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RESUMO 

CHITTOLINA, M. Resposta hidrológica de bacias de cabeceira na Serra da Mantiqueira 

avaliada com multi-instrumentação. Tese (Doutorado em Ciência Ambiental) – Instituto de 

Energia e Ambiente da Universidade de São Paulo, São Paulo, 2022. 

 

As bacias de cabeceira de regiões tropicais são fundamentais na gestão hídrica para suprir o 

abastecimento em regiões densamente povoadas. No entanto, a gestão sustentável dos 

recursos hídricos depende do entendimento dos processos hidrológicos em escala de bacias 

hidrográficas, principalmente em pequena escala, que pode ser alcançado com o 

monitoramento em campo. Assim, o objetivo deste trabalho foi entender o regime funcional 

hidrológico de uma pequena bacia hidrográfica (≃12 km2) cobertura predominantemente por 

pastagem, a bacia do Ribeirão das Posses, e de suas outras 4 sub-bacias, Q1, Q2, Q3 e Q4 (≃ 

0.4 a 3.4 km2) na região de clima subtropical da Serra da Mantiqueira, no Sudeste do Brasil. 

Para tanto, foi utilizada a investigação experimental com uma abordagem “multi-

instrumental” durante aproximadamente quatro anos hidrológicos. Foram estimadas: 

precipitação, vazão, umidade do solo, nível do aquífero, além de estimativas de escoamento 

básico e escoamento direto, de evapotranspiração (ET) com métodos micrometeorológicos 

(Eddy covariancee (EC) e Razão de Bowen (BR)), correções de fechamento de balanço de 

energia e modelagem baseada no balanço hídrico. Na análise temporal hidrológica, o 

escoamento básico respondeu pela maior parte da vazão durante a estação seca, e cerca de 

metade nos meses mais úmidos, atingindo picos em março, altamente covariado com o a 

resposta do lençol freático. O coeficiente de escoamento médio variou de 23 a 37% entre as 

bacias e o índice de escoamento básico de 62% a 75%. A umidade do solo apresentou uma 

memória anual mais longa em relação a vazão superficial, se recuperando da estiagem cerca 

de três meses antes e deplecionando cerca de dois meses depois. Na escala de evento de 

chuva-vazão, todas as bacias apresentaram limiares de resposta ao escoamento direto, abaixo 

dos quais o escoamento direto foi modesto, sendo de precipitação de ≃ 10 mm, umidade do 

solo de ≃45% a 57% e nível do aquífero de ≃135 cm. Para as estimativas de balanço de 

energia, foi obtido um fechamento insatisfatório para o método EC e BR, sendo assim, 

aplicados três métodos de correção para EC. A comparação da ET média anual entre 3 

métodos de correção com o balanço hídrico mostrou uma concordância na faixa de 2,6 a 2,9 

mm dia−1, que foi particularmente atendida pelas abordagens de Mauder e Twine, de 2,8 mm 

dia−1. Essas correções respeitaram os limites superiores da ET potencial, superestimaram a 

energia disponível em aproximadamente menos de 5% e mostraram uma variabilidade sazonal 

da ET do mínimo de ≃1,3 mm dia-1 em julho e altos fluxos na estação chuvosa durante cerca 

de 5 meses de ≃3,5 mm dia-1. O índice evaporativo médio anual em todas as bacias foi mais 

bem estimado, variando de ≃59% a 80%. O fluxo máximo de calor sensível (H) em setembro 

indicou como o início das chuvas e a rápida resposta da recuperação da umidade do solo 

impediram que H aumentasse no ritmo da radiação. A umidade do solo pareceu desempenhar 

um papel fundamental não apenas na ET, mas no controle da partição de energia. Com estes 

resultados foi possível observar padrões de resposta de chuva e escoamento direto e de 

evapotranspiração que podem ajudar no gerenciamento das bacias hidrográficas, 

principalmente no que tange os recursos hídricos e a restauração florestal. 

 

Palavras-chave: hidrologia tropical, geração de escoamento, águas subterrâneas, 

evapotranspiração, escoamento básico, coeficiente de escoamento. 



 
 

ABSTRACT 

CHITTOLINA, M. Hydrological response of headwater basins in Serra da Mantiqueira 

evaluated with multi-instrumentation. Doctorate Thesis (Environmental Science) – 

Institute of Energy and Environment of University of São Paulo, São Paulo, 2022. 

 

Tropical headwater basins are key in water management for meeting the supply in densely 

populated regions. However, the sustainable management of water resources depends on the 

understanding of hydrological processes at the scale of watersheds, especially on a small 

scale, which can be achieved with field monitoring. Thus, the objective of this study was to 

understand the functional hydrological regime of a small basin (≃12 km2) covered 

predominantly by pasture, the Ribeirão das Posses basin, and its 4 other sub-basins, Q1, Q2, 

Q3 and Q4 (≃ 0.4 to 3.4 km2) in the subtropical region of Serra da Mantiqueira, in Southeast 

Brazil. For this, was used the experimental research with a “multi-instrumental” approach for 

approximately four hydrological years. Were estimated: precipitation, streamflow, soil 

moisture, aquifer level, in addition to estimates of baseflow and direct runoff, 

evapotranspiration (ET) with micrometeorological methods (Eddy covariance (EC) and 

Bowen ratio (BR)), energy balance closure correction and basin water budgets. In the 

hydrological temporal analysis, baseflow accounted for most of the streamflow during the dry 

season, and about half in the wetter months, peaking in March, highly covariate with the 

groundwater response. The average runoff coefficient ranged from 23 to 37% between basins 

and the baseflow index from 62% to 75%. Soil moisture showed a longer annual memory in 

relation to streamflow, recovering from the drought about three months before and depleting 

about two months later. At the event scale, all basins presented stormflow response 

thresholds, below which stormflow was modest, with precipitation of ≃ 10 mm, soil moisture 

of ≃45% to 57% and aquifer level of ≃135 cm. For energy balance estimates, an 

unsatisfactory closure was obtained for the EC and BR method, thus, three correction 

methods for EC were applied. The comparison of the mean annual ET among 3 correction 

methods with the basin water budget showed an agreement in the range from 2.6 to 2.9 mm 

day−1, that was met together particularly by the approaches of Mauder and Twine, of 2.8 mm 

day−1. These corrections respected upper limits of potential ET, overestimated the available 

energy by roughly less than 5%, and showed a seasonal variability of ET from the minimum 

of ≃1.3 mm day-1 in July, and high fluxes in the wet season during about 5 months of ≃3.5 

mm day-1. The mean annual evaporative index across the basins was best estimated to vary 

from ≃59% to 80%. The maximum sensible heat flux (H) in September indicated how the 

onset of rainfall and the quick response of soil moisture recovery prevented H to increase 

onwards on the rhythm of radiation. Soil moisture appeared to play a key role in not only ET 

but in controlling the energy partition. With these results was possible to observe patterns of 

precipitation and stormflow response and evapotranspiration that can help in the management 

of hydrographic basins, especially with regard to water resources and forest restoration. 

 

Keywords: tropical hydrology, runoff generation, groundwater, evapotranspiration, baseflow, 

runoff coefficient. 
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1 INTRODUÇÃO  

 

A água é um recurso vital para a manutenção dos ecossistemas, podendo ser 

considerada um recurso estratégico para todos os setores da sociedade, porém, esse recurso está 

altamente ameaçado devido aos riscos decorrentes das mudanças climáticas e das mudanças do 

uso da terra. Isso já fez muitas populações urbanas ao redor do mundo enfrentarem escassez 

hídrica, sendo considerado um problema crescente (HE et al., 2021). 

No Brasil, esse problema tem sido cada vez mais evidente pelas várias secas 

meteorológicas e hidrológicas regionais que o país tem passado, e que impactaram 

drasticamente a disponibilidade de água, como no Pantanal em 2020 (MARENGO et al., 2021), 

na Região Centro-Oeste em Brasília entre 2016-2017 (MARTINS do AMARAL CUNHA et 

al., 2018), na região Nordeste entre 2012-2016 (AZEVEDO et al., 2018) e na região Sudeste 

entre 2013-2014 (OTTO et al., 2016). Em escala mundial, as projeções estimam que em 

aproximadamente 30 anos, quase metade da população urbana global enfrentará escassez 

hídrica, porém esse problema pode ser amenizado com investimentos em infra-estutura (HE et 

al., 2021).  

Assim, um melhor entendimento dos processos hidrológicos em bacias hidrográficas, 

que darão base para o estudo dos eventos hidrológicos extremos, para a avaliação da 

disponibilidade hídrica, das avaliações de risco e dos conflitos de usuários, é essencial para a 

gestão sustentável dessas áreas. A avaliação da disponibilidade hídrica em bacias também é de 

fundamental importância para entendimento do comportamento hidrológico da área e é um dos 

temas centrais nas discussões sobre segurança hídrica (MCNEILL et al., 2017; KEYS et al., 

2019; DORIGO et al., 2021). 

A disponibilidade hídrica de uma bacia hidrográfica pode ser estimada através da 

quantificação dos processos hidrológicos, pois são eles que controlam grande parte do ciclo 

hidrológico terrestre, influenciando na quantidade e qualidade da água, bem como na dinâmica 

de ambos. Assim, a melhor compreensão desses processos é fundamental para a gestão 

sustentável da água, principalmente em bacias de cabeceiras (BLÖSCHL et al., 2019), pois são 

elas que controlam também as dinâmicas de geração de escoamento nas áreas de montanhas 

(BLUME et al., 2008). 

Outro fator importante resultante da melhor compreensão dos processos hidrológicos 

nas bacias é a identificação de regiões hidrologicamente homogêneas dentro da bacia, as 

chamadas unidades de resposta hidrológica. Que são áreas com estruturas homogêneas (com 
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propriedades semelhantes de clima, uso da terra, solo e/ou pedotransferência) que assim 

respondem de forma semelhante às diferentes variações climáticas (como precipitação, 

temperatura do ar, umidade relativa, entre outras) (FLUGEL, 1995). Essa identificação permite 

a geração de mapas de unidades de resposta hidrológica, que é um dos grandes desafios atuais 

na aplicação de modelos hidrológicos (CHANEY; METCALFE; WOOD, 2016).  

Durante as últimas décadas, ao redor do mundo muitos estudos sistemáticos em escala 

de bacia para a compreensão dos processos hidrológicos têm sido conduzidos e têm contribuído 

substancialmente na melhoria das aplicações práticas no campo da hidrologia (por exemplo 

BLUME; VAN MEERVELD; WEILER, 2017; TETZLAFF et al., 2019; MCDONNELL et al., 

2021). No entanto, em muitos países, como no Brasil, — onde esse conhecimento é de extrema 

importância para a avaliação da disponibilidade hídrica e das mudanças do uso da terra, além 

da gestão sustentável dos recursos hídricos — , carecem de estudos com extensos conjuntos de 

dados englobando os diferentes processos dentro de uma mesma bacia, tornando os previsões e 

análises bastante duvidosas, especialmente quando as características de topografia, geologia e 

precipitação diferem (BLUME, 2008; MELO et al., 2020). 

Essa escassez de dados frequentemente resultou na extrapolação de resultados para 

regiões de clima tropical (BONELL e BALEK, 1993). Porém, apesar de muitos princípios 

hidrológicos de climas temperados se aplicarem ao clima tropical, se quisermos fazer um 

progresso significativo para o clima tropical é necessária uma atenção especial na determinação 

dos processos e mecanismos dominantes nessas áreas (BONELL et al., 2010). Principalmente 

em pequenas bacias hidrográficas, local de onde a maioria dos estudos e conceitos 

fundamentais acerca dos processos hidrológicos vieram (HEWLETT e HIBBERT, 1961; 

MOSLEY, 1979; BURT e MCDONNELL, 2015; entre outros). 

Apesar do monitoramento em campo estar em declínio (BURT e MCDONNELL, 

2015), ele é um fator determinante para os avanços na área de hidrologia e, principalmente, 

para a gestão sustentável das bacias hidrográficas (BLUME; VAN MEERVELD; WEILER, 

2017). É um trabalho desafiador, pois os processos dependem de muitos fatores que podem 

diferir de uma bacia para outra, mesmo em vizinhança direta, e a maioria dos processos 

ocorrem no subsolo, área imensamente heterogênea. Assim, os dados obtidos em campo nunca 

serão suficientes para caracterizar completamente uma área, tornando as simplificações e 

generalizações necessárias, sendo mais desafiador ainda em áreas onde é necessário começar as 

investigações do zero (BLUME, 2008), como é o caso da bacia desse estudo. 
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1.4 Objetivos  

1.4.1 Geral 

Investigar as respostas hidrológicas da bacia hidrográfica do Ribeirão das Posses (em 

Extrema, Minas Gerais, com ≃ 12 km2) e outras quatro de suas sub-bacias (com ≃ 0.4 a 3.4 

km2), na região de cabeceira na Serra da Mantiqueira, por meio de investigação observacional 

multi-instrumental em campo. 

 

1.4.2 Específicos 

(i) medir com uma ampla rede hidrometeorológica, as entradas, armazenamentos e saídas de 

água (vazão, precipitação, evapotranspiração, umidade do solo e nível do aquífero) na bacia do 

Ribeirão das Posses e em quatro de suas sub-bacias; 

(ii)  entender as respostas hidrológicas das áreas de contribuição hidrológica, com ênfase:  

• na variabilidade espaço-temporal de umidade do solo, de água subterrânea, de 

evapotranspiração;  

• nos mecanismos de geração de escoamento hidrológico;  

• no balanço de água.  

 

 

1.5 Estrutura da tese 

O Capítulo I traz uma visão geral sobre o tema desta tese e o contextualiza, apresentando 

também os objetivos (geral e específicos); o Capítulo II contempla a revisão bibliográfica da 

temática da tese, descreve alguns do principais processos hidrológicos e alguns dos principais 

estudos neste tema no mundo; o Capítulo III reúne, além da instrumentação em campo e das 

características morfométricas de cada bacia, a discussão dos processos hidrológicos em relação 

aos padrões de chuva-vazão e escoamento direto; o Capítulo IV engloba a discussão das 

estimativas de evapotranspiração com métodos micrometeorológicos (Eddy covariancee e 

Razão de Bowen), correções de fechamento de balanço de energia e modelagem baseada no 

balanço hídrico. O Capítulo V traz a conclusão e as recomendações de trabalhos futuros. 
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2 REVISÃO BIBLIOGRÁFICA 

2.1 Disponibilidade hídrica 

 O Brasil gera cerca de 20% da água global superficial que flui para os oceanos, e cerca 

de 58% das necessidades de água doce do país são supridas por essas águas superficiais 

(GETIRANA; LIBONATI; CATALDI, 2021). A maior concentração dessa água, cerca de 

60%, está no bioma Amazônico, área de baixa ocupação populacional e demanda, já a Região 

Sudeste, com o bioma Mata Atlântica, que é o mais populoso e mais degradado do país, 

possui apenas cerca de 12% da água doce brasileira (MAPBIOMAS, 2021).  

 Devido aos riscos decorrentes das mudanças climáticas (MAGRIN et al., 2014; 

GESUALDO et al., 2019; GETIRANA; LIBONATI; CATALDI, 2021) e das mudanças 

antrópicas, como desmatamento, urbanização, arborização e rotação de culturas (CHAGAS e 

CHAFFE, 2018), a demanda de água está cada vez maior e mais crítica para o crescimento 

populacional (HE et al., 2021). Isso já fez muitas populações urbanas ao redor do mundo 

enfrentarem escassez hídrica, sendo considerado um problema crescente, principalmente no 

Brasil. 

O país tem sido recentemente um alvo vulnerável de várias secas hidrológicas e 

meteorológicas regionais que impactaram drasticamente a disponibilidade de água, como no 

Pantanal em 2020 (MARENGO et al., 2021), na Região Centro-Oeste, Brasília entre 2016-

2017 (MARTINS Do AMARAL CUNHA et al., 2018), na região Nordeste entre 2012-2016 

(AZEVEDO et al., 2018) e na região Sudeste entre 2013-2014 (OTTO et al., 2016). 

 Todo o sistema global de água está sendo fortemente alterado e afetado pela alta 

demanda hídrica, sob todos os setores da sociedade. Assim, é fundamental que a gestão dos 

recursos hídricos esteja associada ao conhecimento dos processos hidrológicos em bacias 

hidrográficas, que darão base para o estudo dos eventos hidrológicos extremos, para a 

avaliação da disponibilidade hídrica, das avaliações de risco e dos conflitos de usuários. A 

avaliação da disponibilidade hídrica em bacias é de fundamental importância para 

entendimento do comportamento hidrológico da área e é um dos temas centrais nas discussões 

sobre segurança hídrica (MCNEILL et al., 2017; KEYS et al., 2019; DORIGO et al., 2021). 

 Ao redor do mundo muitas bacias foram e estão sendo estudadas intensivamente em 

relação aos seus processos hidrológicos, por exemplo, Blume, Zehe e Bronstert (2007), 

Tetzlaff et al., (2019) e McDonnell et al., (2021). No entanto, muitos países, como o Brasil, 

— onde esse conhecimento é de extrema importância para a avaliação da disponibilidade 

hídrica e das mudanças do uso da terra, além da gestão sustentável dos recursos hídricos — , 
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carecem de estudos com extensos conjuntos de dados englobando os diferentes processos 

dentro de uma mesma bacia, tornando as previsões e análises bastante duvidosas, 

especialmente quando as características de topografia, geologia e precipitação diferem 

(BLUME, 2008; MELO et al., 2020). 

