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RESUMO 
 

Alguns problemas agrícolas e de meio ambiente podem ser resultados do transporte 

e das interações de substâncias químicas dissolvidas no solo. Conhecer o comportamento e 

o destino da água e de solutos no solo torna-se importante principalmente sob dois 

aspectos: atingir elevadas produtividades agrícolas e preservar o meio ambiente. A 

modelagem quantitativa da transferência de água e do transporte de soluto no solo 

necessita da medida dos parâmetros hidrodinâmicos e hidrodispersivos. Para a obtenção 

desses parâmetros, o infiltrômetro de anel utilizado com traçadores são ferramentas 

eficientes e de fácil manuseio no campo, simplificando, com a análise dos resultados, a 

metodologia da caracterização hidrodispersiva. 

Através de ensaios de infiltração de água e de soluto em um Latossolo cultivado 

com feijão, com classificação textural predominante franco-argilo-arenosa, os parâmetros 

hidrodinâmicos, condutividade hidráulica (K) e sorvidade (S), utilizados como suporte para 

a obtenção dos parâmetros hidrodispersivos de entrada do programa CXTFIT 2.0, foram 

estimados a partir do ajuste da curva de infiltração acumulada utilizando a equação de 

infiltração tridimensional para tempos curtos. Um único traçador inerte (KCl) foi utilizado 

na infiltração para o cálculo da fração de água móvel (Φ) e para a determinação dos perfis 

de concentração residente. O ajuste desses perfis com o programa CXTFIT 2.0, utilizando 

os modelos Convecção-Dispersão (CD) e Convecção-Dispersão a duas frações de água 

(MIM), possibilitou estimar os parâmetros hidrodispersivos (v, D, R, β’ e ω). Um bom 

ajuste entre os valores calculados e estimados foi obtido para ambos os modelos, sendo o 

modelo Convecção-Dispersão (CD), com menor número de parâmetros a otimizar e 

menores erros médios quadráticos obtidos, o mais conveniente para determinação dos 

parâmetros hidrodipersivos. 
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ABSTRACT 
 

 

Some agricultural and environmental problems may arise from the transport and 

interactions of chemical substances dissolved in the soil solution. Knowledge of the 

behavior and fate of water and solutes in the soil becomes particularly important regarding 

two aspects: to attain high agricultural productivities and to preserve the environment. 

Quantitative modeling of water transfer and solute transport in soil requires the 

determination of hydrodispersive parameters. The ring infiltrometer associated with tracers 

is an efficient tool, with easy handling in the field, simplifying, to obtain those parameters.  

Infiltration experiments of water and KCl were done in a sandy clay loam Oxisol, 

cultivated with bean, to determine the hydraulic conductivity (K) and sorptivity (S). These 

hydrodynamic parameters were used as inputs to obtain the hydrodispersive parameters 

with the CXTFIT 2.0 program, estimated from the accumulated infiltration curve fitted to 

the equation for three-dimensional infiltration for short times. Only one inert tracer (KCl) 

was used in the infiltration to evaluate the mobile water fraction (Φ) and to determine the 

profiles of resident concentration. The fit of those profiles with the CXTFIT 2.0 program, 

using the models Convection-dispersion (CD) and Convection-dispersion to two fractions 

of water (MIM), enabled the estimation of the hydrodispersives parameters v, D, R, β' and 

ω. A good agreement among the calculated and estimated values was obtained for both 

models. The Convection-dispersion model (CD), with smaller number of parameters to 

optimize and smaller mean square errors was the most convenient model to determine the 

hydrodispersives parameters. 
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INTRODUÇÃO 
 
 
 

Nas últimas décadas, o desenvolvimento tecnológico e industrial ressaltou a 

necessidade de uma preocupação maior com o meio ambiente. A natureza passou a ter não 

somente o papel de provedora de matérias primas, de meio de transporte e de espaço físico, 

como também demonstrou o seu caráter de destinatária dos resíduos associados ao 

desenvolvimento tecnológico, industrial e agrícola, sendo este último derivado das práticas 

de fertilização, de irrigação e de reutilização, de forma gradativa, da água contaminada. 

Muitos problemas agrícolas envolvem a reação e o transporte de substâncias 

químicas dissolvidas no solo. Substâncias como fertilizantes e pesticidas são 

deliberadamente adicionadas no solo, podendo resultar em uma significativa contaminação 

do lençol freático (Pye et al., 1983). Estas substâncias movem-se por caminhos 

preferenciais através do solo resultando em um alto risco de contaminação de lençóis 

freáticos (Casey et al., 1999). Estes compostos químicos podem ser administrados a fim de 

maximizar seus efeitos dentro da zona de raízes e de minimizar seu transporte abaixo desta 

zona. 

As teorias que governam a dinâmica de solutos bem como os processos de 

transformações aos quais eles estão sujeitos são complexos e cada vez mais são propostas 

soluções para problemas de distribuição de nutrientes na solução do solo, de lixiviação de 

sais em solos salinos e de poluição de águas subterrâneas, seja por produtos químicos 

tóxicos, resíduos de pesticidas, elementos radioativos, entre outros produtos. Atualmente, o 

aumento da contaminação das águas subterrâneas por agentes poluentes industriais, 

urbanos e agrícolas tem despertado interesse quanto ao comportamento do transporte dos 

solutos no solo. Só um técnico habilitado pode investigar e propor soluções para a 

indicação de técnicas que visem melhorar a eficiência e minimizar os impactos do uso de 
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insumos no ambiente, pois cada caso exige uma solução particularmente estudada 

(Prevedello, 1996). 

Nas regiões de brejo, os elevados índices anuais de precipitação fazem da água o 

fator mais importante para a obtenção de elevadas produtividades agrícolas. Conhecer o 

comportamento e o destino da água e do soluto no solo é de fundamental importância 

principalmente nas questões relacionadas com o impacto ambiental.Modelos de simulação 

matemática, importantes ferramentas nos estudos relacionados ao transporte de água e 

nutrientes no sistema solo-planta-atmosfera, podem ser usados para otimizar o uso da água 

a fim de aumentar a produtividade das culturas. A formulação e solução de problemas de 

fluxo podem exigir o uso de métodos indiretos de análises, baseados em aproximações de 

técnicas numéricas. Por esta razão, torna-se necessário o desenvolvimento de rigorosas 

técnicas e métodos experimentais para o tratamento destes problemas (Hillel,1998). 

Numerosos estudos foram e estão sendo conduzidos para melhor compreender e 

predizer o transporte de solutos nos solos. Este assunto é complexo, pois faz apelo a várias 

disciplinas tais como a física, a química ou ainda a biologia, pondo em foco mecanismos 

variados e acoplados em um meio complexo (meio poroso de múltiplas fases). 

Desde a década de sessenta, com os trabalhos iniciais na área de transporte de 

solutos em solos (Nielsen & Biggar, 1961; Biggar & Nielsen, 1962a,b), o número de 

pesquisas nessa área tem crescido consideravelmente e com elas o número de situações 

experimentais sobre as quais a equação de convecção-dispersão (CD) é aplicada. No 

entanto, estudos em condições de campo são bastante escassos, sobretudo no que se refere 

à caracterização dos principais parâmetros hidrodinâmicos e hidrodispersivos e ao 

desenvolvimento de modelos  computacionais apropriados às condições locais. 

O objetivo deste trabalho consiste na caracterização hidrodinâmica e 

hidrodispersiva de um solo latossolo situado na microrregião do brejo paraibano, no 

município de Areia-PB, a nível de campo, por meio da infiltrometria a simples anel em 

uma área cultivada com feijão macassar (Vigna Unguiculata). Trata-se de um método 

direto simples, barato, eficiente do ponto de vista experimental e com uma caracterização 

mais próxima da realidade, já que é realizada no campo, onde as propriedades físico-

hídricas do solo são preservadas. 
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A parte 1 engloba a revisão de literatura dos principais conceitos e variáveis 

relacionadas ao mecanismo de transferência de água e do transporte de solutos no solo, 

indo desde o processo de infiltração até os modelos utilizados na descrição dessas 

transferências. 

A parte 2 apresenta as características da área em estudo, os materiais utilizados, a 

metodologia, as condições experimentais e a descrição do programa CXTFIT 2.0 

empregado na determinação dos parâmetros hidrodispersivos. 

A parte 3 apresenta os resultados obtidos experimentalmente e a discussão dos 

resultados. 

A parte 4 expõe as conclusões resultantes do desenvolvimento deste trabalho. 

A parte 5 apresenta as perspectivas para futuros trabalhos relacionados ao tema 

estudado. 
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1  REVISÃO DE LITERATURA 
 

 

1.1 Introdução 

 

O movimento da água e de soluto no meio poroso depende fundamentalmente das 

propriedades do solo que o constitui. Este capítulo tem por objetivo descrever algumas 

propriedades físicas do solo bem como abordar os processos físicos e modelos de 

transferência de água e de transporte de soluto no solo. 

 

 

1.2  O Solo 

 

1.2.1  Considerações iniciais 

 

O termo solo refere-se aqui à camada externa e agricultável da superfície terrestre. 

Sua origem é a rocha que, por ação de processos físicos, químicos e biológicos de 

desintegração, decomposição e recombinação, transformou-se, no decorrer das eras 

geológicas, em material poroso de características peculiares (Reichardt, 1985). 

Do ponto de vista físico, o solo pode ser definido como um sistema poroso 

constituído por partículas sólidas, líquidas e gasosas, e volumes de vazios, que podem ser 

ocupados pelo ar e pela água, sendo, portanto, um armazenador de nutrientes e água para 

as plantas (Klar, 1984). 

Os solos possuem partículas resultantes da decomposição das rochas pelo efeito do 

intemperismo. Esses materiais, que são acumulados com o passar do tempo, apresentam 

diversos tamanhos, variando desde macro-agregados até partículas microscópicas em 
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estado coloidal – as argilas e o húmus. Evidentemente, a grande variedade das 

propriedades dos solos depende, em grande parte, da sua formação (Hillel,1998). 

O meio poroso onde ocorrem os processos de transferência é considerado um 

sistema integrado pelas fases sólida, líquida e gasosa.  

As fases líquida e gasosa são complementares, isto é, a máxima presença de uma 

implica na ausência da outra. Sempre a porção do espaço poroso não ocupado pela fase 

líquida será complementada pela fase gasosa. Portanto, a fase líquida pode estar presente 

nos poros do solo completa ou parcialmente. No primeiro caso, o solo é dito saturado e, no 

segundo, não saturado (Prevedello,1996). 

A fase sólida do solo, também chamada de matriz sólida, é composta de matéria 

mineral e orgânica e constituída por partículas que variam no tamanho, composição 

química, forma e orientação, e sua estrutura determina a característica geométrica do 

espaço poroso onde o ar e a água são transmitidos e/ou retidos. 

A fase líquida do solo, conhecida como solução do solo, constitui-se de uma 

solução de sais minerais e componentes orgânicos. Sua concentração varia de solo para 

solo e, certamente, com o conteúdo de água. A água no solo pode apresentar-se de duas 

formas: 

a) água móvel, que participa do escoamento; 
 

b) água imóvel, que não participa do escoamento. Essa água (imóvel) encontra-se presa 

nas partículas do solo pelas forças de adsorção molecular, nas bolhas de ar e nos 

poros bloqueados ou armadilhas capilares do solo. 

A fase gasosa do solo é constituída essencialmente de ar e vapor de água, ocupando 

uma fração dos poros na matriz sólida.  

Os solos diferem muito em porosidade (medida do espaço poroso). O 

armazenamento, disponibilidade e transporte da solução e do ar no solo não só dependem 

da porosidade total, mas também e, principalmente, de como o espaço poroso total é 

distribuído por tamanho. Os poros do solo diferem em tamanho e forma. Os poros 

denominados macroporos possuem diâmetro maior que 0,3 mm, enquanto que os 

microporos detêm diâmetros menores que 0,05 mm. Os macroporos são mais importantes 

para a drenagem do excesso de água do solo após a ocorrência de fortes chuvas ou 

inundações; são os que afetam a aeração e a drenagem. Quando os macroporos são 
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drenados, os mesoporos (de tamanhos entre 0,05 e 0,3 mm) ganham importância na 

redistribuição da água. Embora esse movimento continue a se processar muito mais 

lentamente dentro dos microporos, parte dessa água remanescente é que garante a 

sobrevivência de muitas espécies vegetais (Prevedello, 1996). 

A textura do solo (ou composição granulométrica) diz respeito à distribuição das 

partículas de acordo com o tamanho. As frações texturais básicas são a areia (tamanho 

entre 0,05 e 2 mm), silte (entre 0,002 e 0,05 mm) e argila (inferior a 0,002 mm). 

Das diferentes proporções de areia, silte e argila derivam as diferentes classes 

texturais. A Figura 01 apresenta um diagrama triangular que representa a classe textural 

dos diversos tipos de solos proposto pela USDA (Departamento de Agricultura dos Estados 

Unidos) e adotado com adaptações pela Sociedade Brasileira de Ciência do Solo – SBCS. 

Vale salientar que existem vários tipos de triângulo de classificação dos solos. 

 

 
Figura 01 - Diagrama para determinação da classe textural do 

solo proposto pelo USDA e adaptado pela Sociedade 
Brasileira de Ciências do Solo. 

 

A estrutura de um solo caracteriza a forma de arranjo, orientação e organização de 

suas partículas. A estrutura define também a geometria dos espaços porosos. 
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Um solo bem agregado (ou estruturado) apresenta uma boa quantidade de poros de 

tamanho relativamente grande. Dizemos que possui alta macroporosidade, qualidade que 

afeta a penetração das raízes, circulação de ar (aeração), seu manejo do ponto de vista 

agrícola (operação e cultivo) e a infiltração da água (Reichardt, 1985). 

 Solos de texturas iguais podem possuir estruturas diferentes, apresentando maiores 

ou menores dificuldades à penetração ou circulação da água, do ar e das raízes das plantas. 

A estrutura dos solos, ao contrário do que ocorre com a textura, é difícil de quantificar e 

também de catalogar. Contudo, ela exerce uma influência significativa sobre a porosidade 

e a permeabilidade do solo. 

 

1.2.2  Escalas  

 
O movimento de água e de soluto dentro do meio poroso depende 

fundamentalmente das propriedades físicas do solo que o compõem, devendo sempre ser 

levada em consideração a problemática da escala considerada. 

Nos estudos dos fenômenos de transferências de água e de transporte de soluto, 

pode-se distinguir três escalas (Vauclin,1994): 

 
- Escala microscópica 

- Escala macroscópica 

- Escala mesoscópica 

 
A escala microscópica, ou escala de poro, pode, devido à complexidade do meio, 

apresentar uma grande variabilidade espacial quando os processos de fluxo e transporte são 

nela considerados. Essas dificuldades são abstraídas quando o meio é suposto contínuo, 

levando a consideração de uma escala macroscópica. 

A escala macroscópica, ou escala local, corresponde à escala representada pelo 

menor volume no qual a lei de Darcy, destacada mais adiante, é aplicável. Comumente é 

considerada como escala de Darcy. 

Em um meio poroso, o movimento da água acontece em um arranjo muito 

complicado de poros interconectados. Logo, quando se estuda o escoamento nos solos, 

sugere-se considerar o meio como contínuo, abstraindo os microporos e estabelecendo a 
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noção de escoamento médio. O conceito de Volume Elementar Representativo (VER) é 

introduzido na medida em que há a conversão da escala microscópica, que utiliza a escala 

de um ponto, para macroscópica, onde se considera o meio poroso como um meio contínuo 

(Bear, 1972). O VER é, portanto, característico da escala macroscópica, onde o fenômeno 

possui uma representação contínua (Rouger, 1988). 

