte em relação ao sul, 

favorecendo o posicionamento da ZCIT para norte. O contrário ocorre durante a fase negativa, 

o que torna a SMSA mais intensa (Novello et al., 2012). A influência do AMO no SMSA foi 

reportada em registros sedimentares marinhos da costa oriental da América do Sul (Chiessi et 

al., 2009) e por espeleotemas do Peru (Apaéstegui et al., 2014) e da região central da Bahia 

(Novello et al., 2012). 
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4. Paleoclimatologia 

 

4.1 A forçante orbital no clima 

Durante o período do Quaternário o clima terrestre sofreu influência dos ciclos orbitais 

(ciclos de Milankovitch) de excentricidade (~100 mil anos), obliquidade (~41 mil anos) e de 

precessão (~23 mil anos). Os ciclos orbitais são causados pela interação gravitacional entre o 

planeta Terra com os demais corpos do sistema solar e alteram o balanço de energia do planeta 

ao modular latitudinalmente a insolação incidente (Rudman, 2008).  

A Terra apresenta uma órbita elíptica de raio variável ao redor do Sol, o ciclo de 

excentricidade se dá pela variação cíclica do desvio da elipse em relação a uma hipotética órbita 

circular (Figura 4.1). O ciclo de obliquidade, por sua vez, é determinado pelo deslocamento 

angular do eixo da Terra (Figura 4.2A) perante a eclíptica, o aumento do ângulo de inclinação 

aumenta o contraste entre inverno e verão. Já o ciclo de precessão é caracterizado por um 

movimento de giroscópio (Figura 4.2B) e provém que um dos hemisférios tenha maior 

incidência de insolação em relação ao outro aumentando o contraste climático sazonal 

(inverno/verão) inter-hemisférico (Raymo & Nisancioglu, 2003).  

 

 

 
Figura 4.1: (A) Representação da órbita da Terra com excentricidade nula e (B) com excentricidade 

máxima. Imagens modificadas de NASA - Earth Observatory. As figuras são meramente ilustrativas e a 

excentricidade da elipse em B foi exagerada.  
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Figura 4.2: (A) Representação do deslocamento do eixo da Terra devido ao ciclo de obliquidade e (B) 

movimento de giroscópio causado pelo ciclo de precessão. Na figura “B” é possível notar que o um 

hemisfério recebe mais insolação em relação ao outro de forma dependente do posicionamento do 

planeta devido a precessão. Imagens modificadas de NASA - Earth Observatory. 

 

  

A excentricidade tem um papel importante no efeito da precessão sobre a quantidade de 

radiação solar recebida pela Terra. A combinação entre a precessão e a excentricidade altera a 

posição orbital onde ocorrem os solstícios e equinócios pois a excentricidade modula a distância 

da Terra em relação ao Sol, enquanto que a precessão determina o hemisfério favorecido com 

mais insolação.  

Como discutido no item 3, as monções de verão ocorrem com a entrada de ar úmido 

vindo dos oceanos para dentro do continente devido ao contraste barométrico entre ambos. No 

verão, a radiação solar mais forte causa aquecimento mais rápido no continente em relação ao 

oceano, essa relação é mais forte durante períodos orbitais de maior insolação o que favorece a 

intensificação da monção (Ruddiman, 2008).  

A influência da insolação nas monções foi constatada por vários estudos paleoclimáticos 

em regiões afetadas por esse tipo de regime, tanto no HS (Baker et al., 2001a; 2001b; Cruz et 

al. 2005; 2006; Wang et a. 2004; Cheng et al., 2013a) como no HN (Wang et al., 2001; Dykoski 

et al., 2005). Esses estudos mostram uma relação anti-fásica dos sistemas de monção Sul-

americana e Asiática, caracterizado pelo aumento (diminuição) de chuvas de verão no 

hemisfério onde ocorreu maior (menor) insolação (Figura 4.3). Nesses registros 

paleoclimáticos, foi possível observar também aumento/diminuição da amplitude do ciclo de 

23 mil anos (precessão) na variação das monções decorrente da modulação desse ciclo pelo 

ciclo de excentricidade, que por sua vez, está mais proximamente ligado aos ciclos de glaciações 

observados nos testemunhos oceânicos que utilizam foraminíferos bentônicos como indicador 

de temperatura (Figura 4.3). 
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Figura 4.3: Registros de paleoprecipitação relacionado ao regime de monções no Brasil e na China. (a) 

o registro de δ18O de foraminíferos bentônicos marcam os eventos glaciais do HN (Lisiecki; Raymo, 

2005) correlacionado ao ciclo orbital da excentricidade; (b) curva de insolação média do mês de junho 

para a latitude 60°N; (c) compilação dos dados isotópicos de espeleotemas da China: cavernas Dongge, 

Hulu e Sanbao (Wang et al., 2001; Dykoski et al., 2005; Yuan et al., 2004); (d) curva de insolação média 

do mês de janeiro para a latitude 30°S (Cruz et al., 2006); (e) Registro isotópico de espeleotema das 

cavernas Santana-SP (preto) e Botuverá -SC (cinza) (Cruz et al., 2006). As linhas tracejadas marcam os 

períodos dos dois últimos eventos glaciais. Figura modificada de Stríkis & Novello (2014). 

 

No Brasil a relação de aumento da intensidade da monção com a insolação foi bem 

descrito através dos espeleotemas de Santa Catariana (Cruz et al., 2005). Entretanto, a mesma 

relação não foi encontrada para as demais regiões. Registro de 18O de espeleotemas do Rio 

Grande do Norte (Cruz et al., 2009) mostram relação inversa com o que foi observado em Santa 

Catariana, e espeleotemas da região na Bahia mostram fraca associação com a insolação com o 

padrão próximo ao que foi observado nos espeleotemas do Rio Grande do Norte (Barreto et al., 

2016). Já em espeleotemas de Minas Gerais a relação com a insolação não é evidente (Stríkis et 

al., 2015). A comparação entre os registros de δ18O dos espeleotemas do Rio Grande do Norte, 

Bahia, Minas Gerais e Santa Catarina pode ser observado para os últimos 30 mil anos na Figura 
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4.4. Já nos registros de 18O de espeleotemas do Perú (Cheng et al., 2013a) e Equador (Mosblech 

et al., 2012) a intensificação da monção com o aumento da insolação e vice-versa parece ocorrer 

somente durante os períodos glaciais. 

 

 

Figura 4.4: Comparação entre os registros de δ18O de espeleotemas de cavernas do (A) Rio Grande do 

Norte (Cruz et al., 2009), (B) Bahia (Barreto, 2010), Minas Gerais (Stríkis, 2015) e Santa Catarina (Cruz 
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et al., 2005). Os registros estão sobrepostos pelas curvas de insolação das respectivas latitudes 

aproximadas (Berger & Loutre, 1991). Note que a insolação em “C” e “D” estão com a escala invertida. 

  

 A curva de insolação de uma determinada latitude ao longo do tempo é construída a 

partir do calor recebido (normalmente referido em W/m2) calculado por modelos astronômicos 

(Berger & Loutre, 1991; Huybers, 2006; Laskar et al., 2011) e vem sido corriqueiramente 

utilizado em comparações nos estudos paleoclimáticos. Para a escala de tempo do Pleistoceno 

tardio e Holoceno, a curva de insolação proposta por Berger & Loutre (1991) é a mais utilizada.   

O acoplamento entre a curva de insolação e os registros de paleo-monção é muitas vezes 

impreciso, pois entre um mês e outro a curva de insolação de uma determinada latitude tem uma 

defasagem de 2 mil anos, e por isso, alguns autores escolhem comparar os seus dados com a 

curva de insolação do mês que melhor se adapta aos dados. Esse critério subjetivo mostra, por 

exemplo, a necessidade de uma melhor explicação da relação existente entre insolação e o 

mecanismo de variabilidade da monção ao redor do globo o que demanda novos registros 

paleoclimáticos em novas regiões de estudo.    

 

4.2 Eventos milenares 

A característica paleoclimática mais marcante dos últimos 40 mil anos foi a deglaciação, 

que ocorreu após o Último Máximo Glacial (LGM – do inglês Last Glacial Maximum) há ~20 

mil anos atrás. Esse período é caracterizado por uma transição de uma série de fatores que 

afetaram o clima da terra entre o LGM e o Holoceno, como: aquecimento de ~8°C na 

temperatura média global, forte retração das calotas polares, a elevação do nível do mar em 

~120 m e o aumento de ~100 ppm no CO2 atmosférico.  

Na transição do LGM para o Holoceno ocorreram três eventos paleoclimáticos de larga 

magnitude em escala milenar denominados Heinrich 1 (H1), Bølling-Allerød (BA) e Yonger 

Dryas (YD). Estes são os mais intensos de uma sequência de eventos na escala milenar de 

aquecimentos e resfriamentos abruptos que ocorreram durante os períodos glaciais nos polos, 

denominados ciclos Dansgaard-Oeschger (DO). Os eventos quentes foram identificados no 

δ18O dos registros de gelo da Groelândia e, por sua natureza abrupta, aparecem em “forma” de 

“U” no sinal isotópico (Dansgaard et al., 1993). No hemisfério oposto, aquecimentos em 

recíprocos denominados de Máximos Isotópicos da Antártica (AIM, do inglês Antarctic Isotope 

Maxima) foram identificados nos registros de δ18O dos testemunhos de gelo da Antártica com 

fases de aquecimento e resfriamento mais suavizados, o que aparece no registro isotópica como 

um formato de “V” (EPICA members, 2006). Apesar de cada evento AIM ter um evento DO 
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associado (Figura 4.5), a relação de precedência ou simultaneidade entre eles não é bem 

determinada devido às incertezas geocronológicas.  

 

 

 
Figura 4.5: Comparação entre os registros de δ18O de testemunhos de gelo (a) EDML da Antártica 

(EPICA members, 2006) com o testemunho (b) NGRIP da Groelândia (NGRIP members, 2004). Figura 

adaptada de EPICA members (2006). 

 

Registros sedimentares marinhos coletados na latitude de Portugal mostram 

concentrações de material sedimentar siliciclástico (IRD, do inglês para ice-rafted debris) 

proveniente da Groelândia que estariam associados a expansão da zona de derretimentos de 

icebergs provenientes das altas latitudes do HN durante episódios de frios extremos (Abreu et 

al., 2003). Esses episódios foram denominados de eventos Heinrich (Hs). Uma das teorias mais 

utilizadas para explicar os eventos Hs, é de que os mesmos resultam do enfraquecimento da 

Célula de Revolvimento Meridional do Atlântico (AMOC, do inglês Atlantic Meridional 

Overturning Circulation), que levou a diminuição do calor transportado pelas correntes 

oceânicas dos trópicos para a região polar do HN, e consequentemente, resultou no esfriamento 

repentino que é característico desses eventos (Stocker & Johnsen, 2003; Toggweiller & Lea, 

2010). Em contrapartida, o Atlântico Sul estaria relativamente mais quente durante os eventos 

AIM da Antártica. Com a posterior reativação (ou intensificação) da AMOC, o calor voltar a 

ser transportado para as altas latitudes do HN, ocasionando novamente, de forma abrupta, os 

eventos quentes DO identificados na Groelândia, ao passo que a Antártica volta a esfriar de 

forma gradativa (WAIS Divide Project Members, 2015).  
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Durante as fases frias do HN (eventos Hs), foi reportada uma intensificação da 

circulação ciclônica no HN, aumento dos ventos de nordeste, fortalecimento da circulação 

Hadley e do aumento do gradiente de temperatura oceânica com médias positivas estabelecidas 

preferencialmente na região tropical do HS (Chiang & Bitz, 2005). Todos esses fatores são 

favoráveis ao deslocamento para sul da ZCIT, o que aumentou a convecção na região tropical e 

subtropical da AS, o comportamento contrário foi observado durante os eventos quentes (DO). 

O forte impacto na precipitação da AS durante os eventos milenares foi confirmado em vários 

registros paleoclimáticos, como por exemplo, em registro lacustre Boliviano (Baker et al., 

2011a), espeleotemas da costa leste dos Andes peruanos (Kanner et al., 2012) e dos estados da 

Bahia (Wang et al., 2004; Barreto, 2016), Minas Gerais (Stríkis, 2015; Strikis et al., 2015), 

Santa Catarina (Cruz et al., 2005; Wang et al., 2006) e São Paulo (Cruz et al., 2006). 

Consequentemente, foi documentado comportamento anti-fásico da precipitação nas regiões 

tropicais entre os hemisférios devido a mudança meridional do posicionamento da ZCIT, por 

exemplo, a fases de intensificação do regime de monções na China coincide com fases de 

enfraquecimento desse regime na AS e vice-versa. Essa relação em anti-fáse da atividade das 

monções na Ásia com América do Sul pode ser observada durante os últimos 30 mil anos, 

através de respostas contrárias dos eventos milenares YD, BA, H1e H2 (Figura 4.6). 
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Figura 4.6:  (a) registro de temperatura do HN com base em δ18O do testemunho de gelo da Groenlândia 

(NGRIP members, 2004); (b) Picos de frio extremo com base em níveis de sedimentos siliciclásticos 

liberados pelo derretimento de icebergs em meio a sedimentos marinhos do Atlântico Norte (Bond et 

al., 1992); (c) registros de monções asiáticas com base em δ18O de espeleotemas da China (Cheng et al., 

2012); (d) variações do nível lacustre do Salar de Uyuni na  Bolívia com base no espectro de radiação 

gama de testemunho lacustre (Baker et al., 2001); (e; g; i) Variação das chuvas com base nas séries de 

δ18O de espeleotemas do Rio Grande do Norte, Bahia e Santa Catarina, respectivamente; (f; h; j) Curva 

de insolação. As siglas YD, H1, H2 e BA delimitam os eventos Younger Dryas, Heinrich 1 e 2 e Bølling-

Allerød, respectivamente. Figura modificada de Stríkis & Novello (2014). 
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4.3 Paleoclima do Holoceno 

 Ao se analisar os dados isotópicos nos testemunhos de gelo da Antártica e Groelândia 

(Figura 4.5), o Holoceno apresenta-se como um período relativamente “estável” sob o ponto 

de vista climático em comparação com os eventos registrados durante os períodos glaciais e 

deglaciais. Contudo, mesmo as pequenas variações encontradas no Holoceno se fazem 

importantes, uma vez que foi durante esse período em que a cultura humana se desenvolveu e 

se espalhou pelo planeta, fato muitas vezes direcionado por estresses climáticos. O exemplo 

disso é a ascensão e decadência das dinastias Qing, Ming, Song e Tang na China associadas a 

períodos úmidos e secos (Zhang et al., 2008). 

 A baixa insolação na AS durante o Holoceno médio é a provável causa de condições 

predominantemente secas desse período, como reportado em uma compilação de trabalhos 

paleoambientais, envolvendo indicadores paleoclimáticos e modelos de simulação entre as 

latitudes 0° e 40°S (Prado et al., 2013). Outras compilações de registros paleoclimáticos 

associados ao SMSA em diferentes altitudes da cordilheira dos Andes (Kanner et al., 2013; 

Bustamante et al., 2016) mostra o aumento progressivo de umidade seguindo o aumento de 

insolação de verão desde ~7 mil anos atrás até o presente. Em oposição, espeleotemas da região 

da Bahia e do Rio Grande do Norte mostram uma tendência de clima mais úmido no Holoceno 

Médio tendendo para seco no presente (Cruz et al., 2009; Barreto, 2010; Novello et al., 2012). 

Já a reconstituição da SMSA baseados em espeleotemas do norte de Minas Gerais (Stríkis et 

al., 2011) e modelos de simulação de precipitação (Wainer et al., 2014) para o Brasil não 

mostram a tendência imposta pela insolação de verão. Entretanto, partir dos dados dos 

espeleotemas de Minas Gerais foram interpretadas fortes mudanças na paleopluviosidade 

devido a ocorrência de eventos abruptos úmidos com duração de várias décadas até poucos 

séculos, os quais foram também associados a condições mais frias do HN (Stríkis et al., 2011). 

 De forma semelhante ao que ocorre durante os eventos Hs, mas em menor amplitude, o 

material detrítico transportado por icebergs é também encontrado nos testemunhos marinhos 

durante o Holoceno, o que também indica períodos anomalamente frios no HN, denominados 

de eventos Bond (Bond et al., 2001). Seguindo o mesmo princípio dos eventos milenares, as 

baixas temperaturas no HN propiciam o deslocamento da ZCIT para posições mais a sul, 

intensificando o SMSA. No Norte de Minas Gerais o aumento de precipitação foi registrado nos 

dados de δ18O de estalagmites em períodos centrados em 2700, 4.400, 5500, 7500, 8200 e 9300 

anos AP em resposta aos eventos Bond (Figura 4.7) (Stríkis et al., 2011). Dentre esses eventos, 
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dois tiveram mais destaque no SMSA, o evento ocorrido em 2700 anos AP (Bond 2) que teve 

forte impacto no aumento da precipitação no centro da Bahia (Novello et al., 2012) sendo 

evidenciado também em várias partes da AS (Chambers et al., 2007) e o evento ocorrido em 

~8200 anos AP, que, por razões históricas, é conhecido na literatura como evento 8.2 (Cheng et 

al., 2009). 

 

   

Figura 4.7: Comparação entre o registro de estalagmites do norte de Minas Gerais com o registro 

sedimentar marinho indicador dos eventos Bond: a) curva de variação de HSG (sigla em inglês para 

“hematite stained grain”) referente à porcentagem de fragmentos de quartzo manteado por hematita 

desprendido no derretimento de icebergs (Bond et al., 1997); b) séries de δ18O de espeleotemas do Norte 

de Minas Gerais. As barras em cinza delimitam os eventos Bond. A distribuição das idades e os erros 

são representados pelas barras laterais azuis. Figura extraída de Perreti, et al. (2015). 

 

4.4 Paleoclimática dos últimos milênios na América do Sul 

Três períodos climáticos têm destaque na literatura paleoclimática dos últimos milênios, 

principalmente por terem sidos identificados tanto em registros paleoclimáticos como em 

registros históricos. Tratam-se do período de aquecimento anômalo da região europeia durante 

~900 e 1100 E.C. referido como Anomalia Climática Medieval (MCA, do inglês Medieval 

Climate Anomaly) e o posterior esfriamento ocorrido entre ~1500 a 1850 E.C., referido como 

Pequena Idade do Gelo (LIA, do inglês Little Ice Age), e o período pós-revolução industrial 

caracterizado pelo aquecimento global (CWP, do inglês Current Warm Period). Vuille et al. 

(2012) mostrou correspondência entre os registros paleoclimáticos baseados em δ18O obtidos 
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de diferentes sítios de estudo espalhados ao longo do eixo principal do SMSA durante esses três 

períodos (Figura 4.8). Em síntese, foram reportadas condições relativamente mais secas 

durante o MCA, mais úmidas durante o LIA e uma progressiva diminuição de precipitação 

iniciada no início do século que se estende até os dias de hoje (Figura 4.8). Novamente, essas 

condições paleohidrológicas apresentam boa correspondência com a variação de temperatura 

no HN, tendo como mecanismo controlador o posicionamento da ZCIT. Entretanto, esse padrão 

climático não foi homogêneo para toda a AS, e nem mesmo para toda região afetada pelo 

SMSA. Na região central da Bahia (Novello et al., 2012) e nordeste argentino (Coianiz et al., 

2015; Guerra et al., 2015), regiões localizadas nas bordas opostas do SMSA, o período do LIA 

foi predominante seco. Ainda na Argentina, o período do MCA foi reportado como úmido e 

assim, está em antifase com o eixo principal do SMSA durante os períodos climaticamente 

anômalos mais importantes.   
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Figura 4.8: Na comparação entre os registros paleoclimáticos relativos a variabilidade do SMSA. (A) 

δ18O da calcita lacustre do lago Pumacocha (Peru), (B) δ18O de espeleotema da caverna Cascayunga 

(Peru), (C) δ18O do testemunho de gelo Quelccaya (Peru) e (D) δ18O de espeleotema da caverna Cristais 

(São Paulo). Os registros de δ18O são comparados com a reconstituição da temperatura do Hemisfério 

Norte (em cinza) de Moberg et al. (2005). A localização dos registros mencionados com a distribuição 

da precipitação de verão é mostrada no mapa. Na tabela na parte inferior da figura, são referidos os 

nomes dos testemunhos paleoclimáticos, tipo de registro, coordenadas, elevação e suas respectivas 

referências. Imagens extraídas de Vuille et al. (2012). 

 

 Além das mudanças de temperatura no HN, existem outras forçantes descritas na 

literatura que podem ter afetado o SMSA no passado, como por exemplo, a atividade solar, 

vulcanismo, aerossóis atmosféricos, gases estufa, assim como de padrões de variabilidade 

atmosféricas e oceânicas. Muitas vezes é difícil determinar a real influência de cada forçante e 
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(ou) modo de variabilidade climática, uma vez que diferentes fatores interagem entre si na 

variabilidade espacial do SMSA. A seguir, serão descritas as características principais das 

forçantes solar e vulcânica. A descrição dos principais modos climáticos que podem afetar o 

clima da região Centro Oeste foi reportada o item 3.2. 

 Vários estudos relacionam o impacto de ciclos solares nas monções e (ou) em outros 

processos convectivos de larga escala (Bhattacharyya & Narasimha, 2005; Kodera, 2004; 

Kodera, Coughlin & Arakawa, 2007; Labitze; van Loon, 1995; Liu et al., 2009; Liu et al., 2012a; 

Liu et al., 2012b; van Loon, Meehl; Arblaster, 2004; van Loon, Meehl et al., 2007; Meehl, et 

al., 2003; Meehl, Arblaster; Branstator, 2008; Meehl, et al., 2009). Picos de atividade solar 

aumentam a energia recebida pelos oceanos nas latitudes tropicais e subtropicais que resulta em 

maior evaporação e umidade no ar disponível para ser transportada pelos ventos alísios para as 

zonas de convergência (Meehl et al., 2009). Isso, pode intensificar as circulações Hadley e 

Walker, fortalecendo os índices pluviométricos de regiões tropicais (van Loon, Meehl; 

Arblaster, 2004). Também ocorre a ação de feedbacks positivos de amplificação da influência 

solar, como por exemplo, a formação de nuvens, ionização da atmosfera e aquecimento 

estratosférico em virtude da maior produção e quebra de moléculas de ozônio (Meehl, Arblaster; 

Branstator, 2008; Meehl, et al., 2009). Modelos de simulação sugerem que o aquecimento 

estratosférico causado pela dinâmica de produção do ozônio seria o motor para o deslocamento 

dos jatos subtropicais do topo da troposfera mais para sul, que acompanha a expansão do ramo 

da célula de Hadley. A dinâmica da circulação Hadley no HS, por sua vez, seria responsável 

por modular o posicionamento da ZCIT na faixa equatorial e dos ventos de oeste (SW, do inglês 

Southern Westerlies) da porção sul nas regiões de latitude média  (Varma et al., 2011). Em 

contrapartida, uma maior atividade solar aquece preferencialmente o HN em relação ao HS 

devido a maior área continental, o que provoca a diferença térmica inter-hemisférica e o 

deslocamento para norte da ZCIT, com isso, a atividade solar teria um impacto no SMSA que 

é o oposto ao mencionado anteriormente. Esse mesmo mecanismo, que relaciona a atividade 

solar com a temperatura no HN, foi utilizado para justificar a influência de ambos no SMSA 

para os últimos ~2 mil anos (Bird et al., 2011). 

 O vulcanismo atua como um eficiente mecanismo modulador no clima e também 

apresenta natureza estocástica (Trenberth & Dai, 2007; Ridley et al., 2015). O impacto desta 

forçante climática nas anomalias de precipitação nos trópicos vai depender da localização, 

época do ano e intensidade de cada evento de erupção vulcânica (Ridley et al., 2015). Vale 

ressaltar que o vulcanismo é um fator moderador de outras duas forçantes como a temperatura 
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e atividade solar.  Em um primeiro momento a erupção injeta uma grande quantidade de 

aerossóis na atmosfera bloqueando a radiação solar, consequentemente, esfriando o hemisfério 

onde ela ocorreu (Robock, 2000; Oman et al., 2006). Posteriormente, a radiação recebida pelos 

aerossóis aquece a estratosfera que impacta a circulação atmosférica regional. Por exemplo, 

para a região Centro-Oeste do Brasil, a erupção do Pinatubo entre 1991-1992 foi associada ao 

aumento da precipitação no estado do MS e diminuição no norte do estado do MT em 

comparação à média pluviométrica de 54 anos (Trenberth & Dai, 2007). É digno de nota que os 

aerossóis vulcânicos possuem curto tempo de residência na atmosfera, assim, seu efeito direto 

no clima dura apenas poucos anos, mas ainda assim, eles podem ser responsáveis por efeitos 

nos modos atmosféricos/oceânicos de variabilidade climática em escalas maiores (Shindel et 

al., 2003; Stenchikov et al., 2009; Mignot et al., 2011). Por exemplo, o aumento da frequência 

da atividade eruptiva pode ter sido uma das causas da anomalia climática ocorrida durante o 

LIA, cuja duração foi superior a 200 anos (Shindel et al., 2003). 
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5. Isótopos em espeleotemas e preservação do sinal 

paleoambiental  

 

5.1 Fracionamento isotópico do oxigênio na atmosfera 

 O presente estudo se baseia na utilização das razões isotópicas do oxigênio (δ18O) para 

a reconstituição paleoclimática, principalmente no que tange interpretações de variações de 

pluviosidade a partir de registros geológicos. Na sequência, é feita uma descrição da relação do 

δ18O da precipitação com os processos naturais responsáveis pelo seu fracionamento. 

A molécula de água, além de sua composição isotópica mais comum (H2
16O), pode 

incorporar um hidrogênio de massa atômica 2 (D- deutério) no lugar do seu isótopo de massa 

atômica 1. Da mesma forma, o oxigênio de massa 16 pode ser substituído pelo de massa 18, 

pouco abundante. Uma molécula de água “pesada” seria expressa na natureza como HD16O ou 

H2
18O. A razão isotópica é expressa em relação à um padrão, segundo a relação abaixo 

 

𝛿 =
𝑅𝑎𝑚𝑜𝑠𝑡𝑟𝑎−𝑅𝑝𝑎𝑑𝑟ã𝑜

𝑅𝑝𝑎𝑑𝑟ã𝑜
× 103 ‰ 

 

Onde “R” é a razão medida entre o elemento mais pesado com relação ao elemento mais 

leve. O valor do por ser um número fracionário, é representado em ‰ ou unidade per mil.  

(*) Os isótopos de carbono 13C, também são representados desta formar e a sua relação com 

um padrão é referido como δ13C. 

Em um artigo intitulado: “Stable isotopes in precipitation”, Dansgaard (1964) compilou 

os dados e interpretações, até então disponíveis, sobre a variação dos isótopos estáveis de 

hidrogênio e oxigênio na precipitação ao redor do globo. Até então, os resultados principais a 

respeito da interpretação da variação isotópica desses elementos eram: 

(1)  Água doce tem menos isótopos pesados do que a água do mar (e.g., Gilfillan, 1934). 

(2) O oceano é o maior reservatório de água do planeta e apresentam boa uniformidade na 

isotopia entre as suas partes que são constantemente misturadas com a água doce 

(e.g.,Epstein & Mayeda, 1953). 

(3) A concentração do deutério e oxigênio 18 variam paralelamente (e.g., Friedman, 1953). 
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(4) Os isótopos pesados na precipitação diminuem com a temperatura de condensação, o 

que reflete em: 

(a) Variação na composição da precipitação durante processos individuais de 

esfriamento da atmosfera (e.g., Dansgaard, 1954). 

(b) A concentração de isótopos pesados diminui com a aumento da latitude e altitude 

(e.g., Dansgaard, 1954). 

(5) A evaporação rápida pode “quebrar” a relação de paralelismo entre o deutério e oxigênio 

18 mencionado em “(3)” (e.g., Craig, Boato & White, 1956). 

(6) A troca de moléculas entre as fases liquida e gasosa é importante na variação isotópica 

entre os reservatórios (e.g., Friedman, Machta & Soller, 1962). 

Apesar de ser um trabalho antigo, as interpretações para a variação isotópicas do 

hidrogênio e oxigênio nas moléculas água por Dansgaard (1964) continuam válidas e foram 

comprovadas por uma série de estudos subsequentes, sendo base para a interpretação de 

isotópicos em registros paleoclimáticos.   

A condensação é o fator determinante na composição isotópica da precipitação. Durante 

os sucessivos processos de condensação de água, a massa de ar perde preferencialmente os 

isótopos mais pesados, com isso, o valor de  do vapor remanescente se torna progressivamente 

mais negativo com o aumento da condensação (precipitação) (Dansgaard, 1964). Na natureza, 

a condensação ocorre predominantemente associada à uma destilação Rayleigh, ou seja, um 

processo lento com imediata remoção da água condensada do vapor remanescente, o que 

provoca uma mudança maior do sinal isotópico na fração vapor/condensado do que os processos 

em que as duas fases estão em equilíbrio isotópico.  

Basicamente, qualquer processo de precipitação é causado por alguma forma de 

esfriamento, consequentemente, a condensação nunca ocorre a uma temperatura constante e o 

18O do condensado diminuirá com a temperatura (Dansgaard, 1964). O 18O anual médio da 

água precipitada segue uma relação aproximadamente linear com a temperatura do ar 

determinada pela expressão: 

 

18Om = 0.69ta – 13.6‰ 

 

Onde o ta é a temperatura do ar. 
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O papel da temperatura no fracionamento do oxigênio da água da chuva é suprimido 

pelo efeito da quantidade de precipitação (amount effect) nas regiões tropicais (Dansgaard, 

1964; Vuille et al., 2003). Como mencionado anteriormente, os valores isotópicos irão diminuir 

o quanto maior for a condensação (precipitação), entretanto, em regiões tropicais, as altas 

temperaturas (que levem a maiores valores no 18O) coincidem com a estação chuvosa (que 

leva a menores valores no 18O). Com isso, a quantidade de chuva predomina no fracionamento 

isotópico perante o fracionamento causado pela temperatura. Já em regiões polares a 

temperatura é o fator dominante. 

A evaporação rápida altera a composição isotópica da água fazendo com que o 

fracionamento ocorra em condições de não equilíbrio. O D é mais sensível ao fracionamento 

cinético do que o 18O (Dansgaard, 1964), assim em processos fora do equilíbrio isotópico a 

relação entre D e 18O é quebrada, e há um excesso de D em relação a 18O. Esse excesso de D 

pode ser utilizado para verificar se a precipitação ocorreu em equilíbrio isotópico, uma vez que, 

em equilíbrio isotópico, o excesso de D é igual a 0. A evaporação é alta em ambientes áridos 

(Ehhalt et al., 1963) podendo ser o fator dominante na alteração dos valores isotópicos, já em 

condições de alta umidade a troca isotópica entre as fases (e reservatórios) inibe o aumento de 

excesso de D (Friedman, Machta & Soller, 1962).  