 

2.2 Monitoramento hidroclimático em bacias hidrográficas 

As bacias hidrográficas podem ser definidas como conjuntos de superfícies vertentes 

de áreas de captação natural da precipitação, na qual um sistema de drenagem formado por 

cursos de água drena toda água para um único ponto de saída (SILVEIRA, 1993).  

 Para o conhecimento dos processos hidrológicos de uma bacia, o monitoramento 

hidroclimático é fundamental, pois fornece dados históricos que podem descrever 

características da bacia, dando suporte para estudos e consequentemente material de base para 

os tomadores de decisão (CARLSON e COHEN, 2018; WALKER et al., 2019). O 

monitoramento hidroclimático em escala de bacia geralmente ocorre em bacias 

representativas, que são bacias bastante instrumentadas muito úteis para a metodologia 

hidrológica, ou seja, são designadas a servir como local de teste para processos hidrológicos 

com conjunto de dados representativos (LINSLEY, 1976). 

As bacias hidrográficas já são utilizadas para investigação de processos hidrológicos 

há mais de 340 anos, iniciando com Perrault em 1674, que fez a primeira tentativa de estimar 

o balanço de água em uma bacia na França (DEMING, 2014), até estudos mais atuais, 

levantando questões importantes na área de hidrologia, tanto no mundo (BLÖSCHL et al., 

2019), como no Brasil (MELO et al., 2020). 

Apesar do monitoramento em campo estar em declínio (BURT e MCDONNELL, 

2015), ele é um fator determinante para os avanços na área de hidrologia e principalmente 

para a gestão sustentável das bacias hidrográficas (BLUME; VAN MEERVELD; WEILER, 

2017). 

 

2.2.1 Processos hidrológicos 

A disponibilidade hídrica de uma bacia hidrográfica pode ser estimada através da 

quantificação dos processos hidrológicos, pois são eles que controlam grande parte do ciclo 

hidrológico terrestre, influenciando na quantidade e qualidade da água, bem como na 

dinâmica de ambos. Assim, a melhor compreensão desses processos é fundamental para a 

gestão sustentável da água, principalmente em bacias de cabeceiras (BLÖSCHL et al., 2019), 
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pois são eles também que controlam as dinâmicas de geração de escoamento nas áreas de 

montanhas (BLUME et al., 2008) 

Os processos hidrológicos são controlados pelos componentes do ciclo hidrológico, 

que é o conceito mais influente em hidrologia, pois conecta o movimento da água na 

superfície da Terra com a água na atmosfera e as águas subterrâneas (BLOSCHL, 2006), 

apesar de que os componentes possam ser medidos separadamente, eles são muito ligados 

(Figura 1). No ciclo hidrológico em uma bacia hidrográfica, a água das chuvas pode percorrer 

vários caminhos, passando pela interceptação pelas plantas e evaporando de volta para a 

atmosfera, saindo da bacia por um córrego ou rio através do escoamento superficial ou 

subsuperficial, se infiltrando no solo e sendo evaporada e/ou extraída pelas plantas através da 

transpiração, e recarregando os aquíferos (CALHEIROS et al., 2004). 

 

Figura 1 - Diferentes aspectos do monitoramento hidroclimático em uma bacia hidrográfica. 

 

 

2.2.1.1 Precipitação 

 Precipitação é definida como vapor de água atmosférico condensado que cai na 

superfície da Terra em formas líquidas, sólidas ou combinadas, como precipitação, neve, 

garoa e granizo. É a única entrada natural de água do ciclo hidrológico e o principal fluxo de 

condução para os outros processos hidrológicos (CHEN e FRAUENFELD, 2014). Há 

diversos meios de se medir a precipitação, as medições terrestres podem ser feitas usando 
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pluviômetros manuais ou automáticos e radares meteorológicos, e pode ser estimada 

remotamente através de satélites de sensoriamento remoto (PRIGENT, 2010) 

 

2.2.1.2 Vazão 

Vazão é a quantidade de água descarregada nos rios, englobando a água sobre a 

superfície do solo e através dos poros do solo, que pode ocorrer em diferentes escalas, desde 

pequenas poças de excesso de água que escorrem a jusante a topografia, até redes de 

drenagem que drenam grandes bacias, gerado pela água da precipitação devido a gravidade e 

suprido também pela água subterrânea (BEVEN, 2004; RUMYNIN, 2015). A vazão 

hidrológica resulta de processos distintos na geração do fluxo, a saber:  

(i) fluxos rápidos (também chamado de direto ou superficial) cujos mecanismos 

ocorrem superficialmente ou subsuperficialmente (ou ambos), como: 

a) excesso da capacidade de infiltração ou Hortoniano, que ocorre quando o solo 

não está saturado, e ocorre quando a intensidade da chuva é maior que a 

capacidade de infiltração, que depende não somente da umidade inicial, mas de 

propriedades físicas do solo e/ou da cobertura de vegetação; 

b) excesso da saturação ou Dunniano, que corre quando o solo fica saturado, não 

havendo mais infiltração; 

(ii) fluxos lentos, na forma de escoamento básico, que é a contribuição das águas 

subterrâneas para a vazão, o mecanismo que pereniza os rios em longos períodos de 

estiagem. 

 

A correta quantificação da vazão é de grande importância para o entendimento dos 

processos hidrológicos da bacia hidrográfica. Pode ser medida com métodos que utilizam a 

constrição na seção transversal de escoamento, como vertedores, com métodos volumétricos, 

hidrômetros e fluxímetros, com escala fluviométrica para realização da curva-chave, com 

linígrafos, com métodos que utilizam relação velocidade área, como molinetes simples e 

molinetes digitais (Acoustic Doppler Current Profiler - ADCP), com colorimetria, solução 

salina e traçadores. 

Já o escoamento básico, apesar de ser crucial para manter o fluxo do rio durante os 

períodos de estiagem, é difícil de ser medido em campo, assim, são utilizados filtros 

recursivos, modelos conceituais ou uma combinação dos dois para as estimativas (HALL, 

1968; NATHAN e MCMAHON, 1990). 
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2.2.1.3 Nível do aquífero 

 Água subterrânea é a água que ocupa a zona saturada, contida nos solos e em 

formações geológicas permeáveis chamadas de aquíferos (ALLEY; LA BAUGH; REILLY, 

2006; OKI, 2006). Já o lençol freático é o limite superior das águas subterrâneas, ou seja, está 

localizado no limite entre a zona saturada onde está localizada a água subterrânea e a zona 

não saturada (TARBOTON, 2003). Medir o nível do aquífero (profundidade do lençol 

freático) não é simples, o método mais confiável de sabê-lo é através da medição do nível da 

água em poço piezométrico, essa medição pode ser feita com fita métrica ou com sensor de 

nível automático. Porém, se não tiver poço disponível, pode ser feito com sondas elétricas ou 

acústicas e resistividade elétrica. 

 

2.2.1.4 Umidade do solo 

A umidade do solo é uma variável física do solo, definida como a água que está acima 

do lençol freático, na zona vadosa do solo (zona insaturada) (OKI, 2006). Apesar da 

dificuldade na representatividade espacial das medições in situ e em dimensionar as 

observações em pequenas escalas para grandes escalas, o papel da umidade do solo em 

estudos hidrológicos é bastante reconhecido, pois divide a precipitação em escoamento e 

infiltração e controla os fluxos hidrológicos (COUNCIL, 2007; SENEVIRATNE et al., 2010). 

É uma variável chave no controle das trocas de água e energia térmica entre a atmosfera e a 

superfície terrestre, participando do desenvolvimento de padrões climáticos e da formação de 

precipitações (ARNOLD; LAYMON; SAMUELSON, 1999; VEREECKEN et al., 2008).  

A umidade do solo é altamente variável vertical, espacial e temporalmente, e é 

controlada por diversos fatores, como a topografia e declividade do terreno (CRAVE e 

GASCULE-ODOUX, 1997), as propriedades do solo (HU e SI, 2014), uso do solo (LIANG et 

al., 2014), clima (ROSENBAUM et al., 2012), entre outros. Ela ainda influencia diretamente 

vários processos hidrológicos, como evapotranspiração, processos de chuva-vazão, até a 

partição da radiação líquida nos fluxos de calor sensível e latente (GRAYSON et al., 1997; 

PANDEY e PANDEY, 2010). As variações em diferentes escalas também ocorrem, mas são 

afetadas por processos específicos. Em grande escala ela é controlada principalmente pelo 

clima, já em pequenas escalas, pelo uso da terra e topografia do terreno (MOORE; BURCH; 

MACKENZIE, 1988; YANG et al., 2017).  

Pode ser estimada de várias formas no campo e/ou laboratórios. O método de 

referência padrão para determiná-lo é através da técnica gravimétrica. Existem também outros 
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inúmeros métodos, alguns deles são os métodos time- ou frequency-domain reflectometry 

(TDR ou FDR), time- ou frequency-domain transmissometry (TDT ou FDT), tensiômetros, 

sondas de nêutrons e métodos de capacitância e impedância (OTTO, 1998; JONARD et al., 

2019).  

 

2.2.1.5 Evapotranspiração 

A evapotranspiração (ET) é toda água transferida da superfície terrestre para a 

atmosfera, composta pela evaporação da água dos corpos de água, da evaporação dos solos, 

da interceptação das plantas e pela transpiração das plantas. É considerada um processo 

hidrológico chave, pois conecta a dinâmica do ecossistema à hidrologia, desde a escala das 

plantas às escalas de paisagem, podendo ser expressa como parte do balanço de energia (calor 

latente) ou como um fluxo no balanço de água do solo (WANG e DICKINSON, 2012).  

Estimativas precisas de ET são centrais para a gestão sustentável dos recursos hídricos 

e do clima na escala de bacia, pois a ET representa a maior perda do sistema, muito em 

detrimento da vazão e recarga do aquífero, pois mais da metade da chuva retorna à atmosfera 

como ET (BAKER et al., 2021). Assim, a sazonalidade e a magnitude da ET são importantes 

reguladores dos recursos hídricos disponíveis para o ecossistema e para o consumo e uso 

humano (HA et al., 2015). 

Estimar a evapotranspiração precisamente é um desafio, porque é uma variável 

altamente sensível à heterogeneidade das paisagens e à escala (RODELL et al., 2015).  Os 

principais métodos para estimar a evapotranspiração são os lisímetros, os cintilômetros, 

através das equações e através de métodos micrometeorológicos, como Bowen ratio e Eddy 

covariance. 

 

2.3 Estudos em escala de bacia  

As águas subterrâneas e superficiais são muito ligadas no sistema hidrológico, e para 

entender as inter-relações é necessário compreender o “ambiente hidrogeológico” do sistema, 

ou seja, os controles da topografia, da geologia, do clima (TÓTH, 1970) e do sistema solo-

vegetação. Os corpos de água superficiais e a água subsuperficial são mantidos efetivamente 

pelas águas subterrâneas (HIRATA et al., 2019). As interações de córregos, lagos e zonas 

úmidas com as águas subterrâneas são regidas pelas posições desses corpos da água em 

relação aos sistemas de fluxo de água subterrânea, além das características geológicas, das 

condições climáticas e da vegetação (WINTER, 1999). 



24 
 

Durantes as últimas décadas, muitos estudos sistemáticos em escala de bacia 

hidrográfica para a compreensão dos processos hidrológicos têm sido conduzidos no mundo 

inteiro e têm contribuído substancialmente na melhoria das aplicações práticas no campo da 

hidrologia (SIVAPALAN, 2018).  

Por exemplo, em relação aos processos de escoamento, Horton (1933) descreveu 

quantitativamente pela primeira vez como o escoamento superficial (surface runoff), que 

ocorre quando a precipitação excede a capacidade de infiltração do solo, resulta no conhecido 

“escoamento por excesso da capacidade de infiltração” (Infiltration excess overland flow) ou 

Horton Overland flow / Hortoniano.  

Betson (1964) descreveu o conceito de “área parcial” (partial área), em que apenas 

certas áreas na bacia podem ter a capacidade de infiltração reduzida ou reduzida infiltração do 

solo e, portanto, podem produzir “escoamento por excesso de infiltração” (infiltration excess 

overland flow).  

Hewlett e Hibbert (1967) descreveram o conceito de Área Variável de Afluência 

(Variable Source Area), em que as áreas que geram escoamento na bacia variam em tamanho 

e localização ao longo do tempo. Esse conceito foi considerado como o guarda-chuva sob o 

qual se insere a maior parte dos processos de encostas.  

Hursh e Brater (1941) descreveram o conceito de “escoamento direto subsuperficial” 

(subsurface stormflow), que em áreas íngremes, o escoamento direto (stormflow) pode 

contribuir para a vazão no canal principal através da entrada em caminhos abaixo da 

superfície (caminhos subsuperficiais).   

Dunne e Black (1970) descreveram o conceito de “escoamento por excesso de 

saturação” (saturation excess overland flow), que ocorre quando a precipitação cai em zonas 

saturadas de encostas nas quais não está mais havendo infiltração. 

Todos esses conceitos foram bem delineados em figuras por Dunne (1983) e 

reproduzidos por Wagener et al., (2007), McDonnell (2013) e Mirus e Loague (2013). 

Apesar de todo o avanço na área da hidrologia de bacias hidrográficas durante as 

últimas décadas, a maioria dos estudos citados anteriormente correspondem a áreas de clima 

temperado. Ainda que tópicos de pesquisa similares possam aumentar o entendimento dos 

processos hidrológicos e acelerar o progresso científico (BLÖSCHL et al., 2019), as questões 

relacionadas a escassez de estudos no clima tropical levantadas por Bonell e Balek (1993) 

ainda foram tema de discussão pelo mesmo autor anos depois (BONEL, 2005) e por Melo et 

al., (2020).  



25 
 

Essa escassez de dados frequentemente resultou na extrapolação de resultados para 

regiões de clima tropical (BONELL e BALEK, 1993). Porém, apesar de muitos princípios 

hidrológicos de climas temperados se aplicarem a climas tropicais, para se fazer um progresso 

significativo para o clima tropical é necessária uma atenção especial na determinação dos 

processos e mecanismos dominantes nessas áreas (BONELL et al., 2010). Isso se dá 

principalmente em pequenas bacias hidrográficas, local de onde a maioria dos estudos e 

conceitos fundamentais acerca dos processos hidrológicos vieram (HEWLETT e HIBBERT, 

1961; MOSLEY, 1979; BURT e MCDONNELL, 2015; entre outros). 
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3 MATERIAL E MÉTODOS 

3.1 Área de estudo 

O estudo foi realizado na bacia do Ribeirão das Posses (com uma área de 1200 ha / 12 

km², aqui denominada PO), na região montanhosa da Serra da Mantiqueira, no bioma Mata 

Atlântica do Sudeste do Brasil (Figura 2 e 3). 

 

Figura 2 - Vista Norte Sul da Bacia do Ribeirão das Posses. 

 

 

A altitude da bacia varia de 938 a 1456 metros acima do nível do mar (masl) e seu 

canal principal está orientado norte-sul (Figura 3b). Além da foz do PO, foram investigadas 

quatro de suas sub-bacias: Q1, Q2, Q3 e Q4 (sendo Q1 afluente de Q3) com 41–343 ha e 

declividade média de 17–48% (Figura 3b e Tabela 2).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



28 
 

Figura 3 - (a) Localização da Bacia do Ribeirão das Posses dentro da América do Sul, do estado 

de Minas Gerais e do município de Extrema; (b) Bacia do Ribeirão das Posses e as sub-bacias do 

estudo (Q1, Q2, Q3 e Q4 (sendo Q1 afluente de Q3)). 

 

 

 

A região possui clima subtropical (Cwb - Köppen) (ALVARES et al., 2014) com 

precipitação média de aproximadamente 1500 mm ano-1, temperatura média anual de 18,4°C, 

com as temperaturas máximas e mínimas diárias variando predominantemente entre ≃13°C e 

27°C durante a estação chuvosa e de ≃ 7°C a 25°C durante a estação seca (Figura 4). A 

estação climatológica seca foi considerada entre maio e setembro e chuvosa entre outubro e 

abril (MARTIN et al., 2018).  

 

 

 

 

 



29 
 

Figura 4 - Temperatura média e precipitação mensais na sub-bacia do Ribeirão das Posses. 

 

 

 

A cobertura da superfície é composta principalmente por pastagem, com ≃60%, e o 

restante, ≃40%, é a soma de fragmentos de eucalipto, áreas de restauração florestal e 

fragmentos de Mata Atlântica. A área florestal das bacias varia de 24% a 47% (Figura 5a e 

Tabela 2). A bacia abriga locais pioneiros no Brasil voltados para projetos de pagamento por 

serviços ambientais (PSA) (RICHARDS et al., 2015).  