A escala mesoscópica é a escala na qual as propriedades do solo são heterogêneas 

com respeito à escala macroscópica, porém são homogêneas com respeito ao tipo de 

cobertura vegetal, irrigação, distribuição de precipitação, etc. 

 

1.2.3  Definição das variáveis 

 
Na escala macroscópica, as características físicas do solo são descritas com a ajuda 

de variáveis calculadas a partir das relações de massa e volume de cada fase. Estas fases 

(sólida, líquida e gasosa) definem alguns parâmetros básicos que são normalmente 

estabelecidos na sua caracterização e composição física. Com esses elementos básicos são 

definidas as relações massa-volume e as variáveis indispensáveis ao estudo do solo sob o 

ponto de vista físico e de movimento de água e solutos no interior do mesmo. 

A Figura 02 apresenta um diagrama esquemático no qual as três fases de uma 

amostra de solo foram separadas para uma melhor visualização das relações de massa e de 

volume. 

 
Figura 02 – Diagrama esquemático considerando o solo como um sistema trifásico. 
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Os termos Va, Vl e Vs representam os volumes de ar, de líquido e de partículas 

sólidas respectivamente, Vp é o volume de poros (Va + Vl) e Vt é o volume total (Vp + 

Vs). As massas de ar (praticamente igual a zero), de líquido e de partículas sólidas são 

representadas por Ma, Ml e Ms, respectivamente. 

 

1.2.3.1  Do solo 

 

• Massa específica da partícula (ρp) 

 
A massa específica da partícula pode ser definida como: 

 

s

s
p V

M
=ρ        (01) 

 

O valor de ρp para um solo mineral varia de 2,60 a 2,75 g.cm-3, sendo 

freqüentemente adotado o valor médio de 2,65 g.cm-3. 

 

• Massa específica global (ρd) 

 
Também chamada de massa específica aparente do solo. É dada por: 

 

t

s
d V

M
=ρ        (02) 

 

• Porosidade (ε) 

 
É a relação entre o volume de poros (Vp), também denominado de “Espaço 

Poroso”, e o volume total da amostra. 

 

t

p

V
V

=ε        (03) 
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As características do espaço poroso estão intimamente ligadas com os processos 

físico-mecânicos e biológicos que ocorrem no solo (Klar, 1984). 

 

 

1.2.3.2  Da água no solo 

 

• Umidade do solo 

 

A determinação quantitativa da fração líquida do solo, ou simplesmente do seu teor 

de água, pode ser feita de várias formas, dependendo da finalidade da medida. 

Destacaremos duas formas: 

 

- Umidade à base de massa (w) 

 

s

1

M
Mw =        (04) 

 

é adimensional (g.g-1), mas suas unidades devem ser mantidas para não confundir com a 

umidade volumétrica, que também é adimensional, porém numericamente diferente. 

 

- Umidade volumétrica (θ) 

 

t

1

V
V

=θ        (05) 

 

é expressa em [cm3.cm-3]. Sua medida é de difícil obtenção, pois envolve a medida de 

volumes e a amostra não pode ser deformada. Normalmente, utiliza-se o seguinte: 

 

d
s

d

1

1

d

s

1

1

w
M

M
M

M

ρ⋅=θ⇔
ρ

⋅
ρ

=

ρ

ρ
=θ     (06) 
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sendo a massa específica da água ρ1 ≅ 1,0 g.cm-3. 

De Smedt & Wierenga (1984) estabeleceram que a água no meio poroso pode ser 

repartida em: água imóvel (θim), presente no interior das bolhas de ar ou nos agregados do 

solo presa pelos efeitos da adsorção molecular, capilaridade, forças de Van de Walls e 

ligações químicas; e água móvel (θm) que participa efetivamente do escoamento. Assim, a 

umidade do solo (θ) pode ser escrita na forma: 

 

mim θ+θ=θ        (07) 
 

 

1.2.3.3  Do soluto no solo 

 

• Concentração Residente (Cr) 

 
É definida como a relação da massa de soluto (Msol) por unidade de volume de solo 

(Vt). Experimentalmente, a concentração residente Cr pode ser estimada a partir de 

amostras de solos de volumes conhecidos, possibilitando a determinação de perfis de 

concentração. 

 

t

sol
r V

M
C =        (08) 

 

• Concentração de fluxo (Cf) 

 
É definida como a quantidade de massa de soluto que atravessa uma dada seção 

transversal num dado tempo, dividida pela quantidade de água que atravessa a mesma 

seção transversal durante o mesmo tempo (Kreft & Zuber, 1978). Experimentalmente, é 

obtida no efluente de uma coluna de solo ou lisímetro. É dada por: 

 

q
J

C S
f =        (09) 
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onde, JS é a densidade de fluxo de soluto e q é a densidade de fluxo de água. 

 

• Concentração de solutos na fase líquida móvel (Cm) 

 
Determina a quantidade de soluto nm (número de mols) localizada em um volume 

de água móvel Vam contido no solo, sendo dada por: 

 

ma

m
m V

nC =        (10) 

 

• Concentração de solutos na fase líquida imóvel (Cim) 

 
Determina a quantidade de soluto nim localizada no volume de água imóvel Vaim, 

sendo dada por: 

 

ima

im
im V

nC =        (11) 

 

• Concentração total de solutos (C) 

 
Determina a quantidade total de determinado soluto n localizado no volume total de 

água Vl contido no solo: 

 

lV
nC =        (12) 

 

No caso da água do solo ser particionada em duas regiões de água móvel e imóvel, 

a concentração será a soma de duas componentes: a da fase móvel e a da fase imóvel. Pela 

conservação da massa, pode-se definir que: 

 

imimmm CCC ⋅θ+⋅θ=⋅θ     (13) 
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1.3  Movimento e equações de transferência de água e do transporte de solutos 

 

1.3.1  Equação de transferência de água 

 

Darcy (1856) foi o primeiro a estabelecer uma equação que possibilitasse  a 

quantificação do movimento de água em materiais porosos saturados. Ele verificou que a 

densidade de fluxo de água é proporcional ao gradiente de potencial hidráulico (H) dentro 

do solo (Reichardt, 1985). Entretanto, a maior parte dos processos de dinâmica da água no 

solo ocorre em situações de não-saturação. A equação de Darcy foi, então, modificada por 

Buckingham (1907) com o objetivo de descrever o fluxo da água nos meios porosos não 

saturados, a partir da introdução dos conceitos de condutividade hidráulica não saturada e 

de potencial matricial (ψm). A equação passou a ser conhecida como de Darcy-

Buckingham, descrita como: 

 

( )
z
HKq

∂
∂

θ−=        (14) 

 

onde, K(θ) é a condutividade hidráulica do solo e expressa a facilidade com que a água 

escoa dentro do solo; H é o potencial total da água no solo ou potencial hidráulico, já 

citado anteriormente; z  é a coordenada vertical de posição e q é a densidade de fluxo de 

água na direção considerada, dada por: 

 

A
Qq =         (15) 

 

onde, Q é a vazão do escoamento e A representa a área da secção transversal ao 

escoamento. 

A densidade de fluxo, apesar de apresentar a dimensão de velocidade, não 

representa a velocidade da água na solução do solo. Para determinar a velocidade média 

com que a água se desloca nos poros (V), deve-se dividir a densidade de fluxo pelo teor de 

umidade no solo. 
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θ
=

qv         (16) 

 

 

• Condutividade hidráulica K(θ) 

 

A condutividade hidráulica, que expressa a facilidade com que a água é 

transportada no meio poroso, depende tanto das propriedades do solo como das 

propriedades da água. Como propriedades importantes da matriz porosa que afetam a 

condutividade hidráulica, podem ser citadas: a forma das partículas, a distribuição do 

tamanho das partículas do solo, a superfície específica, a tortuosidade e a porosidade do 

solo, propriedades estas que refletem a porosidade do meio. Já a massa específica e a 

viscosidade são as propriedades da água que afetam com maior importância a 

condutividade hidráulica. 

Experimentalmente, verificou-se para um material poroso rígido que: 

 

η
ρ

=
gk

K 1        (17) 

 

onde: k – é a permeabilidade intrínseca, a qual depende do arranjo geométrico das 

partículas e da umidade, que determinam a secção transversal útil para o fluxo. 

 ρ1 – densidade do fluido (água). 

 g – aceleração da gravidade. 

 η - viscosidade dinâmica do fluido. 

Pode-se dizer que a condutividade hidráulica de uma amostra de solo é uma função 

de θ, ou K=K(θ) (Reichardt, 1996). 

Para um dado solo, K é tanto maior quanto maior sua umidade θ. O valor máximo 

de K é quando o solo se encontra saturado (θ = θS), e é denominada condutividade 

hidráulica saturada Ks (Reichardt, 1990). 
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1.3.2  Equação da continuidade 

 

Apenas o conhecimento da densidade de fluxo q, pela aplicação da equação de 

Darcy, não é o bastante para o estudo da dinâmica da água no solo. É importante que se 

saiba, em um dado ponto M, dentro do perfil do solo, como a umidade varia em função do 

tempo, ou seja, determinarmos uma equação do tipo θ = θ (x, t), que nos possibilite 

determinar a umidade do solo em qualquer posição x e em qualquer instante t. A equação 

da continuidade expressa o princípio da conservação da massa de água contida em um 

volume elementar representativo (VER) de solo. 

Seja um elemento de volume ∆V de solo em torno de um ponto M, situado em um 

perfil do solo. O fluxo q que entra nesse elemento de volume (Figura 03) pode ser 

decomposto nas três direções ortogonais x, y e z, resultando qx, qy e qz. 

 

 
Figura 03 - Elemento de volume no solo para representar a conservação da 

massa. 
 

Dessa forma, a equação da continuidade pode ser expressa como: 

 









∂

∂
+

∂

∂
+

∂
∂

−=
∂
θ∂

z
q

y
q

x
q

t
zyx      (18) 

 

Considerando o meio incompressível, isotrópico e o fluxo apenas na direção 

vertical, a equação (18) pode ser escrita da seguinte forma: 
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





∂
∂

−=
∂
θ∂

z
q

t
z        (19) 

 

onde ∂θ/∂t é a variação, com o tempo, do conteúdo de água e ∂q/∂z é a variação do fluxo 

com a profundidade. 

 

1.3.3  Equação de Richards 

 

Richards (1931) combinou a equação de Darcy-Buckingham com a equação da 

continuidade a fim de descrever o movimento da transferência de água em solos não 

saturados, ficando esta equação conhecida como equação de Richards, sendo escrita como: 

 

( ) 















∂
∂

⋅θ
∂
∂

=
∂
θ∂

z
HK

zt
     (20) 

 

onde ∂H/∂z é o gradiente de potencial total da água no solo. 

 

 

1.4  Infiltração da água no solo 

 

Denomina-se de infiltração o processo pelo qual a água penetra na superfície do 

solo. De uma forma geral, este processo inicia-se com velocidade relativamente alta, 

diminuindo gradativamente até se estabilizar com o tempo. 

Já a taxa de infiltração também chamada velocidade de infiltração representa o 

volume de água que entra através da superfície do solo por unidade de área e de tempo. Ela 

depende da taxa de fornecimento de água na superfície e das características físico-hídricas 

do solo, tais como: umidade, potencial matricial, textura, estrutura e uniformidade do 

perfil. 

Pode-se citar também o termo infiltrabilidade definido por Hillel (1971) como 

sendo o fluxo resultante quando existe disponibilidade de água sobre a superfície do solo. 

Assim, a taxa de infiltração é, no máximo, igual a infiltrabilidade quando a água for 
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fornecida ao solo numa pressão superior a da atmosfera. De outra forma, se a água for 

fornecida por pressões menores que a atmosférica (pressões controladas), a taxa de 

infiltração será menor do que a infiltrabilidade. O volume total de água infiltrada no tempo 

é denominado infiltração acumulada. 

Para um solo inicialmente não saturado, a infiltração ocorre sob a influência 

combinada dos gradientes de potencial matricial e gravitacional. Quando a água entra no 

solo, o gradiente de potencial total irá dividir-se numa distância sempre crescente até que o 

gradiente de potencial matricial torne-se desprezível e o gradiente de potencial 

gravitacional seja o único, efetivamente, a mover a água. O fluxo tende, então, a 

aproximar-se de um valor limite que é igual a condutividade hidráulica saturada. 

Várias equações foram propostas para expressar a taxa de infiltração da água no 

solo. A equação de Philip, obtida a partir de uma série infinita e válida para infiltração 

monodimensional vertical e tempos suficientemente curtos, é dada por: 

 

( ) ttStI A+=       (21) 

 

onde A está relacionado com a contribuição da gravidade para o movimento da água, 

enquanto que S é um parâmetro chamado Sorvidade, que indica a capacidade que um solo 

homogêneo tem para absorver água em relação à sua umidade inicial. Segundo Philip 

(1957), a sorvidade é um dos parâmetros mais importantes que governam os momentos 

iniciais da infiltração da água no solo, variando de acordo com a estrutura do solo e com o 

teor de umidade inicial. 

A infiltração axial e simétrica na superfície do solo tem sido descrita em várias 

pesquisas. Turner & Parlange (1974) calcularam uma expressão de aproximação analítica 

para o fluxo lateral na periferia de um processo de infiltração unidimensional. Baseados 

nestes estudos, Smettem et al. (1994) mostraram que o termo adicional considerando os 

efeitos laterais devido à geometria de fluxo axial e simétrica é linear com o tempo, sendo 

definido por: 

 

( ) t
r

SII
inifin

2

D1D3 θ−θ
γ

=−      (22) 
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onde os termos subscritos 3D e 1D referem-se aos processos axiais e simétricos 

tridimensionais e monodimensionais; o γ é uma constante teoricamente igual à raiz 

quadrada de 0,3, quando os efeitos da gravidade são desprezíveis. Através da comparação 

com resultados experimentais, Smettem et al. (1994) atribuíram que um valor apropriado 

para γ seria 0,75. r é o raio do disco ou anel utilizado no ensaio de infiltração. 

Com base na equação (22), Haverkamp et al. (1994) estabeleceram uma equação de 

infiltração tridimensional válida para tempos curtos e médios: 

 

( ) ( ) t
r

SKK
3

2KtSI
inifin

2

iniiniD3 ⋅







θ−θ

γ
+−

β−
++=   (23) 

             (1)  (2)       (3) 

 

onde β é uma constante que pode variar de 0 a 1 e tomada como sendo igual a 0,6 (valor 

médio obtido do banco de dados Grizzly, entre 661 solos (Haverkamp et al., 1998), K é a 

condutividade hidráulica do solo, Kini é a condutividade hidráulica inicial do solo, θ é a 

umidade volumétrica. 

Os termos da equação (23) definem: 

 
(1) Contribuição da capilaridade vertical no processo de infiltração; 

(2) Contribuição da gravidade; 

(3) Contribuição da capilaridade lateral. 

 
Vandervaere et al. (2000) mostraram que um regime transitório de infiltração axial 

e simétrica é adequadamente descrito pela equação (23), simplificada para: 

 

tCtCI 21 +=       (24) 

 

onde I é a infiltração acumulada e t é o tempo decorrido. 

As expressões para os coeficientes C1 e C2 são definidas por: 

 

SC1 =         (25) 
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As equações 24, 25 e 26 foram obtidas segundo as seguintes suposições: 

 

i. O solo é homogêneo e isotrópico; 

ii. A umidade volumétrica inicial θini ou a pressão inicial na superfície hini são 

uniformes; 

iii. A pressão inicial na superfície hini é suficientemente pequena para que a condição 

K(hini)<< K(hfin) seja cumprida. 

 

No caso de uma infiltração monodimensional, a equação (26) é definida como: 

 

K
3

2C2
β−

=        (27) 

 

Para o caso de tempos longos de infiltração, Haverkamp et al. (1994) propuseram 

uma relação linear da infiltração tridimensional com o tempo t: 
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D3     (28) 

 

Vale destacar que as equações de infiltrações apresentadas são válidas para uma 

fonte circular. 