Em equilíbrio isotópico, relação entre o D e 18O é uma reta descrita pela equação:     

D = 8*18O +10, em caso de evaporação, a inclinação da reta é <8 (Dansgaard, 1964). Em 

regiões onde o fator efeito quantidade é predominantes no fracionamento isotópico, e não há 

evaporação, a inclinação é ~8. A reta da equação D = 8*18O +10 é conhecida como Linha da 

Água Meteórica Global (LAMG ou GMWL do inglês Global Meteoric Water Line). 

Com a dinâmica das massas de ar dentro do continente, outros fatores passam também 

a ser importante no fracionamento isotópico, como por exemplo, o efeito continentalidade e 

altitude. A umidade dentro do continente tem, normalmente, como fonte principal a umidade 

das massas de ar de origem oceânica. Essas massas de ar, ao se moverem através do continente 

perde água pela precipitação, fazendo com que o vapor de água remanescente fique 

progressivamente com menor teor de isótopos pesados. Esse efeito, é denominado de efeito 

continentalidade, e é um reflexo gerado pela destilação Rayleigh (Vuille et al., 2003). Uma vez 

que o vapor de água alcança uma barreira horográfica, o esfriamento adiabático e precipitação 

associada decorrente da ascensão das massas de ar irá também “retirar” os isótopos mais 
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pesados do vapor de água, caracterizando o efeito de altitude na isotopia da mesma (e.g., 

Grabczak et al., 1983; Gonfiantini et al., 2001). 

A composição isotópica da precipitação também pode mudar determinada pela mudança 

da fonte principal da qual a umidade é proveniente ou por causa da sazonalidade da precipitação 

(e.g., Charles et al., 1994; Cole et al., 1999). 

Para a região tropical da América do Sul, modelos de simulação e dados isotópicos da 

água da chuva coletados pela Agência Internacional de Energia Atômica (IAEA – do inglês 

International Atomic Energy Agency) mostram que o 18O da chuva é inversamente correlato 

com a quantidade de chuva (Vuille et al., 2003), sendo um clássico exemplo do efeito 

quantidade (Dansgaard, 1964). Também, os dados se mostram inversamente correlatos com a 

temperatura, a coincidência com a temperatura ocorre em decorrência que maiores temperaturas 

coincidem com a estação chuvosa, em contraposição, os períodos mais secos do ano também 

estão associados aos meses mais frios do inverno (Vuille et al., 2003). O único mecanismo físico 

possível relacionando a temperatura e o 18O na atmosfera determina relação em fase entre eles, 

assim, a relação oposta indica que os efeitos da temperatura no fracionamento isotópico das 

regiões tropicais da América do Sul são praticamente insignificantes.   

No que diz respeito ao 18O de registros paleoclimáticos da região do SMSA, Vuille et 

al. (2012) mostrou que o 18O desses registros reflete principalmente a 

intensificação/enfraquecimento da monção e é, em geral, pouco associado a precipitação local. 

Isso é evidente quando se observa a relação entre os registros isotópicos durante os eventos 

climáticos anômalos, como o MCA, o LIA e atual período de aquecimento global, onde a 

maioria dos registros compilados por Vuille et al. (2012) são concordantes entre si. 

 

5.2 Formação das estalagmites e preservação do sinal paleoambiental no 

registro isotópico   

 A rocha carbonática encaixante da caverna é solúvel e pode ser quimicamente atacada 

pela água meteórica, após esta ser acidificada ao passar pelo solo e ter solubilizado o CO2 

produzido pela decomposição da matéria orgânica e respiração de organismos. A acidificação 

da água ocorre principalmente com a formação do ácido H2CO3, o qual é transportado na forma 

de íons. Os processos de formação e dissociação do H2CO3 é descrito da seguinte forma: 
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CO2(g)↔CO2(aq) 

H2O+CO2(aq)↔H2CO2(aq) 

H2CO3(aq)↔H++HCO-
3(aq) 

HCO-
3(aq)↔H++CO2-

3(aq) 

 

 A solução ácida, por sua vez, irá dissolver a rocha da caverna. Após a interação com a 

matriz carbonática, a solução passará a ter pH entre 7.5 e 8.5, com carbono inorgânico 

dissolvido (DIC, do inglês dissolved inorganic carbon) principalmente no formato de 

bicarbonato (HCO-
3) (Meyer et al., 2014). A solução contendo Ca2+

(aq) e DIC é transportada 

através do aquífero carbonático por fraturas e (ou) condutos até a cavidade vadosa da caverna 

(e.g., Atkinson, 1977; White & White, 2005). No espaço “vazio” da caverna, a solução 

encontrará uma menor pressão parcial de CO2 em relação ao da região do epicarste, o que 

favorece o escape de CO2 para a atmosfera da caverna, assim como, pode ocorrer a perda de 

H2O em casos que houver condições para evaporação. Esse processo resultará na precipitação 

da calcita (ou aragonita) dos espeleotemas. A precipitação desse carbonato secundário nas 

cavernas é descrita na equação: 

 

Ca2+
(aq)+2HCO-3

(aq)↔CaCO3(s)+CO2(g)+H2O 

 

 As concentrações do HCO-
3 provenientes da rocha que estão em solução são tipicamente 

na escala de partes por mil. Assim, o sinal isotópico relativo ao oxigênio da solução é dominado 

pela composição das moléculas de água de origem meteórica (Harmon, 1979; Dorale et al., 

2009).   

 O efeito da variação da temperatura da caverna causa fracionamento isotópico entre a 

água e a calcita (ou aragonita) durante a sua deposição de cerca 0.24‰ por °C (Kim & O’Neil, 

1997). No que diz respeito aos valores de δ18O dos espeleotemas, a temperatura 

aproximadamente constante da caverna de regiões tropicais, faz com que as razões isotópicas 

do oxigênio da água de percolação estejam mais empiricamente associadas ao da água 
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meteórica, o que torna possível a interpretação das variações da composição isotópica do 

oxigênio das formações de calcita/aragonita como função de mudanças no regime de chuvas 

(Lachniet, 2009). 

Os valores de δ13C da solução são mais significantemente influenciados pela 

composição isotópica da rocha encaixante e pelos efeitos cinéticos do que o δ18O e, 

principalmente, vinculados à contribuição dos valores isotópicos muito negativos do CO2 do 

solo (Deines et al., 1974). O CO2 do solo tem origem da respiração das raízes e oxidação 

microbacteriana, que contém uma proporção menor do carbono pesado 13C, e portanto torna o 

δ13C do solo isotopicamente mais negativos (Baker et al., 2011). As mudanças do tipo de 

vegetação também podem ter influência nos valores de δ13C do solo, e por conseguinte dos 

espeleotemas, devido a abundância relativa de plantas do tipo C3 (arvores) ou C4 (gramíneas), 

cujos valores médios do δ13C são -26‰ e -12‰, respectivamente (Dorale et al., 1992; 1998). 

No caso de completa erosão do solo, os valores de δ13C dos espeleotemas podem ser similares 

ao da rocha carbonática encaixante (Strikis, 2015; Utida, 2016).  
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6. Área de estudo e climatologia local 

 

6.1 Localização das cavernas 

A maior parte das estalagmites deste estudo é proveniente da caverna Jaraguá, localizada no 

município de Bonito (MS), borda sul da região do Pantanal. Também foram estudadas amostras 

das cavernas Pau d’Alho e Curupira, localizadas no município de Rosário Oeste (MT), borda 

norte do Pantanal.  Os sítios de estudo do MT e MS estão a cerca de 650 km de distância um do 

outro (Figura 6.1).  

 

 
 

Figura 6.1: Localização das cavernas estudadas. O ponto JAR é referente a caverna Jaraguá localizada 

no município de Bonito e o ponto ALHO é referente a localização das cavernas Pau d’Alho e Curupira 

da cidade de Rosário Oeste. 
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6.2 Aspectos geológicos da área de estudo  

A área de estudo abrange cavernas localizadas nas partes setentrional (MT) e meridional 

(MS) da Faixa Paraguai. As formações carbonáticas estão geologicamente situadas na porção 

sudeste do Cráton Amazônico e fazem parte de sequências de metassedimentos dobrados e 

metamorfizados, por vezes cobertos por formações das bacias sedimentares pós-ordovicianas 

do Paraná, do Parecis e do Pantanal (Alvarenga & Trompete, 1993). 

 As cavernas estudadas do estado do MT (parte setentrional da Faixa Paraguai) estão 

inseridas no Grupo Araras, constituído de rochas carbonáticas que foram divididas em duas 

formações: a Formação Guia e a Formação Araras (Alvarenga; Trampete, 1993). A formação 

Guia constitui a porção inferior do Grupo Araras, com rochas calcárias predominantemente 

calcíticas e argilosas, sobrepostas a dolomitos róseos com estromatólitos estratiformes, 

recobertos por depósitos de talus, na transição para calcários maciços com laminação de argilas 

e ocorrência de intercalação de folhelhos (Nogueira, 2003). Já a Formação Araras, posicionado 

na porção superior do Grupo Araras, é constituído de rochas com composição 

predominantemente dolomítica de ambiente deposicional raso geralmente silicificados 

(Nogueira, 2003).  

As cavernas estudadas no estado do MS estão em rochas encaixantes pertencentes a 

Formação Bocaina, inserida na porção meridional da Faixa Paraguai, que tem como feição 

geomorfológica mais importante a Serra da Bodoquena constituída de rochas do grupo Cuiabá 

(Campanha et al. 2011; Almeida, 1965, Boggiani, 1998; Gaucher et al. 2003). A Formação 

Bocaina é constituída predominantemente por dolomitos com estruturas sedimentares de águas 

rasas, com presença de estromatólitos e fosforitos no topo, caracterizada por apresentar pacotes 

carbonáticos mais espessos, em geral dolomitos silicosos brancos e maciços, por vezes oolíticos 

(Campanha et al. 2011).   

 

 

6.3 Cavernas estudadas 

 6.3.1 Caverna Jaraguá 

A caverna Jaraguá (21º05’S, 56º35’O), a principal caverna deste estudo, é onde foram 

coletadas as seis estalagmites que compõem o registro isotópico mais longo que abrange os 

últimos ~33 mil anos. Também nessa caverna foi desenvolvido o programa de monitoramento 

hidrogeológico mais longo e sistemático. Nesta cavidade existe uma grande quantidade e tipos 

de espeleotemas que foram depositados num amplo salão de cerca de 250 x 120 m que é 

acessado por uma pequena entrada situada no topo de um morro calcário (Figura 6.2a). A parte 
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inicial do conduto que leva ao salão principal é caracterizada por um declive íngreme com 

desnível de aproximadamente 17 m com o chão coberto por blocos abatidos (Figura 6.3a) que 

liga a um piso plano coberto por um sedimento fino (Figura 6.3b). Nesse ponto, a caverna 

apresenta uma grande quantidade de espeleotemas do tipo vela, alguns ainda com ativa 

deposição (Figura 6.2b). 

 

 

 
Figura 6.2: Mapa da caverna Jaraguá (Bonito-MS). A parte cinza do mapa indica a região plana no setor 

mais profundo da caverna, onde foram coletados os espeleotemas. Nesse local, estão situados os três 

pontos de gotejamento monitorados (G1, G2 e G3), referidos no texto também como P1, P2 e P3. Os 

pontos S1 e S2 indicam as posições dos equipamentos de medição de vazão de gotejamento, os pontos 

L1, L2 e L3 indicam as posições dos data-loggers de temperatura e umidade. Fotos: (a) entrada da 

caverna; (b) e (c) medidor de vazão 1 e 2, respectivamente; (d) ponto de gotejamento 1; (e) ponto de 

gotejamento 3 com vidro de relógio para coleta de carbonato recente; (f) ponto de gotejamento 2 com 

vidro de relógio; (g) medidores data-loggers de temperatura e humidade. Mapa modificado a partir de 

Karmann & Boggiani (1984). 
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Figura 6.3: Caverna Jaraguá. (a) Salão com piso formado por sedimento compactado no fundo da 

caverna e (b) salão de entrada caracterizado por uma pilha e blocos abatidos. 

 

 

6.3.2 Caverna Pau d’Alho 

 A caverna Pau d’ Alho (15°12’S, 56°48’O) é caracterizada por um conduto principal de 

poucos metros de largura, ligada a uma malha de condutos secundários, com alguns salões de 

abatimento (Figura 6.4f). O monitoramento de temperatura e umidade foi realizado na entrada 

de em um desses condutos de abatimetimento, a ~200 m da entrada (Figura 6.4e). Nesse ponto 

também foram coletadas estalagmites e instalados vidros de relógivo para coleta de carbonato 

recente. Na maior parte da caverna (conduto principal) corre um rio raso (Figura 6.4d).  
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Figura 6.4: Mapa da caverna Pau d’Alho. (a) Entrada da caverna vista pelo lado de fora; (b) entrada da 

caverna vista pelo lado de dentro; (c) local do de instalação do logger de temperatura e umidade relativa; 

(d) rio ao longo da caverna; (e) pilha de sedimento em um dos salões laterais da caverna. No ponto “e” 

foram coletadas os espeleotemas e foi monitorado a temperatura, umidade relativa e carbonato recente; 

(f) morfologia do conduto principal. Mapa modificado do IPECA (1994). 

 

 

6.3.3 Caverna Curupira 

 A caverna Curupira (15°12'S, 56°47O) fica a 3.6 km da caverna Pau d’Alho. Sua entrada 

é situada no topo de uma elevação calcária bem vegetada que se destaca perante uma terreno 

plano, com dimenções de 3 m de largura por 5 m de altura. As amostras de espeleotemas foram 

coletadas no final da caverna, numa porção superior da galeria, acima de uma área alagada pela 

drenagem local.   

 

6.4 Clima regional 

A região Centro-Oeste é caracterizada por clima tropical úmido-seco ou tropical do 

Brasil Central e encontra-se no domínio morfoclimático do cerrado (Ab’Sáber, 1967), em uma 
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paisagem transicional entre as florestas ao norte e ao leste. Devido a sua posição geográfica, 

está sob influência da massa de ar equatorial, das massas tropicais atlântica e continental e da 

massa polar atlântica. Essa relação de massas de ar implica em condições quentes e úmidas 

concentradas no verão e quentes e secas no inverno, com quedas pontuais de temperatura nesta 

última  estação (Mendonça & Danni-Oliveira, 2007). 

A precipitação aumenta rápido durante os meses da primavera (setembro a novembro) e 

diminui rápido em abril. O período úmido e seco tem duração de 7 e 5  meses, respectivamente. 

As chuvas são mais concentradas entre dezembro e fevereiro e inicia-se quando a temperatura 

da estação é máxima (Gan et al., 2004). 

Dentro de cada estação chuvosa, o Centro Oeste experimenta períodos anomalos úmidos 

e secos. Os períodos úmidos são associados com fluxo de massas de ar em baixos níveis do 

noroeste e leste dos Andes que convergem para a região oeste e central do Brasil. Períodos secos 

são associados ao aumento do fluxo de massas de ar provindas do Paraguai e norte da Argentina 

e anomalias de ventos de leste sobre o Brasil central (Gan et al., 2004).  

 Durante o inverno, parte da região sul do Centro-Oeste sofre diminuição da sua 

temperatura, com valores médios inferiores a 18°C em decorrencia da chegada de frentes frias 

vindas de sul. Já no verão, com a maior disponibilidade de energia e enfraquecimento das frentes 

frias, as massas de ar tropicais e equatoriais passam a ser predominantes e as temperaturas 

alcançam médias de 26°C (Mendonça & Danni-Oliveira, 2007). 

 Em sua maior parte, a distribuição e a variabilidade das chuvas no Brasil estão 

associadas à atuação e à sazonalidade dos sistemas convectivos de macro e mesoescala, 

principalmente a frentes de sul que, aliado as linhas de instabilidade de nordeste, propiciam a 

formação da ZCAS que provoca o máximo de precipitação durante o verão. Contribuindo com 

os índices pluviométricos dessa estação, a massa equatorial continental tem sua atuação 

facilitada pelo aprofundamento da massa tropical continental propiciando o acúmulo de 

umidade no Centro-Oeste (Mendonça & Danni-Oliveira, 2007). 

 O município de Bonito (MS) apresenta o subtipo climático: Clima tropical do Brasil 

central com um a três meses secos. Sendo esses meses: junho, julho e agosto, período onde 

também ocorre as menores temperaturas com quedas acentuadas durante a noite. Apesar disso, 

os valores mensais médios na temperatura não apresentam significativa diferença em relação 

aos outros meses do ano, com inverno apresentando média térmica de ~20°C e verão ~26°C. 

Em Bonito a média pluviométrica anual é de ~1378 mm, com os mínimos pluviométricos 

observados nos meses de junho, julho e agosto, com média de ~61, 37 e 44 mm, 

respectivamente. Já os máximos pluviométricos acontece, geralmente, nos meses de novembro, 
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dezembro e janeiro, com valores médios de ~151, 184 e 188 mm, respectivamente (Figura 

6.5a). 

 O município de Rosário Oeste (MT) apresenta o subtipo climático: Clima Tropical do 

Brasil central com quatro a cinco meses secos.  Este subtipo climático é caracterizado pela 

redução dos totais pluviométricos durante a estação de inverno prolongado, entre maio e 

setembro. A cidade de Rosário Oeste, assim como a cidade de Cuiabá, por ser mais continental 

e estar situada em uma posiçaõ inferior do relevo, apresentam condições relativamente mais 

quentes em relação a outros municípios brasileiros de mesmo subtipo climático. A média 

térmica anual é de ~25.5°C com pouca diferença entre as médias mensais. A máxima 

temperatura absoluta pode chegar a 42°C. A média anual de precipitação é de ~1440 mm, com 

mínimos pluviométricos observado nos meses maio, junho, julho agosto e setembro, com 

médias de ~58, 12, 8, 11 e 57 mm, respctivamente. Por outro lado, os meses mais chuvosos são  

novembro, dezembro, janeiro, fevereiro e março, com valores de ~174, 214, 239, 234 e 213 

mm, respectivamente (Figura 6.5b). 

  

 

    

Figura 6.5: (a) Pluviogramas dos municípios de Bonito (MS) e (b) Rosário Oeste (MT), elaborados a 

partir de séries de dados de precipitação de 1968-2013 e 1966-2012, respectivamente. Dados obtidos em 

www.ana.gov.br. 
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7. Métodos 

 

7.1 Coleta e preparação das estalagmites 

As amostras de estalagmites utilizadas nessa pesquisa fazem parte do acervo de amostras 

do Laboratório de Sistemas Cársticos do IGc-USP e foram coletadas durante a pesquisa de Saito 

de Paula (2012).  

As amostras foram coletadas preferencialmente em partes das cavernas com circulação 

mais restrita de ar e com pequenas variações de parâmetros ambientais como oscilação de 

temperatura, umidade e concentração de CO2. Esse cuidado tem como objetivo evitar processos 

de mudança do sinal isotópico o por rápida degaseificação ou evaporação, fatores que se 

influentes, torna mais complexa a interpretação dos dados isotópicos nos espeleotemas (Fairchil 

et al., 2006). Geralmente é dada preferência para estalagmites do tipo vela, de formato 

cilíndrico,  que apresentam uma estratigrafia mais adequada para a construção de registros 

paleoclimáticos.  

As estalagmites coletadas foram cortadas através de uma serra de fio diamantado 

(modelo Well Diamond Wire Saws - 7230-480) e polidas longitudinalmente. Após o corte, 

pôde-se facilmente identificar o eixo de crescimento das amostras, feição utilizada para guiar 

amostragem isotópica e geocronológica. 

 

7.2 Datação pelo método U/Th 

 O método geocronológico mais preciso para a geocronologia de espeleotemas é a técnica 

radiométrica de datação pela série de decaimento do urânio, mais especificamente pelo método 

U/Th (Edwards et al., 1987), o que permite datar espeleotemas formados próximo ao presente 

até aproximadamente 600 mil anos AP (Cheng et al. 2013).   

O urânio, por ser solúvel é incorporado no CaCO3 dos espeleotemas no formato do íon 

UO2
2+. O 238U decai em uma série de elementos filhos, entre eles o 230Th, o isótopo de interesse 

nesse método. O Th, por sua vez, é praticamente insolúvel e não é incorporado na precipitação 

do carbonato, exceto quando ele é transportado junto com material detrítico fino, do tipo 

argilominerais. Na ausência de sinais de redissolução e recristalização, o sistema pode ser 

considerado fechado onde todo 230Th é proveniente do decaimento do U. Com isso, é possível 

estabelecer idades confiáveis com a medição das razões isotópicas de U e Th (com seus 

respectivos isótopos para correções da fração de Th proveniente dos argilominerais).  
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Para as análises U/Th, é extraído cerca de 0.15g de carbonato em pó das estalagmites 

com uma broca do tipo “dentista” acoplada a uma micro-retífica manual em furos sequenciais 

realizado em camadas perpendiculares ao eixo de crescimento das amostras (Figura 7.1). Os 

procedimentos para purificação e separação do U e Th são descritos em Edwards et al. (1987). 

Os procedimentos químicos para extração de U e Th em sala limpa e as análises pelo 

espectrômetro de massa foram realizados no laboratório de geocronologia do Departamento de 

Geologia e Geofísica da Universidade de Minnesota (EUA) e no laboratório do Instituto de 

Mudanças Ambientais Globais (Global Environmental Change) Xi’an Jiaotong da Universidade 

de Xi’an (China). 

 

 

Figura 7.1: Face da amostra de estalagmite JAR6 depois de polida e amostrada para geocronologia e 

isotopia. Os furos horizontais são relativos a amostragem do carbonato em pó para as análises U/Th. As 

linhas mais finas seguindo o eixo de crescimento da estalagmite foram formadas pela amostragem 

sequencial dos furos realizados para a análise isotópica. 

 

Resumidamente, em sala limpa, o carbonato em pó é dissolvido em ácido nítrico (14N 

HNO3) e misturado com o spike (solução com 235U-233U-229Th em concentração/razão 

conhecida). A solução é levada para secagem em chapa quente após acréscimo de HClO4. O 

resíduo dos béqueres é redissolvido em 2N HCl e na solução é adicionada algumas gotas de Fe 

concentrado. A extração do U e Th é feita a partir de um co-precipitado com o Fe, obtido através 

da titulação da solução com hidróxido de amônia até a mesma alcançar pH neutro. O precipitado 

resultante é centrifugado 3 vezes sendo lavado em cada etapa com água super limpa. O material 
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é redissolvido com 7N HNO3 e transferido para colunas preenchidas com resina de troca iônica. 

Ao passar pela coluna, o Fe e elementos contaminantes são eliminados da solução ao acrescentar 

7N HNO3. Na mesma coluna, o U e Th são separados em eluições  independentes. A fração Th 

é extraída com acréscimo de 6N HCl e o U é extraído com a adição de H2O. As soluções obtidas 

são postas para secar com 7N HClO4 e posteriormente dissolvidas e secas duas vezes com 14N 

HNO3. Finalmente, o resíduo resultante é misturado a uma solução de água super limpa com 

1% de HNO3-HF.   

Nessa solução final, são medidas as razões isotópicas do U e Th através espectrômetro 

de massa do tipo ICP-MS (Inductively Coupled Plasma Mass Spectrometry), Finnigan Neptune. 

Nos espectrômetros, a solução é ionizada e medida automaticamente. As contagens dos 

isótopos de 235U, 234U e 233U são determinadas pela média de 1000 ciclos de medidas, os 

isótopos de 232Th, 230Th e 229Th foram medidos entre 500 e 800 ciclos, dependendo da 

concentração de cada isótopo de interesse. Os valores de fundo (backgound) provenientes do 

espectrômetro e dos reagentes químicos foram cuidadosamente medidos e subtraídos. As idades 

resultantes foram calculadas seguindo o que foi descrito por Edwards et al. (1987), considerando 

os valores de meia vida dos elementos e concentrações de spike de Cheng et al. (2013).  

 

7.3 Análises de δ13C e δ18O 

A amostragem para obtenção de perfis de δ13C e δ18O foram realizadas seguindo o eixo 

principal de crescimentos das estalagmites (Figura 7.1). Para perfis de mais alta resolução 

espacial, envolvendo amostragem em até de 0.1 mm, foi utilizado o micro-amostrador 

automático computadorizado, modelo MicroMill NW-100056 fabricado pela New Wave 

Research, acoplado a um sistema óptico composto por uma lupa binocular estereoscópica, 

modelo SZ61, da fabricante Olympus, com câmera de vídeo acoplada. Esse equipamento foi 

utilizado para obtenção de perfis isotópicos dos últimos milênios. Para os demais registros de 

estalagmites foi utilizado o micro-amostrador analógico modelo Sherline 5400 que permite uma 

resolução espacial de amostragem de 0.4 mm. 

O pó de carbonato amostrado em cada ponto (cerca de 0.2 mg) foi analisado no 

laboratório de isótopos estáveis do Centro de Pesquisas Geocronológicas (LIESP-CPGEO) do 

IGc-USP, com a utilização de um espectrômetro de massa de fonte gasosa, modelo DeltaPlus 

Advantage, Thermo Finningan. O procedimento para análise das razões dos isótopos de O e C 

consiste na extração do dióxido de carbono (CO2) liberado a partir da hidrólise ácida do CaCO3 

com H3PO4 a uma concentração próxima de 100% em um reator sob temperatura controlada a 

~72ºC. O CO2 liberado é transportado por um gás de arraste neutro (He) para o acessório tipo 
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Finnigan Gas Bench, onde é separado do vapor d’água dentre outros gases por um sistema de 

cromatografia gasosa. O CO2 resultante é ionizado e acelerado para a separação por massa, 

assim obtém-se as medidas das razões 12C18O2/
12C16O e 13C16O/12C16O. 

Nas etapas analíticas foram utilizados os padrões internacionais NBS-18 (que apresenta 

valores de δ18O e δ13C de -23.2‰ e -5.0‰, respectivamente) e NBS-19 (que apresenta valores 

de δ18O e δ13C de -2.2‰ e 1.95‰, respectivamente) (Friedman et al., 1982; Hud, 1987; Stichler, 

1995; Coplen et al., 2006). Também foi utilizado o padrão REI, produzido no próprio 

laboratório a partir de uma estalagmite coletada na caverna Rei do Mato de Minas Gerais, cujos 

valores de δ18O e δ13C são de -7.8‰ e -7.9‰, respectivamente. Os dados de δ18O e de δ13C são 

expressos em ‰ (parte per mil) referentes ao valor absoluto do padrão internacional VPDB 

(Vienna Pee Dee Belemnite), próprio para rochas carbonáticas. Tanto o padrão nacional quanto 

os dois internacionais apresentam diferenças na reprodutibilidade dos seus valores menores que 

0.2‰.  

 

7.4 Microestratigrafia das estalagmites  

 A contagem e medição de laminação das estalagmites foram feitas a partir de lâminas 

petrográficas confeccionadas com tabletes cortados e polidos com dimensões aproximadas de 

5x2.5x0.8 cm, que foram retirados da porção central dos espeleotemas. As lâminas foram 

fotografadas com luz transmitida através de uma câmera CCD acoplada a uma lupa binocular 

Zeiss modelo Steni SV 11, equipada com polarizador de luz. As camadas foram contadas e 

medidas a partir dessas fotos utilizando o software Corel Draw.  

 

7.5 Análises estatísticas 

 Para determinação das periodicidades nas séries de dados, foi utilizado o algoritmo de 

peridiograma de Lomb (Press et al., 1992) e REDFIT (Schulz & Mudelsee, 2002). Ambos os 

algoritmos foram implementados através do software PAST v.3 (Hammer et al., 2001). 

 Para a localização dos eventos periódicos na série temporal foi utilizada análise de 

ondeletas (Torrence & Compo, 1998), implementada através do software PAST v.3. Para a 

correlação de periodicidades entre duas séries distintas foi utilizado a transformada de ondeletas 

cruzadas e raiz de coerência de ondeletas com base no algoritmo de Grinsted et al., 2004 

implementadas pelo software MathLab. 
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8. Monitoramento ambiental e isotópico 

 

8.1 Introdução ao monitoramento ambiental e isotópico 

 Com objetivo de verificar a relação entre a composição isotópica da água da chuva com 

o clima foi realizado monitoramento pluviométrico e isotópico da água da chuva nas regiões 

das cavernas estudadas. Dentro da caverna, foi realizado o monitoramento da temperatura, 

umidade relativa e concentração de CO2. Esses parâmetros foram utilizados na discussão de 

possíveis efeitos que os mesmos tiveram nas variações isotópicas do carbonato recém 

precipitado. 

 Com a medida da variação da vazão de gotejamento em dois pontos da caverna Jaraguá, 

foi possível estimar o tempo de resposta da hidrologia do sistema cárstico em relação aos 

eventos de chuva.   

 A caverna Jaraguá, localizada do município de Bonito (MS), foi escolhida para ser 

monitorada pois se trata do local de origem da maior parte dos espeleotemas desse estudo. 

Próximo à caverna foi instalado um coletor de água de chuva, pluviógrafo e termôhigrógrafo 

(Figura 8.1). Dentro da caverna, foram escolhidos três pontos de monitoramento, nesses locais 

foi feita coleta de água de gotejamento e carbonato recente precipitado em anteparos artificiais 

(vidros de relógio), substituídos periodicamente. Os dados de temperatura e umidade foram 

medidos continuamente em três locais, próximo à entrada, no meio e na parte mais interna da 

caverna. Dois equipamentos de medida de vazão de gotejamento foram instalados próximos aos 

demais pontos de gotejamento mencionados. A disposição dos equipamentos na caverna 

Jaraguá pode ser observados na Figura 6.2. Medidas de concentração de CO2 foram tomadas 

durante as visitas de campo. 
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Figura 8.1: Imagem do pluviógrafo (a esquerda) e do coletor de água de chuva (a direita). Na foto 

aparece o observador local (Marcelo Gil da Silva) que auxiliou os trabalhos de monitoramento no 

município de Bonito. 

  

 O monitoramento em Bonito foi iniciado no segundo semestre de 2011 e encontra-se em 

andamento. Nesse tempo os trabalhos foram parcialmente interrompidos entre os anos de 2014 

e 2015. As coletas de água de gotejamento e da água da chuva ocorreram a cada 15 dias. As 

viagens de campo para coleta de dados dos equipamentos eletrônicos e medidas de CO2 foram 

realizadas a cada três ou quatro meses.  

 O monitoramento também foi executado nas cavernas Pau d’Alho e Curupira do 

município de Rosário Oeste (MT). Nessas cavernas foram instalados medidores eletrônicos de 

temperatura e umidade na entrada e nos salões onde os espeleotemas foram coletados. Já, as 

coletas de água de gotejamento ocorreram somente durante as visitas de trabalho de campo.    

 As águas de gotejamento e chuva foram coletadas em frascos de polipropileno Nalgene 

de 8 ml e 30 ml, respectivamente. Os valores de δ18O e δD das coletas foram obtidos no 

laboratório de geocronologia da Universidade de Brasília através do equipamento Picarro 

L2120-i Analyzer, com a utilização de cerca de 2 ml de amostra para análise. 