De acordo com a US Soil Taxonomy (STAFF, 2014) e o Sistema Brasileiro de 

Classificação de Solos (SANTOS et al., 2018), os solos da área são Argissolo Vermelho 

(Typic Rhodudult), Argissolo Vermelho-Amarelo (Typic Hapludult red-yellow), Cambissolo 

Háplico (Typic Dystrudept), Gleisol Haplic + Fluvic Cambissolo (Typic Endoaquente + 

Fluventic Dystrudept), Argissolo Amarelo (Typic Hapludult yellow) e Latossolo Vermelho + 

Latossolo Vermelho-Amarelo (Rhodic Hapludox + Typic Hapludox) (SILVA et al., 2019) 

(Figura 5b e Tabela 2). Sendo o Argissolo Vermelho e suas variações (Argissolo Vermelho 

Amarelo e Argissolo Amarelo) a classe de solo predominante, ocupando aproximadamente 

78% da área. 
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Figura 5 - a) Mapa de Uso do Solo da Bacia do Ribeirão das Posses (denominação floresta é a 

soma de fragmentos de eucalipto, áreas de restauração florestal e fragmentos de Mata Atlântica) 

(Fonte: informação obtida in loco e através de comunicação pessoal); b) Mapa dos tipos de solo 

da Bacia do Ribeirão das Posses (Fonte: adaptado de SILVA et al., (2019)). 

 

 

 

3.2 Instalação experimental 

O estudo compreendeu medições em campo de aproximadamente quatro anos 

hidrológicos completos (2017/2018 a 2020/2021), sendo setembro a agosto considerado o ano 

hidrológico.  

A instalação experimental contou com uma complexa rede de multi-instrumentação, 

sendo 5 vertedores, 1 torre de fluxo, 6 poços piezométricos (nível do aquífero), 14 estações 

meteorológicas e 11 sensores de umidade do solo (Figura 6).  
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Figura 6 - (a) Bacia do Ribeirão das Posses e as sub-bacias do estudo (Q1, Q2, Q3 e Q4) com 

mapa de elevação e localização da instrumentação: 5 vertedores, 1 torre de fluxo, 6 poços 

piezométricos (nível do aquífero), 14 estações meteorológicas e 11 sensores de umidade do solo; 

(b) zoom no transecto de poços instalados na área ripária, entre a foz da sub-bacia Q2 e Q3.  

 

 

 

3.2.1 Variáveis meteorológicas 

As variáveis meteorológicas foram medidas em uma rede de 14 estações 

meteorológicas automáticas (WXT520 Weather Transmitter, Vaisala, Vantaa, Finlândia) 

distribuídas na bacia (Figura 7), com amostragem a cada 2 min e média horária, sendo elas: 

temperatura do ar (acc. ±0,4°C), velocidade do vento horizontal (acc. ±3%) e direção do vento 

(acc. ±3%), umidade relativa (acc. ±5%), pressão atmosférica (acc. ±1 hPa) e precipitação 

(acc. ±5%).  
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Figura 7 – (a) Localização das estações meteorológicas automáticas ao longo da bacia do 

Ribeirão das Posses; (b) e (c) estação meteorológica instalada na bacia. 

 

 

A precipitação espacial foi estimada em uma malha regular de 10 m x 10 m por 

interpolação dos dados das estações meteorológicas usando o método de ponderação do 

inverso da distância – IDW (PEBESMA, 2004; GRÄLER; PEBESMA; HEUVELINK, 2016). 

Assim, o método IDW gerou um campo de precipitação espacial para a bacia (Apêndice A1), 

a partir do qual foram selecionados os dados espaciais correspondentes para cada sub-bacia. 

 

3.2.2 Vazão de água superficial 

A vazão de água superficial foi estimada a partir de medições automáticas de nível de 

água a cada 5 min na foz de cada bacia. As bacias estavam equipadas com vertedores (Calha 

Parshall na bacia PO e V notch nos outros postos) e com sensores de nível automático (Level 

Logger 3001 Solinst) (Figura 8). 
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Figura 8 - Localização dos vertedores ao longo da bacia do Ribeirão das Posses e suas respectivas 

estruturas, sendo Foz Posses com Calha Parshall e os outros postos com vertedores do tipo V 

notch. 

 

 

 

3.2.2.1 Escoamento básico 

O escoamento básico foi obtido pela mediana horária de oito métodos de separação: 

métodos fixed-interval, sliding-interval, e local minimum HYSEP (SLOTO e CROUSE, 

1996); métodos BFLOW_1, 2 e 3 (ARNOLD e ALLEN, 1999); o método UKIH (PIGGOTT; 

MOIN; SOUTHAM, 2005); e método one-parameter single-pass digital filter DFM (LIM et 

al., 2005).  

A mediana das estimativas de todos os métodos foi utilizada com o objetivo de 

contornar a grande variação entre eles na escala do evento (ECKHARDT, 2008) (Figura 9). 

Foi também calculado o Índice de escoamento básico médio anual (BFI = escoamento básico 

específico (em mm ano-1) / vazão específica (em mm ano-1)), que vai de 0 a 1, sendo quanto 

mais próximo de 1, maior a contribuição da água subterrânea para o fluxo de água superficial. 
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3.2.2.2 Seleção dos eventos de chuva-vazão 

Para investigar a variabilidade das respostas hidrológicas em escala de eventos nas 

bacias, foram realizadas análises selecionando eventos de chuva-vazão com base na 

precipitação e pulso de vazão. Os eventos de precipitação sucessivos foram separados por um 

mínimo de 4 h sem precipitação entre eles. O início do evento foi considerado o início da 

precipitação e o término do evento quando a vazão igualou o escoamento básico ou a vazão 

no início do evento (Figura 9). No total, 231 eventos foram selecionados para PO, 157 para 

Q1, 244 para Q2, 261 para Q3 e 154 para Q4. Para ajudar na investigação, foi estimado o 

coeficiente de escoamento direto por evento (SCe = escoamento direto do evento (mm) / 

precipitação do evento (mm)).  

 

Figura 9 - Hidrograma ilustrativo com evento nos dias 07 e 08 de junho de 2020 no PO, com 

aproximadamente 24 h de duração. Precipitação (barras em cinza, em mm hora-1), vazão (linha 

preta em m³s-1), estimativas do escoamento básico com os oito métodos de separação (linhas 

cinzas, em m³s-1) e mediana do escoamento básico (linha vermelha, em m³s-1) 

 

 

 

3.2.3 Profundidade do lençol freático 

A profundidade do lençol freático (aqui entendida de forma simples como nível do 

aquífero NA) foi medida em uma área ripária entre a cabeceira e o curso médio da foz do PO 

(Figura 10a,b) usando seis sensores automáticos de nível de água em poços piezométricos 

(Level Logger 3001, Solinst), a cada 5 min e média horária (Apêndice A2). Após a análise de 

consistência dos dados verificou-se atraso de resposta de um poço em relação ao outro, apenas 
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devido à posição de cada um na encosta e em relação a proximidade do rio, o que era 

esperado (Apêndice A3), assim, optou-se por utilizar as medidas de somente um poço 

piezométrico (P3), sendo este o considerado representativo para a bacia inteira do Posses. 

 

Figura 10 – (a) Localização do transecto de poços piezométricos na bacia do Ribeirão das Posses; 

(b) zoom no transecto de poços; (c) ilustração do transecto de poços; (d) poço instalado no 

transecto de poços.  

 

 

 

3.2.4 Índice de umidade do solo 

A umidade do perfil do solo foi medida a cada 5 minutos em seis profundidades (10, 

20, 30, 40, 60 e 100 cm) com 11 sondas de perfil (Delta-T PR2/6) espacialmente distribuídas 

na bacia (Figura 11). Foi realizada a calibração in loco, segundo SILVA et al., (2021). A 
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profundidade total do solo nesta área varia de 2 a 20 m antes de atingir o regolito 

(KOWALSKI et al., 2021). A camada do sistema radicular é mais densa na faixa rasa e se 

estende até aproximadamente 100 cm.  

 

Figura 11 – (a) Localização dos 11 sensores de umidade do solo instalados ao longo da bacia do 

Ribeirão das Posses; (b) Sensor de umidade do solo instalado na bacia do Ribeirão das Posses 

(Delta-T PR2/6).  

 

 

Uma vez que a umidade do solo é altamente variável vertical, espacial e 

temporalmente, e é controlada por diversos fatores, as estimativas de umidade do solo da 

bacia do Posses também apresentaram altas variações espaciais e verticais (Apêndice A4) e 

temporal (Apêndice A5). Para contornar essa situação, e se obter uma estimativa 

representativa da bacia, foi estimado um índice de umidade do solo através da média espacial 

(média aritmética simples) de todos os sensores da bacia, denominado índice de umidade do 

solo (aqui referenciado como soil wetness index ou SWI). Esse índice foi estimado para o solo 

raso e para o solo intermediário. Para o solo raso foram integradas medições nas 

profundidades de 10, 20 e 30 cm para todas as sondas e, de forma semelhante, para o solo 
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intermediário, usando medições em 40, 60 e 100 cm. Por fim, utilizou-se a média diária do 

soil wetness index (SWI), que varia de 0 a 1, como: 

 
SWI =

(θi − θmin)

(θmax − θmin)
 

 

(1) 

onde θi é a média espacial da umidade volumétrica do solo no dia i; 𝜃𝑚𝑖𝑛 e 𝜃𝑚𝑎𝑥 são a 

umidade do solo mínimo e máximo dos valores obtidos, sendo para solo raso 𝜃𝑚𝑖𝑛 = 0,276 

(m3m-3) e 𝜃𝑚𝑎𝑥 = 0,525 (m3m-3), e para solo intermediário 𝜃𝑚𝑖𝑛 = 0,293 (m3m-3) e 𝜃𝑚𝑎𝑥 = 

0,469 (m3m-3). 

  

 

3.2.5 Fluxos atmosféricos turbulentos e evapotranspiração 

Os fluxos atmosféricos turbulentos foram estimados em escala de 30 minutos através 

de uma torre de fluxos de 9 metros de altura instalada na bacia (Figura 12). As medições 

realizadas na torre forneceram dados de: concentrações de CO2 e H20 (através de um 

analisador de gás infravermelho de CO2 e H2O de caminho aberto - LI-COR LI-7500); 

temperatura sônica e as três componentes escalares da velocidade do vento ux, uy, uz (através 

de um anemômetro sônico 3D - CSAT3); radiação líquida (Rn) (através de um radiômetro - 

NR-LITE); irradiância global incidente (Ki) (através de um piranômetro - CMP22); fluxo de 

calor no solo (G) (com a média de 3 fluxímetros posicionados aproximadamente a 1 cm 

abaixo do nível do solo - HFP01 Heat flux plate); e temperatura do ar (ºC), umidade relativa 

(%) e pressão atmosférica (Hpa) (com 4 estações meteorológicas instaladas em 4 níveis 

diferentes - Vaisala WXT). 

Através dos componentes da torre de fluxos foi possível utilizar o método de 

covariância dos vórtices turbulentos (EC, do inglês Eddy Covariance) e o método Razão de 

Bowen. 

Foi também estimada a variação do armazenamento de calor como: 

  

J = ρ  𝑐𝑝 ∆𝑧 (
∆𝑇

∆𝑡
) 

 

(2) 

em que,  ρ = densidade do ar (kg m-3); cp = calor específico do ar em pressão constante (J kg-1 

K-1) calculado como cp = 1005 + 1.82q, onde q = umidade específica (em g g-1); ∆T/∆t é a 

variação da média temporal da temperatura do ar (°C) nos níveis z1 e z2, do início do tempo 
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t1 até o final da estimativa de fluxo do tempo t2 (em s); ∆z é a diferença de altura entre 

z1=1m e z2=9m.  

 

Figura 12 – (a) Localização da torre de fluxo instalada na bacia do Ribeirão das Posses; (b) torre 

de fluxo de 9 m de altura com perfil vertical de temperatura, umidade e velocidade do vento; (c) 

analisador de gás de caminho aberto de CO2 e H20 com um anemômetro sônico 3D e um net 

radiometer no topo da torre de fluxo (IRGA; modelo LI-7500, Licor, Inc., Lincoln, EUA). 

 

 

 

3.2.5.1 Método Eddy-Covariance (EC) 

O método EC é uma técnica micrometeorológica que mede as trocas de energia (calor 

e água), CO2 e quantidade de movimento entre a atmosfera e a superfície. Os fluxos de calor 

latente (LE) e calor sensível (H) foram estimados usando a covariância entre flutuações 

verticais na velocidade do vento e concentração de vapor de água para LE e vento com 

flutuações de temperatura do ar para H. 

Para o processamento dos dados foi utilizado o software EddyPro (LI-COR Inc.), em 

que foram calculados os fluxos H e LE em intervalos de 30 min, com medições na frequência 

de 20 Hz das variaveis u,v,w,T,q, processadas com aplicação de rotação do vento, remoção de 

picos atípicos (despiking), compensação de defasagem temporal por maximização de 

correlação cruzada, correções por Webb, Pearman, and Leuning (WPL) e médias por blocos.  

Após o processamento dos dados pelo método EC, foi possível estimar o balanço de 

energia (BE). A equação do balanço de energia permite dimensionar as trocas de massa e 
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energia entre o sistema solo-planta-atmosfera, entendida como a energia disponível (que 

consiste na soma da radiação líquida (Rn), fluxo de calor no solo (G) e armazenamento de 

calor no ar (J) (Rn-G-J)), sendo aproximadamente igual à soma dos fluxos de calor sensível 

(H) e calor latente (LE). Expresso como:   

 (Rn – G – J) ≃ (H + LE) 

 

(3) 

Apesar do método EC ser amplamente utilizado no mundo inteiro para avaliar LE e H, 

a falta de fechamento do balanço energético é um problema recorrente quando o utiliza, ou 

seja, a soma dos fluxos LE e H de EC geralmente é subestimada (ONCLEY et al, 2007), 

sendo menor que a energia disponível (Rn-G-J). Isso pode ocorrer devido as condições reais 

da paisagem, topografia, amostragem instrumental e alguns fatores micrometeorológicos 

(FOKEN, 2008). 

Assim, os dados de EC foram analisados e foram então corrigidos através da aplicação 

de três métodos de correção de fluxo. Esses métodos distribuem a energia residual disponível 

no sistema entre a soma dos fluxos LE e H, a fim de mitigar o efeito da falta de fechamento 

do balanço energético do método EC, sendo eles: Twine et al., (2000), Mauder et al., (2013) e 

Charuchittipan et al., (2014), e aqui denominados TWI, MAU e CHA, respectivamente. 

Tais métodos (TWI, CHA e MAU) foram aplicados dentro de alguns limiares 

máximos e mínimos (Tabela 1), e somente para eventos com energia disponível > 20 W m−2, 

baseado em Mauder et al (2013), que sugeriu aplicar das correções para erros sistemáticos de 

circulações acionadas termicamente e turbilhões não-propagantes, que só se desenvolvem na 

camada limite convectiva. 

 

Tabela 1 - Limites considerados para filtrar os componentes do balanço de energia. 

Variável Limite mínimo Limite máximo 

Ki (W m-2) 0 1300 

Rn (W m-2) -200 0.85 Rg[99%] 

H (W m-2) (daytime) -50 700 

H (W m-2) (night) -50 50 

LE  (W m-2) daytime) -50 700 

LE  (W m-2) (night) -50 50 

G (W m-2) -50 50 

Tar (°C) 1 40 
Ki = radiação global; Rn = saldo de radiação, H = fluxo de calor sensível; LE = fluxo de calor 

latente; G = fluxo de calor no solo; Tar = temperatura do ar; diurno = 06:00 à 17:00; noturno = 

18:00 à 05:00. 
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3.2.5.1.1 Correções por Twine et al. (2000) (TWI) 

Este método assume que as medidas de energia disponível (Rn – G - J) são 

representativas da área de footprint de EC, de modo que os fluxos H e LE podem ser 

corrigidos pela razão de Bowen (BR), com o Hcor e LEcor corrigidos da seguinte forma: 

  

𝛽 =  
𝐻𝑜𝑏𝑠

𝐿𝐸𝑜𝑏𝑠
 

 

(2) 

 
𝐿𝐸𝑐𝑜𝑟 =

𝑅𝑛 − 𝐺 − 𝐽

1 + 𝛽
 

 

(3) 

 𝐻𝑐𝑜𝑟 = 𝑅𝑛 − 𝐺 − 𝐽 − 𝐿𝐸𝑐𝑜𝑟 

 

(4) 

 

3.2.5.1.2 Correções por Mauder et al. (2013) (MAU) 

Como em Twine et al. (2000), Mauder et al. (2013) descreve que a razão de Bowen é 

mantida antes e após as correções e o erro sistemático é distribuído igualmente para H e LE de 

acordo com o coeficiente C, com Hcor e LEcor corrigidos da seguinte forma: 

  

𝐻𝑐𝑜𝑟 =
𝐻𝑜𝑏𝑠

𝐶
 

 

(5) 

 
𝐿𝐸𝑐𝑜𝑟 =

𝐿𝐸𝑜𝑏𝑠

𝐶
 

 

(6) 

 
𝐶 =  

∑ (𝐻𝑖 + 𝐿𝐸𝑖)𝑘
𝑖−1

∑ (𝑅𝑛𝑖 − 𝐺𝑖 − 𝐽𝑖)𝑘
𝑖−1

 

 

(7) 

onde o coeficiente C foi calculado na escala de tempo diária com base em uma amostra de 30 

min de H e LE. Mais exatamente, o método MAU prescreve que ambos os fluxos foram 

corrigidos em escala horária usando um coeficiente de escala diária, e para o método TWI os 

fluxos horários foram corrigidos usando coeficientes estimados na mesma base horária. 