 

- Tempos e comprimentos característicos do escoamento de água 

 

A partir dos parâmetros hidrodinâmicos K e S, é possível inferir outras grandezas 

características do escoamento da água no solo. São os tempos e os comprimentos definidos 

para explicar os mecanismos de capilaridade, gravidade e geometria da fonte de água 

durante a infiltração (White & Sully, 1987). 
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Esses mecanismos são caracterizados pelas escalas de tempo – gravitacional (tgrav) 

e geométrico (tgeom) – e de comprimento – comprimento capilar (λc) e raio característico 

de poros (λm). 

O comprimento capilar λc representa a magnitude relativa das forças capilar e 

gravitacional que prevalece durante o processo de infiltração (Angulo-Jaramillo et al., 

2000). 

White & Sully (1987) exprimiram o comprimento capilar em função da sorvidade e 

da condutividade hidráulica segundo a relação: 

 

K
Sb 2

c ⋅θ∆
⋅

=λ        (29) 

 

onde b é um parâmetro que varia entre 0,5 e π/4, S representa a sorvidade, ∆θ representa a 

variação de umidade volumétrica e K representa a condutividade hidráulica correspondente 

ao potencial da água, ho. 

A teoria da capilaridade permite definir a partir de λc o tamanho médio dos poros 

hidraulicamente funcionais à pressão h0, λm(h0), segundo a relação: 

 

( )
c1

0m g
h

λρ
σ

=λ       (30) 

 

onde σ é a constante de tensão superficial, ρ1 é a massa específica da água e g a aceleração 

da gravidade. Esta é uma grandeza macroscópica que representa efetivamente uma 

dimensão média de poros. 

Após um certo tempo de infiltração, a geometria do sistema torna-se dominante 

sobre o caráter inicial monodimensional do escoamento capilar. Para representar esse 

fenômeno, introduz-se o conceito de tempo geométrico modificado (tgeomod), onde, 

diferentemente do tempo geométrico definido por Philip (1969), leva em consideração o 

efeito da gravidade traduzido pelo parâmetro γ (ver a equação 22). Esse tempo é definido 

da seguinte forma: 
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O tempo gravitacional (tgrav) representa a ordem de grandeza a partir do qual o 

volume infiltrado pela gravidade torna-se tão importante quanto o volume infiltrado pela 

capilaridade para um escoamento monodimensional. Talsma (1969) observou que a 

influência da gravidade pode ser considerada desprezível para t ≤ 0,02 tgrav (Borges et al., 

1999). 

 
2
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
=        (32) 

 

Segundo Philip (1969), esse tempo tem sido freqüentemente utilizado para definir o 

tempo necessário para se aproximar de um regime de escoamento permanente na 

infiltração axissimétrica tridimensional. Porém, na infiltração axissimétrica tridimensional, 

dois fenômenos participam para o estabelecimento do regime permanente: 

 
- A gravidade, caracterizada por K; 

- Os efeitos da capilaridade lateral, caracterizados pelo termo γS2/r∆θ. 

 
Por esta razão, Vandervaere (1995) propôs um outro tempo característico para 

definir o tempo de aparição do regime pseudopermanente. Ele definiu como tempo de 

estabilização (tstab), expressado por: 
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Quando o regime de escoamento permanente é estabelecido, o tempo capilar tcap 

define a relação entre as forças capilar e gravitacional. É dado por: 
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K
t c

cap
λ⋅θ∆

=        (34) 

 

Através da comparação entre os tempos característicos definidos aqui, é possível 

determinar o tempo que irá contribuir de maneira predominante no volume infiltrado 

durante o escoamento multidimensional, entre os efeitos da capilaridade vertical, da 

gravidade, da capilaridade lateral associada à geometria (White & Sully, 1987). De 

fato, se tgeomod < tcap, (Tabela 01) então a geometria domina a capilaridade vertical antes que 

a gravidade apareça. No caso onde tgeomod > tcap, a gravidade intervém no escoamento antes 

que os efeitos da geometria sejam visíveis (Roulier, 1999). 

 
Tabela 01 - Efeito dominante no escoamento segundo o tempo de infiltração 

tgeomod < tcap 

                                       t = 0                              t = tgeomod                   t = tcap 

Fenômeno predominante Capilaridade vertical Capilaridade lateral Gravidade 

tgeomod > tcap 

                                       t = 0                              t = tcap                       t = tgeomod 

Fenômeno predominante Capilaridade vertical Gravidade Capilaridade lateral 

 

 

1.4.1  Estimação dos parâmetros hidrodinâmicos 

 

As propriedades hidráulicas dos perfis de solo saturados e não-saturados são 

necessárias para a análise quantitativa do movimento de água. 

São vários os métodos de determinação dos parâmetros hidrodinâmicos em 

laboratório (carga controlada, fluxo controlado, infiltração de uma coluna vertical, entre 

outros) e no campo (infiltração por aspersão, drenagem interna, infiltração através de uma 

camada de impedimento, infiltrômetros a disco, entre outros). 
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Instrumentos e técnicas para medidas no campo das propriedades hidráulicas do 

solo não-saturado têm sido desenvolvidas já há algum tempo (Dixon, 1975; Hillel & 

Gardner, 1970; Bouma & Denning, 1974). 

Oliveira & Pinto (1997) determinaram a condutividade hidráulica em função da 

umidade pelo método do perfil instantâneo, proposto por Hillel (1980), utilizando um 

Latossolo Vermelho-Amarelo em colunas de solo e concluíram que a metodologia 

empregada no laboratório apresentou algumas vantagens operacionais em relação às 

realizadas no campo. Contudo, o tempo empregado para a realização do experimento é 

uma das grandes desvantagens desse método. 

São inúmeros os trabalhos que se dedicaram à obtenção dos parâmetros 

hidrodinâmicos no campo: Clothier & White (1981); Perroux & White (1988); Shamsai & 

Sitar (1991); Tseng & Jury (1993). Paige & Hillel (1993) compararam três métodos de 

obtenção das propriedades hidráulicas do solo: o método do perfil instantâneo, o 

permeâmetro de Guelph e a determinação em laboratório usando amostras de solos 

indeformadas. Foram obtidos resultados de condutividade hidráulica no campo com o 

permeâmetro de Guelph numa ordem de grandeza até três vezes menor do que o obtido 

com as amostras indeformadas e com o método do perfil instantâneo. 

Um dos dispositivos bastante utilizados para a obtenção dos parâmetros 

hidrodinâmicos é o permeâmetro a disco (Clothier et al., 1995; Jarvis & Messing, 1995; 

Jaynes et al., 1995; Wang et al., 1998; Angulo-Jaramillo et al., 1996, 1997, 2000; Borges 

& Libardi, 2000, 2002; Roulier et al., 2002). Técnicas baseadas nesses permeâmetros são 

de grande interesse, pois permitem determinar simultaneamente S e K no campo, de forma 

simples e rápida, minimizando as perturbações no solo. Inicialmente, os permeâmetros a 

disco foram usados para medir as taxas de infiltração mantendo-se o potencial positivo e 

constante na superfície do solo (Talsma, 1969). Posteriormente, foram desenvolvidos 

dispositivos que permitiram manter esse potencial constante e negativo (Dirksen, 1975; 

Clothier & White, 1981), possibilitando a determinação das propriedades físico-hídricas de 

solos fissurados. Perroux & White (1988) aperfeiçoaram esse dispositivo, a fim de se obter 

um maior controle do potencial negativo mantido na base do disco. 

Smettem & Clothier (1989) desenvolveram um método que utiliza as medidas com 

múltiplos permeâmetros a disco para obter a sorvidade e a condutividade hidráulica não-
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saturada. Thony et al. (1991) utilizaram no campo o permeâmetro a disco em dois solos de 

diferentes características a fim de avaliar, pelos tempos característicos, os mecanismos 

preponderantes no processo de infiltração, chegando a conclusão sobre a versatilidade do 

uso do permeâmetro a disco, além de obterem informações para modelagem numérica. 

Hussen & Warrick (1993) fizeram uma comparação entre quatro métodos diferentes para 

calcular os valores de condutividade hidráulica K, a partir de dados obtidos com 

infiltrômetros de tensão a discos de diferentes raios. Cook & Broeren (1994) compararam 

seis diferentes métodos de determinação de S e K utilizando o infiltrômetro a disco a fim 

de deduzir qual o método mais rápido para a obtenção das propriedades hidráulicas. Borges 

(1995) realizou um trabalho com permeâmetro a disco no campo para a obtenção de S e K 

a partir de dois métodos. O primeiro baseia-se nos dados da infiltração acumulada obtidos 

por um único permeâmetro para determinação da sorvidade e da condutividade hidráulica 

não-saturada. O segundo considera os fluxos estacionários obtidos a partir de dois 

permeâmetros de diferentes raios. Os resultados obtidos no segundo método foram mais 

consistentes. 

 

 

1.4.2  Efeito dos macroporos na infiltração 

 

O processo de infiltração pode ser afetado pela presença de macroporos no solo, 

podendo contribuir para o aumento da taxa de infiltração. Em alguns estudos foi possível 

relatar aumentos de dois a dez vezes da taxa de infiltração devido a buracos de minhoca, 

chamados macroporos de fauna. Childs et al. (1957), num estudo realizado na Inglaterra, 

concluíram que os macroporos de fauna levaram um solo argiloso a se comportar 

hidraulicamente como argila grossa.. Kladivko et al. (1986) realizaram um estudo, em casa 

de vegetação, no qual os buracos de minhocas aumentaram em quinze vezes o estado 

estacionário da taxa de infiltração. 

Alguns trabalhos têm se dedicado a destacar a importância dos macroporos no 

processo de infiltração. Kissel et al. (1973), Anderson & Bouma (1977a, b), Kanchanasut 

et al.(1978) e McMahon & Thomas (1979) realizaram trabalhos, em laboratório, com 

colunas de solo indeformadas e constataram claramente a importância dos macroporos 
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através da análise em curvas de eluição. Wild & Babiker (1976) realizaram um trabalho em 

um solo agricultável na Inglaterra, com nitrato e cloreto e constataram que os íons eram 

transportados mais profundamente e rapidamente ao longo dos macroporos. Já outras 

pesquisas utilizaram substâncias químicas coloridas (tinturas, corantes ou contrastes) ou 

sais a fim de marcar ou sinalizar a trajetória do movimento da água, através dos 

macroporos, durante a infiltração. Bouma & Wösten (1979), por exemplo, interpretaram 

secções finas de poros manchados para indicar a contribuição dos macroporos no fluxo, 

sob diferentes taxas de aplicação. Aubertin (1971) utilizou tintas fluorescentes para mostrar 

que canais construídos por raízes são trajetórias importantes para a infiltração da água. 

Similarmente, Reynolds (1966) mostrou que, perto de árvores, originavam-se fluxos de 

infiltração preferencial ao longo de canais de raízes vivas ou mortas. Buttle & Leigh 

(1997), trabalhando com um solo argilo-arenoso, estudaram a influência de macroporos 

artificiais no transporte de água e de soluto e concluíram que macroporos com diâmetros 

maiores servem, de uma forma mais eficiente, para a formação de fluxos preferenciais, 

além de aprovarem o uso de macroporos artificiais, sob condições controladas, como uma 

forma eficiente de verificar o papel dos macroporos no transporte de solutos através do 

solo. Cameira et al. (2003) avaliaram a influência da dinâmica dos macroporos no processo 

de irrigação em um solo argilo-siltoso e concluíram que os macroporos eram os principais 

responsáveis pela contribuição do fluxo total da água. 

 

 

1.5  Transporte de solutos 

 

1.5.1  Traçadores 

 

Os traçadores são substâncias químicas ou radioativas comumente utilizadas na 

física do solo para estudar o movimento da água, tanto em campo como em laboratóro. 

Uma vez que não existe uma substância química perfeita como traçador, para que o 

traçador escolhido seja considerado eficiente, faz-se necessário que se cumpra algumas 

exigências: 
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- Deve ser conservativo, não podendo ser degradado química ou biologicamente 

em quantidades significativas no decorrer do experimento; 

- Não pode ser adsorvido, caso contrário o traçador será retardado pelo solo em 

estudo; 

- Deve ser estranho ao ambiente do solo, ou deve estar presente naturalmente em 

baixas concentrações. 

 

Além dessas exigências para a escolha de um traçador, deve-se levar em 

consideração a facilidade de se quantificar esse traçador na matriz e na solução do solo e o 

impacto ambiental adverso, principalmente, quando o experimento for realizado no campo. 

Os traçadores mais usados são: cloreto (Cl-), nitrato (NO3
-), brometo (Br-) e água 

triciada (3H2O), apesar de outras substâncias também serem utilizadas. Para solos com 

baixa capacidade de troca de ânions, o cloro é um traçador muito utilizado, porém com a 

desvantagem de existirem em altas concentrações em solos naturais, nas águas destinadas a 

irrigação e nas soluções de solos, com uma concentração chegando a exceder 100 mg.L-1. 

Porém, caso não seja constatado esse excesso de concentração, por análises prévias no 

solo, o cloreto pode ser considerado um excelente traçador, principalmente pela facilidade 

e praticidade de quantificá-lo no solo. Já o NO3
- está sujeito a uma série de transformações 

químicas e biológicas. Entre os traçadores mais comuns, o Br- também é indicado, pois não 

é adsorvido pela maior parte dos solos, não está sujeito a transformações químicas e 

biológicas e normalmente é encontrado em baixas concentrações nos solos. 

 

1.5.2  Processos físicos do transporte de solutos 

 

A água presente no solo e que constitui a fase líquida nunca é quimicamente pura. 

A quantidade de sais dissolvidos varia consideravelmente e depende de uma série de 

fatores, incluindo: precipitação, natureza do solo e da rocha, temperatura da água, e 

atividade humana. A porcentagem de concentração de sais encontrada na solução do solo 

geralmente inicia com menos de 0,005% na água de chuva ou 0,10% na água de irrigação 

(geralmente obtida de reservatórios superficiais ou subterrâneos), chegando a atingir 

valores de 1% na água de drenagem de solos moderadamente salinos, ou até 3% em solos 
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severamente salinizados. Os íons mais freqüentemente encontrados são os cátions de sódio, 

cálcio, magnésio, amônio, e ferro na forma reduzida, ânions como cloro, bicarbonato, 

carbonato, sulfato, nitrato e fosfato, e traços de numerosos outros elementos (Prevedello, 

1996). 

Quando a água se movimenta no solo ela desloca os solutos por fluxo de massa, 

sendo que parte poderá ser adsorvida em outros locais, e outra parte poderá ser absorvida 

pelas plantas, ou mesmo ser precipitada quando sua concentração excede sua solubilidade, 

como acontece na superfície do solo durante a evaporação. Porém, os solutos não se 

movimentam apenas com a água no solo, eles também podem se dispersar dentro dela, em 

resposta a gradientes de concentração, interagindo entre si e com a matriz do solo numa 

seqüência cíclica contínua de processos físicos e químicos inter-relacionados. Alguns 

fatores influenciam essas interações como: temperatura, acidez, potencial de óxido-

redução, composição e concentração da solução do solo. Vale salientar que determinados 

solutos podem sofrer transformações biológicas pela fauna e flora do solo. Assim, os 

processos de acumulação e transporte de sais no solo e através dele são dependentes da 

natureza e das propriedades de cada meio e soluto envolvido.  

Três processos controlam ou dominam o deslocamento de solutos e/ou substâncias 

químicas no solo: a convecção ou advecção, a difusão molecular e a dispersão 

hidrodinâmica. 

 
- Convecção ou advecção: neste processo, as partículas de soluto são conduzidas  

pelo escoamento da água. As características hidrodinâmicas do meio poroso 

controlam este fenômeno. 