O coletor de água de chuva foi construído a partir de um galão de polipropileno de 9L 

envolto em alumínio, onde foi acoplado a um funil de 258 mm de diâmetro feito do mesmo 

material. Uma fina mangueira com 1,5 m de comprimento foi conectada ao galão para expelir 

o excesso de água e uma bolinha de tênis de mesa foi colocada dentro do funil para impedir a 

evaporação. Esse coletor segue o molde proposto pela Agência Internacional de Energia 

Atômica.  
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 Para a coleta do carbonato precipitado foram introduzidos vidros de relógio 

centralizados à baixo dos respectivos pontos de gotejamento onde foram coletadas as amostras 

de água. O carbonato depositado sobre os vidros de relógio foi analisado isotopicamente da 

mesma forma que os espeleotemas, nos laboratórios do Instituto de Geociências da 

Universidade de São Paulo. 

 Os medidores de temperatura e umidade são da marca HOBO, modelo U32-001. A 

vazão de gotejamento foi medida pelo equipamento STALAGMITE com software e eletrônica 

de aquisição de dados da TinyTag Data Loggers. No pluviógrafo foi utilizado o contador de 

eventos (que também mediu a temperatura) do tipo HOBO modelo UA-003-64. Para as 

medições de concentração de CO2 no ar da caverna, assim como da atmosfera externa, foi 

utilizado o medidor multiparâmetro da fabricante Texto modelo 435-4 acoplada a sonda IAQ. 

 

8.2 Resultados do monitoramento da caverna Jaraguá e região ao redor  

8.2.1 Composição isotópica da água de chuva 

 No total foram obtidas 66 análises isotópicas de δD e δ18O da água da chuva coletada 

próximo a caverna Jaraguá. Na Figura 8.2, pode ser observado que estes valores estão 

distribuídos próximos da Linha de Água Meteórica Global (LAMG, ver item 5.2). Esse 

resultado indica que praticamente não há excesso de deutério na isotopia da água e, portanto, 

não houve processo de evaporação significativo associado à chuva da região. Essa relação 

também é um bom indicativo de que a região recebe a maior parte da umidade de uma única 

fonte, já que fontes distintas possuem diferentes assinaturas de excesso de deutério. 
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Figura 8.2: Dados isotópicos de δD e δ18O da água de chuva da estação de coleta localizada nas 

adjacências da caverna Jaraguá, Bonito-MS. A reta no gráfico representa a Linha de Água Meteórica 

Global (LAMG). 

 

 Pode-se observar na Figura 8.3 que o δ18O da água meteórica é mais negativo durante 

os meses de maior pluviosidade e temperatura. Essa relação é uma clara evidência de que o 

amount effect (efeito quantidade) é o principal modulador das variações isotópicas da água da 

chuva, como descrito no item 5.2. Este resultado está em acordo com o uso do δ18O meteórico 

em reconstituições de variação de quantidade de precipitação para a região do SMSA, como 

descrito por Vuille et al (2003; 2012).  
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Figura 8.3: Comparação entre a pluviosidade quinzenal, temperatura do ar e isotopia da água meteórica 

da estação montada em uma fazenda próxima a caverna Jaraguá na cidade de Bonito (MS). 

 

8.2.2 Vazão de gotejamento e efeito reservatório 

 Os dados da vazão de gotejamento monitorada em dois gotejamentos dentro da caverna 

Jaraguá são comparados com os dados de chuva acumulada quinzenalmente nas Figuras 8.4 e 

8.5. É interessante notar uma dinâmica de gotejamento significativamente distinta entre os dois 

pontos monitorados que estão a cerca 10 m um do outro. No gotejamento 1, a vazão de 

gotejamento começa a decrescer logo após o final da estação chuvosa dos anos de 2011/2012 e 

permanece nessa tendência até o final da estação chuvosa de 2013, quando os valores 

rapidamente aumentam (Figura 8.4). As vazões decrescem de forma mais gradual do período 

chuvoso de 2013/2014 até 2015. Em resumo, parece existir um padrão caracterizado por 

aumento rápido de gotejamento após o início da estação chuvosa, seguido de gradual diminuição 

no gotejamento ao longo da estação seca. No entanto, o gotejamento nesse ponto monitorado 

não cessa mesmo com estiagem de vários meses, como por exemplo, a que ocorreu entre 

setembro e dezembro de 2012.  

 



 

70 
 

 

Figura 8.4: Gráfico da vazão de gotejamento versus quantidade de chuva sobre a caverna no ponto de 

monitoramento 1 da caverna Jaraguá. 

 

 No ponto monitorado 2 (Figura 8.5), nota-se que a resposta à vazão de gotejamento em 

relação a recarga meteórica é mais rápida. A vazão aumente quase que instantaneamente após 

eventos de chuva e rapidamente diminui num prazo de poucos dias. Também há ocorrência de 

leves aumentos de gotejamento sem que haja uma recarga externa, o que indica influência de 

uma dinâmica estocástica da retenção e esvaziamento de água no reservatório cárstico. Também 

nesse ponto, não ouve interrupção do gotejamento, mesmo em períodos de pouca ou nenhuma 

chuva.  

 

 

Figura 8.5: Gráfico da vazão de gotejamento comparada com a quantidade de chuva no ponto de 

monitoramento 2 da caverna Jaraguá. 
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 Algumas conclusões podem ser obtidas a partir do monitoramento do gotejamento 

desses dois pontos da caverna Jaraguá: 1) essa caverna apresenta ao menos dois sistemas 

reservatórios com distintas características de armazenagem e esvaziamento de água; 2) os 

gotejamentos são permanentes mesmo com ausência de chuvas. Com isso, algumas implicações 

paleoclimáticas podem ser constatadas. O fato de não haver parada nos gotejamentos mostra 

que o reservatório da caverna mantém a água armazenada por mais de uma estação chuvosa. 

Com isso ocorre mistura da água da estação úmida atual com a água dos períodos úmidos 

prévios, o que leva a suavização dos valores isotópicos da água de gotejamento ao longo dos 

anos, em decorrência, não é possível identificar variações isotópicas intrasazonais. Pelo fato de 

cada gotejamento responder a uma rota de fluxo própria, é de se esperar que a isotopia da água 

de diferentes pontos apresente diferenças nos seus valores na escala intrasazonal/anual, já que 

a mistura da água atual com a água remanescente se dará a uma taxa diferente em cada 

gotejamento.  

 A variação na taxa de gotejamento também pode afetar a precipitação dos espeleotemas. 

Um gotejamento rápido tende a lavar a superfície de deposição não permitindo que a solução 

entre em equilíbrio com a atmosfera da caverna e dificultando a precipitação do CaCO3 

(Mühlinghaus et al., 2007). A formação dos espeleotemas é dependente da saturação de CaCO3 

na solução de percolação, que por sua vez, pode ser dependente do tempo de residência da 

solução no reservatório. Em certas condições, a solução ainda chega com pH ácido dentro da 

zona vadosa e corroem os espeleotemas ao invés de formá-los (Lachniet, 2009). Entretanto, não 

se observou nenhuma corrosão nos espeleotemas da caverna Jaraguá, embora tenham sido 

registrados períodos de alguns meses sem precipitação de carbonato nos pontos monitorados. 

 

8.2.3 Microclima da caverna 

 Ao longo de mais de 4 anos de monitoramento foi possível constatar que a variação da 

temperatura interna da caverna Jaraguá é inferior a 2°C, enquanto que a amplitude da variação 

externa foi de aproximadamente 45°C (Figura 8.6). A temperatura da caverna tende a refletir a 

média das temperaturas externas, o que manteve a temperatura interna sempre próxima de 

21.9°C. A variação máxima detectada (~2°C) pode causar uma variação nos valores de δ18O 

dos espeleotemas precipitados de ~0.4‰ (Kim & O’Neil, 1997). 
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Figura 8.6: Valores de temperatura medidos entre agosto de 2012 e julho de 2016 dentro e fora da 

caverna Jaraguá. Em azul claro (na parte superior do gráfico) estão os valores da temperatura do ar 

externo medidos na fazenda junto ao pluviógrafo, a curva em roxo representa a média móvel desses 

valores. Na parte inferior estão apresentadas as curvas de temperatura registradas logo na entrada da 

caverna (em preto), no meio do salão principal (vermelho) e na parte mais interna da caverna, onde 

foram coletados os espeleotemas (em azul). As posições dos registradores de temperatura da caverna 

podem ser observadas na Figura 6.2. 

 

 Nos mesmos locais da caverna onde foram medidas as temperaturas foram também 

medidas a umidade relativa do ar. Durante os 4 anos de monitoramento, a umidade relativa 

dentro da caverna permaneceu praticamente constante em 100% (Figura 8.7). Isso indica 
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ausência de processos de evaporação dentro da caverna, o que proporciona que a precipitação 

do carbonato ocorra próximo ao equilíbrio isotópico. 

 

 

Figura 8.7: Valores de umidade relativa medidos entre agosto de 2012 e julho de 2016 na caverna 

Jaraguá. As posições dos equipamentos de medição dentro da caverna podem ser observadas na Figura 

6.2. 

 

 As medidas de concentração de CO2 foram tomadas dentro e fora da caverna durante a 

maioria das visitas de trabalho de campo e são apresentadas na Tabela 8.1. Pode-se constatar 

por estes dados que a atmosfera da caverna apresenta concentrações sempre superiores aos 

valores externos, estes últimos condizentes com a média atmosférica global (~ 400 ppm). Altas 

concentrações de CO2 no ambiente da caverna tende a inibir a degaseificação rápida 

(caracterizada pela perda de CO2) da solução percolante, processo que acelera a taxa de 

precipitação de CaCO3. A degaseificação rápida também pode acarretar na alteração dos valores 

de δ18O e δ13C nos espeleotemas (Feng et al., 2012, Stríkis, 2015). 

 Foi constatado que os valores da concentração de CO2 dentro da caverna nos meses de 

verão (> 5000 ppm) são muito superiores as concentrações medidas nos meses de inverno, que 

ficaram por volta de ~ 900 ppm. A sazonalidade das concentrações de CO2 dentro de cavernas, 

com maiores valores nos meses mais quentes do ano em relação aos meses mais frios, tem sido 

comumente reportadas ao redor do mundo (Feng et al., 2012; Meyer et al., 2014; Rampelbergh 

et al., 2014; Breitenbach et al., 2015). Isso ocorre devido a diferenças sazonais no gradiente de 

pressão entre parte interna e externa da caverna, o que favorece a ventilação na estação mais 

fria. A temperatura da caverna é aproximadamente constante ao longo do ano, isso implica que 

nos meses mais frios o ar do interior das cavernas tem a temperatura maior que o ar externo, 
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consequentemente, a densidade do ar é menor no interior o que favorece a ventilação e 

diminuição da concentração do CO2. 

 

Caverna Jaraguá 

Data CO2(ppm) 

(dia/mês/ano) externo Interno 

25/08/2012 389 758 

11/12/2012 340 5203 

11/4/2013 506 6466 

13/7/2013 524 1080 

26/3/2014 424 8421 

25/7/2016 463 928 
Tabela 8.1: Valores da pressão parcial de CO2 medidos na parte externa e interna da caverna Jaraguá. 

Os valores destacados em amarelo são referentes as medidas realizadas durante os meses mais quentes, 

caracterizados pelas maiores concentrações de CO2 no interior da caverna. 

 

8.2.4 Composição isotópica da água de gotejamento e de espeleotemas recentes 

 Foram analisadas isotopicamente 65 amostras de água de cada um dos três pontos de 

gotejamento monitorados na caverna Jaraguá. Os valores de δD e δ18O se sobrepõe aos valores 

isotópicos da água da chuva coletada (Figura 8.8). O fato de que os dados isotópicos dos 

gotejamentos estejam distribuídos ao longo da linha de água meteórica reflete que a evaporação 

foi pouco significativa durante trajetória da água para dentro da caverna. Se houvesse 

evaporação, o hidrogênio seria mais facilmente fracionado em relação ao oxigênio, o que 

provocaria um excesso de deutério na água de gotejamento em relação a água meteórica 

identificado pela menor inclinação da reta formada pelos pontos de δD e δ18O. 
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Figura 8.8: Dados isotópicos de δD e δ18O da água de gotejamento coletadas nos três pontos 

monitorados dentro da caverna Jaraguá. Em azul é também apresentado os resultados isotópicos da água 

da chuva coletada na fazenda onde se encontra a caverna. A linha representa a Linha de Água Meteórica 

Global (LAMG). 

 

 Ao longo do tempo, os valores do δ18O da água de gotejamento são próximos a média 

dos valores do δ18O da água da chuva (Figura 8.9), lembrando que os valores mais positivos 

do δ18O da chuva ocorrem em períodos de poucas chuvas que pouco contribuem para a recarga 

do sistema cárstico. Nota-se na Figura 8.10 significativa diferença nos valores absolutos de 

δ18O entre os pontos de gotejamento, o que denota diferenças nas características individuais do 

reservatório relativo a cada ponto (ver também item 8.3.2). Por outro lado, a variação isotópica 

relativa entre os anos é semelhante nos três pontos monitorados (Figura 8.10). É de se notar 

que o δ18O nos três gotejamentos ficam estáveis durante os anos de 2011 e 2012, sofrem um 

decréscimo no ano de 2013, voltam a subir no ano de 2014 e apresentam uma tendência de 

diminuição em 2015 (Figura 8.9). Com base nessas constatações, podemos inferir que 

espeleotemas dessa mesma caverna podem apresentar valores absolutos de δ18O distintos para 

o mesmo período numa escala de tempo intrasazonal. Entretanto, as diferenças tendem a 

diminuir quanto maior for a escala de tempo considerada, já que o efeito de suavização nos 

valores do δ18O impostas pelo reservatório irá ocorrer na escala de meses a poucos anos. 
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Figura 8.9: Gráfico da variação de acumulados quinzenais de chuva (barras em azul), isotopia da água 

da chuva (linha preta) e isotopia das águas de gotejamento dos pontos monitorados 1 (linha verde), 2 

(linha azul) e 3 (linha vermelha) da caverna Jaraguá. 

 

 Abaixo dos mesmos pontos onde foram monitoradas a isotopia da água de gotejamento 

na caverna Jaraguá (P1, P2 e P3), foram coletadas amostras de carbonato recentemente 

precipitado sobre os vidros de relógio, com periodicidade de aproximadamente 3 meses. A 

comparação entre o δ18O da água de gotejamento e dos carbonatos precipitados sobre os vidros 

é apresentada nas Figuras 8.10 a 8.12.  
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Figura 8.10: Gráfico do δ18O da água de gotejamento do ponto P1 (em preto) da caverna Jaraguá e δ18O 

do carbonato depositado sobre o vidro de relógio deixado sobre o respectivo gotejamento (em vermelho). 

 

 

 

Figura 8.11: Gráfico do δ18O da água de gotejamento do ponto P2 (em preto) da caverna Jaraguá e δ18O 

do carbonato depositado sobre o vidro de relógio deixado sobre o respectivo gotejamento (em vermelho). 
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Figura 8.12: Gráfico do δ18O da água de gotejamento do ponto P3 (em preto) da caverna Jaraguá e δ18O 

do carbonato depositado sobre o vidro de relógio deixado sobre o respectivo gotejamento (em vermelho). 

 

Nos três pontos monitorados, os dados de δ18O do carbonato parecem refletir de forma 

suavizada a variação isotópica da água de gotejamento. Entretanto, algumas dificuldades 

técnicas/experimentais dificulta a comparação de dados isotópicos do carbonato e da água de 

gotejamento. A deposição do carbonato na caverna Jaraguá é bastante lenta em comparação a 

outras cavernas monitoradas no Brasil (Stríkis, 2015; Moquet et al., 2016), nessa caverna as 

amostras de carbonato foram obtidas com intervalo mínimo de três meses, período que foi 

necessário para o acumulo de CaCO3 para análise, enquanto que a coleta de água de gotejamento 

era realizada a cada 15 dias. Estas diferenças na resolução temporal dificulta a comparação entre 

os dados, e também, não é possível considerar que o carbonato depositado irá refletir a isotopia 

do gotejamento média ao longo de três/quatro meses, pois a quantidade de carbonato precipitado 

é estritamente dependente do grau de saturação de CaCO3 na solução geradora, que por sua vez, 

varia em decorrência do tempo de armazenamento no reservatório cárstico (Baker et al., 2016). 

Ou seja, gotejamentos rápidos tendem a refletir com mais rapidez a isotopia da água da chuva, 

mas precipitará pouco carbonato devido ao menor grau de saturação de CaCO3 na solução. Por 

outro lado, gotejamentos lentos são propícios a formação mais rápida de espeleotemas, mas 

refletem a isotopia da água da chuva de forma mais suavizada devido ao maior tempo de 

residência e misturas com água pretéritas no reservatório.   
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8.3 Monitoramento das cavernas Pau d’Alho e Curupira 

 A temperatura do interior das cavernas Pau d’Alho e Curupira permaneceu 

aproximadamente constante, com o mesmo valor de 25.7°C durante o período monitorado 

(Figura 8.13 e 8.14) e a umidade do interior da caverna Pau d’Alho foi sempre saturada em 

100% (Figura 8.15). Já, o monitoramento da umidade relativa na caverna Curupira foi somente 

baseado em medidas pontuais realizadas com o uso de sonda multiparamétrica em quatro visitas 

a essa caverna entre 2012 e 2016. Mesmo assim, não foram observadas variações significativas 

de umidade relativa do ar, cujo valor foi também de 100%. 

 

 

Figura 8.13: Medidas de temperatura da caverna Pau d’Alho obtidas na entrada e no interior da caverna. 
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Figura 8.14: Medidas de temperatura das cavernas Curupira obtidas na entrada e no interior da caverna. 

 

 

 

Figura 8.15: Medidas de umidade relativa obtidas na entrada e no interior da caverna da caverna Pau 

d’Alho. 

 

 Os dados de concentrações de CO2 medidas nas cavernas Pau d’Alho e Curupira são 

apresentados na Tabela 8.2. Assim como na caverna Jaraguá, existem altas concentrações de 
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CO2 nos interiores das cavidades, principalmente nos meses mais quentes (fevereiro e março), 

em relação ao mês de julho. 

 

  Pau d'Alho Curupira 

data Interior entrada interior entrada 

Fev. (2013) X 530 ppm 992 ppm 1200 ppm 

Jul. (2013) 1132 ppm 436 ppm 520 ppm 510 ppm 

Mar. (2014) 7449 ppm 456 ppm 2353 ppm 933 ppm 

Mar. (2016) 9072 ppm 492 ppm 11042 ppm 3200 ppm 
Tabela 8.2: Tabela com os valores de CO2 medidos nas cavernas Pau d’Alho e Curupira. 

 

 Na primeira visita as cavernas Pau d’ Alho e Curupira, realizada em fevereiro de 2013, 

foram espalhados 5 vidros de relógios abaixo de gotejamentos ativos nos interiores de cada uma 

das cavernas. Em quatro anos que esses vidros de relógio estiveram lá, não houve precipitação 

alguma de carbonato, o que indica que a solução de percolação não esteve saturada o suficiente 

para a formação de espeleotemas.  

  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 

82 
 

9. Reconstituição paleoclimática baseada em registros 

isotópicos dos últimos 1500 anos de cavernas do Mato 

Grosso 

 

Os registros de δ18O apresentados neste capítulo também foram abordados em um 

artigo científico publicado no periódico Scientific Reports (Novello et al., 2016a - ANEXO 

IV).  

 

9.1 Geocronologia dos espeleotemas de cavernas do Mato Grosso  

 O estudo do clima dos últimos milênios foi realizado nas estalagmites ALHO6 e CUR4 

(Figura 9.1) coletadas nas cavernas Pau d’Alho e Curupira do estado do MT. A cronologia 

dessas amostras foi baseada em 12 idades U/Th para a estalagmite ALHO6 e 4 para a 

estalagmite CUR4 (ANEXO II). Juntas, estas amostras compõem um registro paleoclimático 

dos últimos ~1500 anos da região Centro-Oeste, no Brasil. 

 Diferentemente das outras estalagmites apresentadas aqui, a estalagmite ALHO6 

apresentou laminação bem formada com alternância de camadas claras e escuras. Através de 

lâminas petrográficas dessa estalagmite (ver item 7.4), foi feita a contagem de laminações com 

o uso de lupa binocular ao longo do seu eixo de crescimento. Foram contadas 1499 camadas no 

intervalo datado por U/Th entre ~492 EC e ~1935, ou seja, um intervalo de ~1443 anos. Ao 

considerar um erro médio das datações U/Th em torno de 35 anos, concluiu-se que as 

laminações do espeleotemas ALHO6 são anuais. 
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Figura 9.1: Estalagmites ALHO6 e CUR4 com suas respectivas idades. Figura modificada de Saito de 

Paula (2012). 

 

A interpolação dos dados isotópicos foi feita a partir de um ajuste polinomial de ordem 

3 entre o número das camadas anuais (1, 2, 3, ...) e as idades U/Th da amostra (Figura 9.2a). A 

correlação desse ajuste teve valor de r2 de 0.99. Assim, cada camada recebeu um valor absoluto 

de idade. Posteriormente foi feito o ajuste linear entre o valor de idade de cada camada com sua 

respectiva distância para o topo da amostra, esse ajuste também apresentou um valor de r2 de 

0.99 (Figura 9.2b). Com isso, foi estabelecida a cronologia utilizada na interpolação dos dados 

isotópicos do registro da estalagmite ALHO6. 
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Figura 9.2: (a) ajuste polinomial entre o número sequencial de camadas contadas e as idades U/Th 

dessas camadas. (b) ajuste linear entre a idades das camadas obtidas a partir da correlação apresentada 

em “a” com a distância em mm de cada camada em relação ao topo da amostra. 

 

9.2 Resultados isotópicos das amostras do Mato Grosso 

 O perfil isotópico da amostra CUR4 conta com um total de 255 análises de δ18O e δ13C 

obtidos a uma resolução espacial de amostragem de ~0.25 mm no período entre 1795 e 1971 

EC. Isso propiciou uma resolução temporal média de 0.7 anos para o registro isotópico 

(variando entre 0.3 e 3.2 anos). É importante ressaltar que a última idade U/Th (1965 EC) está 

no topo da estalagmite CUR4, portanto a amostra não estava ativa no momento da coleta, fato 

também comprovado pela não deposição de carbonato recente sobre os vidros de relógio 

colocados em gotejamentos ativos da caverna Curupira. 

Os valores do δ18O da estalagmite CUR4 variaram entre -8.7‰ a -6.3‰ com média de 

-7.6‰ (Figura 9.3). O registro é marcado por um evento mais negativo (-8.7‰) centrado em 

~1823 EC e posterior aumento nos valores de δ18O até ~1900 EC, quando se observa valor 

isotópico mais alto (-6.3‰). Na sequência do registro, foi observado uma nova oscilação de 

menor amplitude com mínimos de -8.2‰ e -7.9‰ em 1923 EC e 1968 EC, respectivamente, e 

máximo de -7.2‰ em 1955 EC. 

Os valores do δ13C da estalagmite CUR4 variam entre -11.9‰ e -8.7‰ com média de -

9.9‰ (Figura 9.3). O registro tem como característica um pico para valores mais negativos 

centrado em 1823 EC de -11.9‰, que ocorre de forma simultânea a um evento mais negativo 

no δ18O. Em 1857 EC os valores atingem o maior valor do registro (8.7‰) e decrescem em 

direção ao presente, com exceção de um curto evento mais positivo (-9.2‰) em 1955. 
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O registro isotópico da estalagmite ALHO6 é composto por 1186 análises de δ18O e δ13C 

que cobrem o intervalo de tempo entre 492 EC e 1860 EC (Figura 9.3). A amostragem foi feita 

com um espaçamento de 0.15 mm, o que determina uma resolução temporal média de 1.1 anos 

(variando entre 0.5 e 3.0 anos). 

O registro de δ18O da amostra ALHO6 tem um valor médio de -6.2‰ (variando entre -

7.9‰ e -4.5‰) e apresenta variações em várias escalas de tempo. A característica mais 

marcante do registro é uma sequência de eventos que ocorrem repetidamente em uma escala de 

poucas centenas de anos, com incursões tanto para valores mais positivos como para mais 

negativos, com amplitude isotópica de ~2‰ e duração de ~40 anos. As incursões para valores 

mais positivos são centrados em ~ 859, 921, 977, 1074, 1237, 1327, 1417, 1497 e 1732 EC, e 

para valores mais negativos são centrados em ~817, 886, 966, 1160, 1385, 1483 e 1795 EC. Os 

valores ficam predominante mais elevados durante o intervalo de ~830-1120 EC e 

predominantemente mais negativos no intervalo de ~1515-1880 EC, esses períodos são 

correspondentes a ocorrência dos eventos MCA e LIA, respectivamente. 

 Entre 1795 EC e 1860 EC, os registos isotópicos de δ18O da amostra ALHO6 sobrepõe 

o registro da CUR4. Existe uma diferença nos valores absolutos de 1‰ para mais positivo nos 

valores de δ18O da amostra CUR4, essa diferença é condizente com o fracionamento devido a 

mineralogia de aragonita (da amostra CUR4) em relação a calcita da amostra ALHO6 (Lachniet, 

2009).   

O δ13C da amostra ALHO6 segue as variações do δ18O, mas com diferenças 

significativas nos intervalos de ~492-680 EC e ~1760-1860 EC (Figura 9.3). No período em 

que as amostras ALHO6 e CUR4 são coincidentes, os valores de δ13C não apresentam 

correlação significativa entre as amostras. 
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Figura 9.3: Registros isotópicos de δ13C e δ18O das estalagmites CUR4 e ALHO6. Os dados de δ13C das 

estalagmites ALHO6 e CUR4 estão representados por curvas em vermelho e laranja, respectivamente. 

Os dados de δ18O das estalagmites ALHO6 e CUR4 estão representados por curvas em preto e azul, 

respectivamente. 

 

9.3 Interpretação dos dados isotópicos das amostras do Mato Grosso 

 Como discutido no item 5.2, nas áreas tropicais e subtropicais da América do Sul ocorre 

o mecanismo tipo “amount effect”, caracterizado por valores mais negativos de 18O da água da 

chuva em períodos mais úmidos. Dados observacionais coletados pela Agencia Internacional 

de Energia Atômica (programa Global Network of Isotopes in Precipitation program of the 

International Atomic Energy Agency - GNIP-IAEA) na estação de Cuiabá entre os anos de 1961 

e 1987, localizada a cerca de 85 km das cavernas Pau d’Alho e Curupira, confirmam a 

correlação negativa entre as anomalias mensais de precipitação sobre o Brasil com as anomalias 

de δ18O da água de chuva de Cuiabá (Figura 9.4).  

 Os valores de δ18O da água da chuva coletada na entrada das cavernas, da água de 

gotejamento das cavernas Pau d’Alho e Curupira e da água meteórica da estação GNIP-IAEA 
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em Cuiabá estão distribuídos ao redor da LAMG (Figura 9.5). Isso indica ausência de processos 

evaporativos que pudessem afetar o sinal isotópico do 18O da água de gotejamento.  

 

 

Figura 9.4: Correlação espacial das anomalias mensais de precipitação na América do Sul com as 

anomalias mensais de δ18O da chuva de Cuiabá para os meses da estação de monção (novembro a março).  

Os dados de precipitação foram obtidos do GPCC V7 (Schneider et al., 2014) e os dados de δ18O foram 

obtidos pelo programa da Agência Atômica Internacional (GNIP-IAEA) disponível em: http://www-

naweb.iaea.org/napc/ih/IHS_resources_gnip.html. As regiões sombreadas no mapa indicam locais onde 

a correlação foi significante (p<0.1). Figura extraída de Novello et al. (2016a). 

 

 

http://www-naweb.iaea.org/napc/ih/IHS_resources_gnip.html
http://www-naweb.iaea.org/napc/ih/IHS_resources_gnip.html
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Figura 9.5: Relação entre o δ18O e δD (SMOW) da água de diferentes reservatórios comparados com a 

Linha de Água Meteórica Glocal (LAMG). Valores isotópicos da água de chuva coletados pelo programa 

GNIP-IAEA em Cuiabá (preto), água da chuva coletada acima das cavernas durante as etapas de campo 

(azul) e águas de gotejamentos das cavernas Pau d’Alho (laranja) e Curupira (verde). 

 

Com base no monitoramento da temperatura nas cavernas Pau d’Alho e Curupira (ver 

item 8.4) foi possível observar que a temperatura esteve praticamente invariável ao longo do 

período monitorado refletindo as médias externas, assim não seria esperado que durante os 

últimos 1500 anos a temperatura tenha variado significativamente na região a ponto de afetar a 

isotopia dos espeleotemas estudados (ver item 5.1). A atmosfera da caverna esteve também 

sempre saturada (100% de umidade relativa), o que indica ausência de ambiente evaporativo 

durante a formação de espeleotemas. Dessa forma, são apresentadas condições favoráveis para 

equilíbrio isotópico entre os espeleotemas e a água que os formou nas cavernas Pau d’Alho e 

Curupira. Com isso é possível interpretar que a variação do 18O nos espeleotemas ALHO6 e 

CUR4 como um indicador da variabilidade de pluviosidade, particularmente associada a 

variação do SMSA (ver itens 3 e 6.4). No caso, os menores valores do 18O nas estalagmites 

indicam maior quantidade de chuva e vice-versa.  

O 13C da estalagmite ALHO6 apresenta uma boa correlação (r2=0.57) com o 18O 

(Figura 9.6), o que poderia ser um indicativo que ambos foram fracionados cinematicamente 

no momento de deposição dos espeleotemas. Entretanto, a variação do 13C pode estar 
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associado a produção da matéria orgânica do solo, como do aumento (diminuição) da dissolução 

da rocha da caverna, ambos os processos são dependentes da disponibilidade hídrica, o que 

correlacionariam o 13C com o 18O (Genty et al., 2006). 

 

 

Figura 9.6: Correlação do 13C e 18O da estalagmite ALHO6. 

 

 A correlação entre o 13C e 18O da estalagmite CUR4 (Figura 9.7) é pequena (r2=0.25), 

o que indica ausência de fracionamento cinético nos espeleotemas dessa caverna. Assim, a 

dinâmica do δ13C no solo e a contribuição isotópica da rocha foram fatores predominantes na 

variação do 13C dos espeleotemas.  
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Figura 9.7: Correlação do 13C e 18O da estalagmite CUR4. 

 

9.4 Microestratigrafia do espeleotema ALHO6 

 Além da contagem de laminações, foi feito um levantamento da espessura das 

laminações da estalagmite ALHO6 (Figura 9.8). Os dados de espessuras das laminações foram 

comparados aos dados isotópicos na Figura 9.9. 

 

 

Figura 9.8: Imagem de lâmina petrográfica da estalagmite ALHO6 obtida com auxílio de uma lupa para 

a contagem e medida de espessura das camadas. 
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Figura 9.9: Comparação entre os diferentes indicadores da estalagmite ALHO6. (a) Registro de 13C, 

(b) registro de 18O e (c) espessura de camadas. As áreas sombreadas demarcam os períodos em que as 

espessuras das camadas foram mais espessas. As principais erupções vulcânicas estão demarcadas sobre 

os dados de espessura de camadas. 