 

3.2.5.1.3 Correções por Charuchittipan et al. (2014) (CHA) 

De acordo com Charuchittipan et al. (2014), a alocação de resíduos depende da razão 

entre o fluxo de calor sensível H e o fluxo de empuxo, atribuindo assim uma maior fração de 

energia residual (Res) ao fluxo H, tal que: 

  

𝐻𝑐𝑜𝑟 = 𝐻𝑜𝑏𝑠 +  ƒ𝐸𝐵Res 

(8) 
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 𝐿𝐸𝑐𝑜𝑟 = 𝐿𝐸𝑜𝑏𝑠 + (1 −  ƒ𝐸𝐵)Res 

 

(9) 

 
ƒ𝐸𝐵 =  

𝐻𝑜𝑏𝑠

𝐵
= (1 + 0.61 𝑇 

𝐶𝑝

λ𝛽
 ) 

 

(10) 

onde, Res = Rn - (H + LE + G + J)] avaliado de hora em hora; B = buoyancy (m K s-1); 𝑇 = = 

temperatura média do ar de 30 min no topo da torre (K); β = razão de Bowen; 𝑐𝑝= calor 

específico a pressão de ar constante (J kg-1 K-1); λ = calor latente de vaporização (J kg-1). 

 

3.2.5.2 Balanço de energia pelo método de Razão de Bowen (BR) 

O método de balanço energia pela razão de Bowen (BOWEN, 1926) foi utilizado 

como referência para comparar os demais métodos. Para sua estimativa, utilizou-se o perfil 

vertical de temperatura e pressão de vapor d'água instalado na torre de fluxo, com média de 

30 min, para calcular a razão de Bowen (BR), de acordo com:  

  

𝐵𝑅 =
𝐻

𝐿𝐸
= 𝛾

∆𝑇

∆𝑒
=  𝛾

𝑇1 −  𝑇2

𝑒1 −  𝑒2
 

 

(11) 

 

onde T1, e1 e T2, e2 são a temperatura do ar (°C) e o vapor de água (kPa) nas alturas 1 e 2, 

respectivamente; γ = constante psicrométrica (Allen et al., 1998), e os fluxos LE e H foram 

estimados como: 

  

𝐿𝐸 =
𝑅𝑛 −  𝐺 −  𝐽

1 +  𝐵𝑅
 

 

(12) 

 
𝐻 =  

𝑅𝑛 −  𝐺 −  𝐽

1 +  1 / 𝐵𝑅
 

 

(13) 

A análise de consistência de fluxo neste método excluiu estimativas de BR entre -0,5 e -1,5, 

com base em Perez, Castellvi e Rosel (1999). 

 

 

3.2.5.3 Método Penman-Monteith FAO-56 (PM) 

Com o objetivo de comparar as estimativas de ET na escala da torre de fluxo com os 

limites superiores das estimativas de ET, foi calculada a ET potencial (ETPM), através do 

método Penman-Monteith FAO-56 (ALLEN et al., 1998), um método robusto e clássico que 
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se adapta bem as condições de vegetação de baixa altura, semelhantes às condições 

encontradas no local de campo, de acordo com: 

 

𝐸𝑇𝑃𝑀 =  
0.408∆ (𝑅𝑛 − 𝐺) +  γ

900
𝑇 + 273 𝑢2(𝑒𝑠 − 𝑒𝑎)  

∆ +   γ (1 + 0.34 u2)
 

(14) 

 

onde ETPM é expressa em mm dia−1; T = temperatura média diária (°C); 𝑢2= velocidade do 

vento (m s−1) a 2 m de altura; es = pressão de vapor de saturação (kPa); ea = pressão de vapor 

real (kPa); ∆ = inclinação da curva de pressão de vapor versus temperatura (kPa ℃−1); γ = 

constante psicrométrica (kPa ℃−1), 𝑅𝑛 = balanço de energia (W m−2); G = fluxo de calor no 

solo (W m−2). 

 

3.2.5.4 Método do balanço de água (WBM) 

 O método do balanço de água foi utilizado para avaliar as variações mensais e anuais 

da ET com mais detalhes com base nas medições de campo e em um modelo de balanço 

hidrológico parcimonioso, ou seja, que explica os dados com um número mínimo de 

parâmetros (VANDEWIELE; CHONG-YU; NI-LAR-WIN, 1992). 

O modelo consiste em um conjunto de equações que dependem de quatro parâmetros 

(a1, a2, a3 e b1) que devem ser determinados por um método de otimização de parâmetros.  

Primeiro, utilizou-se de dados de medições de campo de precipitação (Pt), vazão (Qm), 

e a reanálise ECMWF ERA5-Land para calcular a evapotranspiração potencial (ETp). Assim, 

a ETp foi calculada usando a equação de Priestley e Taylor (1972) como: 

  

𝐸𝑇𝑝 = 𝛼
∆ 

∆ + γ

𝑅𝑛 − 𝐺

 λ 
 

 

(15) 

onde α=1.26, 𝑅𝑛 = balanço de energia (W m−2); ∆ = inclinação da curva de pressão de vapor 

versus temperatura (kPa ℃−1); γ = constante psicrométrica (kPa ℃−1); e G = fluxo de calor no 

solo (W m−2) = 0. 

 

 Com Vandewiele, Chong-Yu e Ni-Lar-Win (1992), a formulação do modelo de 

balanço hídrico, o algoritmo de Levenberg-Marquardt foi utilizado para obter um conjunto 

dos parâmetros a1, a2, a3 e b1 e minimizar o erro entre a vazão medida (Qm) e a vazão 

calculada (Qc) pelo modelo, sendo a performance do modelo avaliada através do melhor R² 

entre Qm e Qc. 
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Com o conjunto dos parâmetros ótimos a1, a2, a3 e b1, a evapotranspiração real (ETa), 

Qc e o armazenamento de água (Mt) foram obtidos pelo modelo calibrado que depende das 

variáveis de entrada de Pt e ETp mensal. 

Para chegar aos valores de ETa, Qc e Mt, o modelo considerou que 

 𝑀𝑡 = 𝑀𝑡−1 + 𝑃𝑡 − 𝐸𝑇𝑎 − 𝑄𝑐 

 

(16) 

 O armazenamento Mt-1 é o armazenamento de água no mês anterior e  

 𝑄𝑐 = 𝑄𝑓 + 𝑄𝑠 

 

(17) 

sendo, Qf o escoamento rápido e Qs o escoamento lento, definidos como 

 𝑄𝑠 = 𝑎2(𝑀𝑡−1)𝑏1 
 

   (18) 

 
𝑄𝑓 = 𝑎3[𝑚𝑎𝑥(𝑀𝑡−1, 0)] [𝑃𝑡 − 𝐸𝑇𝑝 (1 − 𝑒

−𝑃𝑡
𝐸𝑇𝑝)] 

 

   (19) 

 

 A evapotranspiração atual (ETa) foi determinada da evapotranspiração potencial 

mensal (ETp) e da água disponível (Wt)  

 𝑊𝑡 = 𝑃𝑡 + 𝑚𝑎𝑥(𝑀𝑡−1, 0) (20) 

 

Assim, a ETa foi calculada pela seguinte equação 

 
𝐸𝑇𝑎 = 𝑚𝑖𝑛 (𝐸𝑇𝑝 (1 − 𝑎1

𝑊𝑡
𝐸𝑇𝑝

) , 𝑊𝑡) 
    (21) 

 

 

3.3 Coeficientes, índices e métodos de ET 

Para caracterizar fatores de controle na variabilidade da resposta hidrológica das 

bacias, foram então definidas: 

 

• as seguintes variáveis por bacia:  

o precipitação (P em mm), vazão (Q em m³s-1), vazão específica (Qe em mm), 

escoamento básico (Qb em mm), escoamento direto (Qs em mm = Qe - Qb), 

nível do aquífero (NA em cm) e evapotranspiração (ET em mm); sendo o 

intervalo temporal (evento, dia, mês ou ano) de acordo com a análise.  
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• e os seguintes índices:  

o Soil Wetness Index (raso e intermediário) (SWI diário);  

o Coeficiente de escoamento anual médio  

▪ RC = vazão específica total (em mm ano-1) / precipitação total (em mm ano-1); 

o Índice de escoamento básico médio anual  

▪ BFI = escoamento básico específico (em mm ano-1) / vazão específica (em mm ano-

1); 

o Coeficiente de escoamento direto por evento  

▪ SCe = escoamento direto do evento (mm por evento) / precipitação do evento (mm 

por evento); 

o Índice evaporativo anual  

▪ EI = (ET em mm ano-1) / P (em mm ano-1) (x10%); 

o Coeficiente de escoamento direto médio por dupla-massa  

▪ SC = igual à inclinação linear da curva de dupla-massa de Qs e P (ambos acumulados 

em mm dia-1, que se situa entre 0 ou nenhum Qs e 1 ou todos os P convertidos em 

Qs) para cada bacia, e calculado com dias selecionados em dois casos de SWI raso: 

em condições úmidas ou secas (a partir dos limares de cada bacia, ver Apêndice B4), 

respectivamente. 

 

 Em resumo quanto aos métodos para estimativa de ET, foram avaliados três métodos 

de correção de fluxo, sendo eles: Twine et al., (2000), Mauder et al., (2013) e Charuchittipan 

et al., (2014). 

Para fins comparativos, também foram realizadas medições de campo em escala 

horária usando o método BR, foram feitas estimativas teóricas horárias usando o método 

Penman–Monteith FAO56 (aqui chamado de PM) e, eventualmente, estimada a ET mensal 

usando o método do balanço de água (aqui referido como WBM), conforme descrito nas 

alíneas a seguir.  

Assim, os métodos BR, PM, EC e os métodos de correção dos fluxos (TWI, MAU e 

CHA) foram usados para bacia do Posses (PO), enquanto o método WBM foi usado para 

bacia do Posses (PO) e para as sub-bacias (Q2, Q3 e Q4). 
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4 RESULTADOS E DISCUSSÃO 

 

4.1 PADRÕES DE CHUVA-VAZÃO E ESCOAMENTO DIRETO 

4.1.1 Sazonalidade, fluxos anuais e controles 

 A estação seca foi de abril a agosto e o máximo hidrológico na bacia PO foi em 

janeiro, tanto para precipitação (P) quanto para vazão específica (Qe) média mensal (Figura 

13a). Na escala anual, a média mensal de P no PO variou de ≃ 50 a 280 mm e Qe de ≃ 10 a 

50 mm (Figura 13a). O escoamento básico (Qb) médio mensal com pico em março, se 

mostrou defasado em dois meses após Qe, mostrando variação sazonal de ≃10 a 40 mm, 

representando quase todo o Qe mensal durante seis meses de maio a outubro (Figura 13a, c). 

Na transição de estação seca-chuvosa, a P média aumentou lentamente a partir de agosto, 

havendo um aumento acentuado de 210 mm em novembro, que efetivamente recuperou o 

aumento de Qe (Figura 13a). Assim, a recuperação de Qe começou cerca de 3 meses depois 

da de P.  

 Para a comparação entre bacias, foi utilizado período com dados em comum entre 

todas elas, sendo de setembro de 2018 a agosto de 2019 (Tabela 2, Figura 13b, d). Em todas 

as bacias o regime recessivo de Qe começou em março/abril, até setembro, 

concomitantemente com a diminuição das precipitações (Figura 13b). Particularmente na 

bacia Q4, a precipitação ligeiramente mais alta em janeiro de 2019 causou um pico 

excepcional em janeiro (Figura 7b). 
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Figura 13 – (a) Média mensal de vazão específica (Qe) e escoamento básico específico (Qb) 

(linha azul e vermelha) e precipitação P (em mm mês-1) (barras cinza) na bacia PO entre 2017 a 

2021; (b) Total mensal de Qe (em mm mês-1) para todas as bacias entre setembro de 2018 a agosto 

de 2019; (c) Total mensal de Qe e Qb (em mm mês-1) (linha azul e vermelha, respectivamente) e 

precipitação (linha cinza) para PO entre 2017 a 2021; (d) Total diário de Qe (em mm dia-1) para 

todas as bacias e precipitação (barra cinza no PO) entre setembro de 2018 a agosto de 2019. 
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Tabela 2 - Características morfométricas, uso do solo, tipo de solo, parâmetros do balanço de 

água anual médio (precipitação P, vazão específica Qe, escoamento básico Qb, coeficiente de 

escoamento RC, índice de escoamento básico BFI) para as bacias PO, Q1*, Q2, Q3 e Q4. 

   PO Q1 Q2 Q3 Q4 

C
a
ra

ct
e
-

rí
st

ic
a
s 

m
o
rf

o
m

é-

tr
ic

a
s Área (ha) 1190,8 115,6 67,8 342,8 41,1 

Declividade média (%) 17 42,7 48,3 18,4 37,4 

Comprimento do canal principal (km) 8,1 2 1,8 2 1,1 

U
so

 d
o
 

S
o
lo

 (
%

) 

Pastagem 58,7 50,5 61,7 51,1 75,3 

Floresta* 37,6 46,7 30,1 44,7 24,3 

Infra-estrutura 3,7 2,8 8,2 4,3 0,5 

T
ip

o
 d

e 
S

o
lo

 (
%

) 

Argissolo Vermelho 55,7 68,7 63 57,1 54,6 

Argissolo Vermelho-Amarelo 13 6,8 9,4 9,5 12,7 

Argissolo Amarelo 9,3 9,6 6,4 13,8 2,8 

Cambissolo Háplico 10,2 8 13,5 10,6 20,1 

Gleissolo Háplico + Cambissolo Flúvico 10,2 6,7 7,6 8,5 8,7 

Latossolo Vermelho + Latossolo Vermelho-

Amarelo 
1,6 0,2 0 0,6 1,1 

P
a
râ

m
e
tr

o
s 

H
id

ro
ló

g
ic

o
s 

(S
et

 1
8
 –

 A
g
o
 1

9
) 

Precipitação Anual P (mm) 1639 1693 1742 1636 1639 

Vazão específica anual Qe (mm) 377 419 644 563 551 

Escoamento básico anual Qb (mm) 248 275 484 414 343 

Coeficiente de escoamento médio RC = Q/P .100% 23 25 37 34 34 

Índice de escoamento básico BFI = Qb/Q .100% 66 66 75 74 62 

P
a
râ

m
e
tr

o
s 

H
id

ro
ló

g
ic

o
s*

*
 

(S
et

 1
8
 –

 M
ai

 2
1
) 

Precipitação Anual P (mm) 1451 - 1565 1461 1466 

Vazão específica anual Qe (mm) 306 - 567 484 470 

Escoamento básico anual Qb (mm) 208 - 420 342 304 

Coeficiente de escoamento médio RC = Q/P .100% 21 - 36 33 32 

Índice de escoamento básico BFI = Qb/Q .100% 68 - 74 71 65 

* Floresta corresponde a soma de fragmentos de eucalipto, áreas de restauração florestal e fragmentos 

de Mata Atlântica. ** As informações para parâmetros hidrológicos entre setembro de 2018 e maio de 

2021 estão ausentes para Q1 devido a problemas de medição neste posto após agosto de 2019. 

 

 

A diferença de Qe anual entre as bacias (Tabela 2 e Figura 14a) variou de 377 a 644 

mm, sendo a vazão Qe consideravelmente menor na bacia do PO do que em 3 das 4 sub-

bacias (≃ 40% menos). Curiosamente, as estimativas do coeficiente de escoamento médio 

(RC) total anual seguiram proporcionalmente a variação de Qe entre as bacias (Tabela 2), 

variando de 23 a 37%, sendo também PO com menor valor. Os valores das sub-bacias de PO 

foram similares aos estimados por Mello et al. (2019) de ≃ 35% em uma bacia também de 

cabeceira na Serra da Mantiqueira. 

Em uma escala mais regional, mas ainda sob a perspectiva de pequenas bacias, 

abrangendo a região montanhosa do Serra do Mar (núcleo Cunha), nota-se que os valores de 
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RC para PO são também bastante menores que os reportados para àquelas bacias florestais, 

tendo sido estimados para a mesma área, em anos diferentes, RC de ≃ 70% (FUJIEDA et al., 

1997), de ≃60% (DONATO et al., 2007) e de ≃ 67% a 76% (TEIXEIRA et al., 2021). Ainda 

na abrangência da Serra do Mar, mas no núcleo Santa Virginia, foram reportados valores 

relativamente menores de RC, sendo de ≃ 44% a ≃ 55% (SALEMI et al., 2013), e de ≃ 40% 

e 48% (GROPPO et al., 2019). Essas áreas da Serra do Mar apresentam pluviosidade anual 

muito maior que PO, geralmente de 2200 mm ano-1, o que pode ajudar a explicar a diferença. 