 
- Difusão molecular: este processo é, na maior parte dos casos, insignificante 

diante da convecção. Ele ocorre nas fases líquida e gasosa, devido à agitação 

térmica provocada pelas colisões das moléculas no fluido e ao gradiente de 

concentração, que promove o fenômeno da difusão sob o efeito do movimento 

Browniano, tendendo sempre a homogeneizar a concentração. O coeficiente de 

difusão do soluto na água é proporcional ao gradiente de concentração da solução 

(1.a lei de Fick). 

 



 28

- Dispersão hidrodinâmica: processo resultante da não uniformidade 

microscópica da velocidade da água nos poros condutores do solo. Este processo 

produz um efeito análogo à difusão molecular, diferindo, contudo, em seus 

mecanismos. As partículas de soluto se movimentam por convecção devido à 

difusão molecular e à dispersão mecânica. Com isso, a difusão molecular e a 

dispersão mecânica associam-se em um processo denominado de dispersão 

hidrodinâmica. 

 

Alguns fatores, dependendo evidentemente do tipo de solo em questão, têm 

participação ativa nos mecanismos de transporte de soluto. São eles: umidade do solo; 

porosidade; propriedades físico-químicas dos constituintes do solo (principalmente as 

propriedades de adsorção); as interações biológicas; a presença de matéria orgânica e a 

prática de culturas. 

O movimento e a presença de um soluto no solo é descrito pela sua concentração 

presente tanto em zonas móveis como em zonas estagnadas. Por isso, faz-se necessário a 

distinção entre concentração de solutos na fase líquida móvel e imóvel. 

 

 

1.5.3  Conceitualização do transporte de solutos – Modelos CD e MIM 

 

Estudos realizados têm mostrado claramente que água e algumas substâncias 

químicas podem se mover através do solo ao longo de caminhos preferenciais (Ehlers, 

1975; Quisenberry & Phillips, 1976; Kanwar et al., 1985; Rice et al.,1986; Wagenet, 

1987). Este fluxo preferencial pode resultar em um movimento rápido de substâncias 

químicas para o lençol freático ou em um rápido movimento pela zona de raízes 

biologicamente ativa onde as taxas de degradação e transformação são mais lentas, fazendo 

a substância química persistir no solo por um longo tempo (Jaynes et al., 1995). 

Segundo Reichenberger et al. (2002), sob condições de escoamento preferencial, 

água e soluto movem-se apenas através da porção do espaço poroso disponível (Flury, 

1996) ou pelo menos notadamente mais rápido em certas partes do solo do que em outras. 
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O escoamento preferencial pode ocorrer em solos argilosos bem estruturados (Flury et al., 

1994) como também em solos arenosos pobremente estruturados (Ghodrati & Jury, 1990). 

Existe, portanto, um interesse substancial na utilização de modelos para conduzir a 

aplicação de água e, sobretudo, de substâncias químicas (solutos) em solos e culturas. O 

interesse sobre o destino de determinadas substâncias no meio ambiente vem ganhando 

força na medida em que se intensificam os estudos e esclarecimentos baseados em alguns 

aspectos tais como: otimização dos métodos de irrigação, a fim de se evitar o processo de 

salinização; controle de fertilizantes e agrotóxicos na agricultura, desastres ecológicos 

(derramamento de óleos e combustíveis no solo por exemplo), que acontecem em todo o 

mundo, exigindo um conhecimento rigoroso sobre o funcionamento dos mecanismos de 

transporte dessas substâncias que adentram e agridem o solo. 

O transporte de solutos, mediante os processos definidos anteriormente, em um 

meio poroso, pode ser conceitualizado mediante os modelos convecção-dispersão (CD) e 

convecção-dispersão a duas regiões de água móvel e imóvel (MIM) (Coats & Smith, 

1964). 

 

 

1.5.3.1 Modelo convecção-dispersão (CD) 

 

A equação da conservação da massa (equação da continuidade considerando apenas 

uma direção) em um volume elementar representativo (VER) sem a existência de fontes ou 

sumidouros, é dada por: 

 

z
J
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∂
∂

−=
∂
θ∂        (35) 

 

onde θ é a umidade volumétrica, C é a concentração do soluto expressa em massa do 

soluto por volume de solução, t é o tempo, JS é o fluxo de massa convectivo-dispersivo e z 

é a profundidade. O sinal negativo do segundo membro da equação indica que o soluto se 

movimenta contra o gradiente de concentração. 
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O fluxo de soluto JS é formado pelo fluxo convectivo JC, e pelo fluxo dispersivo e 

difusivo JD (Jury & Roth, 1990), dados por: 

 

C.qJc =        (36) 

 

z
CDJD ∂

∂
θ−=        (37) 

 

Portanto, o fluxo de soluto é obtido pela soma do fluxo dispersivo e difusivo e do 

fluxo convectivo: 

 

CDS JJJ +=        (38) 

 

Combinando-se as equações (35), (36), (37) e (38), obtém-se a equação do balanço 

de massa para o soluto: 
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    (1)   (2)  (3) 

 

onde D é o coeficiente de dispersão hidrodinâmica do soluto no meio poroso, e v é a 

velocidade média da água nos poros. 

Os termos da equação (39) representam mecanismos distintos, já que derivam das 

quatro equações anteriores: 

 

(1) taxas de acumulação e restituição do soluto no solo; 

(2) transporte de massa por dispersão; 

(4) transporte de massa por convecção. 

 

A equação de convecção-dispersão (CD) para o transporte de soluto sujeito à 

adsorção e à produção de ordem zero em solos homogêneos é descrita como: 
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onde ρd é a massa específica do solo, S’ é a concentração do soluto na fase adsorvida. 

A adsorção do soluto pela fase sólida é descrita com uma isoterma linear dada por: 

 

CK'S d ⋅=        (41) 

 

onde Kd é uma constante empírica de distribuição de solutos entre a fase líquida e a fase 

adsorvida. 

Utilizando a equação (41) e assumindo um estado de fluxo estacionário em um solo 

homogêneo, a equação (40) pode ser reescrita na forma: 
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onde v (=q/θ) é a velocidade média da água nos poros e R é o fator de retardo dado por: 

 

θ
⋅ρ

+= dd K
1R       (43) 

 

Essa equação de convecção-dispersão (CD), também chamada de “Modelo de Uma 

Região”, é o modelo clássico do transporte unidimensional de solutos em meios porosos 

homogêneos, sob condições isotérmicas e de fluxo estacionário. A CD é uma equação 

macroscópica, na qual a variação espacial da velocidade e a geometria variável de fluxo 

são normalizadas por um coeficiente de dispersão (D) e uma velocidade média da água nos 

poros (v) (Schlindwein, 1998). 

Foi constatado por Fried & Combarnous (1971) que para determinados valores de 

velocidades de escoamento, o coeficiente de dispersão hidrodinâmica aumenta 

praticamente de uma forma linear com a velocidade, sendo o fator de proporcionalidade 

denominado de dispersividade λ, o qual depende das características do meio poroso. 
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De uma forma geral, o efeito da difusão molecular e da dispersão hidrodinâmica 

ocorrem ao mesmo tempo no interior da fase móvel. Eles são representados 

respectivamente pelo coeficiente da difusão molecular na água pura (Do) do soluto em 

questão e pela dispersividade λ. A equação que representa D é dada por Bresler et al. 

(1982): 

 

vDD p λ+=       (44) 

 

onde o valor de Dp pode ser estimado por (Bresler, 1973): 

 

( ) ( )θ=θ 'bexp'aDD 0p      (45) 

 

onde a’ e b’ são constantes empíricas e podem ser aproximadas para b’ = 10 e 0,001 < a’ < 

0,005. 

Caso a difusão molecular seja considerada desprezível diante da dispersão 

hidrodinâmica, o termo Dp será excluído da equação (44), ficando o valor de D variando 

linearmente com a velocidade média da água nos poros (v). Assim, pode-se escrever: 

 

vD λ=        (46) 

 

onde a dispersividade (λ) é o fator de proporcionalidade da equação e fisicamente 

representa o comprimento característico do transporte do soluto em um meio poroso. 

 

 

1.5.3.2  Modelo convecção-dispersão a duas frações de água (MIM) 
 

É um modelo mais complexo por incluir um fluxo preferencial de solutos em meios 

heterogêneos. Foi proposto inicialmente por Coats & Smith (1964) e subseqüentemente 

aplicado por van Genuchten & Wierenga (1976), Gaudet et al. (1977) e por Schulin et al. 

(1987) para descrever o processo de transporte de solutos em monólitos de solo, 

representando o espaço poroso afetado pela circulação da solução como dividido em dois 
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sítios ou domínios, um conteúdo de água móvel θm e outro conteúdo de água imóvel (θim = 

θ - θm), respectivamente (Comegna et al., 2001). 

Segundo Kamra et al. (2001) e Beven & German (1982), fluxo preferencial é um 

termo genérico usado para descrever uma série de processos de fluxo em não equilíbrio 

físico ocorrendo sob uma variedade de circunstâncias. Em solos de textura fina, os 

macroporos operam como caminhos de fluxo com alta condutividade causando um rápido 

movimento de soluto através do solo induzindo a uma contaminação severa do lençol 

freático. 

O fluxo preferencial de água e de soluto tem sido observado sob condições de 

campo (Everts et al., 1989), em colunas de solo indeformadas (White et al., 1986; Seyfried 

& Rao, 1987; Singh & Kanwar, 1991), em colunas de solo deformadas (montadas em 

laboratório) com agregados (Biggar & Nielsen, 1962a; Rao et al., 1980b; Nkedi-Kizza et 

al., 1982a,b, 1984), e em colunas deformadas com macroporos simulados ou artificiais 

(Bouma & Anderson, 1977; Parker, 1984; Phillips et al., 1989; Kluitenberg & Horton, 

1989, 1990; Czapar et al., 1992). Estes estudos demonstram que o transporte relacionado 

ao não-equilibrio físico é um importante processo para o movimento de soluto através do 

solo (Gaber et al., 1995). 

O transporte em não-equilíbrio físico é causado por uma pequena difusão entre as 

regiões de água móvel e imóvel. Estas regiões são normalmente observadas em solos com 

agregados (van Genuchten & Wierenga, 1976; Nkedi-Kizza et al., 1983), sob condições de 

fluxo não-saturado (De Smedt & Wierenga, 1979, 1984; De Smedt et al., 1986; Bond & 

Wierenga, 1990), em sistemas estratificados ou aqüíferos heterogêneos (Maraqa, 2001). 

Alguns estudos em campo e em laboratório usando amostras de solo indeformadas 

encontraram a relação entre o conteúdo de água imóvel e o conteúdo total de água variando 

de 0% (Cassel, 1971), de 35 a 55% (Smettem, 1984; Gvirtzman & Magaritz, 1986) ou até 

mesmo 75% e um solo tropical fracamente estruturado (Seyfried & Rao, 1987) ou solo de 

deserto sem estrutura (Jaynes et al., 1988). Esta última fração de água imóvel significa que 

substâncias químicas podem se mover através do perfil do solo até duas vezes mais rápido 

do que apresentado por modelos que não incorporam o conceito de água imóvel (Jaynes et 

al., 1995). Vale destacar que a maior diferença entre o transporte de soluto em colunas de 

solo homogeneizadas e o transporte em condições naturais de campo é o imenso 
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crescimento da variabilidade espacial do volume transportado neste último caso (Roth et 

al., 1991). 

Assim, levando-se em conta, no transporte de água e de soluto em um meio poroso, 

que uma parte da fase líquida é imóvel, introduz-se o modelo de convecção-dispersão a 

duas regiões de água, ou modelo MIM (Coats & Smith, 1964), combinando as equações 

(13) e (39): 
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onde vm é a velocidade média da água nos poros na fase móvel; Dm e Dim são os 

coeficientes de difusão-dispersão das fases móvel e imóvel, que, por sua vez, dependem do 

teor de umidade do solo, da velocidade de escoamento e da tortuosidade do meio poroso. 

Este modelo é geralmente mais poderoso e versátil na modelagem experimental de 

dados obtidos em amostras de solos indeformadas. Brusseau & Rao (1990) também 

mostraram que o modelo MIM pode explicar melhor o fluxo de água e de soluto na 

estrutura do meio poroso (Comegna et al., 2001). 

Na fase líquida móvel, o coeficiente de difusão-dispersão engloba ao mesmo tempo 

os efeitos da dispersão hidrodinâmica e da difusão molecular. Já na fase líquida imóvel, as 

velocidades convectivas são nulas, sendo levada em consideração unicamente a difusão 

molecular. 

Na maior parte dos processos de transferência, a difusão molecular 

(preponderantemente na fase imóvel), é muito pequena diante da dispersão hidrodinâmica 

(Brusseau, 1993). Assim, Dim é considerado desprezível e a equação (47) fica simplificada 

para: 
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Foi proposto por Coats & Smith (1964) e ratificado por Jaynes et al. (1995) uma 

relação que descreve a troca de massa de solutos entre as duas regiões de água móvel e 

imóvel, definida por uma cinética de primeira ordem: 
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θ      (49) 

 

onde α é o coeficiente de transferência de massa entre as duas frações de água. Fatores 

como a velocidade da água nos poros, a taxa de difusão, o comprimento da coluna (ou 

profundidade de solo trabalhada) e o fator de retardo afetam o coeficiente de transferência 

de massa. Isso é evidenciado em alguns trabalhos mostrando, de uma forma mais 

destacada, a dependência do coeficiente de transferência de massa com a velocidade da 

água nos poros (Coats & Smith, 1964; Gaudet et al., 1977; Rao et al, 1980a; Nkedi-Kizza 

et al. 1984; De Smedt & Wierenga, 1984; Selim et al., 1987; Seyfried & Rao, 1987; Miller 

& Weber, 1988). Além disso, foi mostrado em outros trabalhos que α e v são diretamente 

proporcionais (van Genuchten et al., 1977; De Smedt et al., 1986; Kookana et al., 1993; 

Casey et al., 1997). 

Contudo, levando-se em consideração a massa específica do solo e a fração de 

sítios de adsorção, as equações (48) e (49) podem ser reescritas na forma (van Genuchten 

& Wagenet, 1989): 
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onde f representa a fração de sítios de adsorção que se equilibram com a fase líquida 

móvel. 
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1.6  Grandezas adimensionais 

 

São grandezas habitualmente utilizadas nos problemas de transporte e descritas a 

partir da densidade de fluxo de água q, da dispersão hidrodinâmica D, do comprimento 

característico ou profundidade de solo trabalhada L, do coeficiente de transferência de 

massa α e das umidades θ e θm: 

 

• Fração de água móvel (Φ) 

 
É um fator que relaciona o teor de água  móvel (θm) com o teor total de água (θ).  É 

dado por: 

 

θ
θ

=Φ m        (52) 

 

Quanto mais alto for o grau de saturação do solo, maior será a parcela de água que 

participará do escoamento. Logo, pode-se dizer que o teor total de água exerce maior 

influência sobre a fração de água móvel. Portanto, o fator Φ tende a 1,0 quando a umidade 

se aproxima do valor da saturação (Gaudet et al., 1977). 

Já outras variáveis, tais como a concentração do soluto aplicado, a velocidade da 

água nos poros, estrutura e textura do solo, também podem influenciar o valor de Φ em 

menor escala (Nkedi-Kizza et al., 1983). 

 

• Número de Péclet (P) 

 
Utiliza-se este parâmetro adimensional para determinar qual mecanismo 

(convecção ou dispersão) domina o processo de transporte de solutos (Roth, 1996). Na 

escala macroscópica, este número é dado por: 

 

D
LvP ⋅

=        (53) 
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onde v é a velocidade da água nos poros, L é o comprimento característico da coluna de 

solo ou profundidade trabalhada, D é o coeficiente de dispersão hidrodinâmica. 