 

 A espessura média das camadas da estalagmite ALHO6 é de 0.16 mm com desvio padrão 

médio de 0.07 mm. Os valores ao longo do registro são predominantes ao redor da espessura de 

0.1 mm, sendo observado aumento significativo de espessura nos períodos 640-820 EC 

(espessura média de ~0.3 mm), 1100-1080 EC (espessura média de ~0.2 mm) e 1350-1500 EC 

(espessura média de ~0.2 mm), (Figura 9.9). A partir de 1600 EC, os valores de espessuras 

aumentam gradualmente até ~0.5 mm até o topo da amostra (Figura 9.9). Os eventos abruptos 

de crescimentos das camadas centrados em 820 EC, 1145 EC, 1390 EC, 1460 EC e 1780 EC, 

são em geral coincidentes com eventos de diminuição abrupta dos valores isotópicos de 18O e 
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13C (Figura 9.9) indicando que, esses eventos estão associados com maior disponibilidade 

hídrica. Também, ressalta-se no registro as laminações mais espessas durante período do LIA a 

partir de ~1600EC.  

 A relação entre a espessura de camadas nas tendências gerais da série de dados é mais 

próxima as variações da série de 13C do que a de 18O, isso é mais evidente entre 400-820 EC 

e em 1590-1890 EC, em ambos os intervalos, a espessura de camadas cresce enquanto há 

diminuição dos valores de 13C. As variações do 13C nas estalagmites também é um indicador 

da produção de matéria orgânica para essa caverna (Jaqueto et al., 2016), a maior atividade 

orgânica diminui os valores de 13C e aumenta a pressão de CO2 e produção de ácidos orgânicos 

no solo, esses fatores contribuem para um menor valor do 13C na estalagmite e maior 

dissolução da rocha da caverna que contribui para maior precipitação do carbonato secundário 

(estalagmites) no interior da caverna, o que aumenta a espessura das camadas nas estalagmites. 

 A precipitação do carbonato também está associada ao índice de saturação de CaCO3 na 

água de gotejamento, dessa forma, camadas mais espessas estão associadas a maior quantidade 

de CaCO3 na solução e não necessariamente a maior quantidade de água no sistema (Baker et 

al., 2016). Outros fatores como aumento da degaseificação e evaporação também favorecem o 

crescimento mais rápido dos espeleotemas (Baldini et al., 2008). 

 A atividade vulcânica afeta o clima e o ambiente, a natureza dos dados de espessura de 

camadas permite identificar perturbações no crescimento das estalagmites que ocorreram dentro 

do período de um ano, dessa forma podem ser sensíveis ao impacto dos eventos vulcânicos do 

passado, na Figura 9.9 está indicado as principais erupções vulcânicas do período estudado 

associados a picos de aumento de espessura de camadas.  

 

9.5 Discussão das variações paleoclimáticas dos últimos 1500 anos no Mato 

Grosso 

 No registro de δ18O composto pelas estalagmites ALHO6+CUR4 (Figura 9.10) 

observa-se uma sequência de eventos espaçados em torno de duas centenas de anos. As análises 

espectrais realizadas com os métodos REDFIT e periodograma de Lomb indicam uma 

periodicidade centrada no valor de 208 e 210 anos, respectivamente (Figuras 9.11 e 9.12). A 

análise espectral também mostra periodicidades marginalmente significantes nos valores de 83, 

31, 18-16, 11, 9 e 7-3 anos (Figura 9.10). É importante ressaltar que as periodicidades de 208, 
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83 e 11 anos são descritas em referência a ciclos solares de Vries-Suess (Suess, 1980), 

Gleissberg (Gleissberg, 1958) e manchas solares de Schwabe (Schwabe, 1844), 

respectivamente.  Dentre estas se destaca o ciclo de ~208 anos pela análise de ondeletas, o qual 

foi persistente ao longo de todo o registro (Figura 9.10b). O ciclo de 83 anos é forte entre ~750-

1000 EC e ~1200-1500 EC, enquanto que o ciclo de 11 anos é localmente significativo  ao longo 

da série. Os ciclos solares de 11 e 83 anos foram previamente identificados em padrões de chuva 

e nas séries de espessura de anéis de árvores de diversas regiões do Brasil e Chile (Rigozo et 

al., 2007; 2008; 2012).  

 As periodicidades de 31 e 18-16 não apresentam um paralelo relacionado a atividade 

solar e são pouco significantes pela análise de ondeletas (Figura 9.10b), mas podem estar 

relacionadas a influência do PDO na região (Garreaud et al., 2009). Já as periodicidades de 7-3 

anos costumam estar associadas à influência do ENSO (Garreaud et al., 2009). 
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Figura 9.10: (a) Registros de 18O das estalagmites ALHO6 (preto) e CUR4 (azul). A faixa em amarelo 

destaca o período do MCA e em azul o período do LIA. (b) Análise de ondeleta realizada para os registros 

de 18O das amostras ALHO6+CUR4. Análise realizada pelo software PAST (Hammer et al., 2001) com 

a função Morlet. As linhas em preto indicam 95% de nível de confiança. Figura modificada de Novello 

et al. (2016a). 
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Figura 9.11: Análise espectral pelo método de REDFIT realizada para o registro de δ18O das 

estalagmites ALHO6+CUR4. Para essa análise foi utilizado o software PAST (Hammer et al., 2001), 

com os parâmetros: janela: 2; n° de segmentos: 3. Para melhor visualização os resultados foram 

separados para baixas frequências (entre variações decenais a centenárias) a esquerda e altas frequências 

(variações interanuais) a direita. As linhas azul, vermelha e verde representam os níveis de confiança 

(chi2) de 90%, 95% e 99%, respectivamente. Figura modificada de Novello et al. (2016a). 

 

 

Figura 9.12: Análise espectral pelo método do periodograma de Lomb para os registros de δ18O das 

amostras ALHO6+CUR4. A análise foi realizada com o software PAST, as duas linhas vermelhas 

correspondem aos valores de p <0.001 e <0.005. Figura modificada de Novello et al. (2016a). 

 

Para verificar a relação entre os registros da ALHO6+CUR4 com a variabilidade solar 

foi feito análise de ondeletas cruzadas entre o registro das estalagmites com a reconstituição da 

irradiância de Steinhilbert et al. (2009). Essa análise mostrou clara correlação em anti-fase entre 

as duas séries na periodicidade de ~208 anos (Figura 9.13). Ambas as séries também 

apresentam forte correlação relacionada a periodicidade de ~83 anos em alguns períodos, 

entretanto a relação de fase nessa periodicidade não está bem definida. Isso pode ser um 
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indicativo que para a escala multidecenal o mecanismo responsável por transmitir o sinal solar 

no SMSA é relativamente mais indireto do que o relacionado ao da escala centenária.  

 

 

Figura 9.13: Análise de ondeletas cruzadas realizada entre o registro de 18O da amostra ALHO6 com 

a reconstituição da irradiância solar de Steinhilbert et al. (2009). A direção das setas para a esquerda 

(que ocorre durante a periodicidade de ~208 anos) é indicativo que os registros estão em anti-fase na 

respectiva periodicidade. A análise foi realizada com o software Matlab com as rotinas de programação 

de Grinsted et al. (2004). 

 

O ciclo de ~208 anos no SMSA foi previamente identificado para os últimos ~3000 mil 

anos em espeleotemas da Bahia (Novello et al., 2012), e também, em registros sedimentares 

marinhos (conteúdo de Fe) na costa do Chile (Varma et al., 2011) que está sob influência de 

regime de chuvas extratropicais (Figura 9.14). Esse registro marinho, obtido na porção sul-

central da costa do Chile, é interpretado como um registro de precipitação da costa oeste dos 

Andes (Lamy et al., 2001) com maior (menor) conteúdo de Fe durante períodos secos (úmidos). 
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A região está localizada na borda norte de influência dos ventos de oeste da região sul 

(conhecido na literatura como Southern Westerlies – SW) e a precipitação local aumenta com o 

posicionamento mais a norte dos SW e vice-versa. A dinâmica do posicionamento do SW foi 

posteriormente associada por Varma et al., (2011) com a variabilidade solar, com deslocamento 

para sul dos SW durante períodos de alta atividade solar, e vice-versa.  

 

 

Figura 9.14: Mapa da América do Sul mostrando a média anual de campo de ventos a 850hPa. A região 

em azul mostra a convecção de DJF relacionadas a Zona de Convergência Intertropical (ZCIT) e ao 

Sistema de Monção Sul Americana (SMSA). A estrela é referente ao local das cavernas Pau d’Alho e 

Curupira. Os círculos mostram os locais dos demais registros discutidos aqui: 1- Caverna Cristais, 

correspondente ao registro de δ18O da amostra CR1 (Vuille et al., 2012); 2- Registro de δ18O do Lago 

Pumacocha (Bird et al., 2011); 3- Registro sedimentar de conteúdo de Fe de Lamy et al. (2001). 
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Ao comparar os dados de 18O das amostras ALHO6+CUR4 com o registro das 

variações de Fe do testemunho marinho do Chile, foi possível relacionar períodos úmidos do 

SMSA durante alta atividade solar com períodos de seca registrados no registro chileno, na 

escala de centenas de anos (Figura 9.15).  

 

 

Figura 9.15: Comparação entre as anomalias de irradiância total (Irr, em W/m2, azul), o δ18O da 

estalagmite ALHO6 e o registro de conteúdo de Fe do Chile (em cps, verde). Os dados foram filtrados 

pelo filtro passa baixa usando Gaussian kernel na janela próxima a 208 anos. Os dados da ALHO6 e 

conteúdo de Fe foram destendênciados com o polinômio de terceiro grau para filtrar a tendência presente 

durante os eventos MCA e LIA. As sombras em laranja (azul) destacam os períodos de irradiância acima 

(abaixo) da média que coincidem com menor (maior) δ18O e maior (menor) conteúdo de Fe. Note que 

os eixos y para a irradiância e para o conteúdo de Fe estão invertidos. 

 

Em resumo, os dados dos espeleotemas, assim como o registro das variações no 

conteúdo de Fe do Chile são coerentes com as reconstituições da variabilidade da atividade solar 

dos últimos milênios. Na escala de centenas de anos, as mínimas solares estão associados com 

anomalias positivas no δ18O das estalagmites ALHO6+CUR4 e redução do conteúdo de Fe 

sobre a costa do Chile, sugerindo o enfraquecimento do SMSA durante o posicionamento mais 
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a norte dos SW. A relação inversa é observada durante os máximos solares, quando o SMSA 

está mais fortalecido e os SW estão posicionados mais a sul. 

No entanto, a magnitude da variabilidade da forçante solar não seria suficiente forte para 

afetar o SMSA ou SW diretamente. Nesse contexto, os processos climáticos retroalimentativos, 

direcionados pela variabilidade solar podem levar a expansão do ramo sul da célula de Hadley 

aumentando a precipitação nos trópicos devido ao fortalecimento dos sistemas convectivos da 

ZCIT e SMSA (Meehl et al., 2003). Em consequência, os jatos subtropicais na troposfera 

superior deslocam-se mais para o polo, enquanto a célula Hadley sobre os trópicos se amplia  e 

os SW move-se para sul, diminuindo a precipitação na parte central-sul do Chile (Haigh et al., 

1996; Varma et al., 2011). 

 Vale ressaltar que o SMSA é afetado por um número de outras forçantes além da 

atividade solar, e na verdade, a temperatura do HN tem sido considerada a principal forçante do 

SMSA ao longo dos últimos milênios, uma vez que a ZCIT preferencialmente se desloca em 

direção ao hemisfério mais quente (Bird et al., 2011; Vuille et al., 2012). A Oscilação 

Multidecenal do Atlâncito (AMO), por sua vez, pode influenciar o gradiente de temperatura da 

superfície oceânica entre os hemisférios e acaba assim por modular a variação do 

posicionamento da ZCIT, o que impõe essa variabilidade climática quase periódica ao SMSA 

na escala multidecenal (Apaéstegui et al., 2014; Novello et al., 2012; Chiessi et al., 2009). A 

periodicidade de 83 anos, significativa entre 750 e 1000 EC e entre 1200 e 1500 EC no registro 

isotópico da ALHO6 (Figura 9.10 e 9.11), pode ser assim associada ao AMO, como 

previamente descrito nos estudos com espeleotemas da Bahia (Novello et al., 2012) e dos Andes 

peruanos (Apaéstegui, et al., 2014).  

Outro mecanismo com potencial modulador do SMSA  é a oscilação ENSO, que é a 

forçante dominante no clima da AS na escala interanual (Garreaud et al., 2009). Sobre a região 

tropical da AS, o deslocamento leste da célula de circulação Walker durante episódios EN leva 

a diminuição de precipitação no Nordeste brasileiro, norte da Amazônia e Andes tropicais. Ao 

mesmo tempo, ocorre o fortalecimento dos JBN a leste dos Andes o que aumenta o fluxo de 

umidade para o sudeste do Brasil (Berbery & Barros, 2002; Marengo & Soares, 2004). 

Entretanto, esse padrão climático não parece ter ocorrido na AS na escala de tempo secular. 

Como discutido em Vuille et al. (2012), a precipitação durante os períodos do MCA e LIA ao 

longo dos últimos dois mil anos ocorreram em fase nas regiões dos Andes tropicais e do sudeste 

do Brasil. Essa relação é inconsistente com o padrão climático imposto pelo ENSO para as duas 

regiões, que é caracterizado por sinal oposto de precipitação entre elas. No caso da região 
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Centro-Oeste, a pluviosidade é pouco afetada durante episódios El Niño ou La Niña, já que essa 

região, encontra-se na transição do dipolo de umidade imposta pelo ENSO sobre a AS 

(Garreaud et al., 2009). No entanto, esse mecanismo pode ter mudado ao longo do tempo, 

podendo ser, por exemplo, a causa das periodicidades de 3-7 anos encontradas pela análise 

espectral no registro da ALHO6 (Figura 9.11). 

Durante o período do MCA os valores do 18O da ALHO6 estão predominantemente 

acima da média do registro, enquanto que durante o período do LIA os valores estão abaixo da 

média, indicando condições predominantemente secas e úmidas, respectivamente (Figura 

9.10). Esse padrão climático ocorrido durante o período do MCA e LIA foi evidenciado em 

várias regiões sob domínio do SMSA, como por exemplo, em registros de 18O lacustres (Bird 

et al., 2011) e espeleotemas dos Andes peruanos (Aspaéstegui et al., 2014) e registro de 

espeleotema de São Paulo (Vuille et al., 2012), Figura 9.16. O MCA também foi 

significantemente seco na porção central da Bahia, entretanto nessa região o LIA foi igualmente 

seco, em contraste com as demais regiões do SMSA (Novello et al., 2012). O deslocamento 

norte-sul da ZCIT foi considerado com o principal fator para as condições secas e úmidas 

durante o MCA e LIA, respectivamente. Esse movimento da zona de convergência intertropical 

seria modulado pelas variações de temperatura do HN, quentes e frias durante o MCA e LIA, 

respectivamente (Vuille et al., 2012). 
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Figura 9.16: Comparação entre o registro do MT (ALHO6+CUR4) com outros registros de 18O 

localizados na região do SMSA e com a temperatura do Hemisfério Norte (Moberg et al., 2005). Do 

topo para baixo são mostrados o registro lacustre dos Andes peruanos (Bird et al., 2011), o registro de 

δ18O da estalagmite CR1 coletada na caverna Cristais do estado de São Paulo (Vuille et al., 2012) e o 

presente registro de δ18O do estado do Mato Grosso (ALHO6+CUR4). Figura modificada de Novello et, 

al. (2016a). 
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A temperatura do HN que modula o comportamento do SMSA, como ocorrido durante 

o MCA e o LIA, é também é influenciada pela atividade solar. Períodos de maior atividade solar 

aquece predominante do HN devido a sua maior porção continental em relação ao HS (Bird et 

al., 2011) o que levaria a ZCIT para norte e enfraqueceria o SMSA. Entretanto, esse efeito é 

exatamente o oposto do que é observado entre a irradiância total e os dados de 18O dos 

espeleotemas do Mato Grosso para a escala de tempo centenária. Ou seja, nessa escala de tempo, 

o SMSA está sendo influenciado mais diretamente pela atividade solar do que a temperatura do 

HN, quebrando a relação que a precipitação na AS tem com a temperatura do HN.  

 

Conclusão 

A principal característica do SMSA durante os últimos 1500 anos, evidenciada a partir 

do registro isotópico dos espeleotemas do Centro-Oeste do Brasil, é o persistente ciclo de 

chuvas que ocorreu periodicamente em ~208 anos. Este ciclo apresentou uma relação em fase 

com o ciclo de variabilidade solar que é consistente com modelos de simulação (Meehel et al., 

2003; 2009, Liu et al., 2012a; 2012b). Os registros de paleoprecipitação previamente publicados 

para os últimos milênios na América do Sul focaram na dinâmica da SMSA em função da 

temperatura do HN, esse mecanismo também foi dominante durante o período do MCA e LIA 

no clima do Centro-Oeste, no entanto, o presente estudo evidenciou que o sistema monçônico 

da América do Sul é mais sensível a forçante solar na variabilidade que ocorre na escala de 

tempo de centenas de anos.  
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10. Reconstituição paleoclimática dos últimos 33 mil anos 

baseado em estalagmites do Mato Grosso do Sul 

 

O registro de δ18O apresentados neste capítulo também foram abordados em um artigo 

científico submetido para o periódico Scientific Reports (Novello et al., 2016b - ANEXO V).  

 

10.1 Amostras 

10.1.1 Dados geocronológicos e escolha das estalagmites para estudo paleoclimático 

 Para a reconstituição paleoclimática do estado do Mato Grosso do Sul foram utilizadas 

as estalagmites JAR4, JAR2, JAR7, JAR14, JAR13 e JAR6, que juntas, abrangem os últimos 

~33 mil anos. Essas estalagmites foram selecionadas de um conjunto de 17 estalagmites 

previamente datadas (Figura 10.1). A quantidade de idades por amostra pode ser vista também 

na Tabela 10.1 e a distribuição das idades por amostra é apresentada na Figura 10.2. Os dados 

da amostra  JAR4 foram obtidos do estudo de  Saito de Paula (2012).  

 

 

Figura 10.1: Diagrama das idades e intervalo de deposição das estalagmites que estavam previamente 

datadas no Laboratório de Estudos de Sistemas Cársticos do IGc-USP. Figura extraída de Saito de Paula 

(2012). 

 

 Durante esta pesquisa foram obtidas 127 novas idades U/Th para os espeleotemas do 

Centro-Oeste. As novas idades são mostradas nos ANEXOS I e III.  
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Nome da 

estalagmite 

n° de análises 

de δ13C e δ18O 

n°  de idades 

U/Th 

Média de 

resolução (anos) 

Intervalo temporal 

coberto (anos AP*) 

JAR4 316 22 3.3 0 – 1055 

JAR2 504 17 10 435 – 5450 

JAR7 1924 43 6.8 5550 – 18660 

JAR14 863 14 8 15395 – 22370 

JAR13 603 23 10 21915 – 27970 

JAR6 390 12 9.4 29235 – 32885 
Tabela 10.1: Dados quantitativos das estalagmites (JAR4, JAR2, JAR7, JAR14, JAR13 e JAR6) que 

compõe o registro isotópico da caverna Jaraguá (registro JAR). A tabela contém o número de análises 

de δ13C e δ18O, número de idades U/Th, resolução temporal média do registro isotópico e intervalo em 

que as estalagmites cresceram.  

 

 

Figura 10.2: Distribuição das idades ao longo do tempo das amostras que compõe o registro JAR. 

 

10.1.2 Geocronologia e taxas de crescimento das estalagmites da caverna Jaraguá 

 Os perfis isotópicos das estalagmites foram estabelecidos a partir da interpolação linear 

destes dados entre as idades U/Th, considerando a presença de hiatos deposicionais ou períodos 

de interrupção do crescimento dos espeleotemas. 

 A amostra JAR2 (Figura 10.3) apresentou períodos de taxas de crescimento variadas. 

No intervalo temporal de 4552-5242 anos AP, a taxa de crescimento foi de ~0.3 mm/ano. Depois 

desse período, ouve uma drástica diminuição da taxa de crescimento até a amostra parar 

completamente de crescer em ~3789 AP. Próximos aos hiatos deposicionais, evidenciado pelas 

idades U/Th, são observadas camadas mais escuras que marcam as paradas de deposição 

(Figura 10.3).  
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Figura 10.3: Estalagmite JAR2 com as idades posicionadas. (a) gráfico das idades e suas respectivas 

distâncias em relação ao topo. (b) gráfico das taxas de crescimento. 

 

 A amostra JAR7 (Figura 10.4) cresceu com uma taxa de ~1 mm/ano, variando entre 0 

e 0.33mm/ano (Figura 10.4b). Alguns picos de rápido crescimento podem ser observados na 

Figura 10.4b, mas provavelmente, esses crescimentos rápidos localizados são “artificiais” e 

aparecem no gráfico decorrentes da proximidade de duas idades. No intervalo de tempo de 

7134-8038 anos AP, o crescimento da amostra foi relativamente baixo (0.06 mm/ano) indicando 
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um possível hiato deposicional, entretanto não há feições na amostra nesse intervalo que 

indiquem a parada de precipitação de carbonato. O crescimento da amostra é igualmente baixo 

em outros três curtos períodos centrados em ~12330, 14100 e 16320 anos AP (Figura 10.4b).    

 

 

 

Figura 10.4: Estalagmite JAR7 dividida em três partes com as posições das idades U/Th. (a) gráfico das 

idades e suas respectivas distâncias em relação ao topo. (b) gráfico das taxas de crescimento. Nota: no 

gráfico “a” os dados são mostrados com as barras de erro, entretanto devido ao pequeno erro associado 

as datações e a escala de tempo abrangida pela amostra, o tamanho das barras de erro se tornam menores 

que os pontos. 

 

 A amostra JAR14 (Figura 10.5) cresceu a uma taxa aproximadamente constante de 

0.07mm/ano no intervalo analisado (período entre 15447 AP e 22238 AP), e nela, foi 

identificado um hiato deposicional entre 16870-17593 AD. A estratigrafia da estalagmite não é 

homogênea entre 374 mm do topo (onde a está a idade de 22238 AP) e a base da amostra, por 
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esse motivo, foi dada preferência a análise das estalagmites JAR13 e JAR6 para continuidade 

do registro isotópico, pois apresentaram uma estratigrafia mais homogênea e um controle 

geocronológico mais preciso.   

 

 

 

Figura 10.5: Estalagmite JAR14 dividida em três partes com as posições das idades U/Th. (a) gráfico 

das idades e suas respectivas distâncias em relação ao topo. (b) gráfico das taxas de crescimento. 

 

 A amostra JAR13 (Figura 10.6) cresceu a uma taxa aproximadamente constante de 0.2 

mm/ano entre 21915 AP e 27970 AP. Apesar de duas fortes mudanças no eixo de crescimento 

a 151 e 548 mm do topo, a estalagmite cresceu de forma homogênia e não foi constatada a 

presença de hiatos, o que é evidenciado pelo gráfico das taxas de crescimento (Figura 10.6a). 
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Figure 10.6: Estalagmite JAR13 dividida em duas partes com as posições das idades U/Th. (a) gráfico 

das idades e suas respectivas distâncias em relação ao topo. (b) gráfico das taxas de crescimento. 
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 A amostra JAR6 (Figura 10.7) cresceu de forma pouco variável, com taxa de 

crescimento por volta de 0.05 mm/ano. A Figura 10.7b mostra um pico de elevada taxa de 

crescimento, entretanto esse pico é uma artificialidade dos dados devido à proximidade de duas 

datações cujos erros se sobrepõe (Figura 10.7a). As três últimas datações dessa amostra 

praticamente apresentam seus valores sobrepostos considerando as barras de erro (Figura 

10.7a), assim, para o modelo geocronológico foi utilizada a datação que apresentou o menor 

erro (31971±94 anos AP).  

 

 

Figura 10.7: Estalagmite JAR6 com as posições das idades U/Th. (a) gráfico das idades e suas 

respectivas distâncias em relação ao topo. (b) gráfico das taxas de crescimento. 

 

10.2 Resultados isotópicos das amostras do Mato Grosso do Sul 

 A série completa de 18O e 13C das estalagmites da caverna Jaraguá com modelo 

geocronológico baseado nas datações U/Th é apresentado na Figura 10.8. Os dados isotópicos 

mostrados nessa figura compreendem um intervalo entre o presente e 32885 anos AP. As séries 

de dados foram compostas pelas estalagmites JAR4, JAR2, JAR7, JAR14, JAR13 e JAR6 e 

contém 4600 análises de 18O e 13C interpoladas em 117 idades U/Th. A resolução média entre 
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os dados isotópicos é de ~8 anos.  A quantidade de análises isotópicas e idades, assim como a 

resolução média de cada amostra estão sumarizados na Tabela 10.1. 

 O registro isotópico apresenta hiatos de dados nas estalagmites JAR2 e JAR14 nos 

intervalos 2170-3670 anos AP e 16870-17600 anos AP, respectivamente. Entretanto, a 

estalagmite JAR7 completa o intervalo do hiato na estalagmite JAR14. Há sobreposições de 

dados nas amostras JAR4 e JAR2 no intervalo de tempo de 435-1055 anos AP, nas amostras 

JAR7 e JAR14 nos intervalos 15395-22370 anos AP e 17600-18660 anos AP, e nas amostras 

JAR14 e JAR13 no intervalo de 21915-22370 anos AP (Figura 10.8). 

 

 

 

Figura 10.8: Registro isotópico de 13C e 18O das estalagmites coletadas na caverna Jaraguá. Cada cor 

representa os dados isotópicos de uma estalagmite. Assim, as estalagmites JAR4, JAR2, JAR7, JAR13 

e JAR6 são representadas pelas cores: vermelho, preto, azul, laranja, vinho e verde, respectivamente. 
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10.3 Interpretação dos dados de 18O das amostras do Mato Grosso do Sul 

 Os valores do 18O e do D da água da chuva e da água de gotejamento dentro da 

caverna, medidos durante o monitoramento, apresentam se ao redor da LAMG (Figura 8.8). 

Isso indica que outros efeitos relacionados a temperatura ou evaporação ao longo da trajetória 

da água até o ambiente vadoso da caverna não foram significativos para a variação isotópica. 

Com isso, podemos considerar que a variação do δ18O água de gotejamento está relacionada ao 

δ18O da água da chuva, que por sua vez, apresenta variação dependente da quantidade de chuva. 

Dentro da caverna o monitoramento também mostrou que a temperatura anual variou 

pouco (cerca de 1.4°C) em contraste com a variação de 47.8°C da temperatura externa (Figura 

8.6). Aliado as condições de umidade do ambiente sempre saturado em 100% e com os altos 

teores de CO2 dentro da caverna, os efeitos cinéticos no fracionamento isotópico dos 

espeleotemas decorrentes da oscilação de temperatura e da degaseificação rápida foram 

mínimos. 

Hendy et al. (1971) sugere que não há variação isotópica em uma mesma camada 

“horizontal” de uma estalagmite que teve seu carbonato depositado em equilíbrio isotópico. 

Além disso, a co-variação entre o 13C e o 18O pode ser um indicador de fracionamento 

cinético, uma vez que tanto o 13C como o 18O são fracionados na mesma direção quando há 

evaporação ou degaseificação forçada. Para verificar se os espeleotemas da caverna foram 

precipitadas em equilíbrio isotópico, foi realizado análises isotópicas lateralmente nas 

estalagmites seguindo a estratigrafia de uma mesma camada, os resultados são mostrados na 

Figura 10.9. O desvio padrão da variação lateral do 18O foi de: 0.01‰, 0.10‰, 0.18‰, 0.11‰ 

e 0.10‰ para as amostras JAR2, JAR7, JAR14, JAR13 e JAR6, respectivamente. Ou seja, todos 

os valores variaram próximo da incerteza analítica de 0.15‰, mostrando que não ouve variação 

lateral significante nos dados de 18O, indicando, portanto, o equilíbrio isotópico na formação 

desses espeleotemas. 
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Figura 10.9: Valores de 18O para uma mesma camada das estalagmites JAR2, JAR7, JAR14, JAR13 e 

JAR6. Cada cor representa uma estalagmite. O ponto “0” representa o eixo central das estalagmites, 

consequentemente, a sequência da numeração é referente aos pontos amostrados a partir do ponto central 

(ponto “0”). 

 

Com os dados da mesma amostragem lateral da Figura 10.9, foi construído o gráfico 

dos valores do 18O pelo 13C (Figura 10.10). Através desse gráfico é possível observar que os 

dados de 18O não apresentam tendência linear com relação ao 13C. A mesma comparação foi 

realizada para a série completa do registro paleoclimático que abrange os últimos ~33 mil anos 

com o total de 4600 pontos (Figura 10.11) que mostrou uma correlação linear com r2 de 0.24. 

A baixa relação indica que o carbono e oxigênio apresentam variação isotópica direcionada por 

fatores de fracionamento independentes. Além do baixo valor de r2, observa-se na Figura 10.11 

que a relação entre o 18O e o 13C é inversa, ou seja, eles não foram fracionados na mesma 

direção, o que descarta o papel cinético. 
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Figura 10.10: Valores de 18O e 13C para uma mesma camada das estalagmites JAR2, JAR7, JAR14, 

JAR13 e JAR6. Cada cor representa uma estalagmite. 

 

   

  

 

Figura 10.11: Correlação de dados de 18O e 13C do registro JAR dos últimos ~33mil anos (4600 

pontos).  
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Mudanças na temperatura que ocorreram em escalas de tempo longas devem ser 

consideradas, uma vez que o fator de fracionamento α da isotopia da calcita é dependente da 

temperatura (Kim & O’Neil, 1997). Uma reconstituição da temperatura realizada a partir de 

registro polínico para a região do Pantanal por Whitney et al. (2011) estima que a temperatura 

para o Pleistoceno tardio e Holoceno é próxima dos valores modernos (~26°C). Para o LGM, 

os autores estimam uma temperatura média de ~22°C (4°C mais frio que o presente) com uma 

incerteza consideravelmente grande (os valores poderiam estar entre 21° e 24°C). Para outras 

regiões do Brasil, Behling & Negrelle (2001) e Stute et al. (1995) indicam que a temperatura 

média do Holoceno é ~5°C mais quente em relação à média do LGM. Assumindo que a caverna 

Jaraguá foi ~4°C mais fria durante o último máximo glacial, como sugerido por Whitney et al. 

(2011), o 18O do registro JAR teria tido um fracionamento ~1‰ (Kim and O’Neil, 1997) na 

transição do LGM para o Holoceno direcionado pela temperatura. Também durante essa 

transição, a isotopia da água da superfície do mar da região tropical do Atlântico Sul (região 

que provem a umidade para o SMSA) apresentou um aumento no 18O de ~0.2‰ (Waelbroeck 

et al., 2014). Assim, os efeitos somados da mudança de temperatura da caverna e da mudança 

na composição isotópica da água do mar foram responsáveis por cerca 0.8‰ da variação do 

18O entre o LGM e Holoceno. 