Estendendo a faixa de comparação para o Estado de São Paulo, abrangendo grandes 

bacias, o RC estimado para PO e suas sub-bacias foram inferiores à estimativa de 52% da 

Unidade de Gerenciamento de Recursos Hídricos (UGRHI) Mantiqueira (PERH, 2005). O RC 

estimado no PO também foi inferior à estimativa de 39% no rio Jaguari (vertedor F25B, área 

da bacia de 1027 km2), do qual o Ribeirão das Posses é afluente e das estimativas de várias 

outras sub-bacias do rio Piracicaba, do qual o Rio Jaguari é um afluente, cujo RC variou de 29 

a 42% (DOMINGUES e da ROCHA, 2022). Assim, os valores do RC das bacias Q2, Q3, Q4 

foram melhores em comparação com bacias maiores que se estendem até os rios Jaguari e 

Piracicaba, sendo também similares ao reportado para a UGRHI Piracicaba/Capivari/Jundiai 

(PCJ) de 28% (PERH, 2005).  

Ainda levando em consideração as UGRHIs, como a bacia PO é coberta 

predominantemente por pastagem, a comparação em grande escala, mas com os valores de 

RC reportados para as UGRHIs com predomínio de agropecuária, como na região Noroeste 

do Estado de São Paulo, pode vir a fazer mais sentido, sendo reportados valores de RC de 

19% a 22% para essas áreas (Apêndice B1) (PERH, 2005), estimativas muito próximas a 

encontrada para bacia PO (23%). Os valores das sub-bacias do PO (25% a 37%) foram 

também bastante próximos aos estimados para as UGRHIs do Paraíba do Sul de 33%, do Alto 

Tietê de 31% e do Tietê/Sorocaba de 23% (PERH, 2005). Levando em conta todo o conjunto 

das UGRHIs do Estado de São Paulo, apesar de algumas unidades apresentarem valores de 

RC maiores que 50%, a mediana do RC reportado foi de 27% (Apêndice B1). 

A variação da contribuição da água subterrânea para Qe foi estimada através do BFI 

(Tabela 2). Em grande escala espacial e abrangendo vários climas, a variabilidade do 

escoamento básico é explicada predominantemente pela precipitação e evapotranspiração 

(PEÑA-ARANCIBIA et al., 2010, VAN DIJK et al., 2010). No entanto, outros fatores 

climáticos e terrestres (forma, morfologia, cobertura do solo, solos e geologia) podem explicar 

a variação remanescente, especialmente em pequenas bacias (PEÑA-ARANCIBIA et al., 

2010).  
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A variação do BFI diferiu de ≃ 10% entre dois grupos de bacias, com o menor valor 

na Q4, Q1 e PO (62%, 66% e 66%, respectivamente) e a maior em Q2 e Q3 (75% e 74%, 

respectivamente). Os valores desse segundo grupo foram bastante similares as estimativas 

reportadas por Mello et al. (2019) de ≃ 74% em uma bacia também de cabeceira na Serra da 

Mantiqueira e pelo resultado reportado por Almagro et al. (2021) em um conjunto de dados 

de longo prazo (30 anos) para 735 bacias hidrográficas no Brasil, em que encontraram para 

todas elas valores de BFI maior que 70%, ou seja, essas bacias são dependentes do 

escoamento básico.  

Comparando os valores de BFI de PO e suas sub-bacias em uma escala mais regional, 

novamente abrangendo a região montanhosa do Serra do Mar (núcleo Cunha), nota-se que os 

valores de BFI para PO são relativamente menores que os reportados para àquelas bacias 

florestais, de 72% a 84% (FUJIEDA et al., 1997). Porém, anos depois essas mesmas bacias 

foram reavaliadas com maior série de dados e as estimativas obtidas foram de 59% e 68% 

(Teixeira et al., 2021), sendo assim valores similares aos encontrados para PO e suas sub-

bacias (principalmente para o primeiro grupo, de 62% a 66 %). Já na comparação com valores 

estimados para o núcleo de Santa Virgínia, os valores foram ligeiramente maiores que os 

obtidos para PO, sendo de 75 e 78% (GROPPO et al., 2019) e 76% (SALEMI et al., 2013). 

Estendendo a faixa de comparação para o Estado de São Paulo, e novamente 

abrangendo grandes bacias considerando as UGRHIs, nota-se que os valores de BFI 

reportados para elas estão bastante abaixo dos reportados para PO e suas sub-bacias e para os 

valores de outras bacias citados anteriormente. A maioria das UGRHIs do Estado de São 

Paulo apresentaram valores de BFI inferiores a 35%, com uma mediana de 37% (PERH, 

2005) (Apêndice B1).  Algumas hipóteses para esses baixos valores são: (i) o escoamento 

básico foi calculado levando em consideração a vazão mínima (Q7,10), o que faz com que o 

índice seja ligeiramente mais baixo; (ii) esse relatório levou em consideração longas séries de 

dados (aproximadamente 30 anos), o que faz a comparação ser relativa à anos muito 

diferentes, podendo apresentar resultados também bastante diferentes.  

Para a Amazônia foram estimados BFIs de 90% (LEOPOLDO et al., 1995; 

JOHNSON et al., 2006; HAYHOE et al., 2011; DIAS et al., 2015) e no Cerrado de 87% 

(ALTHOFF; RODRIGUES; SILVA, 2021) e 95% (NÓBREGA et al., 2017).  

As diferenças para RC e BFI observadas dentro da mesma bacia (como foi o caso para 

PO e suas sub-bacias), para as bacias da Serra do Mar reavaliadas em diferentes anos, e, entre 

elas, mostram que pode haver grande variabilidade espacial na dinâmica hidrológica de uma 
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região, e que os fatores, principalmente para BFI podem ir além da precipitação ou do método 

de estimativa. 

 

4.1.2 Vazões anuais e características das bacias 

Por comparação simples, notou-se que Qe e RC variaram de forma semelhante entre as 

bacias (Figura 14a,c) e que ambos parecem ser aproximadamente inversamente proporcionais 

à área (Figura 14f) e comprimento do canal (Figura 14g) das bacias. Esta relação inversa da 

RC com a área da bacia foi relatada em outros estudos de pequenas bacias (CERDAN et al., 

2004). 

A ordem de variação do Qs e do BFI anual das bacias (Figura 14d,e) sugere que ambas 

são diretamente proporcionais a Qe e RC, porém com uma interrupção na ordem pela bacia 

Q4, que apresenta a menor área e comprimento do canal e sua forma também é menos 

alongada que as demais (Figura 2b). Esse conjunto de características da Q4 pode favorecer a 

formação de Áreas Variáveis de Afluência (AVA) na forma de nascentes e pequenos 

pântanos, o que facilita a geração de escoamento direto em eventos de precipitação, ajudando 

a explicar o menor BFI. 

Adicionalmente, foi verificada uma proporção inversa entre a ordem dos Qe, RC e Qs 

das bacias com a cobertura florestal (Figura 14h). Assim, a cobertura vegetal pode afetar a 

resposta hidrológica anual. As florestas tropicais geralmente apresentam maior ET do que as 

gramíneas, devido ao índice de área foliar (Leaf Area Index (LAI), em inglês), fração da 

radiação fotossinteticamente ativa (Fraction of Photosynthetically Active Radiation (FPAR), 

em inglês) e comprimento da raiz. Em florestas, a ocorrência de escoamento rápido 

(quickflow) também é geralmente menor do que em pastagens e lavouras, pois a copa das 

árvores potencialmente mitiga a intensidade das precipitações e favorece a infiltração de água 

no solo, sendo esse com propriedades físicas vantajosas de porosidade e condutividade 

hidráulica.  

A bacia Q4 se destaca pela cobertura florestal mínima entre as bacias, o que pode 

ajudar a explicar a perturbação na ordem de Qs e BFI com os demais parâmetros hidrológicos. 

A bacia Q2 também tem cobertura florestal limitada, mas em contraste com a bacia Q4, Q2 

tem o maior BFI de todas as bacias, sugerindo outro fator de influência. Aqui utilizou-se a 

interpretação simples do padrão de fluxo de águas subterrâneas baseado em unidades 

hidrológicas funcionais da paisagem (WINTER, 2001). Em geral, a recarga é estabelecida nas 

áreas altas das bacias, e a descarga, nas áreas mais baixas (Apêndice B2). No entanto, foi 
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identificada uma exceção na bacia do Q2, no perfil topográfico transversal ao longo do canal, 

com uma vasta região de descarga com fluxo de água subterrânea ascendente na encosta 

ascendente, localizada de cerca de 0,4 a 1 km a montante da foz. Essa distinção no padrão de 

fluxo das águas subterrâneas em Q2, mesmo com base em uma simples analogia com os 

modelos conceituais, pode ser parcialmente responsável pelo maior BFI. 

Por fim, não houve suspeitas de relações com parâmetros hidrológicos para tipos de 

solo, principalmente porque a variação na ocorrência dos principais tipos de solo é muito 

estreita entre as bacias.  

Observou-se que vários controles de terreno afetam os parâmetros hidrológicos, 

dificultando o estabelecimento de uma relação única e direta, e enfatiza-se que essas 

proporcionalidades são sugeridas com cautela, com base em padrões simples calculados em 

um intervalo de tempo limitado. Ao testar a regressão linear dos parâmetros hidrológicos Qe, 

RC, Qs e BFI com as características área, comprimento, cobertura vegetal e solos (sabendo da 

limitação pelo tamanho da amostra), não foram encontradas dependências significativas ao 

nível de significância < 5%. 

 

Figura 14 – Total anual de (a) vazão específica Qe (mm ano-1); (b) precipitação P (mm ano-1); (c) 

coeficiente de escoamento RC; (d) escoamento direto Qs (mm ano-1); (e) índice de escoamento 

básico BDI (%); (f) área da bacia (km²); (g) comprimento do canal principal (km); (h) cobertura 

florestal (%).Valores da Tabela 2 no intervalo de setembro de 2018 a agosto de 2019 para todas as 

bacias na ordem PO, Q1,Q3,Q4 e Q2.  
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4.1.3 Resposta hidrológica em escala mensal 

A variação da vazão específica (Qe) e do escoamento direto (Qs) médios mensais ao 

longo do ano nas bacias PO e Q2 (Figura 15a) (aquelas com o Qe médio mais baixo e mais 

alto, respectivamente) mostrou por cerca de 6 meses na estação seca (maio a setembro) que 

Qs foi quase constante e baixo, em torno de 2 mm mês-1, variando pouco entre as duas bacias. 

Nos demais meses chuvosos, Qs aumentou consideravelmente, com picos em ≃ 25 mm e 35 

mm mês-1 para PO e Q2, respectivamente. As diferenças de Qs entre essas bacias nos meses 

chuvosos foram menores do que a diferença de Qe. 

A dispersão entre Qe e P para a bacia PO na escala mensal (Figura 15b) mostrou um 

limiar de P ≃ 90 mm mês-1 (linha pontilhada na Figura 15b) abaixo do qual não foi observada 

proporcionalidade em Qe e ocorreu predominantemente na estação seca. Acima desse limiar, 

com predomínio da estação chuvosa, ocorreram duas situações: período de transição entre 

estação seca e chuvosa (Out-Dez), o padrão Qe persistentemente falhou em responder 

significativamente; em contraste, na alta estação chuvosa (Jan-Abr), Qe aumentou 

linearmente com P significativamente (linha azul na Figura 15b). Para comparar esta 

dispersão com estudos semelhantes em outros climas, cita-se uma pequena bacia de clima 

mediterrâneo úmido no noroeste da Espanha (bacia Cal Rodo, 4,2 km2). Tal bacia apresentou 

estação chuvosa no período de primavera-outono e Q mínimo na primavera-verão, que 

também mostrou um limiar de P mensal < 80 mm abaixo do qual o Q mensal era modesto e 

acima do qual havia uma relação (Q = 0,79P-60) (LATRON et al. 2008). No entanto, a taxa 

de resposta desta tese de Q com P na alta estação chuvosa foi de 0,1 e muito mais fraca em 

comparação. 

Na relação abrangendo as medidas em todas as bacias para analisar séries temporais de 

Qs e P mensais acumulados (Figura 15c), Qs atingiram máximos de até 90 mm mês-1 na 

estação chuvosa e 20 mm mês-1 na estação seca. Foi observado um limiar de P ≃ 90 mm mês-

1, abaixo do qual a resposta Qs foi relativamente modesta e mais linear. No entanto, o 

espalhamento foi alto em P > 90 mm, possivelmente porque envolveu diferentes bacias e 

respostas (Figura 15c). 

 Para isolar o efeito em apenas uma bacia, por exemplo PO, foi destacada a dispersão 

de Qs e P mensais (Figura 15d), e descobriu-se que, para o limiar P = 90 mm, as relações 

lineares foram bem definidas. Notou-se três padrões: o primeiro em que Qs estava abaixo de 

≃ 3 mm mês-1, ocorrendo na estação seca (I na Figura 15d);  na estação chuvosa e P > 90 mm, 

notou-se os outros dois padrões de resposta significativos: ao responder como uma extensão 
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do padrão I, atingindo um máximo de ≃ 10 mm mês-1 durante a estação de transição seca e 

chuvosa; e outro padrão (III na Figura 15d) na alta estação chuvosa (Jan–Abr), quando Qs 

apresentou uma resposta forte, até ≃ 50 mm mês-1, e grande dispersão, embora significativa. 

Com base em ajustes lineares simples dos casos II e III, a resposta de Qs em relação a 

P foi de 2% no caso I, 3% no caso II e 11% no caso III (ver regressão na Figura 15d), ou seja, 

um aumento de cerca de quatro vezes ao comparar a alta estação chuvosa com a estação de 

transição seca e chuvosa para a mesma quantidade de P. Para as comparações, são citadas as 

medidas de Fujieda et al., (1997) em duas pequenas bacias (36 e 56 ha) em uma região 

subtropical montanhosa no Sudeste do Brasil, próxima à região deste estudo, mas com maior 

precipitação anual, em torno de ≃ 2200 mm ano-1. Os autores detectaram um limiar mensal de 

P=250 mm na dispersão de Qs, com relação tanto abaixo quanto acima do limiar. As 

estimativas encontradas neste estudo estimativas foram muito inferiores às dos autores (8% e 

18% para P < limiar e 61% e 54% para P > limiar). No entanto, o fato de o limiar dos autores 

ser muito maior, 250 mm versus 100 mm, pesa muito, o que provavelmente aumenta a taxa de 

resposta geral. 
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Figura 15 - (a) Vazão (Qe) mensal e escoamento direto (Qs) mensal (em mm mês-1) para as 

bacias PO e Q2; (b) Vazão (Qe) mensal versus precipitação (P) mensal (em mm mês-1) para a 

bacia PO, a linha vertical tracejada mostra o limiar de precipitação de 90 mm mês-1, círculos 

pretos correspondem a estação seca (mai-set) e círculos cinzas a estação chuvosa (out-abri), e os 

círculos em azul foram usados para a regressão (a linha azul é a linha de regressão): P < 90 m, Q 

= 26 + 0,1P, R² = 0,22, valor p < 0,01; Escoamento direto (Qs) mensal versus precipitação (P) 

mensal (em mm mês-1) para (c) todas as bacias e (d) apenas para a bacia PO. Círculos pretos 

correspondem a estação seca (mai-set) e círculos cinzas a estação chuvosa (out-abri); linha 

vertical tracejada mostra o limiar de 90 mm mês-1 de precipitação. Regressão: em (d): (I) linha 

vermelha: P < 90 mm, Qs = 0,525 + 0,021P, R² = 0,43; (II) linha laranja: P > 90 mm, Qs = 0,893 

+ 0,033P, R² = 0,6; (III) linha azul: P > 90 mm, Qs = -0,665 + 0,114P, R² = 0,55; Todos os valores 

de p < 0,001. Observe a diferença de escala no eixo y entre as figuras. 

 

 

 

4.1.4 Resposta hidrológica em escala de evento 

Para ampliar o entendimento da resposta chuva-vazão (P-Q) das bacias, foi investigada 

a variabilidade em escala de eventos. Eram esperadas diferenças no tempo de resposta do 

pulso de Qe entre PO e as demais bacias, principalmente devido a área de drenagem das 

bacias, e isso foi notado. Por exemplo, para eventos em abril de 2019 notou-se que o pico de 

resposta nas bacias menores apareceu no mesmo horário ou 1 h depois, enquanto o PO foi em 
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2 h e 3 h depois, ou seja, com uma defasagem aproximada de 2 h entre PO e as bacias 

pequenas (Figura 16). 

Figura 16 - Sequência de eventos de chuva-vazão nas bacias (linha azul escuro PO, linha verde 

Q1, linha roxo Q2, linha azul claro Q3 e linha vermelha Q4) em abril de 2019, com precipitação 

(barras cinzas) (em mm hora-1) e vazão específica (em mm hora-1)  

 

 

Os eventos de Qs em PO ocorreram com mais frequência na estação chuvosa do que 

na estação seca, como é típico neste clima subtropical e, portanto, responderam positivamente 

à quantidade de P do evento, mas sob um padrão de dispersão pronunciado (Figura 17a). O 

evento com máximo Qs foi de ≃10 mm em PO na estação chuvosa e ≃2 mm na estação seca, 

com maior dispersão na estação chuvosa. O aumento de Qs com P era de alguma forma 

esperado, porém essa relação clara só se destacou com as relações em escala log (log Qs vs 

log P) (Figura 17b, c). Foram observados padrões semelhantes nas demais bacias (Apêndice 

B3). Nas demais bacias a forma de dispersão foi um pouco diferente, por exemplo a bacia Q2 

apresentou uma continuidade mais bem definida ao longo da amostragem (Figura 17c). Da 

mesma forma, notou-se uma faixa de limiar de P dos eventos em todas as bacias, entre cerca 

de 5 à 10 mm, abaixo do qual Qs do evento variou pouco, em torno de 0,1 mm. 
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Figura 17 - Dispersão entre escoamento direto total do evento Qs (mm) e precipitação total do 

evento P (mm) (a) na escala linear para a bacia PO; e (b,c) na escala log para PO e Q2; estação 

chuvosa (círculos cinzas) e estação seca (círculos pretos). 