Para valores de P > 10, o transporte é predominantemente convectivo e para valores 

de P < 10, predomina o transporte dispersivo (Novy Quadry, 1993). 

 

• Número de Damkohler (ω) 

 

É um parâmetro que mostra a importância dos fenômenos de transferência de massa 

com relação à convecção numa distância L dentro do solo. É dado por: 

 

q
L⋅α

=ω        (54) 

 

• Tempo adimensional (T) 

 

É um tempo que representa o comprimento médio do caminho percorrido pelo 

soluto no tempo t do transporte convectivo: 

 

L
tqT

⋅θ
⋅

=        (55) 

 

 
1.7  Tempos característicos do transporte de solutos 

 
São tempos médios definidos a partir dos parâmetros de transporte de solutos (v, D 

e α) que intervém no transporte de soluto. 

 
- Tempo convectivo médio: 

 

Representa o tempo necessário para uma partícula de soluto percorrer uma distância 

L (profundidade do perfil do solo estudado) com uma velocidade v, sendo a convecção 

predominante na direção do deslocamento. É dado por: 
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v
Lt conv =        (56) 

 

- Tempo característico de transferência entre as regiões de água móvel e 

imóvel 

 

Caracteriza o tempo necessário para a concentração da fase imóvel entrar em 

equilíbrio com a fase móvel. Esse tempo depende da quantidade de água imóvel e do 

coeficiente de transferência α. 

 

α
θ

=α
imt        (57) 

 

 

1.8  Resolução das equações de transporte 

 

- Hipóteses 

 

A fim de simplificar a caracterização dos parâmetros hidrodispersivos, faz-se 

necessário a exposição de algumas hipóteses com o objetivo de tornar possível a solução 

da equação de transporte no meio poroso. São elas: 

 

a) na escala macroscópica, a matriz sólida é indeformável, homogênea e 

isotrópica; 

b) o escoamento é isotérmico; 

c) o escoamento é unidirecional (vertical); 

d) a taxa de fluxo é constante; 

e) o soluto é miscível com a água; 

f) as variações de massa e da viscosidade da solução em função da concentração 

do soluto são desprezíveis; 
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g) não existem interações químicas entre a fase líquida e a fase sólida (soluto não-

reativo), ou seja, a matriz sólida é inerte. 

 

Vale destacar que essas hipóteses são restritivas à generalidade do problema. 

Considerando essas hipóteses, a equação (48) simplifica-se para (Gaudet et al. 

1977): 
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As concentrações residente e de fluxo totais são obtidas a partir da equação (13): 

 

rimimrmmr CCC θ+θ=θ      (59) 

 

fimimfmmf CCC θ+θ=θ      (60) 

 

A relação entre a concentração de fluxo e a concentração residente é dada por 

Parker & van Genuchten (1984): 
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Toride et al. (1993) consideraram a equação (61) aplicável ao modelo convecção-

dispersão a duas regiões de água (MIM). Foi expresso Cfm e Cfim como as concentrações de 

fluxo na fase móvel e imóvel em função de Crm e Crim, as concentrações residentes 

correspondentes. A equação (61) fica expressa na forma: 
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As equações de transporte definidas anteriormente (equações 49 e 58) são escritas 

em termos de concentração residente, sendo as hipóteses matemáticas consideradas para a 

aquisição dos resultados dadas por: 
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A legitimidade física dessas hipóteses depende da velocidade convectiva da solução 

no meio poroso. Caso a velocidade convectiva assuma um valor alto, a dispersão 

hidrodinâmica predomina no deslocamento de solutos, sendo os gradientes de 

concentração na fase imóvel, devido à difusão molecular, considerados desprezíveis. 

Contudo, se a velocidade da água nos poros assumir um valor baixo, o deslocamento de 

solutos na fase móvel se dá principalmente pelo efeito da difusão molecular, como na zona 

imóvel. Assim, os gradientes de concentração das duas fases serão da mesma ordem de 

grandeza e as hipóteses (63) não serão válidas. 

 

 

1.9  Condições inicial e de contornos 

 

As condições inicial e de contornos empregadas para a solução analítica das 

equações CD e MIM são dadas por: 

 

- Condição inicial: 

 

inir C)0,z(C =       (64) 

 

 

 



 41

- Condição de contorno superior: 
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- Condição de contorno inferior: 
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1.10  Métodos de determinação dos parâmetros hidrodispersivos 

 

Qualquer que seja o método utilizado para representar o transporte de soluto, os 

parâmetros hidrodispersivos serão estimados pelo ajuste das expressões analíticas (em 

regime de escoamento permanente de água) da concentração (de fluxo ou residente) em 

dados adquiridos experimentalmente. 

Classicamente, os dados de concentração (de fluxo ou residente) necessários para o 

ajuste são obtidos a partir dos ensaios em colunas de laboratório ou em lisímetros no 

campo. Na maioria dos casos, a solução é infiltrada e recolhida na saída da coluna, 

obtendo-se a curva de eluição experimental. Esse protocolo foi seguido em laboratório por 

alguns autores: Gaudet et al. (1977), De Smedt et al. (1986), Silliman & Simpson (1987). 

O objetivo desses ensaios foi pôr em evidência o material simples e os diferentes processos 

que interferem no transporte de solutos em condições de saturação e não-saturação. 

Bond & Wierenga (1990) realizaram um experimento com colunas de solo em que 

a coluna era seccionada após a infiltração. Foram obtidos os dados de concentração 

residente em função da profundidade num dado tempo. 

Lafolie et al. (1997) estudaram a correlação entre o coeficiente de troca de massa 

entre as frações de água móvel e imóvel (α) e o coeficiente de dispersão hidrodinâmica (D) 

com o auxílio de bolas de vidro, concluindo que esses coeficientes não são independentes. 
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Já Haga et al. (1999) utilizaram também bolas de vidro a fim de caracterizar a dispersão 

hidrodinâmica de um ambiente bifásico água/gás, em diferentes graus de saturação. 

Czarpar et al. (1992) estudaram a influência da presença de macroporos artificiais 

contínuos ou descontínuos no transporte de solutos. Eles demonstraram que o escoamento 

preferencial é mais importante quando a intensidade de irrigação é superior à 

condutividade hidráulica. 

Para se aproximar das condições naturais de campo, as amostras indeformadas de 

colunas de solo são necessárias para a caracterização hidrodispersiva de algum tipo 

particular de solo. Seyfried & Rao (1987), por exemplo, avaliaram os parâmetros do 

modelo MIM e do modelo CD para um solo com agregados. Oliveira et al. (1999) fizeram 

uma comparação de metodologias para a determinação do coeficiente de dispersão para o 

cloreto de cálcio em um Latossolo Vermelho-Amarelo com base nos pontos da curva de 

eluição em três colunas de solo. 

Enfim, os experimentos podem ser realizados diretamente no campo utilizando-se 

um lisímetro em condições controladas (Pearson et al., 1996; Swensen, 1997; Schoen et 

al.,1999). Esse tipo de experimento permite uma caracterização mais próxima da realidade 

do solo submetido ao transporte de soluto. Porém, vale destacar que a dificuldade na 

montagem do lisímetro dificulta a tentativa de repetição para o caso de um estudo de 

variabilidade por exemplo. A metodologia de obtenção dos parâmetros hidrodispersivos 

proposto neste trabalho não apresenta esse tipo de inconveniente, pois ele fundamenta-se 

na utilização da infiltrometria. 

Existe, portanto, uma variedade de métodos para a determinação das variáveis e 

parâmetros hidrodispersivos (v, D, β’, ω, α e Φ). Van Genuchten & Wierenga (1976) 

fazem uma revisão de alguns desses métodos. No entanto, a técnica mais comum para a 

estimação destes parâmetros é o ajuste das soluções analíticas da equação CD ou MIM às 

curvas de concentrações experimentais. A estimativa dos parâmetros pode ser obtida pelo 

método inverso utilizando tais ajustes. 

Parker & van Genuchten (1984) desenvolveram o programa CXTFIT 2.0 que utiliza 

o método da otimização não-linear dos mínimos quadrados na estimativa dos parâmetros 

hidrodispersivos. 
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A maior parte dos trabalhos que utilizaram o programa CXTFIT 2.0 para obtenção 

dos parâmetros hidrodispersivos foi realizada em laboratório utilizando colunas de solo ou 

lisímetro (Gaber et al., 1995; Ellsworth et al., 1996; Bajracharya & Barry, 1997; Fesch et 

al., 1998a,b; Fryar & Schwartz, 1998; Sinke et al., 1998; Pang & Close, 1999; Persson & 

Berndtsson, 1999; Casey et al., 1999; Lee et al., 2000; Bejat et al., 2000; Inoue et al., 2000; 

Kamra et al., 2001; Comegna et al., 2001; Lee et al., 2001; Pang et al., 2002; Zhang et al., 

2002; Ersahin et al., 2002 e Pang et al., 2003). 

Já alguns trabalhos (Griffioen et al., 1998 e Maraqa, 2001) fazem uma analogia 

entre os resultados obtidos em outros experimentos realizados tanto no campo quanto em 

laboratório, destacando e interpretando as relações ou tendências entre os parâmetros 

encontrados em diferentes trabalhos. 

 

 

1.11  Análise estatística e variabilidade espacial 

 

A heterogeneidade espacial no sistema solo tem uma profunda influência no 

escoamento da água e no transporte de solutos na zona não-saturada. Incorporando nos 

modelos a variabilidade intrínseca do solo e a variabilidade extrínseca da lixiviação dentro 

da zona das raízes, proporcionará uma melhor representação da distribuição dos solutos em 

condições naturais de campo. 

Existe uma tendência atual em se desenvolver experimentos em grandes áreas sem 

a preocupação direta com a homogeneidade. Em vez de se tentar definir critérios de 

homogeneidade, muitas pesquisas têm se concentrado em avaliar a variabilidade das 

propriedades estudadas, e a partir daí, tirar proveito dessas informações. 

Algumas medidas de parâmetros apresentam irregularidades que podem ou não 

estar distribuídas ao acaso em relação à sua distribuição espacial no campo. Torna-se 

importante, com isso, estabelecer critérios para definir espaçamento entre as medidas a 

serem feitas, e a partir daí, definir a freqüência e o número de observações para fazer um 

estudo estatístico. Muitos trabalhos destacam a importância do conhecimento da 

dependência espacial das propriedades do solo na redução do esforço de amostragem, 

segundo o qual, o solo, em locais próximos, tende a ser mais similar do que entre locais 
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distantes; uma informação, portanto, carrega consigo qualquer informação da sua 

vizinhança. Na amostragem ao acaso, algumas informações são tomadas como juntas, 

duplicando a informação em alguma extensão; o conhecimento do alcance da dependência 

espacial de uma variável de reconhecimento pode minimizar esse aspecto, reduzindo a 

intensidade e o esforço de amostragem (Souza et al., 1997). Segundo Vieira & Maria 

(1995), em razão das variáveis não serem homogêneas e apresentarem dependência 

espacial, a variabilidade causa problemas em experimentos de campo, especialmente nos 

que apresentam parcelas experimentais grandes. Assim, ter conhecimento da variabilidade 

espacial dos parâmetros torna-se importante, pois a maioria das propriedades do solo não 

variam aleatoriamente, mas apresentam correlação ou dependência espacial. 

Cientistas têm usado modelos de aproximações estocásticos de transporte de 

solutos na escala de campo em solos heterogêneos (Sposito et al., 1986; Jury & Roth, 

1990; Russo, 1991; Russo & Dagan, 1991; Destouni, 1993; Jury & Scotter, 1994). Esses 

estudos têm fornecido estrutura para representação da variabilidade espacial na zona não-

saturada, estabelecendo, assim, importantes conceitos na aplicação de princípios 

estocásticos. 

Rao & Wagenet (1985) sugeriram que a análise da variabilidade espacial em 

estudos que envolvem o transporte de pesticidas conduz a uma avaliação mais direta de 

modelos de simulação com poluentes como também aperfeiçoa a interpretação dos 

resultados obtidos no campo. 

Na impossibilidade de definir uma malha onde o número de pontos e a distância 

entre eles não permitam caracterizar a variabilidade a partir da geoestatística (variograma), 

ou quando a análise da variabilidade espacial pela geoestatística onde os parâmetros não 

apresentam dependência espacial, a estatística clássica é uma ferramenta útil para a 

determinação da variabilidade espacial. 

As análises estatísticas clássicas devem ser realizadas de acordo com a distribuição 

teórica que melhor represente a distribuição amostral, de modo tal que a partir desta, 

possam ser feitas inferências em relação à distribuição verdadeira. 

A mais importante distribuição teórica contínua de probabilidade é a Distribuição 

Normal, chamada também de curva normal ou distribuição de Gauss, cujos indicadores 

para representar esta distribuição são a média aritmética, a variância, o desvio padrão, o 
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erro padrão da média e o coeficiente de variação dos valores obtidos na amostragem. A 

partir desses indicadores e para uma probabilidade pré-estabelecida, pode-se calcular os 

limites de confiança (ICDN), e assim, avaliar o grau de segurança da amostragem e o risco 

ou incerteza associada ao valor médio estimado. 

Quando os valores observados (Xi) não apresentam uma distribuição simétrica, é 

possível trabalhar com a Distribuição Lognormal. Essa distribuição caracteriza-se pelo fato 

de que os logaritmos dos valores observados obedecem a uma distribuição normal. Para 

este caso, os estimadores da população verdadeira são avaliados a partir das estatísticas das 

amostras através da média geométrica, da variância e do desvio padrão dos logaritmos das 

amostras (Spiegel, 1972). 

Na literatura, é possível encontrar vários métodos para testar a normalidade 

univariada dos dados, entre eles: Kolmogorov (1933), Shapiro & Wilk (1965) e Lilliefors 

(1967), qui-quadrado (Campos, 1983), Cramérvon Mises (Campos, 1983). Além desses 

testes consagrados na literatura, essa verificação pode ser feita indiretamente utilizando-se 

testes baseados nos coeficientes de assimetria e curtose esperados sob a distribuição 

normal.  
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2  MATERIAL E MÉTODOS 
 

 

2.1  Introdução 

 

Neste capítulo será apresentada a metodologia empregada para a obtenção dos 

parâmetros hidrodinâmicos e hidrodispersivos necessários à caracterização do transporte 

de água e de soluto no solo estudado. 

O estudo foi conduzido levando em consideração os processos físicos envolvidos 

nas transferências de água e de solutos. As equações de convecção-dispersão (CD) e 

convecção-dispersão a duas frações de água, móvel e imóvel (MIM) foram utilizadas na 

determinação dos parâmetros hidrodispersivos a partir do ajuste das soluções analíticas das 

equações CD e MIM aos pontos obtidos experimentalmente utilizando a infiltrometria. 

 

2.2  Descrição da área de estudo 

 

Os ensaios de infiltração foram realizados na fazenda Chã de Jardim, pertencente 

ao Centro de Ciências Agrárias da Universidade Federal da Paraíba, situado na 

microrregião do Brejo paraibano, no município de Areia, no Estado da Paraíba (6o58’12” S 

e 35o42’15” O). A altitude é de aproximadamente 619 m acima do nível do mar. O clima 

na região, pela classificação de Köpen, é do tipo As’ (quente e úmido), com estação 

chuvosa no período outono-inverno, sendo as maiores precipitações nos meses de junho e 

julho (Brasil, 1972). A Figura 04 mostra um mapa do Estado da Paraíba com a localização 

do município de Areia. 
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Figura 04 - Mapa do estado da Paraíba e da localização do 

município de Areia. 
 