 

10.4 Discussão paleoclimática dos últimos 33 mil anos através do registro de 

δ18O das estalagmites da caverna Jaraguá (registro JAR do estado do MS) 

 O registro isotópico JAR apresenta um valor médio de 18O por volta de -5.0‰, com 

valor mínimos de -9.3‰ e máximo de -1.3‰. Considerando a tendência geral dos dados, a série 

isotópica 18O apresenta três períodos isotópicos distintos: (1) período relativamente seco entre 

29235-32885 anos AP com média nos valores de -4.2‰; (2) período relativamente úmido 

abrangendo o LGM entre 18000-29970 anos AP com média nos valores de -5.9‰ e (3) o 

período do Holoceno (os últimos 11000 anos), também com condições secas (valores médios 

de -3.6‰). Durante o período de mínima insolação os dados mostram condições mais secas 

enquanto que o período de úmido do LGM ocorre próximo ao máximo de insolação, entretanto 

a relação entre a curva dos dados isotópicos com a curva de insolação é fraca (Figura 10.12). 

O período do Holoceno mais seco em relação ao LGM também é consistente com as condições 

de contorno do período glacial, em que o gradiente de temperatura inter-hemisférico favoreceu 

o posicionamento da ZCIT mais a sul durante o LGM e mais a norte durante o Holoceno. 
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Durante o Holoceno ocorrem eventos úmidos de curta duração centrados em 9510, 8340, 

6000, 5170, 3730, 2140 e 150 anos AP (Figura 10.12). O maior dos eventos ocorre em 9510 

anos AP com amplitude de ~5‰. Todos esses eventos parecem ter tido influência de mudanças 

do posicionamento da ZCIT durante eventos frios do HN, denominados de eventos Bond, 

identificados em espeleotemas de Minas Gerais (Stríkis et al., 2011) e dos Andes peruanos 

(Bustamante et al., 2016). O decréscimo nos valores próximo ao presente é acentuado em função 

do evento LIA, cujo término se deu por volta de 150 anos AP (Saito de Paula, 2012). 
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Figura 10.12: Comparação entre o registro de 18O JAR, das estalagmites da caverna Jaraguá do estado 

do Mato Grosso do Sul com: registro de 18O da caverna Botuverá do estado de Santa Catarina (Cruz et 

al., 2005); registro lacustre da Bolívia (também indicativo de mais ou menos umidade com menor 

contagem γ indicando períodos mais úmidos, e vice-versa – Baker et al., 2001a); com o 18O dos 

espeleotemas das cavernas Cueva del Diamante/El Condor do Peru  a oeste da Amazonia (Cheng et al., 

2013a) e com o 18O da caverna Santiago no Equador (Mosblech et al., 2012). 
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   O clima predominantemente úmido durante o último glacial documentado no registro 

JAR é consistente com a reconstituição da paleoprecipitação do oeste da região do SMSA, como 

por exemplo, o que foi mostrado em testemunhos sedimentares do Salar de Uyuni na Bolívia 

(Baker et al., 2001), em espeleotemas dos Andes peruanos (Cheng et al., 2013a) e do Equador 

(Mosblesh et al., 2012), e também, é consistente com o que foi documentado na região sudeste 

do Brasil através dos dados de espeleotemas de Santa Catarina (Cruz et al., 2005) e São Paulo 

(Cruz et al., 2006), como mostra o gráfico de Figura 10.12. A localização desses registros 

paleoclimáticos pode ser vista na Figura 10.13. 

 

 

Figura 10.13: Mapa da América do Sul com a localização dos registros paleoclimáticos discutidos neste 

capítulo. 1- Local da caverna Jaraguá (caverna deste estudo); 2- Caverna Botuverá (Cruz et al., 2005); 

3- Caverna Santana (Cruz et al., 2006); 4- Salar Uyuni (Baker et al., 2001a); 5- Caverna Pacupahuaim 

(Kanner et al., 2012), Caverna Huagapo (Kanner et al., 2013) e Lagoa Pumacocha (Bird et al., 2011); 6- 

Laguna Bella Vista e Laguna Chaplin (Mayle et al., 2000); 7- Laguna La Gaiba (Whitney et al., 2011; 

Fornace et al., 2016); 8- Cueva del Diamante/El Condor (Cheng et al., 2013a); 9- Caverna Santiago 

(Mosblesh et al., 2012); 10- Lago Titicaca (Baker et al., 2001b; Fornace et al., 2014); 11- Caverna Lapa 

Grande (Stríkis et al., 2011). As setas indicam a média anual de ventos a 850 hPa. A área em azul 

representa a precipitação anual média para os meses de DJF. 
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 A concordância entre as condições climáticas do Centro-Oeste com que foi documentado no 

oeste amazônico e sudeste do Brasil na transição do LGM para o Holoceno é um indicativo que a 

umidade da região Sudeste está conectada com a do oeste amazônico, local de onde a umidade 

teria se deslocado em direção as latitudes mais baixas passando pelo Centro-Oeste brasileiro. 

No entanto, esse resultado está em aparente desacordo com reconstituições paleoambientais 

realizadas a partir de polén e isótopos da matéria orgânica em sítios de estudos da borda oeste 

do Pantanal (Whitney et al., 2011; Fornace et al., 2016). Nesses trabalhos, é mostrado que a 

vegetação do Holoceno foi típica de um clima mais úmido enquanto a vegetação do glacial teria 

sido típica de clima mais seco. Entretanto, a Laguna La Gaiba, lago de onde foram coletados os 

testemunhos, recebe água do rio Paraguai nos períodos de cheia, o que traz contribuições de 

matéria orgânica de regiões distantes para o lago. Também vale notar que a vegetação sofre 

influência das concentrações de CO2 atmosférico e da temperatura, parâmetros que tiveram 

expressivo aumento durante a transição do último glacial para o Holoceno. 

Durante o evento frio H3 no HN, o 18O do registo JAR apresenta um curto evento de 

valor mais negativo (diminuição de ~1.5‰) centrado em 27850 anos AP (Figura 10.14). A 

temperatura do HN é representada pelo 18O do testemunho de gelo NGRIP da Groelândia 

(Figura 10.14). 
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Figura 10.14: Comparação do 18O do registro JAR (média móvel de 11 pontos) com o 18O (média 

móvel de 7 pontos) do testemunho de gelo EDML da Antártica (EPICA members, 2010), 18O (média 

móvel de 4 pontos) de estalagmites da China (Dykoski, et al., 2005; Wang et al., 2001; Wang et al., 

2005; Yuan et al., 2004) e 18O (média móvel de 7 pontos) do testemunho de gelo NGRIP da Groelândia 

(NGRIP members, 2004). 

 

A ausência de dados entre 27970-29235 AP (entre as estalagmites JAR13 e JAR6) 

coincide com o período de aquecimento do HN relacionado aos eventos DO 3 e 4 (Figura: 

10.14). Como os eventos de aquecimento do HN são normalmente relacionados a períodos mais 

secos nas monções do HS, a parada de deposição de espeleotemas no referido período poderia 
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ter sido causada pela escassez hídrica na região. A série isotópica a partir de 27970 anos AP 

tem os valores de 18O ao redor de -5.5‰, que se mantêm aproximadamente constante até o 

evento H2, onde há uma incursão mais negativa (diminuição de 3.1‰) centrada em 24620 anos 

AP. Após esse evento os valores de 18O voltam a subir ligeiramente em 23690 anos AP. Esse 

aumento nos valores do 18O e a posterior diminuição são sincrônicos a um evento de 

aquecimento e esfriamento da Antártica durante o evento AIM2, descrito a partir dos dados de 

18O do testemunho de gelo EDML da Antártica (Figura 10.14).  

Os eventos úmidos identificados no registro JAR durante o H2 e H3 são consistentes 

com o movimento da ZCIT em resposta ao esfriamento no HN. Durante o evento H1, os dados 

JAR mostram uma estrutura de dois eventos úmidos (com diminuição de ~3.2‰ no 18O) nos 

intervalos de 17730-16750 anos AP e 15610-14800 anos AP intercalados por uma proeminente 

fase seca (Figura 10.15). Essa estrutura climática durante o H1, foi observada também em 

espeleotemas de Minas Gerais e Bahia (Stríkis et al., 2015) de forma menos acentuada (Figura 

10.15). Stríkis et al. (2015) atribui essa fase seca ao temporário posicionamento da ZCIT mais 

a norte determinado pelo aquecimento do oceano Atlântico tropical, consistente com essa 

hipótese, registros paleoclimáticos da América Central sensíveis a umidade e temperatura 

indicam uma pequena perturbação durante essa fase intermediária do H1 (Escobar et al., 2012). 

Entretanto esse episódio apresenta pouca significância nos registros do HN (Figura 10.14). O 

δ18O de estalagmites chinesas da Figura 10.14 mostra um pico pouco proeminente, e outro 

registro de δ18O também de estalagmites chinesas, com maior resolução e precisão cronológica 

para o período do H1, que é mostrado na Figura 10.15 é concordante com a refletância do 

testemunho da Bacia de Cariaco (indicador do posicionamento da ZCIT) e não mostra a 

estrutura em três fases que o SMSA apresenta para o período do H1 (Figura 10.15). Em ~19000 

anos AP, a monção do HN enfraquece lentamente enquanto que o SMSA é fortalecido, mas em 

~16950 anos AP a intensidade do SMSA começa a diminuir independentemente de mudanças 

na posição da ZCIT, portanto, perdendo a conexão com as monções do HN. Assim, a feição em 

três fases durante o evento H1 parece ser uma estrutura do SMSA que foi fracamente 

dependente das condições climáticas das altas latitudes ou do posicionamento da ZCIT.        
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Figura 10.15: Comparação do 18O do registro JAR durante o evento H1 com os registros de 18O de 

cavernas dos estados de Minas Gerais e Bahia (Stríkis et al., 2015), 18O de cavernas da China (Zhang 

et al., 2014) indicador de monção do HN e registro de reflectância do testemunho sedimentar da Bacia 

de Cariaco (Deplazes et al., 2013) indicador de posicionamento da ZCIT. 

 

Um forte período seco ocorreu na SMSA de 15000 anos AP até 12000 anos AP, como 

identificado no registro JAR por valores de 18O mais altos (~-4.9‰). Esse evento foi seguido 

por uma fase úmida (diminuição no 18O para -7.5‰) até 11600 anos AP. Esse período seco 

seguido pelo período úmido é coerente com as mudanças de temperatura do HN, 
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correspondendo aos eventos Bolling-Allerod (B-A; evento quente) e Yonger Dryas (YD; evento 

frio). Na Figura 10.14, também pose ser observado que o SMSA (representado pelo 18O do 

registro JAR) está em anti-fase com as monções asiáticas (representada pelo 18O de 

estalagmites da China). Essa relação reforça a relação inter-hemisférica das monções 

determinada pelo posicionamento da ZCIT, uma vez que quando essa está predominante em sua 

posição sul há aumento das monções no HS e diminuição das monções no HN, e vice-versa.  

Pouco se tem discutido sobre a influência das condições climáticas das regiões polares 

do HS na precipitação da América do Sul no último período glacial (Kanner et al., 2012). Os 

dados isotópicos da caverna Jaraguá, em alguns momentos, parecem seguir o δ18O do 

testemunho de gelo da Antártica (Figura 10.16).  Por exemplo, no início do evento frio H2 no 

HN ocorre uma abrupta diminuição nos valores de 18O no registro JAR (24700 anos AP), já o 

posterior aumento (entre 24660 anos AP até 23650 anos AP) e diminuição (entre 23650 anos 

AP até 22530 anos AP) do δ18O é semelhante as flutuações da temperatura da Antártica 

documentadas no 18O do testemunho de gelo EDML, período que é correspondente ao evento 

AIM2 (Figura 10.16). Nesse período, o 18O do registro JAR também é consistente com o 

posicionamento da ZCIT documentada através da refletância do testemunho sedimentar da 

Bacia de Cariaco (Figura 10.16).  

Essa relação entre a atividade do SMSA e clima do polo sul foi previamente observada 

na comparação entre o 18O de espeleotemas dos Andes peruanos e o registro de 

paleotemperatura da Antártica durante os eventos AIM8 e AIM12 (Kanner et al., 2012). Kanner 

et al. (2012) sugeriram que o aquecimento antártico estaria associado com aumento da 

temperatura da região subtropical do Atlântico Norte o que deslocaria a ZCIT para norte e 

provocaria o enfraquecimento do SMSA. No entanto, o mecanismo que associa a temperatura 

da Antártica com o posicionamento da ZCIT não é claro. Se a temperatura da Antártica afeta o 

gradiente de temperatura inter-hemisférico, a resposta do SMSA durante o AIM2 deveria ser a 

oposta do que foi documentada no registro JAR. Em contrapartida, o período frio no HN 

documentado através do aumento dos teores de IRD durante o evento H2 (entre 24250-22200 

AP) e o subsequente aquecimento no HN (no período relacionado ao evento DO2 documentado 

do δ18O do testemunho de gelo da Groelândia) são coincidentes com os intervalos úmido e seco 

do SMSA, respectivamente (Figura 10.16). Dessa forma, mesmo durante os eventos AIMs, a 

temperatura do HN parece ter sido a forçante principal na variabilidade do SMSA. 
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Figura 10.16: Detalhe da comparação em torno do período referente ao evento AIM2. Registro JAR 

(média móvel de 9 pontos), testemunho de gelo EDML da Antártica (média móvel de 4 pontos) (EPICA 

members, 2010), refletância do testemunho da Bacia de Cariaco (Deplazes et al., 2013), δ18O do 

testemunho de gelo NGRIP da Groelândia (NGRIP members, 2004) e IRD de testemunho sedimentar 

marinho (Abreu et al., 2003). 
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Durante o evento denominado de reversão fria da Antártica (ACR – do inglês Antarctica 

Cold Reversal) que é concomitante ao período do evento BA, Jomelli et al. (2014) documentou 

maior acumulação de neve nos Andes tropicais. Isso poderia ter tido como causa condições mais 

úmidas ou a queda da temperatura. Para esse período, os dados do registro JAR mostram 

condições secas para ao SMSA (Figura 10.14). Assim, o acumulo de neve nos Andes tropicais 

durante esse período esteve mais associado a queda na temperatura do que a disponibilidade de 

umidade do SMSA. Essa interpretação está em acordo com Pedro et al. (2015) que mostrou 

esfriamento das regiões tropicais do HS associado ao resfriamento antártico durante o evento 

ACR.  

 

Conclusão 

O registro de δ18O das estalagmites da caverna Jaraguá mostrou que o período do LGM 

foi mais úmido do que o Holoceno para a região do Mato Grosso do Sul, isso concorda com as 

condições médias de precipitação desse período aferidas por reconstituição de paleoprecipitação 

do oeste amazônico e do sudeste do Brasil. Esse resultado é importante pois indica a presença 

de um corredor de umidade que se estende flanco leste do andes equatorial até o sudeste do 

Brasil durante o período do LGM.  O registro JAR também mostrou uma série e anomalias 

climáticas abruptas que estiveram relacionadas com a temperatura do HN e que foram evidentes 

durante os eventos DO2, H2, BA e YD, de forma que, condições mais frias (quentes) no HN 

esteve associado com períodos mais úmidos (secos) na região sobre domínio do SMSA. Durante 

o período relacionado ao evento H1, o registro apresentado mostrou um período seco entre duas 

fases úmidas, essa feição foi previamente identificada no δ18O de estalagmites do centro-leste 

do Brasil (Stríkis et al., 2015) e não teve uma correspondência de mesma magnitude nos 

registros paleoambientais do HN.  
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10.5 Transição paleoclimática entre o LGM e Holoceno descrita através do 

registro de δ13C das estalagmites da caverna Jaraguá 

  

Como apresentado no item 5.2, a interpretação dos dados de δ13C em estalagmites é 

mais complexa do que a interpretação do δ18O, já que esse indicador está sujeito a uma série de 

outras contribuições do sistema cárstico e é mais sensível a eleitos cinéticos (Meyer et al., 2014). 

As possíveis alterações no sinal do δ13C nos espeleotemas podem ter como causa: a temperatura, 

efeitos cinéticos, contribuições do carbono da rocha da caverna e contribuições da matéria 

orgânica do solo.  

Apesar das dificuldades de se entender o sinal do δ13C no ambiente cárstico, o registro 

de δ13C das estalagmites da caverna Jaraguá (Figura 10.17) apresenta certas características que 

aliados aos dados isotópicos da rocha mãe da caverna facilitam a sua interpretação. Foram feitas 

5 análises de δ13C em cinco fragmentos de rocha matriz da caverna Jaraguá, os resultados 

encontrados são apresentados na Tabela 10.2. 
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Figura 10.17: Registro isotópico de 13C e 18O das estalagmites coletadas na caverna Jaraguá. Cada 

cor representa os dados isotópicos de uma estalagmite. Assim, as estalagmites JAR4, JAR2, JAR7, 

JAR13 e JAR6 são representadas pelas cores: vermelho, preto, azul, laranja, vinho e verde, 

respectivamente. A linha tracejada demarca o valor do δ13C médio (1.2‰) da rocha matriz da caverna 

Jaraguá. 

 

 

δ13C (VPDB) Localização da amostra na caverna 

2.80 parte externa da caverna acima da entrada 

1.71 parte externa da caverna acima da entrada 

0.55 na entrada da caverna 

0.41 dentro da caverna em uma região intermediária 

0.65 na parte mais profunda da caverna 
Tabela 10.2: Valores do δ13C de amostras de rocha coletadas ao longo da caverna Jaraguá, incluindo a 

parte externa da caverna.  

 

 O δ13C do registro JAR apresenta valores em torno 1.5‰, com pouca variação, entre o 

começo do registro (~33 mil anos AP) até próximo ao final do último período glacial (~18000 

mil nos AP), Figura 10.17. Os valores começam a diminuir em ~17640 AP, a partir desse ponto, 
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o δ13C apresenta três oscilações de amplitude de ~2‰ com valores máximos centrados em 

~16270, 14890 e 12720 AP. Após esse último pico, há uma abruta diminuição nos valores até 

~10000 AP, a partir desse ponto os valores ficam próximo a média de -8‰.  

No período do Holoceno, o δ13C parece variar de forma associada ao δ18O (Figura 

10.17), com recíprocos aumentos nos valores durante eventos que ocorreram em 8320 AP, 6720 

AP, 5680 AP e 3790 AP. Após o hiato em ~2130 AP, os valores decrescem simultaneamente 

até ~150 anos AP. 

 Nota-se que durante o período glacial o valor médio do δ13C (1.5‰) é próximo ao valor 

médio do δ13C (1.2‰) das amostras de rochas da matriz carbonática da caverna (Tabela 10.2). 

Com isso, podemos considerar que durante o período glacial, o principal contribuinte para os 

valores isotópicos preservados nos espeleotemas foi a rocha encaixante, e que contribuições 

para o sinal provenientes do solo ou matéria orgânica (que deslocariam os valores para mais 

negativos) foram mínimos. 

  A principal característica do registro de δ13C da caverna Jaraguá é a transição nos 

valores isotópicos do glacial para o Holoceno. Vamos considerar as principais hipóteses para 

essa transição isotópica: (1) efeitos envolvendo a mudanças nos valores médios da temperatura, 

(2) eveitos cinéticos, degaseificação rápida e perca de umidade, e (3) contribuição da assinatura 

isotópica da matéria orgânica presente no solo. 

(1) A temperatura durante o último glacial foi consistentemente mais fria ao redor do globo 

em relação aos valores holocênicos. Reconstituições de paleotemperatura para região 

mostram o glacial cerca de ~4°C mais frio que o presente (Whitney et al., 2011).  O 

aumento de temperatura deveria aumentar o δ13C nos espeleotemas (Polag et al., 2012), 

mas como os valores decrescem no registro de δ13C das estalagmites JAR na transição 

glacial-Holoceno, o papel direto do aumento da temperatura na isotopia pode ser 

descartado. Mesmo que afetado pela temperatura, a variação ~4°C ao redor da 

temperatura de 22° iria alterar o δ13C em menos de 1‰ (Hendy, 1971; Meyer et al., 

2014). 

(2) Atualmente o ambiente interno da caverna encontra-se saturado em umidade, os dados 

de δ18O (item 10.4) mostram que o período glacial foi mais úmido do que o presente, 

assim, é de se esperar que essa caverna preservou a atmosfera saturada em umidade ao 

longo dos últimos 33 mil anos. No que diz respeito ao CO2, no período glacial a 

concentração atmosférica foi ~100 ppm menor que os valores pré-revolução industrial 
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(~280 ppm), atualmente a concentração de CO2 da caverna é em média superior a 1000 

ppm, com variação de alguns milhares de ppm ao longo do ano (ver Tabela  8.1). Dessa 

forma, a variação global de 100 ppm no CO2 atmosférico não seria significativo para 

modular a degaseificação da solução percolante a ponto de mudar o valo isotópico. 

Assim, efeitos na isotopia dos espeleotemas decorrentes das mudanças de umidade 

relativa e CO2 dentro da caverna, se existiram, foram mínimos. No caso de um efeito 

cinético, que também envolveria as mudanças de temperatura, os valores de δ13C e δ18O 

seriam fracionados na mesma direção, e na Figura 10.11, mostramos que a correlação 

entre o δ13C e o δ18O das estalagmites JAR é negativa. Assim, podemos também 

descartar que os efeitos cinéticos tenham ocorridos nos espeleotemas durante a transição 

glacial-Holoceno.  

(3) Independentemente do tipo de metabolismo das plantas (sejam eles C3 ou C4), os 

valores de δ13C presente no material biológico de origem vegetal no solo será inferior a 

-9‰ (Dorale et al., 2009).  Como os valores do δ13C das estalagmites JAR encontram-

se com valores médios em torno de -8‰, podemos considerar que a diminuição nos 

valores isotópicos no δ13C das estalagmites JAR durante a transição glacial-Holoceno 

se deu pela maior contribuição da matéria orgânica que ocorreu a partir do início do 

Holoceno. 

  

Considerando a hipótese (3) como a que melhor explica a variação isotópica do δ13C nas 

estalagmites da caverna Jaraguá. A vegetação e processos biológicos do solo teriam se 

desenvolvido acima da caverna no começo do Holoceno, o que é intrigante, dado que os dados 

de δ18O das mesmas estalagmites sugerem o período glacial foi mais úmido do que o Holoceno 

médio. Assim, duas situações podem ter ocorrido simultaneamente ou em separado: (I) as 

maiores chuvas durante o período glacial estariam “lavando” a rocha da parte externa da 

caverna, impossibilitando a fixação do solo e o desenvolvimento da vegetação e (ou) (II) a 

vegetação teria se desenvolvido acima da caverna decorrente de outros fatores 

independentemente das condições de precipitação, nesse caso, as mudanças de precipitação 

reportadas pelo δ18O durante a transição glacial-Holoceno podem não terem sido fortes o 

suficiente para que a vegetação fosse impactada, e outros fatores, como por exemplo, o aumento 

da temperatura e das concentrações de CO2 na atmosfera tiveram uma maior contribuição na 

dinâmica da vegetação. 
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 O adensamento da vegetação na região do Pantanal a partir do Holoceno concorda com 

outras reconstituições de vegetação para região baseada em indicadores biológicos (Whitney et 

al., 2011; Fornace et al., 2016), e também é consistente com registros polínicos do sul da 

Amazônia que indicam que a vegetação do último glacial foi relativamente do tipo aberta 

(savana) em relação a vegetação mais densa do Holoceno (Burbridge et al., 2004; Mayle et al., 

2000). De fato, o aumento da temperatura e da concentração de CO2 do glacial para o Holoceno 

poderia ser a causa da transição da vegetação aberta (típica de cerrado) para a vegetação mais 

densa próxima a mata amazônica (Ehleringer & Monson., 1993; Ehleringer et al., 1997). Assim, 

o impacto na vegetação do aumento de temperatura e CO2 teria superado o papel de diminuição 

de precipitação na transição LGM/Holoceno. Colaborando com essa interpretação, o δ13C do 

registro JAR tem forte associação com a variação da concentração de CO2 atmosférico global e 

com a temperatura do HS documentadas através dos registros de gelo da Antártica. Podemos 

observar que a mudança drástica no δ13C ocorre de forma concomitante com o aquecimento da 

Antártica e com o aumento do CO2 atmosférico (Figura 10.18). 
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Figura 10.18: Comparação entre o δ13C das estalagmites da caverna Jaraguá com o δ18O do testemunho 

de gelo EDML (EPICA members, 2010) da Antártica (representativo de variação de temperatura) e com 

a reconstituição do CO2 atmosférico (Monnin et al., 2004). 

 

Conclusão 

 A variação do δ13C das estalagmites da caverna Jaraguá parece estar associada com a 

quantidade de produtividade biológica no solo, que quanto maior leva a diminuição do δ13C nas 

estalagmites. Significante mudança nos valores para mais negativo ocorre na transição entre o 

período glacial para o Holoceno. Apesar desse resultado concordar com os dados de 

paleovegetação de regiões próximas, ele discorda do que seria esperado em decorrência da 

variação de chuvas. Tal relação leva a crer que outros parâmetros como a concentração de CO2 

na atmosfera e temperatura foram determinantes no estabelecimento dos atuais padrões de 

vegetação. Alternativamente, durante glacial, a maior quantidade de chuvas poderia ter atuado 

de forma a impedir a fixação do solo acima da caverna o que inibiria o sinal da matéria orgânica 

na isotopia dos espeleotemas. 
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11 Considerações finais e perspectivas futuras 

 

Ainda existe um grande contraste entre a quantidade de reconstituições paleoclimáticas 

em regiões tropicais e subtropicais do HS em relação ao HN. A ausência de trabalhos 

paleoclimáticos de alta resolução é mais acentuadas nas regiões interiores do continente 

africano, da Oceânia e da AS, o que dificulta a construção de modelos paleoclimáticos mais 

precisos para o HS e faz com que as interpretações obtidas a partir dos dados do HN se tornem 

um paradigma nas ciências climáticas. Nesse contexto, os resultados mostrados na presente tese 

trazem contribuições importantes para o cenário paleoclimático dos trópicos da AS. 

 Com base em estalagmites do estado do MT que cobriu os últimos ~1500 anos, foi 

possível identificar que a atividade solar tem uma contribuição no SMSA na escala centenária, 

e que essa forçante, atua de forma independente das condições climáticas do HN. Isso contrasta 

um pouco com o que era esperado por estudos prévios, pois a temperatura do HN tem sido 

considerada a principal forçante a modular a precipitação na região monçônica da AS, tendo 

sido responsável pelas anomalias climáticas evidenciadas no Brasil durante o MCA e LIA. 

 Considerando a escala de tempo que vai do último período glacial até o presente, o 

registro de δ18O das estalagmites coletadas no estado do MS mostraram que as condições 

climáticas da região foram mais úmidas durante o glacial em relação ao Holoceno. Esse 

resultado está em acordo com o que foi documentado para a região do oeste amazônico e do 

sudeste do Brasil, assim, com os dados do MS foi possível interpretar que ocorreu o transporte 

de umidade da região do oeste amazônico para o sudeste do Brasil durante o glacial. Também 

foi possível evidenciar o impacto dos eventos milenares na região, causados principalmente pela 

variação abrupta da temperatura do HN, e que algumas características desses eventos, 

principalmente documentada durante o H1, não apresentam relação com as flutuações 

climáticas das altas latitudes que foram o “gatilho” para esses eventos. 

 Os dados de δ13C das mesmas estalagmites coletadas no estado do MS mostrou uma 

mudança drástica nas condições acima da caverna que envolve a dinâmica de solo/vegetação. 

Os dados indicam um aumento da produtividade orgânica e fixação de solo na transição 

LGM/Holoceno. Esse é um dado controverso, pois o δ18O das mesmas estalagmites sugere que 

o glacial foi relativamente mais úmido em relação ao Holoceno. Assim, condições locais, como 

por exemplo, a dificuldade de fixação do solo acima da caverna durante o glacial pode ter sido 

um dos responsáveis pelos resultados encontrados no δ13C. Alternativamente, a vegetação 
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acima da caverna pode ter sido pouca influenciada pela variação da precipitação, estando mais 

sensível as concentrações de CO2 e temperatura da atmosfera. Essa hipótese encontra apoio em 

reconstituições de vegetação de regiões não tão distantes, que mostraram a expansão da 

vegetação durante o Holoceno.  

 O monitoramento isotópico e ambiental realizado principalmente na caverna Jaraguá, 

permitiu interpretar os dados isotópicos dos espeleotemas com mais facilidade. Durante o 

período monitorado, o microclima da caverna não variou de forma significativa o que permitiu 

a preservação do sinal isotópico da água de gotejamento nos espeleotemas. O amount effect foi 

bem evidenciado para a região através do acoplamento entre a quantidade de chuva e sua 

variação isotópica, o que possibilitou o uso do δ18O da água da chuva dessa região como um 

indicador da variação do SMSA. 

 Apesar dos avanços apresentados, estudos paleoclimáticos para a região Centro-Oeste 

ainda são necessários. É possível expandir os registros isotópicos de espeleotemas tanto do 

estado do MS como do MT, e novos indicadores ambientais podem ser incorporados a pesquisa 

com espeleotemas para a reconstituição de outros aspectos da dinâmica do paleoambiente. A 

associação dos trabalhos paleoambientais desenvolvidos no âmbito das geociências deve ser 

incorporada a estudos multidisciplinares de biociências e meteorologia afim de se ter um 

panorama mais global das mudanças climáticas que ocorreram no passado e como essas 

mudanças influenciaram a dinâmica da biodiversidade no Brasil. 

 A questão envolvendo o papel da insolação do SMSA ainda não está claro, pois a única 

região em que as curvas de 18O apresentam uma boa correlação com a curva de insolação é a 

região Sudeste do Brasil. Entretanto, papel da insolação como forçante nas demais regiões não 

pode ser descartado já que longos registros de 18O, como os do Oeste da Amazônia (Cheng et 

al., 2013a), mostram bom acoplamento durante o glacial com a curva de insolação embora os 

períodos interglaciais tenham pouco ou nenhuma correlação. Para melhor atender a essa questão 

são necessários novos registros de paleo-monção de regiões ainda não exploradas como as 

porções central de sul da Amazônia, assim como a expansão dos registros de 18O do Centro-

Oeste para que eles abranjam mais de um ciclo glacial. O laboratório de Terrenos Cársticos do 

IGc-USP já conta com estalagmites que podem atender a esse propósito. 

 No que diz respeito a variação do SMSA nos últimos milênios, as questões a serem 

respondidas demanda a caracterização da variabilidade regional interna ao domínio do SMSA. 

Isso evolve explicar como variações tipo ENSO, PDO e AMO afetam cada região em particular. 
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Para isso, também é necessário ampliar a malha de registros paleoclimáticos dentro do Brasil 

central e interpretá-los em conjunto com os demais indicadores de paleoprecipitação da AS, 

assim como comparar com os modelos de simulação para que os mesmos sejam aperfeiçoados 

e calibrados perante os dados geoquímicos. 