 

 

Este limiar de P no evento para resposta em Qs também foi observado em duas bacias 

com clima mediterrâneo. Na bacia da Corbeira no noroeste da Espanha (16 km2), Rodríguez-

Blanco, Taboada-Castro e Taboada-Castro (2012) relataram Qs < 0,25 mm para um pequeno 

evento P < 15 mm, o que é semelhante aos resultados deste estudo. Latron et al., (2008) 

relataram valores semelhantes na bacia Cal Rodo, com um limiar de evento P < 20 mm 

limitando Qs. Esses dois autores defenderam a existência de uma relação linear significativa 

Qs-P acima do limiar, que não foi bem definida neste estudo. Em uma pequena bacia de 

floresta tropical na Malásia (32 ha), Noguchi, Nik e Tani (2005) relataram Qs limitando < 2 

mm para evento P < 30 mm, e acima do limiar uma relação linear (Qs = P–30). 

Até agora, foram identificadas relações de Qs com P em toda a escala da bacia, mas 

sob grande dispersão e não linearidade. Também foi possível identificar outros controles que 

contribuem para essa variação para explicar a variabilidade de Qs e, eventualmente, 

quantificar as respostas para cada bacia de forma mais simples.  

A importância de conhecer Qs está em sua proporção com Qe, que leva a fenômenos 

de inundação em casos extremos. As medições deste estudo mostraram claramente tais 

relações sem ambiguidade, por exemplo, na bacia Q2 para Qs-Qe do evento (Figura 12a). Em 

contraste, o coeficiente de escoamento direto do evento SCe (=Qs/P), que é intrinsecamente 

controlado pela variação da precipitação, no caso deste estudo, dispersou consideravelmente a 

resposta, com um claro deslocamento das classes de P pelo campo de dispersão (Figura 18b). 
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Figura 18 – a) dispersão entre escoamento direto total do evento (Qs mm) e vazão específica total 

do evento (Qe mm); b) dispersão entre coeficiente de escoamento direto do evento (=Qs/P .100%) 

e vazão específica (Qe mm); ambos para bacia Q2, com coloração em função da precipitação do 

evento. 

 

 

Desde o excesso de infiltração em microescala até a geração de escoamento em escala 

de bacia, vários controles locais podem afetar Qs, associado ao solo, vegetação, geologia e 

características do terreno da bacia. As condições do solo incluem propriedades físicas, como 

porosidade, que limita os volumes de armazenamento e pode controlar o atraso do pulso 

hidrológico, e a condutividade hidráulica, que controla o excesso de infiltração, percolação do 

solo para o aquífero raso e escoamento lateral subsuperficial. Como resultado desses 

processos e da evapotranspiração, a umidade do solo e o nível do aquífero parecem ser 

variáveis condicionantes de Qs, que será discutido na próxima seção. 

 

4.1.5 Dependência do escoamento direto na umidade do solo e profundidade do aquífero  

Para analisar o efeito da umidade do solo (aqui representada por SWI) e do nível do 

aquífero (NA), foi mostrada sua variação temporal juntamente com Qe e o escoamento básico 

Qb. Em escala mensal, o SWI raso (linha vermelha-Figura 19) na amplitude anual variou de 

0,15 a 0,65 nas estações seca e chuvosa, respectivamente, ou seja, o pico na estação chuvosa 

foi de cerca de 65% da capacidade de campo e 15% da capacidade de campo no mínimo na 

estação seca. Foi observada que SWI raso iniciou a recuperação em setembro, cerca de 3 

meses antes de Qe na transição da estação seca-chuvosa. Além disso, SWI raso atingiu o pico 

anualmente em sincronia com Qe entre janeiro e fevereiro, mas permaneceu alto por vários 

meses e iniciou a depleção atrasada de Qe em 2 meses na transição da estação chuvosa-seca. 

O mesmo comportamento foi notado para o SWI intermediário (linha vermelha pontilhada-

Figura 19), porém com respostas menos marcantes. 
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Para a variação do NA (linha marrom-Figura 19) notou-se uma amplitude anual de 60 

cm, variando de 110 cm a 170 cm, e foi defasada após Qe. No início da curva de ascensão de 

Qe (transição estação seca-chuvosa), o NA respondeu cerca de dois meses depois; e na fase de 

recessão hidrológica, a defasagem foi de aproximadamente um mês após o início da depleção 

de Qe. A variabilidade do Qb mensal (linha azul claro-Figura 19) foi bem sincronizada com 

NA, o que é particularmente interessante, porque a água subterrânea é a fonte primária do 

escoamento básico. No entanto, as estimativas em escala espacial são diferentes, o Qb é uma 

medida espacialmente integrada sobre a bacia, e o NA é medido pontualmente em 

microescala na faixa ripária, um pouco a jusante da cabeceira do canal principal (Figura 10b). 

Tal acordo faseado parece ser útil para caracterizar os compartimentos hídricos e fluxos 

hidrológicos da bacia. 

Em resumo, até agora, as medições de SWI, NA e Qb mostraram que tanto o solo 

quanto o aquífero têm características robustas de compartimentos funcionais de 

recarga/descarga de água. Além disso, através de Qb, a dinâmica das águas subterrâneas 

dominou a geração de vazões durante todo o ano e principalmente durante a recessão 

hidrológica anual.  

 

Figura 19 - Relação entre precipitação (mm mês-1), vazão específica (mm mês-1) para o PO para 

Q2, escoamento básico específico (mm mês-1) para o PO, nível do aquífero (cm) e Índice de 

umidade do solo raso e intermediário para o PO no período de julho de 2017 a abril de 2020. 
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A dispersão da relação entre Qs e SWI em escala de evento na bacia PO mostrou um 

limiar abaixo do qual Qs é muito limitado, estimado para o SWI raso em ≃57% (Figura 20a). 

Este padrão é repetido no SWI Intermediário (Figura 20b), embora relativamente baixo no 

SWI em ≃22%. Isso pode ser explicado pelo fato de que como a capacidade de infiltração 

tende a diminuir com o aumento da umidade do solo nas camadas superficiais, o escoamento 

pluvial será gerado mais rapidamente. 

O mesmo padrão de dispersão com limiares limitantes de SWI a Qs foi encontrado nas 

demais bacias (Apêndice B4), que também foram maiores no SWI raso e menores no 

intermediário: SWI raso ≃ 45%, 52%, 52% e 56 % em Q3, Q1, Q4 e Q2 e para o SWI 

intermediário de ≃ 19%, 24%, 25% e 27% em Q3, Q4, Q2 e Q1, respectivamente. 

Geralmente, mas especialmente no SWI raso, o evento Qs mais expressivo se manifesta 

apenas sob condições acima do limiar. Além disso, embora eventos de Qs baixos também 

tenham ocorrido acima do limiar, eles foram, no entanto, altamente limitados a eventos de P.  

A zona com maior variação temporal de SWI foi identificada em profundidades de até 

30 cm, que foi definida como a camada SWI rasa devido ao adensamento do sistema radicular 

e perdas por ET. Além disso, nesta profundidade, o SWI controla diretamente o excesso de 

infiltração ou saturação que pode gerar escoamento durante eventos de precipitação. Sob SWI 

acima do limiar, a dispersão é relativamente alta, sem relação clara entre as variáveis. 

 Além disso, a relação de dispersão de eventos Qs com NA também sugeriu um limiar 

de ≃135 cm de profundidade (Figura 20c), além do qual Qs é muito modesto e limitado a uma 

estreita faixa de variação de geralmente < 2 mm por evento. Abaixo do limiar, observou-se 

uma variação linear em que Qs cai com NA, diferentemente da dependência com SWI. O 

mesmo padrão de limiares limitantes de NA foi encontrado nas demais bacias (Apêndice B5), 

com valores variando de 135 a 145 cm de profundidade.  

Embora as bacias tenham áreas e características diferentes, foi encontrado um padrão 

semelhante de resposta de Qs a SWI e NA em limiares relativamente próximos uns dos 

outros, sugerindo alguma reprodução de respostas em escalas nesta região de estudo. 

Para comparação, Rodríguez-Blanco, Taboada-Castro e Taboada-Castro (2012) 

também analisando eventos relataram como Q respondeu à quantidade de P em uma pequena 

bacia úmida do Mediterrâneo, embora Q estivesse muito restrito às condições de umidade 

inicial indiretamente deduzidas do escoamento básico e da precipitação acumulada 

antecedente. Alguns outros autores relataram limiares semelhantes de SWI em estudos 

isolados conduzidos em pequenas bacias com climas diferentes. No teor de água do solo (%), 

na floresta temperada da Geórgia, EUA, Peters, Freer e Aulenbach (2003) encontraram uma 
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relação linear com umidade do solo >37%; na Austrália, Western e Grayson (1998) 

encontraram um limiar de 44% nos primeiros 30 cm de profundidade com geração de 

escoamento direto; e na Itália, Penna et al., (2011) encontraram um limiar de ≃45% até 30 cm 

de profundidade de condicionamento necessária para que Q e NA aumentassem 

significativamente. 

 

Figura 20 -Relação entre escoamento direto (mm evento-1) e (a) índice de umidade de solo raso, e 

(b) índice de umidade de solo intermediário para o PO; c) Relação entre escoamento direto em 

função do nível do aquífero (cm); ambos com coloração em função da precipitação total do evento 

para PO. 

 
 

 

 

4.1.6 Coeficiente de escoamento direto para escala de evento (SCe) 

Foi estimado o coeficiente de escoamento direto para evento (SCe), tomando as 

variáveis Qs e P em base de evento (SCe = Qs total do evento (mm) / P total do evento (mm)). 

O SCe apresentou grande variância no conjunto amostral, com mediana maior no período 

chuvoso, variando de 1,2 a 4,4% entre as bacias, e menor no período seco, variando de 1,0 a 

3,4%; ou seja, o critério da mediana SCe mostrou uma diferença sazonal mínima por bacia, e 

a diferença entre bacias por estação foi modesta em < 3% (Figura 21). A diferença sazonal 

mais notável no SCe ocorreu acima do quartil de 75% e nos outliers, com muitos eventos > 

10% na estação chuvosa, chegando a 25%. Na estação seca, o SCe foi < 10% em geral. Essa 

discrepância entre valores médios baixos e muito altos nos percentis superiores decorre de 

uma distribuição estatística com forte assimetria positiva (Apêndice B6 e B7). Curiosamente, 

altos outliers ocorreram em todas as bacias em geral. 
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Figura 21 -Boxplot do coeficiente do escoamento direto por evento SCe (%) em todas as bacias, 

sendo (a) estação chuvosa, e (b) estação seca. Números dentro dos boxplot são a mediana de SCe, 

para (a) 1,2, 3,3, 3,4, 4,4, e 4,4; e para (b) 1, 2, 2,5, 2,5, 3,4. Note a diferença de escala no eixo y 

entre as figuras. 

 

 

Com a grande variância de SCe, com as diferentes características de bacia e com 

contornos de SWI e NA nos eventos hidrometeorológicos, a questão interessante que surge é: 

como prever Qs para um volume específico de precipitação? Para responder a esta pergunta, 

foi analisada a dispersão de SCe com P, classificada por faixas de SWI ou NA (Figura 22). 

Por exemplo, na bacia PO (Figura 22a, b), a dispersão foi muito alta, sem evidência de uma 

relação clara. Neste caso, no entanto, em escala log de P, houve um limiar de P ≃5 mm, 

abaixo do qual o SCe foi limitado a < 3%. Em contraste, acima desse limiar, não está claro 

como a distribuição de SWI ou NA pode influenciar a distribuição. Já para o exemplo da 

bacia Q2 (Figura 22c, d), não havia limiar definido para P (nem em escala log de P), e a 

dispersão pareceu ainda mais difundida.  
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Figura 22 - Dispersão de coeficiente de escoamento direto do evento (SCe) (%) com precipitação 

total do evento (mm) (em escala log), com coloração em função da umidade do solo raso para PO 

(a) e Q2 (c), e, em função do nível do aquífero para PO (b) e Q2 (d). 

 
 

 

 

 

De outra perspectiva, a dispersão de SCe com SWI raso (Figura 23a, c) também não 

sugeriu uma relação clara, mas indicou limiares que limitaram SCe, que foi ≃0,6 para ambas 

as bacias Q2 e PO, limitando o SCe a < 3% aproximadamente. Em contraste, esse padrão 

limitante também apareceu na dispersão com NA, embora estabelecendo um limite superior 

para SCe (Figura 23b, d): para NA < 125 cm, SCe > 5% aproximadamente, enquanto SCe 

diminuiu com NA abaixo desse limite, mas sob grande dispersão. Apesar desses limiares 

apareceram mesmo em escala absoluta, optou-se por mostrar SWI (eixo x Figura 23 a,c) e 

SCe (eixo y Figura 23 b,c) em escala log para melhor enfatizar os limiares. 
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Figura 23 - Dispersão do coeficiente de escoamento direto do evento (SCe) (%) com índice de 

umidade do solo raso (SWI) para (a) PO e (c) Q2 (para ambos SWI em log); e com o nível do 

aquífero para (b) PO (d) Q2 (ambos SCe em escala log). Todas as figuras com coloração em 

função da precipitação total por evento.  

 

 

4.1.7 Coeficiente de escoamento direto médio (SC) usando dupla-massa 

O coeficiente de escoamento direto médio (SC) usando dupla-massa (ver 3.2.2 e 3.3) 

foi avaliado para melhor discernir as diferenças na resposta hidrológica do escoamento direto 

entre as bacias, os efeitos da sazonalidade e possíveis influências de contorno, como umidade 

do solo, com um índice que integra esses possíveis controles em maior profundidade 

(HELLEBRAND et al. 2008). 

As estimativas de SC sob condições de solo mais seco variaram de 3,2 a 9,6%, 

geralmente abaixo das condições de solo mais úmido por bacia, variando de 7,7 a 15,4% 

(Figura 24 e Apêndice B8). A amplitude de variação do SC foi muito superior às medianas do 

SCe, em aproximadamente 4 a 7 vezes, dependendo da bacia. A diferença sistemática em SC 

sob as duas condições de SM foi aproximadamente duas vezes, indicando a influência do 

aumento de SM no aumento de SC. Entre as bacias, o SC do PO foi sempre o mais baixo, 
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conforme observado nas medianas do SCe. As estimativas de SC foram próximas nas demais 

bacias, principalmente em condições mais úmidas, exceto na bacia Q1, que se destacou um 

pouco acima das demais. 

 

Figura 24 - Coeficiente de escoamento direto médio (SC %) calculado com a curva de dupla-

massa (Qs-P), sob duas condições de umidade do solo: seco (barra preta), e úmido (barra cinza), 

de acordo com os valores indicados pelos limiares de umidade do solo de cada bacia (PO, Q1, Q2, 

Q3, e Q4, respectivamente). 

 

 

 

 

 

4.2 ESTIMATIVA DA EVAPOTRANSPIRAÇÃO COM MÉTODOS 

MICROMETEOROLÓGICOS E DE BALANÇO DE ÁGUA 

4.2.1 Variabilidade meteorológica 

A região tem uma estação climatológica seca entre maio e setembro (sombreada na 

Figura 25) e precipitação média de 1500 mm ano−1. A temperatura média anual foi de 18,4°C, 

com as temperaturas máximas e mínimas diárias variando predominantemente entre ≃13°C e 

27°C para estação chuvosa e de ≃7 °C a 25°C na estação seca (Figura 25a). A umidade 

relativa média diária variou sazonalmente de cerca de 55% (estação seca) a 85% (estação 

chuvosa) (Figura 25c). A velocidade do vento a 2 m de altura foi a mais alta entre setembro e 

outubro (Figura 25d) de acordo com dois modos de circulação típicos: os mais fracos de 

nordeste geralmente da manhã ao meio da tarde e os mais fortes de sudeste do meio da tarde à 

noite (MARTIN et al., 2018). A irradiância solar global incidente foi fortemente afetada pelos 

solstícios e pela variabilidade da cobertura de nuvens intra-sazonal, com máximos diários 
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variando de 220 a 350 W m-2 nas estações úmidas/secas, respectivamente (Figura 25e), e 

controlou o saldo de radiação (Figura 25f) com forte correlação (Apêndice C1). 

Figura 25 - Medidas de campo em escala diária de: (a) temperatura máxima e mínima (°C), (b) 

precipitação (mm dia-1), (c) umidade relativa média (%), (d) velocidade do vento (m s-1), (e) 

irradiância solar incidente (Wm-2), (f) saldo de radiação (Wm-2). A estação seca climatológica está 

em cinza (maio a setembro).  