 

2.3  Delineamento experimental 

 

Os ensaios de infiltração de água e de soluto foram realizados numa área de 

aproximadamente quatro hectares. Os pontos selecionados da área foram dispostos numa 

malha de 25 x 25 metros. Os dez pontos destacados na Figura 05, pontos com índices pares 

dispostos numa malha de 50 x 50 m, foram utilizados para os ensaios de infiltração de água 

e de soluto, sendo os demais pontos da malha utilizados apenas para ensaios de infiltração 

com água. 

 

 
Figura 05 – Localização dos pontos experimentais na área em estudo. 
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2.4  O solo 

 

O solo da região é classificado como um Latossolo Amarelo (Embrapa, 1999), que 

se caracteriza por ser profundo, bem estruturado, muito bem drenado, homogêneo, 

altamente intemperizado e lixiviado com agregados de alta estabilidade. 

Os ensaios de infiltração foram realizados no solo durante o cultivo de feijão 

macassar (Vigna Unguiculata), Figura 06, no estágio de crescimento das primeiras 

vargens. 

 

 
Figura 06 – Solo utilizado nos ensaios de infiltração durante o cultivo do feijão 

macassar (Vigna Unguiculata). 
 

 

2.4.1  Granulometria 

 

A análise granulométrica foi feita por peneiramento (Figura 07a), para as partículas 

com diâmetro maiores que 0,053 mm e por sedimentação (Figura 07b), para partículas com 

diâmetro menores que 0,053 mm, após dispersão com hexametafosfato de sódio, 

utilizando-se o método do densímetro (ABNT, 1984). 
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          (a)               (b) 

 
Figura 07 – Análise granulométrica: (a) Peneiramento, (b) Sedimentação. 

 

 

2.4.2  Análise química do solo 

 

A análise química do solo foi realizada para a determinação das quantidades de sais 

no solo e a partir daí fornecer subsídios para a discussão dos resultados nos processos de 

transporte de solutos. 

As análises foram realizadas no Laboratório de Química e Fertilidade do Solo 

pertencente ao Centro de Ciências Agrárias/Campus III – Areia – PB. Foram realizadas 

análises químicas de pH, fósforo (P), cátions, soma de bases trocáveis (SB), capacidade de 

troca catiônica (CTC) e matéria orgânica (M.O.). Os teores de fósforo (P), potássio (K) e 

sódio (Na) foram determinados com Extrator Mehlick 1. O H+ + Al+3 foi determinado com 

Extrator Acetato de Cálcio 0,5M, pH 7,0. Alumínio (Al+3), Cálcio (Ca+) e Magnésio 

(Mg+2) foram determinados com Extrator KCl 1M. 
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2.5  Ensaio de campo: infiltração de água e de soluto 

 

2.5.1  Obtenção da umidade inicial (θini), massa específica (ρd) e concentração inicial 

de cloreto no solo (Cini). 

 

As amostras de solo foram coletadas no campo utilizando-se um amostrador de 

Uhland adaptado (Figura 08), com capacidade para três cilindros de plástico com 5 cm de 

altura por 5 cm de diâmetro (também são utilizados cilindros com 1 cm de altura). 

 

 
Figura 08 – Amostrador: (a) Cilindros de 5 cm de altura (b) Cilindros de 1 cm de 

altura. 
 

Antes de cada ensaio de infiltração, foram coletadas três amostras de solo com o 

amostrador utilizando-se cilindros de cinco centímetros de altura (Figura 08a), sendo uma 

amostra representativa para a camada (0 - 5) cm, outra para (5 - 10) cm e a última para (10 

- 15) cm. Essa coleta foi realizada a aproximadamente 1m do eixo central do infiltrômetro, 

preservando, com isso, o solo no local da infiltração. Todas as amostras foram 

acondicionadas em latas de alumínio hermeticamente fechadas e pesadas para a obtenção 

da massa úmida (MU). No laboratório, foram adicionados 100 mL de água deionizada a fim 

de extrair o sobrenadante, após sedimentação das partículas sólidas, para a obtenção da 

concentração inicial de cloreto (o processo será detalhado mais adiante). Posteriormente, as 

amostras foram levadas à estufa a 105oC, onde passaram 24 horas para obtenção da massa 

seca (MS) utilizada no cálculo da umidade inicial e da massa específica. 
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2.5.2  Infiltração de água e de soluto 

 

Para os ensaios de infiltração, utilizou-se um infiltrômetro de anel de quinze 

centímetros de diâmetro e aproximadamente oito centímetros de altura (Figura 09). O 

infiltrômetro de anel é encravado a um centímetro de profundidade a fim de minimizar a 

perturbação estrutural do solo. 

 

 
Figura 09 – Infiltrômetro de anel 

 

O volume de água e de soluto aplicado variou de 70 a 250 mL, dependendo da taxa 

de infiltração, a fim de evitar uma carga hidráulica e conseqüente fluxo forçado no solo. 

Inicialmente, sete volumes iguais de água foram infiltrados até atingir um estágio de 

regime de fluxo estacionário no local da infiltração. Em seguida, três volumes iguais de 

uma solução contendo KCl a 0,1M foram infiltrados no solo. Anotaram-se os tempos para 

que cada volume de água ou solução fossem infiltrados no solo. 

 

 

2.5.3  Obtenção da umidade final (θfin) e concentração final de cloreto no solo (Cfin) 

 

Após a infiltração de água e de soluto no solo, as amostras foram coletadas 

verticalmente e, aproximadamente, no eixo central do círculo, utilizando o amostrador de 

Uhland adaptado, porém agora com cilindros de plástico de um centímetro de altura e 

cinco de diâmetro (Figura 08b). Essa amostragem permitiu obter um perfil de concentração 

mais refinado para uma melhor caracterização dos parâmetros hidrodispersivos. A 
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importância da coleta no centro do círculo deve-se à intenção de explorar o caráter 

monodimensional da infiltração nesta área. As amostras foram acondicionadas em latas de 

alumínio hermeticamente seladas e pesadas para a obtenção da massa úmida (MU). No 

laboratório, foram adicionados volumes de 100 mL de água deionizada nas amostras para 

posterior extração do sobrenadante e análise da concentração final de cloreto. Em seguida, 

as amostras foram levadas à estufa a 105oC, onde permaneceram 24 horas para a obtenção 

da massa seca (MS) utilizada no cálculo da umidade final. 

 

 

2.6  Análise do cloreto 

 

Após a coleta das amostras no campo, adicionou-se, no laboratório, 100 mL de 

água deionizada em cada lata de alumínio. Foi feita a pesagem do conjunto “solo-lata” 

antes e após a colocação da água. Em seguida, agitou-se a amostra com o auxílio de um 

bastão de vidro. A amostra foi então deixada em repouso durante 24 horas para uma devida 

sedimentação das partículas sólidas. Uma alíquota de 50 mL da solução sobrenadante foi 

retirada para análise da concentração de cloreto presente na amostra, utilizando-se  para 

cada análise volumes de 35 e 40 mL. 

O método consistiu na titulação do cloreto (Cl–) pelo nitrato de prata (AgNO3) a 

uma concentração de 0,05 M. Essa titulação baseou-se na precipitação do íon Cl- presente 

na amostra de solução sobrenadante pelo nitrato de prata, conforme a seguinte equação 

química: 

 

↓→+ −+
)s(AgClClAg      (67) 

 

Nesse método, que necessita de um condutivímetro (Digimed, DM – 31) e de um 

titulador (Contiburette µ 10 – M. Zipperer GmbH), a concentração do íon cloreto na 

solução sobrenadante [Cl-] foi obtida a partir da relação de equivalência entre Ag+ e Cl-: 

 

sobeq3AgNO V]Cl[VC ×=× −      (68) 



 53

onde: CAgNO3 é a concentração de nitrato de prata em mol⋅L-1; 

Veq é o volume de nitrato de prata no ponto de equivalência (ponto de virada da 

condutividade elétrica, onde ela deixa de decrescer e passa a crescer); 

Vsob é o volume da solução sobrenadante a ser analisada em mL. 

Portanto: 

1000
V
V

C]Cl[
sob

eq
3AgNO ×








×=−     (69) 

 

sendo [Cl-1] em mmol . L-1. 

 

- Cálculo da concentração de cloreto na amostra de solo coletada no campo 

 

Após as determinações das concentrações de cloreto nas soluções sobrenadantes 

pela titulação, as concentrações nas amostras de solo são calculadas pela seguinte relação: 

 

águaCl
inicial

totalanalisada
amostra C

V
VC

C −
⋅

=      (70) 

 

onde: Canalisada é a concentração de cloreto na amostra após diluição em 100 mL de água 

deionizada. 

Vtotal é o volume de água presente na amostra após a diluição em 100 mL de água 

deionizada, dado por: 

 

l

Stotal
total

MM
V

ρ
−

=       (71) 

 

onde Mtotal é a massa total (solo + água) após a diluição em 100 mL de água 

deionizada; MS é a massa seca após 24 horas de estufa a 105oC e ρl é a massa 

específica da água (~1.0 g.cm-3). 

Vinicial é o volume inicial de água contido na amostra, dado por: 
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l

SU
inicial

MM
V

ρ
−

=       (72) 

 

sendo MU a massa úmida de solo antes da diluição em 100 mL. 

CCl água é a concentração de cloreto presente na água infiltrada. 

 

Assim, de posse das concentrações de cloreto calculadas para as amostras de solo 

coletadas ao final do ensaio de infiltração, obtêm-se os perfis de concentração final para 

cada ponto experimental. 

 

2.7  Taxa de recuperação (Tr) 

 

Com os resultados das concentrações de cloreto obtidos a partir das análises e com 

os valores de volumes de água (umidades) conhecidos para cada profundidade, pode-se 

determinar a massa total de cloreto obtida nas amostras de solo coletadas no perfil: 

 

( ) ( )∑
=

⋅=
N

1j
iiCl jCjVM              N = 1, 2, ..., 20   (73) 

 

onde Vi(j) é o volume de água no ponto i e na profundidade j e Ci(j) é a concentração de 

cloreto no mesmo ponto i e profundidade j. 

A partir desse resultado (massa recuperada de cloreto) e de posse da quantidade de 

massa de cloreto aplicada ao solo, é possível fazer uma análise da taxa de recuperação (Tr), 

ou seja, uma relação entre a massa recuperada de cloreto e a massa aplicada no solo: 

 

Clinicial

Clinicial

MaplicadaMassa
MrecuperadaMassa

Tr
−

−
=      (74) 

 

onde Minicial Cl é a massa inicial de cloreto no solo. 

Contudo, caso se pretenda expressar Tr em porcentagem, basta multiplicar Tr por 

cem: 



 55

( ) 100Tr%Tr ⋅=       (75) 

 

 

2.8  Parametrização hidrodinâmica 

 

A infiltração acumulada é calculada fazendo a razão entre o volume acumulado e a 

área do infiltrômetro de anel (A = 176,71 cm2). O gráfico da infiltração acumulada versus 

raiz do tempo origina uma curva cuja equação pode ser interpretada sob o ponto de vista 

monodimensional e tridimensional (Haverkamp et al., 1994). 

As umidades volumétricas iniciais serão supostamente pequenas em relação às 

umidades volumétricas finais para que a condutividade hidráulica inicial do solo (Kini) seja 

desprezível diante de K, condutividade hidráulica do solo à pressão ho, de forma que as 

equações (23) e (28) possam ser escritas como: 

 

i) Monodimensional: 

 

tK
3

2tSI D1 ⋅
β−

+=       (76) 

      (1a)   (2) 

 

ii) Tridimensional (tempos curtos): 

 

t
r
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3
2tSI

2

D3 ⋅







θ∆

γ
+

β−
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      (1a)     (2)       (1b) 

 

Com os termos representando: 

(1) Capilaridade: (a) Vertical 

(b) Lateral 

(2) Gravidade 
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Observa-se que a capilaridade lateral depende das condições inicial e final de 

umidade, bem como da geometria do sistema. 

Já para o caso de tempos longos considera-se a equação: 
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22

D3     (78) 

 

- Procedimento para as determinações de S e de K. 

 

A otimização dos parâmetros hidrodinâmicos S e K foi realizada através do ajuste 

da curva de infiltração tridimensional acumulada em função do tempo (I x t), com base no 

método dos mínimos quadrados, cujo programa foi desenvolvido no Laboratoire d’étude 

des Transferts en Hydrologie et Environnement (LTHE, Grenoble/França). Assim, os 

valores de densidade de fluxo (q = dI/dt) para tempos curtos e tempos longos são dados 

por: 

 

• Tempos curtos 

 

K
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2
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+=        (79) 
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• Tempos longos 

 

Kq D1 =         (81) 
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Os valores iniciais de S e K utilizados na otimização foram determinados da 

seguinte forma: 

 

1. Para o cálculo de S, utiliza-se equação (77), de infiltração tridimensional para tempos 

curtos, considerando K = 0, ou seja, a infiltração somente é explicada pela sorvidade, onde 

o efeito da capilaridade impera sobre o efeito da gravidade (S >> K). 

 

2. Para o cálculo de K, considera-se S = 0 na equação (78) utilizada para tempos longos de 

infiltração, uma vez que é atingido o regime estacionário, ou seja, o efeito da gravidade 

impera sobre o efeito da capilaridade neste intervalo de tempo (S << K). 

 

Assim, de posse dos valores iniciais de S e K, procede-se à otimização dos mesmos 

simultaneamente através da minimização dos resíduos das equações (77), (78) e (82), 

obtendo-se, assim, os valores finais (otimizados) de S e K. 

O tamanho médio dos poros hidraulicamente funcionais (λm), o tempo geométrico 

modificado (tgeomod), o tempo gravitacional (tgrav), o tempo de estabilização (tstab) e o tempo 

capilar (tcap) serão calculados pelas equações (30), (31), (32), (33) e (34), respectivamente. 

 

 

2.9  Parametrização hidrodispersiva 

 

Seja qual for o modelo utilizado (CD ou MIM) para representar o transporte de 

soluto, os parâmetros hidrodispersivos serão estimados pelo ajuste da expressão analítica 

(regime de fluxo estacionário de água) da concentração residente a partir dos dados 

experimentais. 

As variáveis que caracterizam o transporte são: 

 

- A fração de água móvel, Φ = θm/θ; 

- O coeficiente de dispersão hidrodinâmica, D; 

- O coeficiente de troca de soluto entre as regiões de água móvel e imóvel, α. 
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2.9.1  Cálculo da fração de água móvel Φ 

 

A fração de água móvel caracteriza a quantidade de água efetivamente móvel em 

um solo. O método empregado para a determinação da fração de água móvel é o método da 

mono-traçagem (MoT), proposto por Clothier et al. (1992). 

 

- Método da mono-traçagem (MoT) 

 

- Equações de base 

 

O método de análise proposto por Clothier et al. (1992) para o cálculo de Φ é 

fundamentado na equação de conservação da massa de um traçador na água, equação (13). 

Supondo que a concentração no volume de solo logo abaixo da superfície do 

infiltrômetro (≈ 1 cm) está em equilíbrio ao final da aplicação da solução (tsol) e que os 

fenômenos dispersivos são desprezíveis, conclui-se que a concentração da fase móvel do 

volume de solo amostrado Cm (z0, tsol) encontra-se na mesma concentração da solução 

contida no infiltrômetro: 

 

( ) 0sol0m Ct,zC =       (83) 

 

A segunda hipótese necessária para o cálculo de Φ refere-se à concentração da fase 

líquida imóvel. Se para o tempo de amostragem, ou seja, ao final da infiltração da solução, 

tsol, a troca de soluto entre as regiões de água móvel e imóvel for muito pequena, conclui-se 

que os efeitos de α possam ser desprezíveis de tal forma que: 

 

( ) 0t,zC sol0im =       (84) 

 

Aplicando as hipóteses (83) e (84) na equação (13), a fração de água móvel (Φ) é 

calculada por: 
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( )
0

sol0m

C
t,zC

=
θ

θ
=Φ       (85) 

 

No entanto, para o caso em que o traçador esteja naturalmente presente no solo 

antes da infiltração, a concentração inicial deve ser subtraída da equação (85): 

 

( )
ini0

inisol0m

CC
Ct,zC

−
−

=
θ

θ
=Φ      (86) 

 

- Condições de aplicação do método MoT 

 

Clothier et al. (1995) tratam o problema utilizando uma lâmina de solução 

infiltrada, Isol, estimada em aproximadamente 25 mm para que a estimativa de Φ não seja 

tendenciosa pelos efeitos dispersivos. No entanto, esta lâmina pode variar um pouco de 

acordo com as condições de infiltração no solo estudado. 