 O registro de 13C das estalagmites da caverna Jaraguá mostra um cenário interessante 

de variação de vegetação entre o último período glacial para o Holoceno, pois aponta para um 

possível adensamento da vegetação ou acumulo de solo sobre a caverna em um período em que 

o clima estava ficando mais árido. Para melhor interpretação desse registro, novos indicadores 

ambientais estão sendo analisados nas estalagmites, como por exemplo, as razões 87Sr/86Sr que 

podem fornecer informações sobre processos erosivos do solo acima da caverna. Também na 

caverna Jaraguá, há um deposito sedimentar no fundo da cavidade no qual foi aberto uma 

trincheira de ~2 m de profundidade (Figura 11.1). Análises preliminares com o uso de 

termoluminescência e datações de material carbonato por U/Th encontrados no perfil indica que 

os dois metros de sedimento foram depositados ao longo dos últimos 50 mil anos, o que nos 

tem permitido desenvolver registros paleoambiantais a partir desse perfil sedimentar. O perfil 

está sendo datado por 14C e em conjunto com pesquisadores de diversas áreas estão sendo 

analisados a geoquímica, mineralogia e pólen no sedimento, o que pode contribuir para a melhor 

interpretação da dinâmica do solo e vegetação acima da caverna de forma a suportar as 

interpretações do 13C das estalagmites. 

 



 

134 
 

 

Figura 11.1: Trincheira aberta no sedimento presente no fundo da caverna Jaraguá. Foto: Ligia Maria 

Almeida Ribeiro. 
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ANEXO I 

 

Idades U/Th das estalagmites que compõe o registro isotópico 

do estado do MS 

 

 

Observações: 

- As idades destacadas em cinza foram anteriormente publicadas em Paula (2012) 

- As idades com * não foram consideradas na construção do modelo de idades. 
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Estalagmite JAR4 (22 analises) 

Nome da distância  238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra do topo (mm) (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

JAR4-3 1.4 2122,0 ± 7,7 329 ± 4 0.00027 ±0.00 28 ± 5 0,00027 ± 0,00 20 ± 4 21 ± 4 425,8  ± 3,9 

JAR4-6 4.6 1538,1 ±2,7 329 ±7 78 ± 6 78 ±6 0,0010 ±0,0001 76 ±5 76 ±6 454 ±2 

JAR4-10 8.2 2531,5 ±7,1 288 ±6 240 ± 8 240 ±8 0,0017 ±0,0000 124 ±3 125 ±3 461 ±3 

JAR4-13 11.8 1891,6 ±3,6 351 ±7 139 ±4 139 ±4 0,0016 ±0,0000 117 ±3 117 ±4 464 ±11 

JAR4-20 15.2 2708,2 ±8,7 730 ±15 121 ±3 121 ±3 0,0020 ±0,0000 150 ±3 149 ±5 434 ±3 

JAR4-23 18.4 1593,3 ±3,0 578 ±12 114 ±4 114 ±4 0,0025 ±0,0001 181 ±4 178 ±7 514 ±2 

JAR4-26 21.9 1517,1 ±4,0 159 ±3 420 ±12 420 ±12 0,0027 ±0,0000 194 ±3 196 ±4 504 ±3 

JAR4-31 24.8 1454,5 ±2,6 219 ±5 308 ±9 308 ±9 0,0028 ±0,0001 204 ±4 205 ±5 502 ±2 

JAR4-35 29.8 1571,0 ±4,0 361 ±7 222 ±6 222 ±6 0,0031 ±0,0001 228 ±4 228 ±5 477 ±3 

JAR4-40 34.0 1488,7 ±2,9 165 ±4 481 ±14 481 ±14 0,0032 ±0,0001 240 ±5 242 ±5 468 ±2 

JAR4-46 39.0 1951,3 ±4,1 157 ±3 703 ±17 703 ±17 0,0034 ±0,0000 262 ±3 264 ±4 428 ±2 

JAR4-52 44.5 1770,7 ±3,5 645 ±13 188 ±4 188 ±4 0,0041 ±0,0001 303 ±4 299 ±6 497 ±2 

JAR4-57 51.7 1762,9 ±3,4 328 ±7 394 ±9 394 ±9 0,0044 ±0,0000 335 ±4 335 ±4 449 ±2 

JAR4-60 57.0 1793,2 ±3,3 96 ±2 1532 ±38 1532 ±38 0,0050 ±0,0000 359 ±3 362 ±3 517 ±2 

JAR4-64 63.6 1621,7 ± 4,7 444 ± 4 0.00548 ± 0.00 330 ± 7 0,00548 ± 0,00 396 ± 8 395 ± 8 509,5  ± 3,5 

JAR4-74 73.0 1654,1 ±3,0 628 ±13 278 ±6 278 ±6 0,0064 ±0,0000 484 ±3 480 ±6 449 ±2 

JAR4-83 82.7 2024,0 ±4,6 101 ±2 2380 ±53 2380 ±53 0,0072 ±0,0000 530 ±3 533 ±3 491 ±2 

JAR4-93 92.0 1377,0 ±2,4 195 ±4 966 ±21 966 ±21 0,0083 ±0,0001 607 ±4 608 ±5 493 ±2 

JAR4-101 100.6 1466,5 ±2,7 1435 ±29 166 ±3 166 ±3 0,0099 ±0,0001 713 ±4 698 ±14 513 ±2 

JAR4-111 109.6 1583,4 ±3,8 1247 ±25 215 ±4 215 ±4 0,0102 ±0,0001 764 ±4 752 ±12 468 ±2 

JAR4-120 117.7 1420,6 ± 2,9 1105 ± 5 0.01089 ± 0.00 231 ± 3 0,01089 ± 0,00 821 ± 11 809 ± 14 451,8  ± 2,6 

JAR4-133 127.7 1334,5 ±22,2 1624 ±33 189 ±4 189 ±4 0,0140 ±0,0002 1080 ±21 1059 ±27 419 ±13 
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Stalagmite JAR2 (17 análises) 

Nome da distância  238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra do topo (mm) (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

JAR2-2 2.2 5019.8 ±8.4 2394 ±48 174.2 ±4.2 88.6 ±1.6 0.005039 ±0.00007 506 ±7 493 ±11 88.7 ±1.6 

JAR 2-6 13.8 409 ± 2 1348 ± 7 46.6 ± 2,2 86,9 ± 6,5 0,00933 ± 0,00045 939 ± 45 851 ± 63 87,1  ± 6,5 

JAR2-19 19.8 755.5 ±1.3 250 ±6 562.4 ±15.3 88.4 ±1.7 0.011284 ±0.00018 1136 ±18 1127 ±19 88.7 ±1.8 

JAR2-29 23.9 1142 ±2 573 ±12 422 ±9.0 85.4 ±1.7 0.0128 ±0.0001 1297 ±12 1283 ±15 86 ±2 

JAR2-40 40.4 2203,2 ±5,4 300 ±6 2253 ±46 90,2 ±2,2 0,0186 ±0,0001 1880 ±8 1876 ±8 91 ±2 

JAR2-53 54 1867.1 ±2.4 695 ±15 893.0 ±21.6 83.9 ±1.7 0.020157 ±0.00022 2046 ±23 2036 ±24 84.4 ±1.7 

JAR2-70 69.2 3789 ±8 280 ±6 4618 ±96.0 82.5 ±1.5 0.0207 ±0.0001 2104 ±8 2102 ±8 83 ±2 

JAR2-85 85.4 3300 ±7 185 ±4 6141 ±129.0 83.4 ±1.6 0.0209 ±0.0001 2120 ±8 2119 ±8 84 ±2 

JAR2-96 96.6 4181,8 ±9,4 271 ±6 5358 ±110 87,4 ±1,6 0,0210 ±0,0001 2129 ±8 2127 ±8 88 ±2 

JAR2-120 120.1 2135.3 ±2.7 394 ±9 3314.1 ±81.2 84.5 ±1.6 0.037084 ±0.00020 3792 ±21 3788 ±22 85.4 ±1.6 

JAR 2 138 138.9 784,1 ±4,1 462 ±10 1156 ±24 172,2 ±8,0 0,0413 ±0,0003 3908 ±39 3894 ±41 174 ±8 

JAR2-160* 160.7 1224.8 ±1.5 242 ±7 3719.9 ±113.5 87.7 ±1.7 0.044523 ±0.00031 4555 ±33 4550 ±33 88.9 ±1.8 

JAR2-166 163.9 910.5 ±1.6 508 ±10 1306 ±27 85.6 ±1.7 0.0441 ±0.0002 4524 ±21 4509 ±23 87 ±2 

JAR2-173 173.5 965.1 ±1.0 353 ±9 2029.4 ±52.3 90.1 ±1.6 0.044982 ±0.00036 4593 ±38 4583 ±38 91.3 ±1.6 

JAR2-209 201 2364.9 ±6.8 168 ±4 10704 ±264 87.7 ±1.9 0.0462 ±0.0002 4728 ±19 4727 ±19 89 ±2 

JAR2-273 272 4594,2 ±13,3 380 ±8 9618 ±197 89,7 ±2,0 0,0483 ±0,0002 4939 ±21 4937 ±21 91 ±2 

JAR2-405 404.3 4376 ± 26 663 ± 7 5569 ± 62.6 88,7 ± 5,1 0,05122 ± 0,00041 5.246 ± 49 5242 ± 49 90,1  ± 5,2 

 
     

  
          

Stalagmite JAR7 (43 análises) 

Nome da distância  238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra do topo (mm) (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

JAR7A-5 4.9 1013 ± 5 184 ± 5 5300 ± 134 167 ± 5 0.05854 ± 0.00038 5,600 ± 46 5595 ± 46 170 ± 6 

JAR7A-30 37.7 3779 ±9 307 ±6 12500 ±256 186.9 ±1.7 0.0615 ±0.0002 5796 ±18 5794 ±18 190 ±2 

JAR7A-70 73.4 6526 ±15 107 ±3 64087 ±1493 185.4 ±1.5 0.0640 ±0.0002 6046 ±18 6046 ±18 189 ±2 
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JAR7A-99 101.2 7161 ±22 399 ±8 21163 ±434 220.9 ±1.7 0.0715 ±0.0002 6570 ±24 6568 ±24 225 ±2 

JAR7A-122 121.6 4062 ±10 468 ±9 10369 ±210 204.7 ±1.7 0.0725 ±0.0002 6753 ±23 6750 ±23 209 ±2 

JAR7A-135 139.8 6899 ±25 238 ±5 34517 ±721 176.9 ±2.0 0.0722 ±0.0003 6889 ±31 6889 ±31 180 ±2 

JAR7A-169 175.6 6810 ±22 191 ±4 44296 ±929 196.9 ±1.8 0.0755 ±0.0003 7092 ±27 7092 ±27 201 ±2 

JAR7A-185 188.9 2426 ±7.0 109 ±3 27945 ±817 205.3 ±2.0 0.0765 ±0.0003 7135 ±29 7133 ±29 209 ±2 

JAR7A-197 203.8 4102 ±9 212 ±4 26741 ±551 178.1 ±1.5 0.0839 ±0.0002 8039 ±24 8038 ±24 182 ±2 

JAR7B-4 324.3 2195 ±4,7 732 ±15 4600 ±93 224,2 ±2,2 0,0931 ±0,0003 8604 ±31 8596 ±32 230 ±2 

JAR7B-74 391.3 2183 ±4 3184 ±425 1142 ±152 239.8 ±1.6 0.1010 ±0.0002 9240 ±27 9206 ±36 246 ±2 

JAR7B-103 426.6 3217 ±6 394 ±8 13188 ±269 195.5 ±1.6 0.0979 ±0.0002 9294 ±26 9291 ±26 201 ±2 

JAR7B-155 478 2532 ±5 373 ±8 11765 ±239 235.2 ±1.6 0.1051 ±0.0003 9672 ±27 9669 ±27 242 ±2 

JAR7B-199 522.6 3233 ±5 577 ±12 10020 ±204 237.9 ±1.5 0.1084 ±0.0002 9968 ±24 9964 ±24 245 ±2 

JAR7B-248 572.9 1924 ±4 574 ±12 6089 ±123 233.2 ±1.7 0.1102 ±0.0003 10181 ±28 10174 ±29 240 ±2 

JAR7B-312 637 1947 ±4 527 ±11 7056 ±143 257.3 ±1.6 0.1159 ±0.0003 10514 ±29 10508 ±29 265 ±2 

JAR7B-365 684.7 1907 ±3 231 ±5 16353 ±338 250.1 ±1.5 0.1200 ±0.0002 10971 ±25 10968 ±25 258 ±2 

JAR7B-420 740 1270 ±2 140 ±3 19128 ±395 296.6 ±1.5 0.1276 ±0.0002 11258 ±25 11255 ±25 306 ±2 

JAR7B-422 760.6 1392 ±3 609 ±12 4807 ±99 289.9 ±1.7 0.1274 ±0.0003 11298 ±36 11288 ±37 299 ±2 

JAR7B-470 798.4 1057 ±2,1 485 ±10 4774 ±97 322,9 ±2,1 0,1327 ±0,0004 11481 ±41 11471 ±41 334 ±2 

JAR7C-6 842.4 3148 ±3 9678 ±194 710 ±14 280.4 ±1.3 0.1323 ±0.0004 11851 ±38 11782 ±62 290 ±1 

JAR7C-33 864 2303 ±5 431 ±9 11945 ±254 300.0 ±2.1 0.1357 ±0.0005 11969 ±49 11965 ±49 310 ±2 

JAR7C-35 873.6 3032 ±3 768 ±16 8828 ±190 291.0 ±1.5 0.1357 ±0.0003 12059 ±31 12053 ±31 301 ±2 

JAR7C-45 880.5 1533 ±3 375 ±8 9336 ±189 301.8 ±1.6 0.1384 ±0.0003 12209 ±31 12203 ±31 312 ±2 

JAR7C-48* 883.8 148.7 ±0.1 52 ±2 6729 ±202 306.2 ±1.6 0.1439 ±0.0008 12672 ±73 12664 ±73 317 ±2 

JAR7C-65 897.6 1139 ±2 130 ±3 20486 ±446 304.2 ±1.5 0.1416 ±0.0003 12483 ±31 12481 ±31 315 ±2 

JAR7C-68 903 103.8 ±0.1 57 ±1 4328 ±105 302.0 ±2.0 0.1441 ±0.0008 12735 ±82 12723 ±82 313 ±2 

JAR7C-80 916.6 1310 ±2 272 ±6 11194 ±236 261.4 ±1.6 0.1411 ±0.0004 12883 ±40 12879 ±40 271 ±2 

JAR7C-89* 924.6 88.8 ±0.1 68 ±2 3214 ±83 265.3 ±1.6 0.1492 ±0.0011 13626 ±106 13608 ±107 276 ±2 

JAR7C-100 927.6 1413 ±3 256 ±5 13002 ±277 250.0 ±1.9 0.1429 ±0.0004 13183 ±41 13179 ±41 259 ±2 

JAR7C-111 946.9 977 ±1 234 ±5 10129 ±208 257.0 ±1.5 0.1473 ±0.0003 13535 ±33 13530 ±33 267 ±2 

JAR7C-127 962.4 524 ±0.7 726 ±15 1792 ±37 258.9 ±1.7 0.1507 ±0.0005 13842 ±53 13810 ±57 269 ±2 
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JAR7D-5 989 2079 ±4 521 ±11 10017 ±210 261.7 ±1.8 0.1523 ±0.0005 13970 ±53 13964 ±53 272 ±2 

JAR7D-11 992.4 2041 ±2 1336 ±27 3896 ±80 260.0 ±1.3 0.1547 ±0.0004 14219 ±40 14204 ±41 271 ±1 

JAR7D-32 1009.9 2620 ±2 1483 ±31 4477 ±94 240.7 ±1.2 0.1537 ±0.0005 14357 ±49 14344 ±50 251 ±1 

JAR7D-35 1013.4 1218 ±2 472 ±10 6592 ±133 247.2 ±1.4 0.1549 ±0.0003 14403 ±33 14394 ±33 257 ±1 

JAR7D-50 1027.8 2139 ±4 567 ±11 9925 ±201 235.8 ±1.6 0.1596 ±0.0004 15018 ±44 15012 ±44 246 ±2 

JAR7D-80 1056.6 1829 ±3 336 ±7 15528 ±316 257.8 ±1.4 0.1730 ±0.0003 16055 ±39 16051 ±39 270 ±1 

JAR7D-85 1061.9 172.8 ±0.2 40 ±1 12642 ±410 246.8 ±1.4 0.1761 ±0.0008 16518 ±80 16513 ±80 259 ±2 

JAR7D-122* 1097.4 2956 ±7 7894 ±9857 1041 ±1300 269.9 ±1.9 0.1686 ±0.0062 15458 ±611 15397 ±617 282 ±2 

JAR7D-130 1106.9 3705 ±3 1542 ±32 7346 ±152 271.2 ±1.3 0.1854 ±0.0004 17095 ±40 17086 ±41 285 ±1 

JAR7D-167 1142 2494 ±4.5 555 ±11 14085 ±285 14085 ±285 259.1 ±1.8 17742 ±55 17737 ±55 272 ±2 

JAR7D-200 1173.4 2681 ±5 499 ±12 17405 ±409 17405 ±409 0.1964 ±0.0005 18534 ±61 18530 ±61 263 ±2 

      
  

          

Stalagmite JAR14 (14 análises) 

Nome da distância  238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra do topo (mm) (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

JAR14B-16 5.5 3970.3 ±5.6 371 ±9 28077 ±712 199.8 ±1.8 0.1591 ±0.0003 15449 ±41 15447 ±41 209 ±2 

JAR14B-55 45 3223 ±8 371 ±7 23680 ±480 215.3 ±1.6 0.1652 ±0.0004 15861 ±51 15858 ±51 225 ±2 

JAR14B-90 78 2301 ±5 3055 ±61 2159 ±43 244.3 ±1.5 0.1738 ±0.0004 16327 ±47 16296 ±52 256 ±2 

JAR14B-108 107.8 1978 ±4 483 ±10 11675 ±245 220.9 ±1.7 0.1730 ±0.0005 16589 ±53 16583 ±53 231 ±2 

JAR14B-133 131.2 1657 ±3 133 ±3 35937 ±819 214.0 ±1.5 0.1747 ±0.0004 16872 ±49 16870 ±49 224 ±2 

JAR14C-10 141.7 2228 ±5 994 ±20 7139 ±145 244.3 ±1.9 0.1932 ±0.0005 18296 ±63 18285 ±63 257 ±2 

JAR14C-40 170.7 1480 ±2 525 ±11 9828 ±200 329.1 ±1.6 0.2113 ±0.0005 18749 ±51 18741 ±51 347 ±2 

JAR14C-50 182.7 1648 ±3 169 ±4 33098 ±724 287.4 ±1.8 0.2064 ±0.0005 18936 ±58 18934 ±58 303 ±2 

JAR14C-70 202.7 1825 ±4 406 ±8 15180 ±311 250.6 ±2.2 0.2047 ±0.0006 19375 ±69 19370 ±69 265 ±2 

JAR14C-97 229.7 1484 ±3 213 ±5 23809 ±528 236.2 ±1.8 0.2074 ±0.0007 19909 ±76 19906 ±76 250 ±2 

JAR14C-153 286.7 1778 ±4 285 ±6 21865 ±457 229.6 ±2.5 0.2128 ±0.0006 20602 ±83 20598 ±83 243 ±3 

JAR14C-205 336.7 2877 ±6 1280 ±26 8281 ±171 232.5 ±1.7 0.2234 ±0.0008 21672 ±92 21661 ±93 247 ±2 

JAR14C-215 347.2 2208 ±3 528 ±11 15553 ±314 242.0 ±1.3 0.2254 ±0.0004 21700 ±47 21694 ±47 257 ±1 
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JAR14D-27 373.7 3177.7 ±4.6 837 ±18 14131 ±302 212.8 ±1.7 0.2258 ±0.0005 22333 ±60 22327 ±61 227 ±2 

JAR14D-42 391.6 1449 ±2 4755 ±6 1258 ±25 230.9 ±1.6 0.2503 ±0.0005 24615 ±66 24539 ±85 247 ±2 

JAR14D-90 438.3 2109 ±5 2715 ±55 3295 ±67 221.6 ±2.0 0.2572 ±0.0008 25599 ±99 25569 ±101 238 ±2 

JAR14D-140 474.7 1537 ±3 2143 ±43 3398 ±69 251.0 ±1.9 0.2873 ±0.0008 28201 ±99 28169 ±101 272 ±2 

JAR14D-240 596.5 2311 ±5 1025 ±21 11670 ±237 259.3 ±1.8 0.3140 ±0.0008 30965 ±108 30955 ±108 283 ±2 
 

 
    

  
         

 

Stalagmite JAR13 (23 análises)  

Nome da Distância  238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra do topo (mm) (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

JAR13A-36 37.5 4438.3 ±7.5 155 ±7 94394 ±4053 81.7 ±1.6 0.1996 ±0.0004 22180 ±64 22180 ±64 87 ±2 

JAR13A-58 61.5 3215 ±7 1136 ±23 9530 ±192 99.2 ±1.5 0.2043 ±0.0005 22359 ±72 22349 ±72 106 ±2 

JAR13A-110 120 4582 ±12 211 ±4 73507 ±1532 90.7 ±1.5 0.2051 ±0.0006 22653 ±78 22652 ±78 97 ±2 

JAR13A-130 136.5 5739 ±12 648 ±14 29171.8 ±652.3 86.5 ±1.8 0.1998 ±0.0006 22105 ±82 22101 ±82 92 ±2 

JAR13A-145 154.5 3461 ±9 606 ±13 19756 ±410 105.3 ±1.7 0.2099 ±0.0007 22882 ±88 22877 ±88 112 ±2 

JAR13A-131 160.04 2635 ±3.4 317 ±9 28513 ±794 95.5 ±1.5 0.2077 ±0.0006 22855 ±79 22852 ±79 102 ±2 

JAR13A-150 184 3486 ±7 407 ±8 29430 ±604 90.9 ±1.3 0.2083 ±0.0005 23034 ±67 23031 ±67 97 ±1 

JAR13A-240 276.84 2553 ±5 287 ±6 31212 ±643 89.0 ±1.3 0.2126 ±0.0004 23610 ±63 23607 ±63 95 ±1 

JAR13A-281 318.4 3699 ±9 189 ±4 69157 ±1469 89.8 ±1.9 0.2144 ±0.0006 23816 ±87 23815 ±87 96 ±2 

JAR13A-320 356.8 3602 ±9 188 ±4 68655 ±1430 95.1 ±1.5 0.2179 ±0.0006 24117 ±82 24116 ±82 102 ±2 

JAR13A-375 411.2 4316 ±8 596 ±12 26279 ±534 94.4 ±1.6 0.2201 ±0.0005 24402 ±74 24399 ±74 101 ±2 

JAR13A-397 435.2 3456 ±10 267 ±15 46748 ±2653 78.5 ±1.8 0.2190 ±0.0013 24680 ±172 24678 ±172 84 ±2 

JAR13A-438 477.6 3320 ±7 262 ±5 46299 ±956 87.7 ±1.4 0.2216 ±0.0005 24768 ±73 24766 ±73 94 ±1 

JAR13B-5 495.4 4245 ±13 623 ±13 25088 ±512 85.2 ±1.8 0.2231 ±0.0007 25024 ±104 25020 ±104 91 ±2 

JAR13B-65 554.6 4090 ±12 264 ±6 57768 ±1215 90.3 ±1.8 0.2262 ±0.0007 25274 ±105 25272 ±105 97 ±2 

JAR13B-115 605.8 3896 ±13 290 ±6 50979 ±1061 96.4 ±2.1 0.2305 ±0.0008 25647 ±118 25645 ±118 104 ±2 

JAR13B-170 658.6 3912 ±12 265 ±6 56852 ±1190 94.9 ±1.9 0.2332 ±0.0008 26021 ±113 26019 ±113 102 ±2 

JAR13B-174 209.6 3897.1 ±7.5 125 ±6 117741 ±6033 87.3 ±1.9 0.2299 ±0.0006 25822 ±88 25821 ±88 94 ±2 

JAR13B-183 710.9 4170.9 ±7.2 222 ±7 71865 ±2379 80.2 ±1.7 0.2315 ±0.0005 26224 ±81 26223 ±81 86 ±2 
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JAR13B-245 772.4 3983 ±10 235 ±5 66364 ±1345 85.2 ±1.6 0.2371 ±0.0007 26788 ±100 26787 ±100 92 ±2 

JAR13B-305 832.4 4153 ±10 252 ±5 64928 ±1315 80.1 ±1.7 0.2391 ±0.0007 27197 ±101 27195 ±101 87 ±2 

JAR13B-338 863.9 3391.9 ±6.1 487 ±11 27388.2 ±645.6 81.1 ±1.9 0.238465 ±0.00056 27088 ±92 27084 ±92 88 ±2 

JAR13B-405 932.9 3762 ±10 619 ±12 24449 ±494 76.1 ±1.8 0.2440 ±0.0007 27953 ±104 27948 ±104 82 ±2 

        

 

 

          

Stalagmite JAR6 (12 análises)  

Nome da distância  238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra do topo (mm) (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

JAR6C-10 8.4 1931.2 ±7.2 946 ±19 13398 ±279 662.7 ±3.5 0.3978 ±0.0022 29279 ±193 29271 ±193 720 ±4 

JAR6C-27 25.9 2452 ±4 553 ±11 29131 ±595 652.7 ±2.1 0.3984 ±0.0009 29525 ±87 29522 ±87 709 ±2 

JAR6C-45 42.9 2042 ±3 524 ±12 26970 ±640 729.3 ±2.1 0.4201 ±0.0009 29753 ±81 29749 ±81 793 ±2 

JAR6C-52 49.9 2282 ±4 947 ±19 16502 ±334 696.7 ±2.2 0.4152 ±0.0009 30012 ±89 30006 ±89 758 ±2 

JAR6C-72 64.4 2087.8 ±5.2 1593 ±32 9033 ±184 685.6 ±2.5 0.4181 ±0.0015 30479 ±136 30467 ±136 747 ±3 

JAR6C-81 70.4 2484 ±4 560 ±11 30716 ±628 673.7 ±2.0 0.4197 ±0.0010 30865 ±91 30861 ±91 735 ±2 

JAR6C-90 82.4 1939.0 ±5.1 686 ±14 19496 ±400 667.9 ±2.7 0.4185 ±0.0016 30889 ±146 30883 ±146 729 ±3 

JAR6C-105 96.9 2471 ±5 424 ±9 40405 ±830 666.9 ±2.1 0.4207 ±0.0011 31092 ±102 31089 ±102 728 ±2 

JAR6C-110 100.9 1902.5 ±3.3 867 ±17 15491 ±314 686.3 ±2.0 0.4282 ±0.0011 31300 ±103 31293 ±103 750 ±2 

JAR6C-140 132.4 2120.2 ±4.4 491 ±10 31218 ±637 700.1 ±2.2 0.4381 ±0.0014 31818 ±122 31814 ±122 766 ±2 

JAR6C-150* 143.9 2163.9 ±4.5 378 ±8 41762 ±859 722.7 ±2.2 0.4429 ±0.0016 31728 ±137 31725 ±137 790 ±2 

JAR6C-180* 179.9 913,1 ± 4,5 962 ± 6 7236 ± 53 793,5 ± 9,3 0,46289 ± 0,00272 31.803 ± 287 31.786 ± 287 868  ±10 

                  

Os valores das idades foram normalizados considerando o presente como o ano de 2014 CE. 

αδ234U = ([234U/238U]activity - 1) x 1000.  
             

βδ234U inicial corrigido foi calculado baseado em 230Th age (T), i.e., δ234U inicial = δ234Umedido X eλ234*T, ande T é a idade corrigida. 
 

c[230Th/238U]ativo = 1 – e-λ230T + (δ234Umedido/1000)[δ230/(λ230 - λ234)](1 - e-(λ230 -λ234) T), onde T é a idade. 
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As constantes de decaimento são 9.1577 x 10-6 yr-1 para 230Th, 2.8263 x 10-6 yr-1 para 234U, e 1.55125 x 10-10 yr-1 para 
238U (Cheng et al., 2000). 

d A quantidade de 230Th detritico devido a contaminação é indicado na razão atômica [230Th/232Th] no lugar da razão ativa. 
   

e As idades são corrigidas usando a média  dos valores atomicos crustais de 230Th/232Th de 4.4 x 10-6 ± 2.2 x 10-6. 
    

Esses valores correspondem ao material secular em equiçíbrio, para o 232Th/238U é de 3.8.  
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ANEXO II 

 

Idades U/Th das estalagmites que compõe o registro 

isotópico do estado do MT 

 

(idades extraídas de Paula 2012) 
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Estalagmite ALHO6 (12 análises) 

Nome da Distância  238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra do topo (mm) (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

ALHO6-4 4.2 3206 ± 13 10287 ± 40 0.002 ± 0.000 644.6 ± 3 0.00199 ± 0.00015 132 ± 10 75 ± 30 644 ± 3 

ALHO6-12 11.9 5336 ±15 10317 ±208 0.004 ±0.000 676 ±3 0,0029 ±0,0000 192 ±1 158 ±24 676 ±3 

ALHO6-22 22.2 3197 ±9 8900 ±180 25 ±1 665 ±3 0,0051 ±0,0000 332 ±2 284 ±34 665 ±3 

ALHO6-21 47.1 3848 ±10 2125 ±43 30 ±1 670 ±3 0.0058 ±0.0000 378 ±2 368 ±7 670 ±3 

ALHO6-78 78.1 3856 ±8 3544 ±71 172 ±4 667 ±2 0.0092 ±0.0000 602 ±2 586 ±12 668 ±2 

ALHO6-91 91.1 6413 ±18 8156 ±164 165 ±3 692 ±3 0,0103 ±0,0000 667 ±3 645 ±16 694 ±3 

ALHO6-109 108.8 24042 ± 116 66334 ± 209 134 ± 3 694 ± 4 0,01164 ± 0,001 751 ± 14 704 ± 27 695 ± 4 

ALHO6-139 139.3 4388 ±12 17805 ±359 0.1 ±0.0 655 ±3 0,0153 ±0,0001 1012 ±5 941 ±51 657 ±3 

ALHO6-159 169.9 3683 ±11 21570 ±436 62 ±1 661 ±3 0.0186 ±0.0001 1,227 ±6 1,124 ±73 663 ±3 

ALHO6-171 184.4 3631 ±12 10044 ±203 52 ±1 691 ±4 0.0187 ±0.0001 1,215 ±6 1,167 ±34 694 ±4 

ALHO6-196 195.6 3585 ±13 10282 ±208 112 ±2 644 ±4 0.02 ±0.0001 1,331 ±7 1,280 ±37 647 ±3 

ALHO6-223 222.8 4136 ±17 20448 ±417 115 ±2 630 ±4 0.0223 ±0.0001 1,502 ±10 1,414 ±63 633 ±4 
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Estalagmite CUR4  (4 análises) 

Nome da Distância  238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra do topo (mm) (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

CUR4-3 2.1 3550 ±12 2591 ±53 31 ±2 1890 ±5.7 0.0014 ±0.0001 52 ±1 45 ±5 1890 ±6 

CUR4-13 13.2 2893 ±7 1241 ±25 77 ±2 1824 ±3.8 0.002 ±0.0001 78 ±1 73 ±3 1825 ±4 

CUR4-32 31.5 2654 ±6 638 ±13 220 ±5 1849 ±3.6 0.0032 ±0.0001 123 ±1 120 ±2 1851 ±4 

CUR4-48 48.0 3171 ±9 1792 ±36 135 ±3 1643 ±3.9 0.0046 ±0.0001 191 ±1 185 ±5 1644 ±4 

                  

Os valores das idades foram normalizados considerando o presente como o ano de 2010 CE. 