 

 

 

4.2.2 Fechamento do balanço de energia 

O fechamento do balanço de energia foi avaliado através da comparação da soma do 

fluxo de calor sensível (H) e o fluxo de calor latente (LE) com a energia disponível obtida 

pela diferença entre o saldo de radiação (Rn), o fluxo de calor no solo (G) e a variação de 

armazenamento de calor na coluna de ar (J) (Rn–G–J = H+LE). Com ajustes lineares de 

medidas horárias, o fechamento obtido para o método EC foi de 56% (Figura 20a), resultado 

tipicamente baixo, que foi considerado insatisfatório.  

Mauder, Foken e Cuxart (2020) descreveram um conjunto abrangente de possíveis 

fontes de erro no fechamento do balanço de energia, que geralmente alcançam de 60% a 95% 
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do balanço, e que são: erros instrumentais (o fluxo de calor do solo e a incompatibilidade de 

radiação líquida com o footprint do fluxo turbulento, e erros sistemáticos de medidas de 

velocidade e umidade do vento de resposta rápida), erros de processamento de dados, termos 

de contribuição negligenciados (armazenamentos de calor do dossel e energia bioquímica) e 

os processos de transporte de sub-mesoescala. Entre essas fontes, acredita-se que a última 

provavelmente seja importante para o local de estudo, devido à topografia íngreme e à 

existência de circulações secundárias vale-montanha (MARTIN et al., 2018). Isso era de 

alguma forma esperado e que motivou a tentar melhorar os fluxos turbulentos H e LE por 

comparação com os métodos de correção TWI, CHA e MAU, e com BR, PM e WBM.  

 

Figura 26 - Soma das médias horárias de fluxo de calor latente (LE) e fluxo de calor sensível (H) 

versus energia disponível (saldo de radiação (Rn) – fluxo de calor no solo (G) – variação no 

armazenamento de calor (J)). Todos em Wm-2 para os métodos: (a,e) EC; (b,f) TWI; (c,g) MAU; 

(d,h) CHA. Na linha superior em escala horária, na linha inferior em escala diária.  

 

 

Como esperado, o fechamento em escala horária dos métodos TWI e CHA chegou 

perto de 100% nas condições de energia disponível positiva, característica dos períodos 

diurnos (Figura 26b, d). Com energia disponível negativa, geralmente à noite, não foram 

aplicadas as correções TWI e CHA, que mantiveram a dispersão das medidas de EC, mas que, 

no entanto, envolveram quantidades comparativamente pequenas de energia em comparação 

com as correções diurnas. O fechamento em escala horária com o método MAU foi de 90% e, 

portanto, também bastante satisfatório (MAUDER; FOKEN; CUXART, 2020), mesmo se 

caracterizado por pronunciada dispersão em torno da regressão ajustada, devido à 
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variabilidade horária intradiária, que ocorre em relação ao critério de correção média diária 

que foi utilizado (Figura 26c).  

Os totais diários usados para correção horária dos 3 métodos mostraram fechamentos 

muito próximos entre si, variando de ≃108% a 110% (Figura 26f, g, h), daí uma notável 

melhora em relação ao fechamento de 56% EC (Figura 26e). Notou-se que os totais diários 

superestimaram ligeiramente o fechamento, provavelmente associado à falta de correção 

horária noturna. 

As estimativas LE e H usando o método EC e as correções (CHA, MAU e TWI) foram 

comparadas com o método BR, uma estimativa de campo independente e direta, que por 

princípio, fecha o balanço de energia, portanto, oportuno para ajudar a resolver a questão da 

falta de fechamento (Apêndice C2).  

Os métodos EC e CHA foram os que mais subestimaram o LE do BR, em -33% e -

23%, respectivamente. Da mesma forma, o fluxo de H do método EC também subestimou 

muito o BR (≃−49%), enquanto o método CHA superestimou o BR com uma diferença de 

+30%. A falta de fechamento que foi identificada mostrou que, pelo menos em relação ao BR, 

a redução não foi predominante em apenas um tipo de fluxo (H ou LE), mas provavelmente 

distribuída entre eles. As correções TWI e MAU mostraram uma comparação muito 

semelhante entre si, ao superestimar LE de BR em +12% e +8%, enquanto subestimaram H 

de BR em -15% e -18%, respectivamente. 

Em resumo, as comparações com o método BR mostraram que o CHA tendeu a 

aumentar muito o fluxo de H e subestimar o LE, enquanto as correções TWI e MAU tenderam 

marcadamente a elevar o LE em detrimento do H, embora este último tenha apresentado um 

incremento considerável. 

 

4.2.3 Partição de energia e sazonalidade dos fluxos H e LE 

 As séries horárias de fluxos de campo (EC e BR), correções de fechamento (TWI, 

MAU e CHA) e PM foram preenchidas através de um modelo linear simples dos fluxos 

horários (H ou LE) dependentes da energia disponível (Rn-G-J) para cada método (EC, BR, 

TWI, MAU, CHA e PM) (Apêndice C3). Isso foi realizado com o objetivo de melhor avaliar a 

sazonalidade dos fluxos H e LE e estimar a média anual, evitando vieses devido à maior ou 

menor quantidade de dados em meses específicos do ano de acordo com o método, e 

eventualmente para comparar as estimativas micrometeorológicas de forma mais equilibrada 

com as estimativas integradas anual/mensal do WBM.  



69 
 

O modelo ajustado mostrou um desempenho razoável, provavelmente devido ao efeito 

de uma sazonalidade pronunciada da energia radiativa, pequena variação no índice de área 

foliar ao redor do ano (não mostrado), e alta dependência entre o saldo de radiação com a 

umidade relativa e a velocidade do vento em uma base sazonal (Figura 25).  

Para todos os métodos testados, a linearidade de LE ou H com Rn–G–J foi 

estatisticamente significativa (p-valor <0,01, Apêndice C3). Em uma avaliação simples 

baseada no coeficiente de inclinação, o percentual de energia disponível atribuído ao LE foi 

baixo no EC (33%) e CHA (38%), e, para os demais métodos, foram muito próximos entre si, 

com TWI, MAU e BR variando de 54% a 57%. A partição de energia para o fluxo H foi a 

menor no EC (23%), seguida por TWI, MAU e BR (36%, 38% e 43%), e a maior no CHA 

(57%). 

  Foi obtido um padrão de variação sazonal bem definido e discriminado entre os 

métodos da série temporal preenchida com o modelo estatístico. Quanto aos métodos TWI e 

MAU, a sazonalidade de ET esteve visivelmente atrelada à energia radiativa, com mínimos no 

inverno e máximos no verão (Figura 27a). A ET foi mínima em julho e, durante ≃ 5 meses de 

agosto a dezembro, atingiu lentamente o fluxo mais alto em fevereiro de cerca de 4 mm dia-1. 

Para o fluxo de H (Figura 27b), a sazonalidade foi assimétrica e mostrou diferenças marcantes 

para ET. Para os métodos TWI e MAU, o termo H é quase constante durante 

aproximadamente cinco meses na estação chuvosa (dezembro a abril). Depois disso, H cai 

lentamente até atingir seu mínimo em meados de julho, atingindo rapidamente seus máximos 

em menos de dois meses até setembro. 

Curiosamente, para as estimativas de TWI e MAU, de janeiro a abril, a ET foi 

semelhante à de PM, e de junho a agosto semelhante à de BR. Especialmente no que diz 

respeito à comparação com PM, provavelmente parece existir um segundo controle, além da 

energia disponível, que o modelo estatístico negligenciou. Sugere-se que esse controle pode 

estar intimamente relacionado à umidade do solo, cuja variação será discutida na próxima 

seção (4.2.4) e seu papel na evapotranspiração. Em todos os métodos, observou-se um fluxo 

máximo de H no início de setembro, concomitante com a umidade mínima anual do solo, o 

que sugere como isso pode influenciar consideravelmente a sazonalidade de H e, em geral, a 

partição de energia. 

  A ET obtida pelo método EC foi a menor entre todos os métodos testados, seguido 

respectivamente por CHA e BR. Da mesma forma, as estimativas de TWI e MAU foram altas 

e muito próximas entre si (Figura 27a), o que corrobora integralmente a comparação anterior. 

A maior ET foi obtida pelo método PM, consistente com a premissa de expressar a ET 
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potencial. Para o fluxo H, o método EC produziu a estimativa mais baixa, em grande parte 

devido ao seu baixo fechamento, seguido por TWI e MAU, que foram muito próximos um do 

outro, e depois BR, respectivamente, e finalmente CHA com a estimativa mais alta (Figura 

27b). 

A amplitude anual da ET foi bem-marcada em todos os métodos, mas com diferenças 

entre eles (Figura 27a). Por exemplo, a menor amplitude foi ≃1,5 mm dia−1 do EC (variação 

de 0,9 a 2,4 mm dia−1) e a maior foi ≃2,4 mm dia−1 do TWI e MAU (variação de 1,4 a 3,8 

mm dia−1), o que reflete o peso da correção do fechamento no LE por esses métodos. Da 

mesma forma, a amplitude anual de H (Figura 27b) foi a menor ≃15 W m−2 usando EC (de 15 

a 30 W m−2 de variação), e a mais alta ≃40 W m−2 usando CHA (de 35 a 75 variação W m−2), 

que também resulta de como o último método atribuiu mais energia a H. 

 

Figura 27 - Média de 15 dias de: (a) estimativas de evapotranspiração ET (em mm dia-1), e (b) 

estimativas de fluxo de calor sensível H (W m-2), para os métodos micrometeorológicos: EC, 

CHA, BR, TWI, MAU e PM. 
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4.2.4 Balanço de água 

Para melhor entender o balanço de água e sua relação com o balanço energético 

superficial, a Figura 28 apresenta a variação da precipitação mensal (P), vazão específica (Qe) 

e umidade do solo (SM). Nota-se que P atingiu o pico na estação chuvosa entre ≃250 e 400 

mm mês−1, e que Qe atingiu o pico entre janeiro e março, dependendo do ano. No verão de 

todos os anos de 2015 a 2018, Qe e P atingiram o pico praticamente simultaneamente, com 

Qe atrasado por aproximadamente 2 meses para os anos restantes, de 2019 a 2021. 

Anteriormente, na seção 4.1 foi discutido como Qe atingiu o pico de forma idêntica para todas 

as bacias estudadas e, além disso, como houve limiares notáveis de SM e nível do aquífero 

condicionando a geração de escoamento direto em todas as bacias, o que impactou a fase de 

vazão mensal. Em 2018 e 2019, por exemplo, houve uma defasagem visível entre SM e Qe, 

com SM mínimo em agosto (Figura 28), seguido de uma rápida recuperação com início das 

precipitações em setembro, aproximadamente 3 meses antes da recuperação de Qe. 

Por sua vez, um resultado provável do escoamento direto modesto é como a 

precipitação está prestes a ser direcionada principalmente para a infiltração e armazenamento 

de umidade do solo, especialmente na transição da estação seca para a chuvosa, o que 

consequentemente ajuda a aumentar o LE e reduzir o H. Essa resposta rápida de SM em 

relação a precipitação e uma estacionariedade firme durante a estação chuvosa podem 

explicar parcialmente o padrão sazonal dos fluxos de energia LE e H, como mostrado na 

Figura 27. 

 

Figura 28 - Evolução temporal mensal de precipitação (mm mês-1), vazão específica (mm mês-1) 

(linha azul), e índice de umidade do solo raso (SWI raso) (linha vermelha) para a bacia do Posses 

(PO) de janeiro de 2015 a abril de 2021. 
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Para avaliar a ET média anual de cada bacia, foram utilizadas as estimativas da série 

temporal de ET mensal calculada com o WBM (exceto para Q1, onde a disponibilidade de 

dados não foi suficiente para prover a calibração do modelo) e comparada com a ET estimada 

de forma simples como resíduo do saldo anual (ET = P − Q). De acordo com o WBM, a maior 

ET média foi de 3,3 mm dia-1 para a bacia PO e a menor 2,6, 2,9 e 2,9 mm dia-1 para as bacias 

Q2, Q3 e Q4, mostrando assim como as sub-bacias estavam próximas entre si e diferentes do 

PO. A ET residual média ficou geralmente abaixo da ET do modelo, exceto para a bacia Q2, 

onde foi um pouco maior. Essas diferenças resultaram do cálculo da variação de 

armazenamento, que na média anual foi negativa, entre -5,0 e -7 mm mês−1 (exceto sendo 

ligeiramente positiva para Q2 de +0,2 mm mês−1) (Figura 29b).  

Isso significa como a depleção do armazenamento de água (SM e águas subterrâneas) 

resultou de vários anos com chuvas abaixo da média (2015 a 2021 - Figura 28). A propósito, 

Domingues e da Rocha (2022) mostraram como a bacia do rio Jaguari, do qual o Ribeirão das 

Posses é um afluente, passou por secas meteorológicas seriadas históricas entre 2013 e 2021, 

levando à redução da baixa vazão e diretamente associada à diminuição acentuada do 

armazenamento de água e da recarga do aquífero entre 2018 e 2021. 

 

Figura 29 - Boxplot de: (a) evapotranspiração mensal (em mm dia-1) estimadas pelo WBM e 

média anual de evapotranspiração calculada como resíduo (=P-Q) (identificado como ‘res’), para 

todas as bacias; (b) variação do armazenamento de água mensal (em mm mês-1) estimados pelo 

WBM para todas as bacias. Números dentro dos boxplot são os valores médios. 
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A ET média anual foi comparada entre todos os métodos micrometeorológicos e com 

o WBM de acordo com o modelo hidrológico por bacia (Figura 30, Tabela 3). A ET variou 

notavelmente pouco dentro do grupo de bacias Q1, Q2, Q3 e Q4 (de 2,6 a 2,9 mm dia−1), que 

se alinhou bem com os valores de TWI e MAU de 2,8 mm dia−1. Neste intervalo, as 

estimativas de EC (1,8 mm dia−1) e CHA (2,1 mm dia−1) caíram consideravelmente abaixo 

desse conjunto, implicando uma subestimação muito provável da ET real se extrapolado na 

escala da bacia. Além disso, o ET de 3,1 mm dia−1 com o método PM superou todos os 

outros, e por ser uma referência de limiar superior associada à evapotranspiração potencial, 

sugere-se que as estimativas de TWI, MAU e WBM para essas bacias não ultrapassaram o 

valor do limite máximo teórico. 

Para a bacia PO, a ET média foi a maior, de 3,3 mm dia−1 (Figura 30, Tabela 3), 

notadamente acima dos demais métodos, como TWI e MAU, e principalmente PM, indicando 

provável superestimação. Foi observado que a ET elevada em PO resultou do Q medido (0,9 

mm dia−1) ser o mais baixo entre todos (1,4 a 1,7 mm dia−1). Além disso, o coeficiente de 

escoamento médio anual de PO foi de 22%, ficando abaixo de todos os demais (33% a 38%) 

(Tabela 3). 

 

Figura 30 - Boxplot de estimativas de evapotranspiração (mm dia-1) para os métodos 

micrometeorológicos: EC, CHA, BR, MAU, TWI e PM, e para WBM nas bacias: Q1, Q2, Q3, Q4 

e PO. Números dentro dos boxplot são os valores médios de evapotranspiração. 
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Tabela 3 – Balanço de água anual médio com: precipitação (P), vazão específica (Q) e 

evapotranspiração (ET) para as bacias PO, Q1, Q2, Q3, Q4, durante janeiro de 2018 a 

dezembro de 2020 (exceto para Q1, somente 2018). 

 PO Q1 Q2 Q3 Q4 

Annual P (mm y-¹) 1505 1496 1612 1526 1579 

Mean P (mm dia-¹) 4.1 4.1 4.4 4.2 4.3 

Q (mm y-¹) 326 496 614 559 538 

Mean Q (mm dia-¹) 0.9 1.4 1.7 1.5 1.5 

RC = Qm/P (x100 %) 22 33 38 37 34 

Mean ETc calculated (mm dia-¹) 3.3 2.7* 2.6 2.6 2.9 

EI = ETc / P (x100%) 80 67* 59 62 67 

* calculado com ET = P-Q.  

 

Estimou-se o índice evaporativo EI das bacias (Tabela 3), que variou desde o maior no 

PO de 80%, para a faixa de outras bacias, que foi relativamente estreita de 59% a 67% e 

notou-se que as estimativas de EI para PO e suas sub-bacias foram bem superiores aos valores 

estimados em escala regional próxima ao Posses.  Sendo de ≃ 50% para bacia também na 

cabeceira da Serra da Mantiqueira (MELLO et al., 2019) e de 48% estimado por dois 

inventários de longo prazo de precipitação e vazão na Unidade Hidrológica da Mantiqueira 

(CERH, 1999; PERH, 2005). Esses inventários correspondem a um conjunto de bacias 

regionais totalizando 972 km2, sendo o primeiro com P=1950 mm ano-1 e Q=1020 mm ano-1, 

assim com o ET residual mostrando EI=48%. EI estimado por esses inventários foi menor que 

o alcance das sub-bacias deste estudo, e derivou de uma precipitação média bem superior às 

deste estudo (de 1496 a 1612 mm ano-1, Tabela 3), o que tendeu a reduzir a fração de ET no 

balanço de água simples.  