Snow (1999) utilizou uma solução analítica para a equação de transporte, em 

geometria de escoamento monodimensional, para simular perfis de concentração com 

diferentes valores de λ (dispersividade) e de Isol (lâmina de solução infiltrada). Ele concluiu 

que a condição na Isol para que a hipótese (83) seja válida e que o parâmetro Φ não seja 

subestimado é a seguinte: 

 

λ>solI       (87) 

 

Na maior parte dos casos encontrados na literatura, a dispersividade varia de 2 a 20 

mm (Wagenet, 1983), com os valores maiores obtidos próximos à saturação. Como o valor 

de λ não é conhecido inicialmente, Snow (1999) escolheu aproximadamente 20 mm como 

valor de limite inferior para Isol. 

Nos casos em que a solução é diretamente infiltrada no solo, sem a aplicação 

anterior de água, Clothier et al. (1995) mostraram que os efeitos da dispersividade foram 
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menos importantes e que uma lâmina de solução de 15 mm seria suficiente para verificar a 

hipótese (83). 

A hipótese (84) considera que o tempo característico de transferência entre as 

regiões de água móvel e imóvel, equação (57), é tal que tsol < tα. 

Snow (1999) avaliou numericamente a validade da hipótese (84) considerando um 

fluxo em regime de estado estacionário de infiltração de uma solução, em escoamento 

monodimensional, designado como qstab1D. Este autor concluiu que qstab1D deve ser superior 

a 10 mm.h-1 e que a lâmina infiltrada deve ser inferior a 1,25 (horas) × qstab1D para que a 

hipótese Cim (z0, tsol) ≈ 0 seja válida. 

A Tabela 02 resume as condições de aplicabilidade do método MoT. 

 

Tabela 02 - Condições de aplicabilidade do método MoT (Clothier et al., 1992; Snow, 
1999). 

Método de mono-traçagem (MoT) 

Cm (z0, tsol) = C0 
    Isol > λ 

se λ ≤ 20 mm e α < 5 h-1 

Cim (z0, tsol) = 0 

     qstab1D > 10 mm/h 

e   Isol < 1,25 (horas) × qstab1D 

se  Isol > 20 mm e α < 0,5 h-1 

ou 

     qstab1D > 10 mm/h 

e   20 mm < Isol < 30 mm 

se  α > 0,5 h-1 
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2.9.2  Estimação do coeficiente de dispersão hidrodinâmica D 

 

A estimativa do coeficiente de dispersão hidrodinâmica (D) é baseada no ajuste da 

solução analítica das equações de transporte CD e MIM, equações (39) e (48). 

Os parâmetros da solução analítica do problema de transporte são: 

 

- A umidade volumétrica de água no final da infiltração, θfin, suposta uniforme 

em todo o perfil afetado pelo transporte do soluto; 

- O fluxo de infiltração qstab1D, visto que a solução analítica é escrita na 

geometria de escoamento monodimensional; 

- A fração de água móvel, Φ; 

- O coeficiente de dispersão hidrodinâmica, D; 

- O coeficiente de troca de massa, α. 

- O fator de retardo, R. 

 

Como já dito no item 2.5.3, a umidade final (θfin) é obtida a partir da média de 

quinze amostras coletadas no final da infiltração. É importante ressaltar novamente a 

necessidade de fazer a coleta no eixo da área onde houve a infiltração, já que aí o 

escoamento é suposto monodimensional. Rigorosamente, qstab1D deve corresponder ao 

fluxo de escoamento no eixo do infiltrômetro. 

A fim de reduzir o número de parâmetros a ajustar, a fração de água móvel é 

calculada de maneira independente pelo método de Clothier et al. (1992). Se as condições 

experimentais são respeitadas para satisfazer as hipóteses necessárias para o cálculo, o 

parâmetro α pode ser desprezível (α ≈ 0) na escala do tempo da medida, já que tsol < tα, 

numa primeira aproximação. Assim, D e R são os únicos parâmetros a serem ajustados 

pela equação CD. Como condições suplementares para o ajuste dessa solução analítica 

tem-se: 

 

- O transporte de soluto é monodimensional; 

- O regime de fluxo estacionário de água. 



 62

A Tabela 03 recapitula as condições para a estimativa de Φ e D. 

 

Tabela 03 - Condições para a estimativa de Φ e D 
Grandeza  

estimada 
Método Hipóteses 

Φ 

MoT (Clothier et al. (1992): 

        
in0

insol0r

CC
C)t,z(C

−
−

=Φ  

D 

Ajustamento da solução analítica 1D do 

transporte, com: 

- θfin e qstab1D medidos 

- Φ calculado (MoT) 

- α = 0, 

sendo o perfil de concentração residente 

Cr (z,tsol) (no centro do infiltrômetro) 

• Cm (z0, tsol) = C0 

• Cim (z0, tsol) = 0 

(α ≈ 0) 

• Transporte monodimensional 

do soluto 

• Regime de fluxo estacionário 

de água 

 

 

 

2.9.3  Estimação do coeficiente de troca de massa α 

 

O coeficiente de transferência de troca de massa de soluto entre as frações de água 

móvel e imóvel é expresso por uma cinética de primeira ordem, equação (49). O método de 

estimação deste parâmetro foi realizado pelo ajuste da solução analítica da equação de 

transporte MIM, utilizando o programa CXTFIT 2.0. O programa inclui esse coeficiente 

num parâmetro que mostra a importância dos fenômenos de transferência de massa com 

relação à convecção numa distância L dentro do solo, intitulado parâmetro de Damkohler, 

equação (54). 
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2.10  Programa CXTFIT 2.0 

 

O principal problema referente à avaliação dos processos de transferências de água 

e de solutos está relacionado com a quantificação dos parâmetros de transporte (D, v, ω, 

β’, α e R). Desta forma, os programas de ajuste de curvas experimentais baseados na 

solução analítica da equação de convecção-dispersão têm se mostrado como excelentes 

ferramentas para a determinação desses parâmetros. Dependendo dos processos a serem 

avaliados, diversas soluções analíticas podem ser utilizadas. 

O programa de ajuste de curvas CXTFIT 2.0 (Code for Estimating Transport 

Parameters from Laboratory or Field Tracer Experiments) (Toride et al., 1995), 

desenvolvido por Parker & van Genuchten (1984), é considerado específico para estimar 

os parâmetros hidrodispersivos de um solo e possui diversas soluções analíticas para várias 

condições iniciais e de contorno. O programa utiliza o método de otimização não-linear 

dos mínimos quadrados e baseia-se nas soluções analíticas das equações de convecção-

dispersão CD e MIM (equações 42 e 48). 

A determinação dos parâmetros é executada no programa em oito blocos descritos a 

seguir: 

 

- Bloco A: contém as entradas que definem o tipo de problema a ser resolvido. 

Neste bloco tem-se a especificação do tipo de método (inverso ou direto), o 

modo de concentração (fluxo ou residente), o tipo de modelo, a dimensão dos 

parâmetros (dimensionais ou adimensionais) e a profundidade do solo. 

- Bloco B: contém os dados para o processo de estimativa dos parâmetros. Neste 

bloco, especifica-se o número máximo de interações e os limites mínimos e 

máximos na estimativa dos parâmetros. 

- Bloco C: contém os parâmetros a serem estimados. 

- Bloco D: contém as diferentes funções que podem ser usadas na aplicação do 

soluto. Neste bloco, especifica-se a concentração do soluto aplicado e o tempo 

de aplicação. 

- Blocos E e F: estão relacionados à utilização de modelos estocásticos. 

- Bloco G: contém os dados observados para aplicação do método inverso. 
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- Bloco H: está relacionado à utilização do método direto. 

 

É importante ressaltar que o programa utiliza as equações na forma 

adimensionalizada. 

Para o modelo convecção-dispersão (CD), a equação (42) adimensionalizada é 

expressa na forma: 

 

Z
C

Z
C

P
1

T
CR 2

2

∂
∂

−
∂
∂

=
∂
∂       (88) 

 

onde P é o número de Péclet (equação 53) e T o tempo adimensional (equação 55). 

Os parâmetros adimensionalisados para o modelo CD estão expressos na Tabela 04: 

 

Tabela 04 - Parâmetros adimensionalisados para o modelo CD 
Parâmetros T Z P R C 

Expressões 
L
tv

 
L
z  

D
Lv

 
θ

ρ
+ dd K

1  
0C

C  

 

As condições inicial, de contorno superior e de contorno inferior são as mesmas 

para os dois modelos e estão expressas pelas equações (64), (65) e (66). 

A solução analítica da equação de convecção-dispersão (CD) para a concentração 

residente, conforme van Genuchten & Parker (1984), com as condições inicial e de 

contorno é dada por (Toride et al. 1995): 
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Para o modelo convecção-dispersão a duas frações de água (MIM) as equações 

(50) e (51) adimensionalizadas são expressas na forma: 

 

 

      (91) 

 

onde os subscritos 1 e 2 referem-se aos sítios de equilíbrio e não equilíbrio 

respectivamente; β’ é o coeficiente de partição entre as duas frações de água móvel e 

imóvel e ω é o coeficiente de transferência de massa adimensionalisado (número de 

Damkohler). 

A Tabela 05 apresenta os parâmetros adimensionalisados para o modelo MIM. 

 

Tabela 05 - Parâmetros adimensionalisados para o modelo MIM 
Parâmetros Z P R 

( 21
1

2
1

2
1 CC

Z
C
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C
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C
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∂
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∂
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A solução analítica da equação de convecção-dispersão a duas frações de água 

(MIM) é dada por (Toride et al. 1995): 
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          (92) 

 

Os parâmetros de entrada (ou valores iniciais) para a execução do programa, 

tanto no modelo CD, como no modelo MIM, foram organizados da seguinte forma: 
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• Modelo CD 

 

No modelo convecção-dispersão (CD) utilizam-se v, D e R como parâmetros de 

ajuste. 

Baseado nos resultados da parametrização hidrodinâmica, os valores de entrada 

(iniciais) de v e R podem ser calculados segundo as expressões: 

 

fin

solDt1q
v

θ
=        (93) 

 

Φ
=

1R        (94) 

 

onde finθ  é uma média das quinze umidades volumétricas finais, uma para cada camada de 

profundidade. 

Esta aproximação para R foi possível, pois para pequenos volumes de solo, 

considera-se que a concentração residente móvel tem praticamente o mesmo valor da 

concentração residente imóvel. Assim, partindo da equação de convecção-dispersão com 

esta hipótese tem-se: 
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θ
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+=
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θ−θ
+=

θ
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11111R

mm

m

m

im     (95) 

 

Os parâmetros v, D e R são obtidos segundo o procedimento descrito abaixo: 

 

- No primeiro ajuste, fixa-se o valor de R em 1 e ajustam-se os valores de v e D, 

cujos valores iniciais são concebidos na metodologia de caracterização 

hidrodinâmica e hidrodispersiva. 

- No segundo ajuste, fixa-se o valor de v e ajustam-se os valores de R e D. 
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Uma condição essencial para o ajuste de v, D e R é que a conservação da massa 

seja atingida, ou seja, a quantidade de cloreto infiltrada deve ser igual à quantidade de 

cloreto estimada pelo programa após o ajuste. 

 

• Modelo MIM 

 

No modelo convecção-dispersão a duas frações de água (MIM), utilizam-se v, D, 

R, β’ e ω como parâmetros de ajuste. 

Como valores de entrada para a execução do programa, também baseado nos 

resultados da parametrização hidrodinâmica, adota-se o mesmo valor de v expresso na 

equação (93) e o parâmetro β’ é tomado como sendo igual à fração de água móvel (Φ) e 

fixado durante o ajuste. Isto é possível, pois como se trata de um soluto não-reativo, a 

fração de sítios de adsorção (f) é considerada nula. 

Para a determinação dos parâmetros (v, D, R e ω), adota-se o seguinte 

procedimento: 

 

- No primeiro ajuste, fixa-se o valor de β’ e ajustam-se os valores de v, D, R e ω. 

- No segundo ajuste, fixam-se os valores de v e β’ e ajustam-se os valores de D, 

R e ω. Com um parâmetro a menos para o ajuste, diminui-se o número de 

interações e conseqüentemente o erro associado a cada parâmetro. 

 

A determinação dos parâmetros também está sujeita à condição de conservação da 

massa de cloreto. 

 

2.11  Análise estatística dos parâmetros relativos à transferência de água e ao 

transporte de soluto. 

 

Na ausência de um grande número de dados para verificar uma possível existência 

de dependência espacial dos parâmetros estudados, empregando-se a análise geoestatística 

por meio do semivariograma (Vieira et al., 1983), as análises da variabilidade dos 
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parâmetros hidrodinâmicos e hidrodispersivos serão representadas pelas análises da 

estatística clássica.  

O teste de normalidade Shapiro-Wilk, com nível de significância de 5% será 

empregado para avaliar quais parâmetros relativos à transferência de água e ao transporte 

de soluto seguem uma distribuição Normal. Caso um primeiro teste de normalidade não 

indique uma distribuição Normal, um segundo teste de normalidade será realizado com as 

variáveis transformadas, ou seja, com os logaritmos neperianos dos valores, a fim de se 

verificar uma distribuição Lognormal. Algumas informações adicionais sobre o teste de 

normalidade de Shapiro-Wilk encontram-se no Anexo 6. 
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3  RESULTADOS E DISCUSSÃO 
 

 

3.1  Introdução 

 

Neste capítulo serão apresentados os resultados dos ensaios de infiltração de água e 

de soluto em condições de campo, além dos resultados da determinação dos parâmetros 

hidrodinâmicos e hidrodispersivos.  

 

 

3.2  Análise granulométrica e textura do solo 

 

Uma grande parte da parcela experimental onde foram realizados os ensaios de 

infiltração de água e de soluto possui a classificação textural do tipo Franco-Argilo-

Arenoso. 

Solos com altos teores de argila apresentam grande estabilidade de agregados 

(Sanchez, 1981). Segundo Lima (2000), alguns fatores afetam a agregação em latossolos: 

minerais de argila (com predominância da caulinita), óxidos de ferro e de alumínio e 

matéria orgânica. Trabalhando com sete latossolos da região sudeste do Brasil, Ferreira et 

al. (1999) encontraram que a caulinita e a gibbisita são os principais constituintes 

mineralógicos responsáveis pela estrutura dos latossolos estudados. 

A Tabela 06 apresenta os resultados da análise granulométrica e a classificação 

textural das amostras de solo referentes aos ensaios de infiltração. Apenas as amostras de 

solo dos pontos experimentais A2 e E2 não apresentaram uma classificação textural 

Franco-Argilo-Arenoso. 
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Tabela 06 - Textura e classificação do solo. 