αδ234U = ([234U/238U]activity - 1) x 1000.  

βδ234U inicial corrigido foi calculado baseado em 230Th age (T), i.e., δ234U inicial = δ234Umedido X eλ234*T, ande T é a idade corrigida. 

c[230Th/238U]ativo = 1 – e-λ230T + (δ234Umedido/1000)[δ230/(λ230 - λ234)](1 - e-(λ230 -λ234) T), onde T é a idade. 

As constantes de decaimento são 9.1577 x 10-6 yr-1 para 230Th, 2.8263 x 10-6 yr-1 para 234U, e 1.55125 x 10-10 yr-1 para 238U (Cheng et al., 2000). 

d A quantidade de 230Th detritico devido a contaminação é indicado na razão atômica [230Th/232Th] no lugar da razão ativa. 

e As idades são corrigidas usando a média  dos valores atomicos crustais de 230Th/232Th de 4.4 x 10-6 ± 2.2 x 10-6. 

Esses valores correspondem ao material secular em equiçíbrio, para o 232Th/238U é de 3.8.  
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ANEXO III 

 

Outras idades U/Th de espeleotemas do Centro-Oeste 
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Estalagmite ALHO31 (7 análises) 

Nome da 238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

ALHO31-32 2876 ±5 1958 ±39 142 ±3 746 ±2 0.0059 ±0.0001 368 ±4 356 ±9 747 ±2 

ALHO31-40 2989 ±6 3040 ±61 97 ±2 718 ±2 0.0060 ±0.0000 381 ±3 364 ±13 719 ±2 

ALHO31-70 3043 ±8 5601 ±113 101 ±2 755 ±3 0.0112 ±0.0001 701 ±5 670 ±22 756 ±3 

ALHO31-82 2833 ±6 6860 ±138 83 ±2 761 ±2 0.0122 ±0.0001 755 ±8 715 ±29 763 ±2 

ALHO31-99 2982 ±6 2118 ±43 272 ±6 777 ±2 0.0117 ±0.0001 722 ±9 711 ±12 778 ±2 

ALHO31-111 3029 ±6 3512 ±71 180 ±4 693 ±2 0.0126 ±0.0001 816 ±6 796 ±15 694 ±2 

ALHO31-132 2913 ±6 1431 ±29 660 ±16 715 ±2 0.0196 ±0.0003 1255 ±17 1247 ±18 718 ±2 

 

Estalagmite JAR3 (11 análises) 

Nome da 238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

JAR3-11 979 ±66 887 ±18 38 ±2 198 ±14 0.002 ±0.0002 190 ±15 168 ±21 198 ±14 

JAR3-28 561 ±1 772 ±16 78 ±2 323 ±3 0.006 ±0.0002 536 ±13 506 ±25 324 ±3 

JAR3-38 1456 ±2 488 ±10 142 ±4 314 ±1 0.003 ±0.00006 239 ±5 232 ±7 315 ±2 

JAR3-33 680 ±1 498 ±10 143 ±4 320 ±2 0.006 ±0.00012 525 ±10 509 ±15 320 ±2 

JAR3-59 777 ±1 284 ±6 352 ±9 304 ±2 0.008 ±0.00010 654 ±8 646 ±10 305 ±2 

JAR3-70 812 ±2 1354 ±27 87 ±2 306 ±2 0.008 ±0.00012 736 ±10 699 ±28 307 ±2 

JAR3-84 933 ±2 2139 ±43 71 ±2 302 ±2 0.01 ±0.00009 824 ±8 773 ±37 303 ±2 

JAR3-108 779 ±1 455 ±9 293 ±7 310 ±1 0.01 ±0.00011 868 ±9 855 ±13 311 ±2 

JAR3-158 852 ±2 1538 ±31 113 ±2 295 ±2 0.012 ±0.00011 1045 ±10 1005 ±30 296 ±2 

JAR3-185 1209 ±2 798 ±16 312 ±7 298 ±2 0.012 ±0.00009 1054 ±8 1039 ±13 299 ±2 

JAR3-211 3136 ±6 533 ±11 389 ±8 242 ±2 0.004 ±0.00002 353 ±2 349 ±4 242 ±2 
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Estalagmite JAR11 (2 análises) 

Nome da 238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

JAR11-122 2845 ±5 1533 ±31 3141 ±69 244 ±2 0.1 ±0.0008 9363 ±81 9350 ±81 251 ±2 

JAR11-293 103 ±0 93 ±2 2454 ±56 303 ±1 0.1 ±0.0009 11926 ±87 11906 ±88 313 ±2 
     

  
          

Estalagmite ALHOX2 (2 análises) 

Nome da 238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

ALHOX2A-3 125 ±0 4079 ±82 105 ±2 195 ±1.6 0.2 ±0.0019 20812 ±210 20020 ±598 206 ±2 

ALHOX2B-260 108 ±0 598 ±12 724 ±15 160 ±1.5 0.2 ±0.0012 25568 ±148 25430 ±177 172 ±2 
     

  
         

 

Estalagmite JAR21 (2 análises)  

Nome da 238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

ALHO21A-5 863 ±1 5829 ±117 26 ±1 874.4 ±2.2 0.0108 ±0.0001 629 ±8 525 ±75 876 ±2 

ALHO21-250 754 ±1 2681 ±54 166 ±4 929.4 ±2.1 0.0358 ±0.0004 2042 ±23 1988 ±44 935 ±2 

                 

Estalagmite MIM1 (1 análise)  

Nome da 238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

MIM1-B 694 ±1 1063 ±21 3104 ±63 92.6 ±1.7 0.2883 ±0.0009 33250 ±141 33209 ±144 102 ±2 
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Estalagmite JAR20 (2 análises)  

Nome da 238U  232Th 230Th/232Th d234U* 230Th / 238U 
Idade 230Th  

em anos 

Idade 230Th  

em anos 
d234UInitial** 

amostra (ppb) (ppt) (ppt) (medido) (atividade) (não corrigidas) (corrigidas) (corrigida) 

JAR20A-120 2595 ±6 2746 ±55 3476 ±70 110 ±1.7 0.22 ±0.0006 24384 ±86 24356 ±88 117 ±2 

JAR20E-B 959 ±1 280 ±6 24152 ±495 146 ±1.4 0.43 ±0.0008 50321 ±148 50314 ±148 169 ±2 

 

Os valores das idades foram normalizados considerando o presente como o ano de 2014 CE. 

αδ234U = ([234U/238U]activity - 1) x 1000.  
             

βδ234U inicial corrigido foi calculado baseado em 230Th age (T), i.e., δ234U inicial = δ234Umedido X eλ234*T, ande T é a idade corrigida. 
 

c[230Th/238U]ativo = 1 – e-λ230T + (δ234Umedido/1000)[δ230/(λ230 - λ234)](1 - e-(λ230 -λ234) T), onde T é a idade. 
     

As constantes de decaimento são 9.1577 x 10-6 yr-1 para 230Th, 2.8263 x 10-6 yr-1 para 234U, e 1.55125 x 10-10 yr-1 para 
238U (Cheng et al., 2000). 

d A quantidade de 230Th detritico devido a contaminação é indicado na razão atômica [230Th/232Th] no lugar da razão ativa. 
   

e As idades são corrigidas usando a média  dos valores atomicos crustais de 230Th/232Th de 4.4 x 10-6 ± 2.2 x 10-6. 
    

Esses valores correspondem ao material secular em equiçíbrio, para o 232Th/238U é de 3.8.  
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Centennial-scale solar forcing of the 
South American Monsoon System 
recorded in stalagmites
Valdir F. Novello1, Mathias Vuille2, Francisco W. Cruz1, Nicolás M. Stríkis1,3,  
Marcos Saito de Paula1, R. Lawrence Edwards4, Hai Cheng5,4, Ivo Karmann1, 
Plínio F. Jaqueto6, Ricardo I. F. Trindade6, Gelvam A. Hartmann7 & Jean S. Moquet1

The South American Monsoon System (SAMS) is generally considered to be highly sensitive to Northern 
Hemisphere (NH) temperature variations on multi-centennial timescales. The direct influence of solar 
forcing on moisture convergence in global monsoon systems on the other hand, while well explored in 
modeling studies, has hitherto not been documented in proxy data from the SAMS region. Hence little 
is known about the sensitivity of the SAMS to solar forcing over the past millennium and how it might 
compete or constructively interfere with NH temperature variations that occurred primarily in response 
to volcanic forcing. Here we present a new annually-resolved oxygen isotope record from a 1500-year 
long stalagmite recording past changes in precipitation in the hitherto unsampled core region of the 
SAMS. This record details how solar variability consistently modulated the strength of the SAMS on 
centennial time scales during the past 1500 years. Solar forcing, besides the previously recognized 
influence from NH temperature changes and associated Intertropical Convergence Zone (ITCZ) shifts, 
appears as a major driver affecting SAMS intensity at centennial time scales.

Several studies have shown that monsoon systems and other large-scale convergence zones around the world 
are influenced by solar variability1–12. Meehl et al.12, for example, reported that peaks in solar forcing increase 
the energy input to the surface ocean at subtropical latitudes, thereby enhancing evaporation and near-surface 
moisture, which is carried by the trade winds to the convergence zones. Through this mechanism convective 
activity in the regions influenced by the upward branches of Hadley and Walker cells can be intensified, resulting 
in strengthened regional tropical precipitation regimes due to enhanced solar forcing8. This process is reinforced 
by several positive feedbacks involving amplification of solar forcing by coupled air-sea dynamics, cloud forma-
tion and stratospheric warming due to enhanced UV absorption through increased stratospheric ozone concen-
tration11,12. Model simulations support the idea that the upper-tropospheric subtropical jet is shifted poleward, 
accompanying the southward expansion of the southern branch of the Hadley cell, following the stratospheric 
ozone increase and warming during solar irradiance maxima13–16. The resulting adjustment in the Hadley cell 
modulates the position of the Intertropical Convergence Zone (ITCZ)9, leading to a southward displacement of 
this system during periods of increased solar irradiance. Since a more southerly position of the ITCZ enhances 
moisture convergence over the Amazon basin17,18, a more southerly position of the Hadley Cell will lead to a 
strengthening of the SAMS. So far, however, this mechanism has not been given much attention over the SAMS 
domain as Northern Hemisphere (NH) temperature is generally considered the main driver associated with 
SAMS variability and shifts in the latitudinal position of the ITCZ during the last two millennia. Several studies, 
for example, have tied changes in the mean state of the SAMS during anomalous climate periods such as the Little 
Ice Age (LIA) and Medieval Climate Anomaly (MCA) to this latter mecahnism18,19.

The NH temperature is of course also somewhat dependent on changes in solar irradiance, with stronger 
warming in the NH during periods of increased solar irradiance, thereby contributing to a northward shift of the 
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ITCZ and a weakening of the SAMS (and vice-versa during periods of reduced solar irradiance)18,19. However, 
most of the NH temperature excursions over the past millennium, including the LIA cooling, occurred first and 
foremost in response to volcanic forcing and were only to a very small extent influenced by solar variability20. In 
this sense, the NH warming/cooling and the direct solar irradiance influence on tropical convergence zones can 
be considered two separate forcings, which at times may oppose or constructively interfere with one another in 
modulating the SAMS intensity.

To document past changes in SAMS intensity and its sensitivity to solar radiative forcing, a record near the 
core region of SAMS activity is required. Here, we present a new high-resolution paleoclimate record based on 
δ 18O data from stalagmites collected in the core region of the SAMS (Brazil), in the northern portion of the La 
Plata Basin, along the transition zone with the Amazon Basin. The record is developed from two stalagmites 
(ALHO6 and CUR4) collected from Pau d’Alho and Curupira caves respectively, and is representative of SAMS 
variability in its active core, covering the last 1500 years with accurate geochronology based on U-Th ages and 
annual layer counting.

Study Site, Samples and Environmental Parameters
Cave location. This study is based on two stalagmites, CUR4 (Supplementary Fig. S1) collected in the 
Curupira cave (15°12′ 01″ S, 56°47′ 02″ W) and ALHO6 (Supplementary Fig. S1) collected in the Pau d’Alho cave 
(15°12′ 20″ S, 56°48′ 41″ W). The two caves are within ~3 km distance from each other and are located near Rosário 
Oeste City (Fig. 1) in Mato Grosso State, Brazil.

Samples. The ALHO6 sample is a 24 cm long calcite stalagmite, which grew continuously between ~490 to 
1860 years A.D. Its isotopic profile consists of 1185 δ 18O samples with the geochronology established from 12 
U-Th dates (Supplementary Table S1) and annual layer counting. The modern portion is complemented with 
the aragonite stalagmite CUR4 that was sampled between 1795 and 1970 (top) A.D. with 254 δ 18O samples and 
4 U-Th dates. The stalagmites are characterized by an offset in their δ 18O values of approximately 1% during the 
period of overlap, reflecting the different equilibrium fractionation conditions between calcite and aragonite21. 
The mean growth rate of ALHO6 and CUR4 is 0.17 mm/yr and 0.20 mm/yr, respectively, yielding an average δ 18O 
resolution of 1.1 and 0.7 years per sample, respectively.

Climate. The climate in Rosário Oeste City is tropical, with a four to five months long dry season. The mean 
annual temperature is 25.5 °C and the annual mean precipitation is 1440 mm, with 90% of this amount falling 
during the monsoon season, October to April (results based on data set collected between 1968 and 2013 from 
meteorological stations located in Rosário Oeste City, data from www.ana.gov). Nearly all moisture originates 
from evapotranspiration over the Amazon forest, characterizing this site as being sourced almost exclusively by 
precipitation from the SAMS22.

Cave Monitoring. The monitoring performed during a 13 month period in Pau d’Alho cave shows that the 
air in the hall where the sample ALHO6 was collected was constantly saturated, while the relative humidity at 
the cave entrance was 33% during the dry months (August-September) and around 90% during the wet season 
(Supplementary Fig. S2). The temperature was monitored over a period of two years and in the hall showed a 
minimum of 25.5 ±  0.1 °C and a maximum of 26.0 ±  0.1 °C, while at the entrance of this cave the temperature 
varied between 16.0 ±  0.1 °C and 26.8 ±  0.1 °C (Supplementary Fig. S3). In Curupira cave, the temperature was 
monitored during 10 months (Supplementary Fig. S4) and the values in the hall where the stalagmite CUR4 was 
collected were consistently at 25.7 ±  0.1 °C during all of the monitored period, with the relative humidity at a con-
stant 100% during the entire monitoring period. Both caves are characterized by high CO2 concentrations in the 
halls where the stalagmites were collected (> 1000 ppm in Pau d’Alho cave and > 500 ppm in Curupira cave), as 
evidenced by repeated measurements, listed in Supplementary Table S2. These measurements indicate that both 
caves present excellent conditions for carbonate to precipitate close to isotopic equilibrium.

Amount effect. In tropical and subtropical areas of South America the “amount effect” on interannual times-
cales leads to more depleted δ 18O values in rainfall in anomalously wet years and relatively more enriched δ 18O 
values during drier years. This relationship was documented in observations and model simulations by Vuille  
et al.23 and subsequently applied in several paleoclimate reconstructions based on speleothems at locations where 
the majority of their precipitation is due to the SAMS18,24–27. Observational data from the Global Network of 
Isotopes in Precipitation program of the International Atomic Energy Agency (GNIP-IAEA) confirm the negative 
correlation on interannual time scales between monthly anomalies of precipitation and monthly δ 18O anomalies 
at a station in Cuiabá city (Supplementary Fig. S5), located ~85 km from the caves considered in this study. In 
addition, the δ 18O and δ D values of rainwater from the GNIP program in Cuiabá, as well as the δ 18O and δ D 
values of rainwater and cave drip water collected by the authors during both dry and wet seasons in Pau d’Alho 
and Curupira caves, all plot on top of the global meteoric water line (GMWL) (Supplementary Fig. S6). This 
behavior indicates that the isotopic composition of cave drip water can be traced back to the isotopic composition 
of rainfall, further corroborating the potential of speleothem oxygen isotope records to reconstruct precipitation 
(Supplementary Fig. S6). It is further important to note that sites downstream from the core monsoon region 
receive moisture, which is depleted in heavy isotopes, depending on the degree of rainout upstream18. Hence the 
isotopic composition of rainfall at these sites reflects the strength of monsoon precipitation, even in the absence 
of a strong local amount effect.

http://www.ana.gov
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Results and Discussion
The spectral analysis of the δ 18O values of stalagmites ALHO6 and CUR4 (Fig. 2), performed with the REDFIT 
method, reveals a significant periodicity at 208 years and marginally significant periodicities at 83, 31, 18–16, 11, 
9 and 7–3 years (Fig. 2, Supplementary Fig. S7). The periodicities of 208, 83 and 11 years in the spectral analysis 
are close to the solar cycles of de Vries-Suess28, Gleissberg29 and the Schwabe30 sunspot cycle, respectively. The 
wavelet analysis of the ALHO6+ CUR4 record (Fig. 2b) indicates that the main 208-year cycle is very robust 
and persists over the entire 1500 years. This same periodicity (210 year) is also highlighted in an independ-
ent spectral analysis performed by using the Lomb periodogram method (Supplementary Fig. S8). The 83 year 
cycle is stronger between ~750–1000 AD and ~1200–1500 AD, while the 11 year cycle appears more randomly 
distributed over the record. The periodicities of 31 and 18–16 years do not emerge as significant in the wavelet 
analysis, but can be related to the influence of the Pacific Decadal Oscillation (PDO) in the region31. The perio-
dicities of 7–3 years are most likely related to ENSO variability31. In addition, the cross-wavelet analysis between 
ALHO6 and total solar irradiance32 shows a clear correlation at a periodicity of approximately 208 years. The solar 

Figure 1. Map of South America with location of paleoclimate records discussed in text, austral summer 
(Dec.–Feb, DJF) 850 hPa wind field and fractional DJF precipitation. Color shading indicates regions 
where fraction of total annual precipitation falling during austral summer (DJF) >  0.3, which is congruent 
with the extent of the SAMS over the continent; contour interval is 0.05. Wind data is from ERA-Interim38 
and precipitation data from GPCC39, with averages calculated over period 1979–2014. Yellow star indicates 
our speleothem site. Other sites include 1- Speleothem record from Cristal cave (stalagmite CR1)18, 2- Laguna 
Pumacocha19. The figure was created using the software Adobe Illustrator CS6 version 16.0.0.
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irradiance is in clear anti-phase with the δ 18O variability of the stalagmite (Supplementary Fig. S9), although a 
slight phase discrepancy is apparent before 1100 AD, with the solar forcing leading the δ 18O response. The exact 
reason for this phase delay is not clear but may be related to dating uncertainties or delays and feedbacks in the 
climate system. Both δ 18O signal and the solar irradiance also show strong power on the multidecadal timescale 
(83 years), (Supplementary Fig. S9), yet the cross-wavelet analysis indicates that the phasing between the two 
records oscillates. This suggest a less consistent influence of solar irradiance on the SAMS on multidecadal time 
scales, likely modulated by other oceanic and atmospheric processes. Below we therefore focus on the most per-
vasive and coherent response to solar irradiance changes, which is on the 208-year time scale.

The Medieval Climate Anomaly (MCA) and Little Ice Age (LIA), have been documented as periods with 
significant changes in the mean state of the SAMS in δ 18O records from the Andes19,24 and SE Brazil18,. This is 
consistent with our new record (Fig. 3), which also shows significant departures from the mean state during both 
the MCA (900–1100 AD) and the LIA (1600–1820 AD), with both periods defined as in Vuille et al.18. The δ 18O 
value during the MCA is −5.71 permil, while it drops to − 6.57 permil during the LIA (Fig. 2a). The long-term 
mean value for the past millennium (850–1850 AD, with MCA and LIA excluded) is − 6.18 permil. A two-tailed 
student’s t-test confirms that the mean the δ 18O value, and hence the mean state of the SAMS, is significantly 
different from the long-term mean during both the MCA and the LIA (p <  0.001). Clearly our record confirms 
previous reports of significant mean state changes in SAMS intensity and is consistent with interpretations that 
have attributed these changes to NH temperature anomalies and related shifts in the Atlantic ITCZ18,19 (Fig. 3).

Aside from these mean-state changes, however, our record shows a pervasive 208-year periodicity throughout 
the entire record, which is difficult to reconcile with NH temperature variability, but consistent with changes in 
solar irradiance. The absolute magnitude of the solar forcing is weak and not sufficient to directly affect the SAMS. 
But through the feedbacks10 discussed above, changes in total solar irradiance may lead to a strengthening of the 
SAMS and increased rainfall in the tropics, including over the ITCZ and SAMS domains.

A simple composite analysis demonstrates that the most negative values in the detrended ALHO6 record 
are indeed associated with periods of high solar irradiance and vice versa (Fig. 4). The most negative anom-
alies (δ 18O <−0.5) coincide with solar irradiance anomalies that average + 0.27 W m−2, significantly higher 
(p <  0.001, two-tailed students t-test) than the solar irradiance anomalies (− 0.07 W m−2) during periods when 
δ 18O anomalies are most enriched in the heavy isotope (δ 18O anomalies >0.5). Note that this threshold of δ 18O 
anomalies >|0.5|, while somewhat subjective, serves as a reasonable delineation of the extremes in this record as 
it coincides roughly with the 10- and 90-percentile of the δ 18O distribution.

The SAMS is of course also influenced by a number of other forcings. For example, multidecadal variability 
associated with the Atlantic Multidecadal Oscillation (AMO) is well known to affect the SAMS24,26,33, with a more 
southerly position of the ITCZ during its negative phase. Indeed the 83 yr periodicity, which shows up in our 

Figure 2. Time series and wavelet analysis of stalagmite δ18O record from Mato Grosso State (Brazil). 
(a) ALHO6 (black) and CUR4 (blue) stalagmite δ 18O (VPDB) records from Mato Grosso State, Brazil. The 
scale for CUR4 (right y-axis) is shifted by 1 per mil relative to the ALHO6 scale to account for the different 
equilibrium fractionation conditions between calcite and aragonite. The yellow shading highlights the relatively 
dry MCA interval, while the blue shading indicates the wetter LIA period. (b) Wavelet analysis performed with 
ALHO6+ CUR4 δ 18O signal using the software PAST40 and the Morlet mother wavelet. Black lines indicate 
the 95% significance level and the cone of influence (region over which record length is sufficient to interpret 
results).
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record between 750 and 1000 A.D. and then again between 1200 and 1500 A.D. (Fig. 2b), may well be associated 
with the AMO. Other potential forcing mechanisms capable of modulating the SAMS involve links with the 

Figure 3. Comparison between the reconstruction of NH temperature41 with the δ18O records from Laguna 
Pumacocha19 located in the Peruvian Andes, CR1 stalagmite18 located in SE Brazil and our ALHO6+CUR4 
record.
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tropical Pacific and the El Niño – Southern Oscillation (ENSO), which is the dominant mode influencing South 
American climate on interannual time scales31 and also affects precipitation over the SAMS region. Over tropical 
South America, the eastward shift of the Walker circulation leads to a weakening of the SAMS during El Niño34 
and below average precipitation in NE Brazil, the northern Amazon basin and the tropical Andes from 10°N to 
20°S. At the same time the strengthening of the Andean low level jet35,36 increases the moisture flux toward the 
subtropical plains and SE Brazil. Despite this strong influence of ENSO on South American climate, however, a 
centennial-scale influence of ENSO is rather unlikely. As shown by Vuille et al.18, southeastern Brazil, which sees 
a significant increase in precipitation during El Niño and the tropical Andes, which tend to experience dry con-
ditions at that time, show a coherent response in centennial-scale monsoon strength over the past two millennia, 
which is inconsistent with ENSO forcing. In addition, our study site is located in between the two poles affected 
by increased precipitation during El Niño (subtropical plains to the south) and the regions seeing reduced pre-
cipitation (northern Amazon and much of tropical South America). Indeed, studies show that the location of our 
cave site is rather insensitive to the ENSO phase and does not experience significant rainfall departures during 
either El Niño or La Niña31. Notwithstanding, it is possible of course that these mechanisms may have changed 
somewhat over time, explaining the spectral peaks around 3–7 years in our record (Supplementary Fig. S7).

It is noteworthy that Bird et al.19 also associated observed mean state changes in the SAMS between the MCA 
and LIA, derived from δ 18O in lake calcite in the Andes of Peru, with anomalous radiative forcing, at least partly 
driven by changes in total solar irradiance. In their interpretation, also discussed in Vuille et al.18, the main focus 
was on how changes in radiative forcing influence NH temperature. It is well known that reductions in radiative 
forcing and the resulting cooling of the NH lead to a southward displacement of the ITCZ, thereby strengthening 
the SAMS18. Our record, however, suggests that on centennial time scales the direct influence of solar forcing on 
tropical moisture convergence may have the opposite effect and actually lead to a strengthening of the SAMS. 
More recent studies, clearly document that the solar forcing was insufficient to induce the observed NH cooling 
during the LIA20. Instead, NH aerosol forcing related to volcanic eruptions has emerged as the main factor lead-
ing to the hemispheric temperature asymmetry, resulting in the southward shift of the ITCZ at that time. Our 
record also documents this intensification of the SAMS during the LIA, consistent with previous records (Fig. 3). 
In addition, however this new monsoon record also shows a pervasive solar signal at the 208-year frequency, 
which has not previously been documented in the region (Figs 2 and 4). The solar signal is characterized by a 
clear periodicity of 208 years and hence very different in character from the individual climate anomalies during 
the MCA and LIA. Our record indicates that on centennial time scales the periodic solar forcing leads to a strong 
modulation of the SAMS, with enhanced SAMS intensity during periods of strong solar forcing. This solar forcing 
is superimposed on the mean state changes brought on by NH temperature anomalies due to hemispherically 
asymmetric (i.e. volcanic) forcing. Indeed, model simulations5 suggest that on centennial time scales the global 

Figure 4. Comparison between anomalies in total solar irradiance32 (TSI, in W m−2, blue) and our ALHO6 
δ18O record (in permil, purple). Thin lines show raw anomalies; thick lines are low-pass filtered with a nearest 
neighbor 208-yr window using a Gaussian kernel. ALHO6 was detrended with a 3rd order polynomial function 
prior to filtering to remove long-term trends associated with mean state changes from Medieval Climate 
Anomaly (MCA) to Little Ice Age (LIA). Orange (blue) shading highlights periods of above (below) average 
low-pass filtered TSI respectively, which tend to coincide with decreased (increased) δ 18O.
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monsoon strength may respond more directly to the effective solar forcing. This idea is supported by our record, 
which shows strong variability on centennial time scales related to solar irradiance, superimposed on its response 
to changes in hemispheric temperature gradients as seen during the LIA. It is also consistent with the fact that the 
phase relationship between solar forcing and our δ 18O speleothem record is stable only on the 208 yr time scale, 
but varies throughout the record at other frequencies (Supplementary Fig. S9).

Conclusion
The main focus of this study was to document, for the first time, a pervasive, 208-year periodicity of the South 
American monsoon, which persists throughout the past 1500 years. This periodicity is apparent in our new 
high-resolution speleothem record from south-central Brazil, located in the core of the SAMS. The documented 
coherent in-phase relationship on centennial timescales between the precipitation in our speleothem record and 
a reconstruction of total solar irradiance is consistent with model simulations, which indicate that tropical pre-
cipitation is sensitive to solar forcing10,12 and that the southern hemisphere monsoon in particular responded 
in a sensitive way to solar forcing during the past millennium7. Is intriguing that this strong solar signal at the 
208-year time scale was not identified in previous publications presenting other monsoon records from South 
America, with exception of a record from northeast Brazil26. Most previous studies from the region have instead 
focused on the much more obvious mean state changes during the LIA and MCA. While these δ 18O excursions 
are also evident in our record, they are not quite as strong, suggesting that these events may be more prominently 
recorded at more distal monsoon sites. To what extent the solar signal affected the entire monsoon region or 
whether its influence was limited to the core monsoon region over the southern Amazon basin will require addi-
tional records, but also a thorough reanalysis of some of the existing records.

Methods
U-Th dating method and δ18O analysis. The stalagmites were dated by U-Th method at the Minnesota 
Isotope Laboratory (USA), using a multi-collector inductively coupled plasma mass spectrometry technique 
(MC-ICP-MS, Thermo-Finnigan NEPTUNE), according to the procedures described in Cheng et al.37. Oxygen 
isotope ratios are expressed in δ  notation, the per mil deviation from the Vienna Peedee Belemnite (VPDB) 
standard. δ 18O =  [((18O/16O) sample/(18O/16O)VPDB) −  1] ×  1000. For each measurement, approximately 100 μg 
of powder was drilled from the sample and analyzed with an on-line, automated, carbonate preparation system 
linked to a Thermo-Finnigan Delta Plus Advantage at the Stable Isotope Laboratory of the Geosciences Institute 
of Universidade de São Paulo (LIESP-CPGeo-IGc-USP). The speleothem reproducibility of standard materials is 
approximately 0.1% for δ 18O.

Geochronology. The ALHO6 stalagmite contains annual layers throughout its entire length, as confirmed 
by the good correspondence between layer counting and U/Th dates along the entire record. U/Th dates were 
therefore extrapolated to every single annual layer of ALHO6 stalagmite using a polynomial fit between the U/Th 
data and distance in mm of each stratigraphic layer counted from the stalagmite top. The polynomial fit exhibits 
an r2 =  0.99 and results in a polynomial geochronologic model of the δ 18O data, assigning an absolute age to every 
individual stratigraphic layer (Supplementary Fig. S10). For the top portion of the stalagmite, located above the 
last obtained U/Th age, each stratigraphic layer was considered as one year. The comparison between the poly-
nomial model (U-Th data and layer counting) with a model based only on the linear interpolation between the 
U-Th ages is shown in Supplementary Fig. S11. The CUR4 stalagmite did not present any visible stratigraphic 
layers; hence the geochronology from this sample was based entirely on a linear interpolation between the U-Th 
ages. For counting the annual laminae, a polished section of petrographic slabs made from stalagmite ALHO6 
was photographed with a CCD camera to a stereo-microscope with transmitted light. The individual layers were 
counted with their respective thickness measured in the images using the software Corel Draw.
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Supplementary Figure S1 | Stalagmites CUR4 (left) and ALHO6 (right). 

 

 

Supplementary Figure S2 | Relative humidity in the hall where the stalagmite ALHO6 was collected 

(black) and at the entrance (red) of the cave Pau d’Alho. The relative humidity was measured by 

HOBO data logger model U23.  