Comparando PO com valores estimados para a Serra do Mar, núcleo Cunha, que 

foram de 39% (DONATO et al., 2007) e de 28 % (TEIXEIRA et al., 2021), e de 53% para 

Santa Virgínia (SALEMI et al., 2013), nota-se também como os valores de PO e suas sub-

bacias ainda foram bastante elevados.  

Porém, estendendo um pouco a faixa regional de comparação de EI, como para as 

UGRHIs de Paraíba do Sul, Sapucaí Grande e Pardo, os valores de EI estimados foram de 

67% (PERH, 2005), similares aos das sub-bacias Q1 e Q4 de PO. Estendendo ainda mais os 

limites geográficos para comparação, e tomando por base UGRHIs com vocação 

agropecuária, na região Noroeste do Estado de São Paulo, o valor estimado dessas foi na faixa 

de 80% (PERH, 2005), similar ao valor estimado para PO. 
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4.3 CONSIDERAÇÕES 

Na comparação do balanço hídrico anual, a vazão Qe foi consideravelmente menor na 

bacia do PO do que em 3 das 4 sub-bacias (≃ 40% menos). O coeficiente de escoamento médio 

seguiu essa proporção, variando de 23% a 37% entre as bacias, sendo PO com menor valor. O 

índice evaporativo médio EI variou do mais alto no PO de 80%, ao mais baixo de 59% a 67% em 

todas as outras bacias. Apesar dos resultados obtidos para PO corroborarem com estudos 

regionais, como mencionado nas discussões, o fato das suas sub-bacias apresentarem valores 

ligeiramente diferentes, nota-se que Qe pode ter sido provavelmente subestimada para PO, e, 

portanto, ET e EI provavelmente superestimado. Assim, foram elaboradas algumas possibilidades.  

Primeiramente foi levantada a hipótese de um erro instrumental sistemático ao medir 

vazão do PO, com viés de subestimação. Isso foi cuidadosamente trabalhado a fim de ser evitado, 

através da comparação das medidas obtidas com medição automática com as medidas da Agência 

Nacional de Águas feitas manualmente com uma régua linimétrica convencional durante as 

campanhas de campo, que combinaram consideravelmente entre si. Além disso, as medições deste 

estudo foram feitas automaticamente por um sistema tradicional de calha Parshall, que é 

altamente preciso para fluxos baixos e médios e que, por sua vez, geralmente responde pela maior 

parte do fluxo médio da bacia nessas regiões. 

Uma segunda hipótese pode estar ligada a diferentes coberturas da superfície da bacia 

(onde maiores concentrações de floresta podem explicar maiores taxas de ET) ou diferenças de 

tipo de solo, ambas insuficientes para explicar a variação. 

As duas hipóteses anteriores pareceram improváveis, levando a assumir a terceira 

hipótese: o fluxo de água subterrânea pode estar saindo da bacia do PO para recarregar aquíferos 

profundos de maior escala sem passar pela saída da superfície. Tais fenômenos são comuns na 

medição de bacias, dependendo de sua geologia e escala (SCHALLER e FAN, 2009; WINTER; 

ROSENBERRY; LABAUGH, 2003), e só podem ser observados sob monitoramento hidrológico 

extensivo que permite avaliar vários processos simultaneamente, como a avalição conjunta da 

topografia de superfície e de subsuperfície (FREER et al., 2002), uma vez que o fluxo de água 

lateral pode transmitir grandes quantidades de água (GRAHAM; WOODS; MCDONNELL, 2010) 

e diminuir consideravelmente o coeficiente de escoamento em bacias de cabeceiras 

(TROMP‐VAN MEERVELD; PETERS; MCDONNELL, 2007). Há também que notar que na 

bacia PO há aproximadamente 120 nascentes (JOSEF, 2020), sugerindo aproximadamente dez 

bacias por km², o que extrapola um número muito elevado de possíveis áreas de saturação nas 

encostas de pequenas bacias, mas que, no entanto, não é uma densidade espacialmente 

homogênea, e que podem trazer diferenças na geração de escoamento na bacia. 
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5 CONCLUSÕES 

Na análise da resposta hidrológica anual, o escoamento básico foi responsável pela 

maior parte da vazão durante a estação seca e, nos meses mais úmidos, correspondeu a cerca 

de metade da vazão, altamente covariável com o nível do aquífero, atingindo o pico em 

março. Em contraste, a umidade do solo descreveu uma memória anual mais longa, se 

recuperando três meses antes da vazão e deplecionando dois meses depois.  

O coeficiente de escoamento médio (RC) variou de 23 a 37% entre as bacias, sendo 

PO com o menor valor. Quando se comparou os valores de RC de PO com os valores 

regionais próximos, como valores estimados para região da Serra da Mantiqueira, ou até 

mesmo para pequenas bacias na Serra do Mar, verificou-se que o valor de RC de PO foi 

substancialmente baixo, apesar de os valores das suas sub-bacias corroborarem com algumas 

dessas estimativas. Na comparação das sub-bacias de PO com estimavas em escala regional 

maior, como no caso da região do PCJ e do Paraíba do Sul, os valores foram próximos. Para 

PO, a comparação em escala regional ainda maior, como com as UGRHIs da região Noroeste 

do Estado de São Paulo, foi o que mais corroborou com as estimativas. 

O índice de escoamento básico (BFI) variou de 62% a 75% entre as bacias, havendo 

uma divisão em dois grupos, em que o grupo de valores mais altos apresentou estimativas 

similares às reportadas por outra pequena bacia na cabeceira da Serra da Mantiqueira e pelo 

levantamento de 735 bacias do Brasil, e, o grupo com menores estimativas, foi similar as 

estimativas observadas em pequenas bacias na Serra do Mar. Comparando com as UGRHIs 

do Estado de São Paulo, os valores dessas foram bastante menores, pelo menos duas vezes 

menores que PO e suas sub-bacias. 

Os resultados apresentaram relação estatística do escoamento direto com a 

precipitação na base mensal, mas com fraca significância. No entanto, na escala de evento, os 

padrões revelados para todas as bacias mostraram que o escoamento direto foi modesto abaixo 

dos limites de precipitação (≃ 10 mm), umidade do solo (≃ 45% a 57%) e profundidade do 

aquífero (≃ 135 cm), que pareceram responder marcadamente à precipitação se acima desses 

limiares. O coeficiente de escoamento direto por evento apresentou grande variância e pouca 

sazonalidade ao longo do ano, atingindo o máximo de 25%. As estimativas do coeficiente de 

escoamento direto médio por dupla-massa apresentaram valores menores, variando entre ≃ 

3% a 10% em condições mais seca de umidade do solo, e ≃ 8% a 15% em condições mais 

úmidas. 
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Para as estimativas micrometeorológicas de evapotranspiração, o fechamento do 

balanço de energia foi insatisfatório para o método EC e uma melhora substancial foi possível 

ao testar outros métodos. O método BR não forneceu a estimativa mais precisa de H e LE que 

era esperada, pois também sofreu com as condições não ideais do local experimental, 

impostas por circulações secundárias que impulsionaram transportes horizontais de calor e 

umidade não contabilizados no design instrumental do campo.  

A comparação da ET média anual entre todos os métodos/correções 

micrometeorológicas e com o balanço hídrico mostrou uma concordância na faixa de 2,6 a 2,9 

mm dia-1, que foi particularmente atendida pelas abordagens de TWI e MAU de 2,8 mm dia−1. 

Esses métodos de correção respeitaram limites superiores baseados em premissas teóricas de 

evapotranspiração potencial. Com base na porcentagem de energia disponível atribuída a LE, 

TWI e MAU superestimaram ET em aproximadamente menos de 5%. Propõe-se que o TWI e 

o MAU foram os melhores métodos para estimar a ET real na escala de footprint da torre de 

fluxo. 

As estimativas selecionadas a partir de TWI e MAU apresentaram uma variabilidade 

sazonal de ET variando do mínimo anual de 1,3 mm dia-1 em julho e altos fluxos durante ≃ 5 

meses na estação chuvosa (dezembro a abril) de cerca de 3,5 mm dia- 1. O fluxo máximo de H 

em setembro indicou como o início das precipitações e a rápida resposta da recuperação da 

umidade do solo impediram que o H aumentasse no ritmo da radiação.  

O índice evaporativo médio anual (EI) estimado para as sub-bacias variou de ≃59% a 

67%, e foi de 80% no PO, o que indicou a porcentagem de perda de água da bacia. Esses EI 

foram superiores aos reportados em escala regional de pequenas bacias próxima ao Posses. 

Porém, estendendo um pouco a faixa regional de comparação para UGRHIs próximas ao 

Posses, os valores estimados entre essas e as sub-bacias de PO foram próximos. Estendo um 

pouco mais o limite regional de comparação, tem-se as UGRHIs da região Noroeste com 

predomínio de agropecuária, em que os valores de EI se igualaram ao de PO.  

Observou-se também como a umidade do solo pareceu desempenhar um papel 

fundamental na partição de energia durante a transição da estação seca para a úmida. 

Acredita-se que a variabilidade interanual das chuvas e outros fatores climáticos como a 

temperatura do ar podem alterar o estado da umidade do solo e consequentemente a ET, 

principalmente na transição sazonal.  

Os resultados mostraram como o entendimento da resposta hidrológica da bacia foi 

bem-sucedido para sugerir relações entre os coeficientes e limiares de resposta do escoamento 

direto com diferentes condições de umidade do solo e de profundidade do aquífero. Além 
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também da comparação da ET usando métodos micrometeorológicos de escala local aos 

balanços hídricos da bacia sugerir estimativas mais precisas da magnitude e da sazonalidade 

do balanço energético de superfície. 

Esses dados, até então inexistentes, mostraram importantes informações para as bacias 

de cabeceiras da Serra da Mantiqueira, uma grande zona de abastecimento de água para áreas 

críticas da região densamente povoada da região metropolitana da cidade de São Paulo. 

Mostraram também que pode haver grande variabilidade espacial e temporal quando se trata 

da dinâmica hidrológica de uma área, como foi o caso das comparações feitas com as poucas 

informações existentes para pequena escala, onde foram notadas grandes discrepâncias nas 

comparações diretas. 

As informações levantadas por este trabalho podem ser ainda mais bem observadas 

com períodos mais longos de dados, para compreender como as alterações climáticas e 

espaciais afetam os processos hidrológicos. Assim, recomenda-se o monitoramento de campo 

de longo prazo para investigar esses processos mais a fundo e, para auxiliar os tomadores de 

decisão no gerenciamento das bacias hidrográficas, principalmente no que tange os recursos 

hídricos e a restauração florestal. 

 

 

5.1 Recomendações para trabalhos futuros 

- Continuidade no monitoramento e coleta dos dados para continuidade da série de 

dados, e automatização na coleta de dados para possível expansão do 

monitoramento; 

 - Monitoramento do fluxo de água lateral com base na topografia da subsuperfície; 

- Avaliação detalhada das áreas variáveis de afluência (AVA), da geologia e 

topografia das bacias individuais, e do regime de vazão das nascentes nas bacias 

de estudo para esclarecer com mais detalhes a possíveis controles de resposta de 

chuva-vazão; 

- Disponibilização dos dados e dos resultados para o público e para os tomadores de 

decisão em geral. 
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APÊNDICES 

Apêndice A - Metodologia 

A1. Precipitação espacial média anual interpolada em uma malha de 10 m x 10 m na Bacia do 

Ribeirão das Posses com o método de ponderação pelo inverso da distância – IDW. 

 
 

 

A2 - Transecto de poços piezométricos instados em uma área ripária na bacia do Ribeirão das 

Posses (Extrema/MG). Azul é o aquífero, marrom é o solo, e colunas pretas são uma referência a 

localização dos poços piezométricos. 
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A3 – Variação temporal do nível de água nos poços piezométricos instados no transecto da área 

ripária na bacia do Ribeirão das Posses. Eixo-x corresponde a variação de altitude do lençol 

freático. 

 
 

 

A4 – (a) Localização dos sensores de umidade do solo na Bacia do Ribeirão das Posses; (b) 

variação vertical das estimativas de umidade do solo dos diferentes sensores instalados na bacia 

do Ribeirão das Posses. Linha preta é a média de todos os sensores com o desvio padrão em cada 

profundidade de medição. 
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A5 – Variação temporal da umidade do solo nos diferentes sensores instalados na bacia do 

Ribeirão das Posses. Linha superior abrange o solo raso (10, 20 e 30 cm de profundidade) e linha 

inferior o solo intermediário (40, 60 e 100 cm de profundidade). Lina preta corresponde à média 

de cada conjunto. 
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Apêndice B - Padrões de chuva-vazão e escoamento direto 

 
B1 – (a) Mapa das Unidades de Gerenciamento de Recursos Hídricos (UGRHIs) do Estado de São 

Paulo com coloração indicando a vocação (Fonte: adaptado de DATAGEO, 2011 e Infraestrutura 

Meio Ambiente, 2022), números azuis indicando o coeficiente de escoamento (RC) e alaranjados 

indicando o índice de escoamento básico (BFI) (Fonte: PERH, 2005); (b) boxplot das UGRHIS 

indicando coeficiente de escoamento (RC, mediana 27%) e índice de escoamento básico (BFI, 

mediana 37%); (c) histograma do coeficiente de escoamento; (d) histograma do índice de 

escoamento básico. 
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B2 - Altitude (ordenadas) das cabeceiras até a foz (abscissa, distância horizontal) do rio (exceto 

PO, outras bacias na mesma escala horizontal). As setas são o fluxo de água subterrânea de cada 

área e foram desenhadas à mão com base na topografia do perfil apenas para ilustração. Todas as 

imagens estão fora de escala. 

 

 

 

 
B3 – Relação entre precipitação (mm evento-1) e escoamento direto (mm evento-1) para a estação 

chuvosa e seca no Posses e nas sub-bacias (Q1, Q2, Q3 e Q4).  
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B4 – Relação entre escoamento direto (mm evento-1) e soil wetness index (raso - linha de cima, 

intermediário – linha debaixo) para o Posses e suas sub-bacias (Q1, Q2, Q3 e Q4); coloração é em 

função da precipitação; linhas verticais indicam o limiar de umidade do solo considerado para o 

cálculo do coeficiente de escoamento direto médio (SC). Note a diferença de escala entre os eixos 

y das figuras.  

 
 

 

 

B5 – Relação entre escoamento direto e nível do aquífero do evento para o Possesn, suas sub-

bacias (Q1, Q2, Q3 e Q4) e todas bacias juntas; coloração em função da precipitação; linha 

tracejada indica o limiar de nível do aquífero considerado no estudo. Note a diferença de escala 

entre os eixos y das figuras.  
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B6 – (a) Boxplot do coeficiente de escoamento direto do evento SCe (%) em todas as bacias 

juntos com numeração indicando o SCe médio; (b-f) histogramas do coeficiente de escoamento 

direto do evento SCe (%) para o Posses e suas sub-bacias (Q1, Q2, Q3 e Q4). 

 

 

 

B7 – Coeficiente de escoamento direto do evento SCe (%) médio, mediano, mínimo e máximo 

para o Posses e suas sub-bacias (Q1, Q2, Q3 e Q4). 

  

  

Coeficiente de escoamento direto do evento 

SCe (%) 

Médio Mediano Mínimo Máximo 

% 

FozPosses 2.94 1.05 0.3 22.62 

Q1 4.15 2.88 0.28 18.94 

Q2 5.48 4.13 0.56 23.43 

Q3 4.55 3.48 0.48 22.39 

Q4 5.64 3.71 0.62 24.37 
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B8 – Relação entre escoamento direto e precipitação para cálculo do coeficiente de escoamento 

direto médio (SC) para o Posses e suas sub-bacias (Q1, Q2, Q3 e Q4). Períodos abaixo do limiar 

de umidade do solo: PO N=752; Q1 N=351; Q2 N=749; Q3 N=588; Q4 N=372; para todos p-

value < 0.001 e R² > 0.98; períodos acima do limiar de umidade do solo: PO N=626; Q1 N=293; 

Q2 N=490; Q3 N=737; Q4 N=430; para todos p-value < 0.001 e R² > 0.98. 
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Apêndice C - Estimativa da evapotranspiração com métodos micrometeorológicos e de 

balanço de água 

 

C1 – Dispersão entre o balanço de radiação (Rn) e irradiância solar global incidente (Ki) em base 

horária (em W m-2). 

 

 

 

 

 

C2 – Médias horárias de (acima) fluxo de calor sensível (H) e (abaixo) fluxo de calor latente (LE) 

para os a,e) Eddy Covariance (EC); b,f) Twine (TWI); c.g)  Mauder (MAU); d,h) Charuchittipan 

(CHA) versus o método do Bowen Ratio (BR). Todos em W m-2. 
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C3 - Médias horárias de fluxo (acima) fluxo de calor sensível (H) e (abaixo) fluxo de calor latente 

(LE) versus energia disponível (balanço de radiação (Rn) – fluxo de calor no solo (G) – variação do 

armazenamento de calor (J)), para os métodos a,f) Eddy Covariance (EC); b,g) Twine (TWI); c.h)  

Mauder (MAU); d,i) Charuchittipan (CHA); and e),f) Bowen Ratio (BR). Todos em W m-2.

 
 