 

 

 



 

Supplementary Figure S3 | Temperature in the hall where the stalagmite ALHO6 was collected 

(black) and at the entrance (red) of the cave Pau d’Alho. The temperature was measured by HOBO 

data logger model U23.   

 



 

Supplementary Figure S4 | Temperature in the hall where the stalagmite CUR4 was collected 

(black) and at the entrance (red) of the cave Curupira. The temperature was measured by HOBO data 

logger model U23.   

 

 



 

Supplementary Figure S5 | Spatial correlation between monsoon season (Nov-March) Cuiaba 

(located ~85 km from the caves considered in this study) monthly 18O anomalies and precipitation 

anomalies over South America between 1961 and 1987. Precipitation data is from GPCC V71 and 

18O data is from IAEA-GNIP (available at http://www-

naweb.iaea.org/napc/ih/IHS_resources_gnip.html). Shading indicates regions where correlations are 

significant at p<0.1. Figure created with Climate Explorer software available at: 

https://climexp.knmi.nl/start.cgi?id=someone@somewhere. 

 

https://climexp.knmi.nl/start.cgi?id=someone@somewhere


 

Supplementary Figure S6 | Relationship between 18O (VSMOV) and D (VSMOV). The Global 

Meteoric Water Line (red line) is shown together with isotopic values from the IAEA-GNIP station 

(available at http://www-naweb.iaea.org/napc/ih/IHS_resources_gnip.html) located in Cuiabá city 

(black), rainwater isotopic values collected close to the caves (blue), drip water from the Pau d’Alho 

cave (orange) and drip water from the Curupira cave (green).  

 

 

 

Supplementary Figure S7 | Spectral analysis (REDFIT) of our 18O stalagmite record performed 

with the software PAST2. The utilized parameters were: window: rectangle; oversample: 2; segment: 

3. For the better visualization the results are shown separately for low frequencies at decadal to 

centennial scales (left) and high frequencies on interannual time scales (right). The blue, red and green 

lines represents the 90%, 95% and 99% of the chi-squared confidence level, respectively.  

 



 

Supplementary Figure S8 | Spectral analysis (Lomb periodogram) of our 18O stalagmite record 

performed with the software PAST2. The two red lines indicate the 0.001- and 0.005-significance 

level, respectively.  

 

 

 



 

Supplementary Figure S9 | Cross-wavelet analysis (c) between ALHO6 18O record (a) and 

reconstruction of total solar irradiance (b)3. The direction of the arrows to the left (as occurs during the 

periodicity centered around 208 years) is indicative of anti-phasing between the two time series. 

Analyses were perfomed using Matlab routines from Grinsted et al.4. 

 

 

 



 

Supplementary Figure S10 | Polynomial fit between the distance of sampled layers (in mm) from the 

top of the stalagmite ALHO6 and U-Th age of layers. 

 

 

 

Supplementary Figure S11 | 18O from ALHO6 speleothem record based on linear interpolation 

between the U-Th ages (black) and based on polynomial interpolation (blue) derived from fit between 

U-Th ages and layer distance from the top as shown in Fig. S10. 

 



Supplementary Table S1       

Sample  238U  232Th d234U* 230Th / 238U 230Th Age (yr) 230Th Age (yr) d234UInitial** 

Number (ppb) (ppt) (measured) (activity) (uncorrected) (corrected) (corrected) 

Stalagmite ALHO6              

ALHO6-4 3206 ± 13 10287 ± 40 644.6 ± 3 0.00199 
± 

0.00015 
132 ± 10 75 ± 30 644.7 ± 3 

ALHO6-12 5336 ±15 10317 ±208 676 ±3 0,0029 ±0,0000 192 ±1 158 ±24 676 ±3 

ALHO6-22 3197 ±9 8900 ±180 665 ±3 0,0051 ±0,0000 332 ±2 284 ±34 665 ±3 

ALHO6-21 3848 ±10 2125 ±43 670 ±3 0.0058 ±0.0000 378 ±2 368 ±7 670 ±3 

ALHO6-78 3856 ±8 3544 ±71 667 ±2 0.0092 ±0.0000 602 ±2 586 ±12 668 ±2 

ALHO6-91 6413 ±18 8156 ±164 692 ±3 0,0103 ±0,0000 667 ±3 645 ±16 694 ±3 

ALHO6-109 24042 ± 116 66334 ± 209 694 ± 4 0,01164 ± 0,001 751 ± 14 704 ± 27 695  ± 4 

ALHO6-139 4388 ±12 17805 ±359 655 ±3 0,0153 ±0,0001 1012 ±5 941 ±51 657 ±3 

ALHO6-159 3683 ±11 21570 ±436 661 ±3 0.0186 ±0.0001 1227 ±6 1,124 ±73 663 ±3 

ALHO6-171 3631 ±12 10044 ±203 691 ±4 0.0187 ±0.0001 1215 ±6 1,167 ±34 694 ±4 

ALHO6-196 3585 ±13 10282 ±208 644 ±4 0.0200 ±0.0001 1331 ±7 1,280 ±37 647 ±3 

ALHO6-223 4136 ±17 20448 ±417 630 ±4 0.0223 ±0.0001 1502 ±10 1,414 ±63 633 ±4 

 

Stalagmite CUR4              

CUR4-3 3550 ±12 2591 ±53 31 ±2 0.0014 ±0.0001 52 ±1 45 ±5 1890 ±6 

CUR4-13 2893 ±7 1241 ±25 77 ±2 0.0020 ±0.0001 78 ±1 73 ±3 1825 ±4 

CUR4-32 2654 ±6 638 ±13 220 ±5 0.0032 ±0.0001 123 ±1 120 ±2 1851 ±4 

CUR4-48 3171 ±9 1792 ±36 135 ±3 0.0046 ±0.0001 191 ±1 185 ±5 1644 ±4 

 

Supplementary Table S1: U-Th ages from stalagmites ALHO6 and CUR4. Analytical errors are 2σ of the mean.  

αδ234U = ([234U/238U]activity - 1) x 1000.       
βδ234Uinitial corrected was calculated based on 230Th age (T), i.e., δ234Uinitial = δ234Umeasured X eλ234*T, and T is corrected age. 
c[230Th/238U]activity = 1 – e-λ230T + (δ234Umeasured/1000)[λ230/(λ230 - λ234)](1 - e-(λ230 - -λ234) T), where T is the age. 

Decay constants are 9.1577 x 10-6 yr-1 for 230Th, 2.8263 x 10-6 yr-1 for 234U, and 1.55125 x 10-10 yr-1 for 
238U. Values from Cheng et al.5. 

d The degree of detrital 230Th contamination is indicated by the [230Th/232Th] atomic ratio instead of the activity ratio. 
eAge corrections were calculated using an average crustal 230Th/232Th atomic ratio of 4.4 x 10-6 ± 2.2 x 10-6.  

Those are the values for a material at secular equilibrium, with the crustal 232Th/238U value of 3.8. The errors are arbitrarily assumed to be 50%2. 

 



  Pau d'Alho cave Curupira cave 

date hall of stalagmites entrance hall of stalagmites entrance 

Feb (2013) X 530 ppm 992 ppm 1200 ppm 

Jul (2013) 1132 ppm 436 ppm 520 ppm 510 ppm 

Mar (2014) 7449 ppm 456 ppm 2353 ppm 933 ppm 

Mar (2016) 9072 ppm 492 ppm 11042 ppm 3200 ppm 
Supplementary Table S2 | CO2 measured in the caves Pau d’Alho and Curupira.  
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The exact extent, by which the hydrologic cycle in the Neotropics was affected by 25 

external forcing during the last deglaciation, remains poorly understood. Here we present 26 

a new paleo-rainfall reconstruction based on high-resolution speleothem 18O records 27 

from the core region of the South American Monsoon System (SAMS), documenting the 28 

changing hydrological conditions over tropical South America (SA), in particular during 29 

abrupt millennial-scale events. This new record provides the best-resolved and most 30 

accurately constrained geochronology of any proxy from South America for this time 31 

period, spanning from the Last Glacial Maximum (LGM) to the mid-Holocene.  32 

 33 

Introduction 34 

Changes in the tropical hydrologic cycle during the transition from the LGM to the Holocene 35 

have so far not been explored in greater detail over tropical SA. Similarly, our understanding of 36 

millennial-scale variability and abrupt changes in South American precipitation during this 37 

transition from glacial to interglacial conditions is still rudimentary. The longest paleoclimate 38 

records available1-5 do not present a chronology and resolution that would allow exploring 39 

individual millennial-scale events, while the few high-resolution records in existence only cover 40 

limited time intervals6, 7.  41 

Current interpretations focus primarily on the role of high-latitude forcing, mainly Northern 42 

Hemisphere (NH) temperature, as being responsible for abrupt changes in precipitation over 43 

tropical SA5, 6. This link between tropical SA precipitation and high-latitude temperature is 44 

established through changes in the latitudinal position of the Inter-tropical Convergence Zone 45 

(ITCZ), which responds to changes in the inter-hemispheric energy balance. Thus, the ITCZ is 46 

shifted southward in response to NH cooling and the resulting anomalous cross-equatorial 47 

temperature gradient8. This meridional temperature gradient is driven mainly by changes in NH 48 

temperature during millennial-scale events, since changes in northern high-latitude temperature 49 

during these events reached approximately 10°C over the course of decades9, whereas changes 50 

in Antarctic temperature occurred more gradually over the course of several centuries with a 51 

smaller amplitude of only 1° to 3°C10.   52 



The influence of Antarctic temperature on tropical SA precipitation on the other hand is not 53 

nearly as clear6. Southern Hemisphere (SH) millennial-scale events documented in the isotopic 54 

record from Antarctica, such as the Antarctic Isotope Maxima events (AIMs), or the Antarctic 55 

Cold Reversal (ACR) may potentially have affected precipitation in tropical SA, as these events 56 

have been documented in glacial records from the Andes as well as in some other proxies from 57 

southern SA6, 10, 11. These southern teleconnections, however, have not yet been properly tested 58 

and documented using paleo-precipitation records from the tropical lowlands. 59 

Austral summer precipitation over tropical and sub-tropical SA is related to the SAMS12, 13, 60 

a distinct feature of SA climate, which, unlike the narrowly confined ITCZ, penetrates far south 61 

over the continent during the summer months (Fig. 1). Oceanic and coastal precipitation related 62 

to the ITCZ reaches its southernmost location and peak precipitation during austral autumn 63 

(MAM), while the mature phase of the SAMS with maximum precipitation occurs during the 64 

summer months DJF, in relation with the formation of the South Atlantic Convergence Zone 65 

(SACZ). The SACZ14 is defined as an elongated convective band, originating over the 66 

southeastern Amazon basin, and extending over southeastern Brazil into the southwest Atlantic 67 

(Fig. 1). Previous studies have documented that both SACZ and ITCZ positions have shifted in 68 

the past in response to abrupt millennial-scale events, thereby significantly affecting SAMS 69 

precipitation over the SA continent7 and leading to an anti-phased relationship with NH 70 

monsoon systems5.  71 

Here, we present a new paleo-rainfall record based on oxygen isotopes in speleothems. This 72 

record contains the most highly-resolved data and the most accurately constrained 73 

geochronology of any proxy from SA for the time period spanning from the Last Glacial 74 

Maximum (LGM) to the Holocene. It is located in central South America (Brazil), in the core of 75 

the SAMS domain (Fig. 1), at a location where hitherto no proxy records of similar resolution 76 

have been recovered. Fornace et al.15 recently published a stable isotopic record derived from 77 

leaf waxes in lake sediments from a shallow lake located at the Brazil-Bolivia border, a few 78 



hundred kilometers to the northwest from our site. Their record covers the past 40,000 years, but 79 

at a very low resolution (~ 1000 years), insufficient to resolve millennial-scale variability.  80 

 81 

Results 82 

Cave location and amount effect. The stalagmites presented in this study were collected in the 83 

Jaraguá cave (21º05’ S, 56º35’ W, ~570 m above sea level), located in Bonito City, State of 84 

Mato Grosso do Sul, Brazil (Fig. 1). The climate in Bonito City is tropical with a three month 85 

long dry season during austral winter (JJA). Between September 2011 and December 2014 we 86 

monitored rainfall amount, isotopes in rainfall and air temperature in the region of Jaraguá cave. 87 

Based on these data, we establish that the isotopic composition of rainfall (18O) at our site is 88 

anti-correlated with precipitation amount on seasonal timescales. In the atmosphere, the 18O of 89 

the condensate decreases with decreasing air temperature16, but the seasonal cycles of 90 

temperature and 18O composition of precipitation in the tropics are often opposed to each other. 91 

That is, high (low) temperatures coincide with more depleted (enriched) 18O values17, as shown 92 

by our results (Supplementary Fig. S1). This phenomenon is interpreted in the sense that the 93 

18O composition of precipitation reflects precipitation amount rather than temperature, because 94 

at low latitudes high temperatures and rainy seasons tend to coincide17. Novello et al.18 recently 95 

documented, based on 30 years of measurements performed at a nearby station (Cuiabá) by the 96 

International Atomic Energy Agency (IAEA) that this anti-correlation between 18O and 97 

precipitation amount also holds on interannual timescales, confirming earlier results from the 98 

same location by Vuille et al.17. They further documented that this relationship extends 99 

significantly upstream, suggesting that 18O at this site is also suited to track the degree of 100 

rainout and hence monsoon intensity over a larger domain, consistent with similar results for the 101 

past two millennia19. The 18O and D measured in rainfall near our cave site also shows a good 102 

correspondence with the Global Meteoric Water Line (Supplementary Fig. S2) indicating that 103 

evaporation processes do not significantly influence the isotopic fractionation at our study site. 104 

In summary, the results from our monitoring support the use of 18O as a proxy for local- and 105 



regional-scale monsoon-season rainfall amount. This interpretation is in agreement with model 106 

simulations over tropical and subtropical areas of South America17 and with the current 107 

paleoclimatic interpretation of speleothem records at locations within the SAMS domain3-7, 18, 19, 108 

20, 21.  109 

The mean air temperature, averaged over the monitored period inside of the cave is 21.4°C 110 

with an annual amplitude of 1.4°C, in stark contrast to the annual temperature amplitude of 111 

47.8°C outside the cave (Supplementary Fig. S3). The temperature range measured inside the 112 

cave during the monitoring period may at most cause a fractionation in 18O in speleothem 113 

calcite of ~0.3‰22, very close to the instrumental analytical error. The cave temperature is 114 

representative of the mean annual temperature of the external environment and since the 115 

isotopic fractionation factor in calcite is dependent on temperature22, the temperature change 116 

over longer time scales needs to be considered when interpreting 18O. A temperature 117 

reconstruction at a nearby site23 estimated that temperature during the late Pleistocene and 118 

Holocene was close to modern values (~26°C). For the last glacial period, the record indicates 119 

that temperatures were 4°C colder with a relatively large uncertainty. A cooling of 4°C at 120 

Jaraguá cave, would affect the 18O in our JAR record by less than 1‰21 during the LGM, when 121 

compared to the Holocene.  122 

 123 

Speleothem 18O record. The Jaraguá cave record (JAR – Fig. 2) is composed of 3390 18O 124 

measurements from 3 stalagmites (JAR7, JAR14, JAR13, Supplementary Figs. S4–S6) and 80 125 

U-Th ages (Supplementary Table S1) linearly interpolated, covering a time interval between 126 

5,550 BP (considering 2014 C.E. to be year 0 BP) and 27,970 BP. We discarded three ages in 127 

JAR7 because they presented relatively high errors and were out of stratigraphic order (see 128 

Supplementary Table S1). The resulting record has an average resolution varying between 6.8 129 

and 10.0 years, making this data set arguably the highest-resolution and geochronologically 130 

best-constrained paleoclimate archive from SA for the period covering the transition from the 131 

LGM to the Holocene. The number of isotopic measurements performed on each speleothem, as 132 



well as the number of U-Th ages obtained, are listed in Supplementary Table S2 together with 133 

the average resolution and period covered by each sample. Note that stalagmite JAR14 overlaps 134 

with stalagmite JAR7 from 15,395 BP to 16,870 BP and from 17,600 BP to 18,660 BP and with 135 

stalagmite JAR13 from 21,915 BP to 22,370 BP. 136 

 137 

Discussion 138 

The JAR record has a mean 18O value of -5.2‰ with a range between -1.3‰ and -9.3‰. Our 139 

record indicates wetter conditions during the last glacial period (17,800 - 27,970 BP; mean 18O 140 

value is -5.7‰) when compared to the early and mid-Holocene (5,550-11,000 BP; mean 18O 141 

value is -3.9‰). This tendency for a drier Holocene is consistent with other paleo-rainfall 142 

records from the western1, 4, 5 and southeastern2, 3 portions of the SAMS domain (Fig. 2). It is 143 

also consistent with the relatively high (low) austral summer insolation in the SH during the 144 

LGM (Holocene) leading to enhanced (subdued) convective activity in the southern tropics, as 145 

borne out in model simulations for the LGM and the Holocene24. The comparison between our 146 

JAR record and stalagmite records of the NH monsoon in China further document this 147 

hemispherically anti-phased behaviour of tropical precipitation and monsoon systems in 148 

response to insolation forcing on precessional time scales (Fig 3). 149 

The fact that the JAR record is characterized by wetter conditions during the Last Glacial 150 

than during the Holocene is in disagreement with interpretations of biological proxies at a 151 

nearby site15, 23. However, vegetation in the region may not have responded primarily to changes 152 

in precipitation. Given that our record of increased precipitation during the LGM is consistent 153 

with similar palaeo-rainfall records further northwest over the western Amazon4,5 and Andes6 154 

and to the southeast over southern Brazil3, indicates that moisture was enhanced across Brazil, 155 

from northwest to southeast, throughout the last glacial period.    156 

A number of abrupt millennial-scale events characterize the transition from LGM to the 157 

Holocene in the JAR record. Anomalies during the two youngest Heinrich stadial events (HS1 158 

and HS2) as well as the Bølling-Allerød (BA) and the Younger Dryas (YD) periods can clearly 159 

be identified (Fig. 3). In our record, the period between 23,800-24,700 BP that corresponds to 160 



HS2, is characterized by 18O values that are depleted by approximately 1.6‰, compared to 161 

prior and posterior conditions (Supplementary Fig. S7). The period of 12,900-14,700 BP, which 162 

corresponds to the BA period, on the other hand is characterized by a 18O increase of 2.4‰, 163 

followed by a decrease of 2.2‰ heading into the period that corresponds to the YD (11,600-164 

12,900 BP, Fig. 3). The wet conditions during HS2 and the YD, as well as the drier conditions 165 

during the BA recorded in our JAR record are clearly due to NH high latitude forcing. The cold 166 

temperatures in the NH during HS2 and the YD lead to a southward displacement of the ITCZ, 167 

thereby increasing the moisture influx into SA, while at the same time weakening the NH 168 

monsoons (Fig. 3). Opposite conditions likely prevailed during the BA (Fig. 3). During the 169 

period that corresponds to HS1 (~17,730-14,800 BP), however, the JAR14 sample shows a 170 

particular feature, with a double-plunge structure containing two wet periods, as indicated by 171 

the 18O decrease of ~3.2‰ during the intervals ~17,730-16,840 BP and 16,040-14,800 BP. 172 

These two wet phases are separated by a dry excursion, which does not have an equivalent 173 

counterpart in NH records (Fig. 4). This dry phase shown in JAR14 is concomitant with the lack 174 

of deposition (hiatus) in the stalagmite JAR7, which occurs between 16,051±39 BP and 175 

16,513±80 BP. Isotopic values between 15,395-16,045 BP are offset by ~200 years in the JAR7 176 

record, when compared to JAR14. This is likely due to an absence of chronological tie-points at 177 

this time period or due to the relatively low resolution between 15,012 and 16,051 BP in the 178 

JAR7 sample.     179 

The two wet phases of HS1 in SA, separated by this slightly drier period, were previously 180 

reported, albeit with a smaller amplitude (Fig. 4), in the 18O records from Paixão and Lapa Sem 181 

Fim caves7 located in the easternmost part of the SAMS domain (Fig. 1). In that study, the dry 182 

phase half-way through HS1 was attributed to a temporary northward displacement of the ITCZ, 183 

due to a warmer tropical North Atlantic. Consistent with this hypothesis, a paleoclimate record 184 

in Central America, sensitive to moisture and temperature, indicates a small wet perturbation 185 

during this intermediate phase of HS125. However, this episode is only marginally evident in 186 

NH monsoon records or other proxies recording the position of the ITCZ. For example, the 187 



combined Asian monsoon 18O record from Hulu and Dongge caves shows a minor wet event 188 

during the interval corresponding to HS1, but with much reduced amplitude when compared to 189 

the more humid conditions during the LGM and BA (Fig. 3). Zhang et al.26 presented another 190 

East Asian monsoon 18O record, with better resolution and geochronology for this event, 191 

consistent with the position of the ITCZ as recorded by the sedimentary record from the Cariaco 192 

Basin27 (Fig. 4). After ~19,000 BP the NH monsoon slowly weakens in the same way that the 193 

SAMS strengthens in the SH, but around ~16,850 BP the SAMS intensity starts to decrease, 194 

independently of a change in the ITCZ position, thereby losing its relationship with the NH 195 

monsoonal circulation (Fig. 4). Thus, the dry phase during HS1 recorded in tropical Brazilian 196 

records appears to be a characteristic of the SAMS that is only weakly dependent of high 197 

latitude climate conditions and ITCZ position. 198 

The beginning of the cold event HS2 in the NH is accompanied by an abrupt shift in our 199 

18O record to more negative values at 24,700 BP (Fig. 3). The JAR record also shows a short 200 

dry event in the middle of the HS2 period, centred at 24,250 BP, which is concomitant with a 201 

northward position of ITCZ and warming of Greenland (Supplementary Fig. S7). Subsequently, 202 

the 18O increases progressively until 23,650 BP, reaching values similar to the period prior to 203 

HS2, before dropping again until 22,200 BP. Over this period, the SAMS record is qualitatively 204 

similar to the Antarctic EDML ice core temperature (18O) record during Antarctic Isotope 205 

Maximum (AIM) event 2 (Supplementary Fig. S7), however, it is difficult to verify this 206 

similarity quantitatively over this short interval. Our record is also consistent with the 207 

positioning of the ITCZ recorded over the Cariaco Basin (Supplementary Fig. S7).  208 

Interestingly, Kanner et al.6 show a similar close correspondence between the SAMS and 209 

Antarctic temperature during AIM8 and AIM12, based on a speleothem record from Peru, 210 

consistent with our record during AIM2. Kanner et al.6 also linked the behavior of the SAMS 211 

during these events to latitudinal variations in the position of the ITCZ, but the exact mechanism 212 

that links the ITCZ with Antarctic temperature is still not fully understood. If Antarctic 213 

temperature were to significantly affect the inter-hemispheric temperature gradient, the response 214 



of the SAMS during AIM2 should be the exact opposite of what is recorded at Jaraguá cave. 215 

The abrupt NH forcing, as documented in the IRD record during HS2 (between 24,250-22,200 216 

BP) and the subsequent warm period during DO2 recorded in 18O from Greenland, on the other 217 

hand, are consistent with the wet and dry periods of the SAMS, respectively (Supplementary 218 

Fig. 7), suggesting that even during the AIM events the SAMS felt the influence of changes in 219 

NH temperature.  220 

During the Antarctic Cold Reversal (ACR), our record again seems to more closely follow 221 

NH temperature, with drier conditions in response to NH warming during the BA (Fig. 3). 222 

Jomelli et al.11 reported glacial advances in the tropical Andes during that time. Our record 223 

suggest that the SAMS was weakened and that therefore glaciers advanced likely due to colder 224 

temperatures associated with the ACR, rather than due to increased snowfall associated with 225 

enhanced available moisture from the SAMS. This interpretation is consistent with the colder 226 

conditions during the ACR reported from almost one hundred mid- and high-latitudes sites in 227 

the SH10.   228 

Our new record shows that the LGM period was wetter in SA when compared to the early 229 

and mid-Holocene, which is in agreement with climatic conditions reconstructed from palaeo-230 

rainfall records in northwestern and southeastern SA. When combined, these isotopic records 231 

document that rainfall conditions changed in a coherent way across the entire monsoon belt 232 

from the Andes to southeastern Brazil during the transition from the LGM to the Holocene. 233 

Vegetation reconstructions from southern and central Amazonia 15, 23, 28, which show an 234 

expansion of vegetation from the LGM to the Holocene, may thus the vegetation have 235 

responded primarily to changes in temperature or amount of CO2 in the atmosphere, both 236 

parameters that increased during the transitions LGM to Holocene. The JAR record also shows 237 

that millennial-scale abrupt events were important features of the SAMS, characterizing the 238 

hydrological cycle over tropical SA during the transition from the LGM to the Holocene. NH 239 

temperature forcing, which is generally considered to act as the main control knob for SAMS 240 

variability on a number of different time scales, is evident in the JAR 18O record during DO2, 241 

HS2, the BA and the YD. During HS1, however, our record exhibits an accentuated dry phase, 242 



separating two wet periods at the beginning and end of HS1, which does not have a strong 243 

corresponding counterpart in any high latitude or NH proxies.  244 

 245 

Methods 246 

The amount of precipitation and air temperature outside of the cave were recorded by a Hobo 247 

Pendant Event Data Logger (model UA-003-64), while temperature and relative humidity inside 248 

the cave were recorded by a Hobo Temperature/Relative Humidity Data Logger (model U23-249 

001). Rainwater for isotopic analysis was sampled every 15 days in a water collector installed 250 

together with the rain gauge. 251 

The analyses for 18O and D of water were performed using a Picarro L2120-i Analyzer at 252 

the Stable Isotope Laboratory of the University of Brasilia. The data are reported as Vienna 253 

Standard Mean Ocean Water (VSMOW) standard with precision of ±0.1‰ (18O) and ±0.5 254 

(D). For carbonate speleothems, the oxygen isotope ratios are expressed in δ notation, the per 255 

mil deviation from the Vienna Peedee Belemite (VPDB) standard. For each measurement, 256 

approximately 100 μg of powder was drilled from the sample and analyzed with an on-line, 257 

automated, carbonate preparation system linked to a Thermo-Finnigan Delta Plus Advantage at 258 

the Centro de Pesquisas Geocronológicas of the Geosciences Institute of Universidade de São 259 

Paulo (CPGeo-IGc-USP). The speleothem reproducibility of standard materials is 0.1‰ for 260 

18O.  261 

The stalagmites were dated by U-Th method at the Isotope Laboratory of the University of 262 

Minnesota (USA) and Xi'an Jiaotong University (China). The powder carbonate samples (~100 263 

mg) on stalagmites were drilled using a carbide dental drill following stratigraphic horizons. To 264 

separate uranium and thorium the chemical procedure described in Edwards et al.29 was applied. 265 

After the separation of uranium and thorium each sample was dried and diluted for injection 266 

into the spectrometer. The analysis was performed using a multi-collector inductively coupled 267 



plasma mass spectrometry technique in a MC-ICP-MS, Thermo-Finnigan NEPTUNE, 268 

according to the techniques described in Cheng et al.30.  269 

 270 

 271 
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Figures legends 376 



Figure 1. Map of South America with the locations of the records discussed in text. Austral 377 

summer (DJF) 850 hPa wind field and fractional DJF precipitation. Color shading indicates 378 

regions where fraction of total annual precipitation falling during austral summer (DJF) > 0.3, 379 

highlighting the extent of the SAMS over the continent; contour interval is 0.05. Wind data is 380 

from ERA-Interim and precipitation data from GPCC, with averages calculated over period 381 

1979-2014. Red star indicates the location of Jaraguá cave (our JAR record); 1- Cariaco Basin27; 382 

2- Paixão cave7; 3- Lapa Sem Fim cave7; 4- Laguna La Gaiba15, 23; 5- Santiago Cave4; 6- El 383 

Condor and Cueva del Diamante caves5; 7- Salar Uyuni1; 8- Botuverá Cave2. The figure was 384 

created using the software Adobe Illustrator CS6 version 16.0.0, in similar way as in Novello et 385 

al.18.  386 

 387 

Figure 2. Speleothem 18O record from Jaraguá cave in comparison with other South 388 

American climate records. Comparison of 18O data from stalagmites JAR7 (blue), JAR14 389 

(orange) and JAR13 (wine) with other paleo-rainfall records from South America: Botuverá 390 

cave2; Salar Uyuni1; caves from western Amazonia5 and Santiago cave4, also in western 391 

Amazonia.  392 

 393 

Figure 3. Comparison of the speleothem 18O record from Jaraguá cave with other climate 394 

records. Comparison between JAR record (11-point running mean) and EDML ice core 18O 395 

(7-point running mean) from Antarctica31, Chinese speleothem 18O records (inverted scale – 4 396 

point running mean) from Hulu and Dongge caves32-35 and NGRIP 18O ice core record (7-point 397 

running mean) from Greenland36. 18O data from JAR record composed by stalagmites JAR7 398 

(blue), JAR14 (orange) and JAR13 (wine).  399 



 400 

Figure 4. Comparison of paleoclimate records documenting the HS1 event. Comparison 401 

between JAR 18O record and Lapa Sem Fim and Paixão 18O records7, Chinese 18O records 402 

from Qingtian Cave26 and reflectance of sedimentary core record from Cariaco Basin27.  403 
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Figure S1. Comparison between biweekly (15 day) accumulated precipitation (blue), rainfall 

δ18O (black) and daily mean air temperature (red). Sampling site located close to Jaraguá cave. 

Note that scale for rainfall δ18O is inverted. 

 

 

Figure S2. Relationship between δD and δ18O of rainfall at sampling site located close to 

Jaraguá cave, plotted alongside the Global Meteoric Water Line1. 



 

Figure S3. Bottom: Air temperature monitored at the entrance (black), middle (red) and end 

(blue) of Jaraguá cave. Top: Outside air temperature hourly (light blue) and the smoothed 

average (black).    

 

 

 

 

 

 

 

 



 

Figure S4. Stalagmite JAR7 with the position of U/Th ages. 

 

 

 

 

Figure S5. Stalagmite JAR14 with the position of U/Th ages. 

 



 

Figure S6. Stalagmite JAR13 with the position of U/Th ages. 

 

 

sample 

name 

Number of  isotopic 

analyses 

Number of U-

Th ages 

mean resolution 

(years) 

Period covered        

(years BP*) 

JAR7 1924 43 6.8 5550 - 18660 

JAR14 863 14 8 15395 - 22370 

JAR13 603 23 10 21915 - 27970 
Table S2. Number of isotopic analyses and U-Th ages, resolution and period covered by the 

stalagmites that compose the JAR record. (*) The year of 2014 (C.E) is considered the present 

year. 

 

 



   

Figure S7. Comparison of paleoclimate records documenting the AIM2 and HS2 events. 
Detailed comparison of AIM2 recorded in JAR record (smooth line represents 9-point running 

mean) with EDML ice core (3-point running men) from Antarctica2, reflectance of sedimentary 

core record from Cariaco Basin3, Ice-Rafted Debris (IRD) content in ocean sediment4 and 

NGRIP δ18O ice core record (3-point running mean) from Greenland5.  
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