Amostras 

(0 – 15) cm 

Areia 

% 

Silte 

% 

Argila 

% 

Classificação 

Textural 

Classificação 

Pedológica 

A2 51,2 10,5 38,3 Argila-Arenosa 

A4 58,2 11,7 30,1 Franco-Argilo-Arenoso 

A6 59,4 15,2 25,4 Franco-Argilo-Arenoso 

A8 59,4 15,2 25,4 Franco-Argilo-Arenoso 

C2 56,5 15,2 28,3 Franco-Argilo-Arenoso 

C4 63,5 16,4 20,1 Franco-Argilo-Arenoso 

C6 58,8 14,1 27,1 Franco-Argilo-Arenoso 

C8 61,2 12,9 25,9 Franco-Argilo-Arenoso 

E2 62,3 19,3 18,4 Franco-Arenoso 

E4 51,7 20,5 27,7 Franco-Argilo-Arenoso 

Latossolo 

Amarelo 

 

 

Para a classificação textural das amostras de solo utilizou-se o diagrama triangular 

apresentado no item 1.2.1. adaptado e adotado pela Sociedade Brasileira de Ciência do 

Solo (Figura 01). O tamanho médio dos agregados obtidos para a camada superficial de 0-

15 cm foi de 1,76 mm de diâmetro quando seco e de 1,36 mm quando úmido. A fração 

entre os tamanhos dos agregados úmido e seco foi de 0,77, indicando uma alta estabilidade 

dos agregados. 

A Figura 10 apresenta as curvas granulométricas referentes às linhas A, C, e E : 

 
 
 
 
 
 
 



 71

0

10

20

30

40

50

60

70

80

90

100

0.001 0.01 0.1 1 10

Diâmetro das partículas (mm)

Po
rc

en
ta

ge
m

 a
cu

m
ul

ad
a 

(%
)

A2

A4

A6

A8

 

0

10

20

30

40

50

60

70

80

90

100

0.001 0.01 0.1 1 10

Diâmetro das partículas (mm)

P
or

ce
nt

ag
em

 a
cu

m
ul

ad
a 

(%
)

C2

C4

C6

C8

 

0

10

20

30

40

50

60

70

80

90

100

0.001 0.01 0.1 1 10

Diâmetro das partículas (mm)

P
or

ce
nt

ag
em

 a
cu

m
ul

ad
a 

(%
)

E2

E4

 
Figura 10 – Curvas granulométricas referentes aos pontos das linhas A, C e E. 

 

3.3 Massa específica e a porosidade do solo 

 
Em cada ponto experimental foram determinados primeiro três valores de massa 

específica, um para cada camada de cinco centímetros e depois uma média desses três 

valores foi calculada. A porosidade foi calculada utilizando a equação (03). A Tabela 07 

apresenta a massa específica e a porosidade do solo nos pontos de realização dos ensaios. 

Vale destacar que as amostras foram coletadas a aproximadamente 1m do eixo central do 

infiltrômetro. Além disso, nota-se um ligeiro aumento nos valores da massa específica com 

o aumento da profundidade. 
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Tabela 07 - Massa específica e porosidade do solo nos pontos experimentais. 
Camada Massa especifica Média† Porosidade Pontos 

(cm)  (g.cm-3) (g.cm-3) (%) 
0 - 5 1,030 
5 –10 1,296 A2 
10-15 1,343 

1,223 ± 0,169 54 

0 - 5 1,090 
5 –10 1,230 A4 
10-15 1,292 

1,204 ± 0,103 55 

0 - 5 1,045 
5 –10 1,211 A6 
10-15 1,225 

1,161 ± 0,100 56 

0 - 5 1,015 
5 –10 1,374 A8 
10-15 1,276 

1,222 ± 0,185 54 

0 - 5 1,247 
5 –10 1,241 C2 
10-15 1,278 

1,255 ± 0,020 53 

0 - 5 1,167 
5 –10 1,127 C4 
10-15 1,194 

1,162 ± 0,034 56 

0 - 5 1,044 
5 –10 1,195 C6 
10-15 1,235 

1,158 ± 0,101 56 

0 - 5 1,124 
5 –10 1,414 C8 
10-15 1,398 

1,312 ± 0,163 50 

0 - 5 1,138 
5 –10 1,115 E2 
10-15 1,402 

1,218 ± 0,159 54 

0 - 5 1,088 
5 –10 1,218 E4 
10-15 1,401 

1,235 ± 0,158 53 

     † Média e desvio padrão . 

Observa-se nos dados da Tabela 07 uma porosidade relativamente alta em todos os 

pontos experimentais (média de 54,1 ± 1,89%). O ponto experimental C8 possui a menor 

porosidade (50%), enquanto que os pontos A6, C4 e C6 possuem os valores mais altos de 

porosidade (56%).  

 

3.4 Análise química do solo 
 
Os resultados da análise da composição química do solo estão apresentados na 

Tabela08.
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  Tabela 08 – Composição química do Latossolo obtida a partir de seis amostras de solo. 

pH        P S-SC4
-2 K+ Na+ H++Al+3 Al+3 Ca+2 Mg+2 SB CTC M.O. AMOSTRA 

H2O (1:2,5)  mg/dm3       

           

cmolc/dm3 g/dm3 

1 5,4 2,42 xxx 79,83 0,05 6,02 0,05 3,35 0,70 4,30 10,32 28,37

2 4,4           

           

           

           

           

2,42 xxx 20,23 0,02 10,48 1,25 0,75 0,40 1,22 11,70 28,47

3 4,9 5,25 xxx 64,55 0,04 8,5 0,60 1,65 0,70 2,56 11,06 29,60

4 4,8 3,13 xxx 50,06 0,05 0,65 0,70 1,55 0,80 2,55 12,20 32,08

5 5,4 3,84 xxx 43,15 0,07 5,36 0,00 4,15 1,40 5,73 11,09 32,57

6 4,5 3,84 xxx 41,03 0,02 10,89 1,10 0,95 0,90 1,96 12,87 29,00

 

 

 

 



 74

Como mostrado na Tabela 08, este solo é pobre em nutrientes (Ca, Mg, Na, and P), 

é muito ácido, apesar da quantidade de matéria orgânica e da quantidade em argila. O valor 

da capacidade de troca catiônica (CTC) reflete que este solo, sujeito às condições naturais 

de acidez, apresenta uma baixa capacidade de reter cátions, e uma baixa atividade das 

argilas, provavelmente formadas por caulinitas ou óxidos de ferro e de alumínio e 

hidróxidos. 

 

3.5  Ensaios de infiltração 
 

Os ensaios de infiltração de água e de soluto utilizando o infiltrômetro de anel 

(Figura 11) proporcionaram a obtenção de dados necessários para a caracterização 

hidrodinâmica e hidrodispersiva. 

 

 
Figura 11 – Teste de infiltração tridimensional utilizando um infiltrômetro de anel 

(150 mm de diâmetro). 
 

Alguns fatores contribuíram no processo de infiltração da água no solo: 
 
- Um solo de classificação textural Franco Argilo Arenosa, que tem por 

característica uma capacidade relativamente alta de infiltração; 

- Uma  porosidade média de 54%, considerada relativamente alta, contribuindo 

principalmente no arranjo estrutural das partículas, originando agregados e 

conseqüentemente macroporos; 
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- A presença de macroporos, com ações e características bem destacadas, 

formados tanto pela fauna do solo (minhocas, besouros, formigas...), quanto 

pela flora do solo (raízes do feijão ou da vegetação rasteira local). Os 

macroporos, que formam uma grande cadeia de “tubos” interconectados e se 

situam em maior quantidade na superfície do solo, também tiveram uma 

influência significativa no processo de infiltração à medida que serviram de 

caminhos preferências à passagem de água e de soluto. Vale destacar que o 

cultivo do feijão contribuiu para a presença da flora e da fauna no solo e 

conseqüente aumento no número de macroporos; 

- Fatores como o estado hídrico inicial do solo, principalmente em relação às 

camadas 0-5 cm e 5-10 cm, causaram influência no avanço lateral da água no 

solo, já que a capilaridade lateral depende da variação de umidade (termo 1b da 

equação 77). 

 
O soluto foi infiltrado no solo quando atingido o regime de fluxo estacionário. A 

quantidade de água infiltrada para que esse regime fosse atingido partiu de ensaios 

preliminares de infiltração realizados na área experimental. A Figura 12 destaca os três 

pontos (pontos sólidos) de aplicação do soluto (KCl 0,1 M) no ponto experimental C8. Os 

gráficos do fluxo em função do tempo dos demais pontos experimentais estão no Anexo 2. 
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3.6  Parametrização hidrodinâmica 

 

O gráfico da Figura 13 apresenta as curvas de infiltração acumulada versus tempo 

para todos os dez experimentos realizados na área cultivada com feijão (Vigna 

Unguiculata). Inspecionando todas as curvas, pode-se notar que o ponto experimental C8 

apresentou a maior infiltrabilidade, enquanto que o ponto experimental E4 apresentou a 

menor infiltrabilidade. 
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Figura 13 – Gráfico da infiltração acumulada (mm) versus tempo (s) 

dos dez pontos experimentais. 
 

O ajuste dos pontos experimentais da infiltração acumulada em função do tempo foi 

realizado através da minimização do quadrado dos resíduos das equações (77), (78) e (82), 

obtendo-se os valores de S (sorvidade) e de K (condutividade hidráulica). 

A Figura 14 apresenta os gráficos dos ajustes da infiltração acumulada utilizando a 

equação do tempo longo (Equação 78) considerando as seguintes situações de infiltração 

da lâmina de 70 mm de água: (i) menor intervalo de tempo de infiltração, ponto C8; (ii) 

maior intervalo de tempo de infiltração, ponto E4; (iii) intermediários entre o menor e o 

maior intervalos de tempo de infiltração, pontos A4 e A8. 
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Figura 14 – Gráficos das curvas de infiltração acumulada (mm) versus tempo (s) dos 

pontos experimentais C8, A4, A8 e E4. 
 

Os gráficos dos demais pontos experimentais encontram-se no Anexo 3. 

A Tabela 09 apresenta os parâmetros hidrodinâmicos, tempos e comprimento 

característicos dos ajustes da infiltração acumulada. Observa-se que os valores de 

condutividade hidráulica (K) obtidos foram altos, com um mínimo de 19,7 cm.h-1 e um 

máximo de 73,0 cm.h-1, contra valores da ordem de 3,96 cm.h-1 e 6,40 cm.h-1 encontrados 

na literatura (Perroux & White, 1988; Smettem & Clothier, 1989). Provavelmente os altos 

valores de condutividade hidráulica estejam relacionados com a presença de argila 

associada à quantidade de matéria orgânica, o que contribui para a formação de agregados, 

responsáveis pela presença de macroporos  (Bouma & Anderson, 1973; McKeague et al., 

1982). Como observado por Seyfried & Rao (1987); Mohanty et al. (1998) e Allaire et al. 

(2002b) a combinação de um alto conteúdo de argila e uma alta condutividade hidráulica é 

freqüente indicativo de escoamento ao longo dos macroporos. 
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Tabela 09 - Parâmetros hidrodinâmicos , tempos e comprimento característicos. 

θini
* θ     t  tfin

† ∆θ S K tcap stab grav  tgeomod λm Pontos 
(cm3.cm-3)  ) )       (cm3.cm-3) (cm3.cm-3 (cm.h-1/2 (cm.h-1) (s) (s) (s) (s) (mm)

A2 0,201 ± 0,055 0,397 ± 0,044 0,196 5,61 27,3 83,3 60,3 151,4 443,1 0,228 

A4 0,189 ± 0,038 0,386 ± 0,014 0,197 6,51 43,1 45,2 36,6 82,2 331,1 0,268 

A6 0,177 ± 0,042 0,386 ± 0,038 0,209 5,80 73,0 12,5 15,2 22,7 466,8 0,606 

A8 0,213 ± 0,061 0,367 ± 0,052 0,154 4,68 34,1 37,3 33,8 67,8 389,0 0,320 

C2 0,216 ± 0,039 0,371 ± 0,056 0,155 6,42 27,9 104,8 50,2 190,5 212,3 0,141 

C4 0,183 ± 0,024 0,328 ± 0,033 0,145 3,76 45,3 13,7 16,8 24,9 532,8 0,618 

C6 0,179 ± 0,041 0,393 ± 0,040 0,214 6,86 52,7 33,5 30,3 60,9 348,7 0,319 

C8 0,223 ± 0,069 0,382 ± 0,022 0,159 7,91 58,4 36,3 23,5 66,0 144,7 0,198 

E2 0,215 ± 0,045 0,424 ± 0,029 0,209 2,96 44,1 8,9 13,5 16,2 1788,8 1,400 

E4 0,214 ± 0,059 0,331 ± 0,040 0,117 2,94 19,7 44,4 42,6 80,8 567,7 0,354 
* Média e desvio padrão de três valores por ponto. 
† Média e desvio padrão de quinze valores por ponto. 
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De acordo com os dados da Tabela 09, pode-se observar que os dados amostrais 

podem ser divididos em quatro pontos com características hidrodinâmicas distintas, sendo 

elas: 

Característica hidrodinâmica 1, representada pelos pontos experimentais A6, C6 

e C8, apresenta um alto valor de sorvidade (S) associado a um alto valor de condutividade 

hidráulica (K). Esta característica apresenta valores médios de 6,85 cm.h-1/2 e 61,4 cm.h-1 

para a sorvidade e condutividade hidráulica, respectivamente. 

Característica hidrodinâmica 2, representada pelos pontos experimentais A4 e 

C2, apresenta altos valores de sorvidade (S), associados a valores de condutividade 

hidráulica (K) relativamente baixos, com respectivas médias de 6,46 cm.h-1/2 e 35,5 cm.h-1. 

Característica hidrodinâmica 3, representada pelos pontos experimentais A2, A8, 

C4 e E2, associa baixos valores de sorvidade (S) aos valores relativamente baixos de 

condutividade hidráulica (K), com respectivas médias de 4,25 cm.h-1/2 e 37,7 cm.h-1 . 

Característica hidrodinâmica 4, representada pelo ponto experimental E4, associa 

o menor valor de sorvidade (2,94 cm.h-1/2) ao menor valor de condutividade (19,7 cm.h-1). 

De uma forma geral, a presença de características distintas pode ser explicada pelas 

condições iniciais da superfície do solo (0 – 5 cm) nos pontos experimentais estudados, 

além do adensamento nas camadas subseqüentes (5 – 10 e 10 – 15 cm). As condições 

iniciais da superfície do solo, indicadas pelos valores de sorvidade, referem-se 

principalmente à presença, ou não, de uma crosta de impedimento à infiltração, criada 

devido à presença do homem (trabalhadores rurais) e de máquinas (tratores e demais 

equipamentos utilizados no cultivo do feijão), além das condições climáticas. Estes fatores 

também podem ter contribuído para o adensamento, ou não, das camadas de 5 – 10 e 10 – 

15 cm. O efeito desse adensamento é observado nos valores de condutividade hidráulica, 

pois este parâmetro hidrodinâmico depende, dentre outros fatores, do arranjo geométrico 

das partículas (que determinam a secção transversal útil para o fluxo) e da gravidade. 

Com base nisso, pode-se afirmar que a característica hidrodinâmica 1 refere-se a 

uma condição onde não ocorreu a presença de uma camada superficial de impedimento 

(crosta) nem um adensamento nas camadas subseqüentes. 

A característica hidrodinâmica 2 refere-se a uma condição onde não ocorreu 

camada superficial de impedimento, mas ocorreu adensamento nas camadas subseqüentes. 
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A característica hidrodinâmica 3 refere-se a uma condição onde ocorreu camada 

superficial de impedimento e adensamento nas camadas subseqüentes. 

Na característica hidrodinâmica 4, a presença de uma camada superficial de 

impedimento e o adensamento influenciaram o processo de infiltração de uma forma mais 

significativa quando comparado à característica hidrodinâmica 3. 

Vale salientar que as amostras utilizadas para a determinação da massa específica e 

da porosidade foram coletadas a aproximadamente 1m do eixo central do infiltrômetro, 

fazendo com que os dados da Tabela 07 sirvam apenas para dar uma estimativa próxima da 

porosidade na parcela experimental. 

Os valores de K e S proporcionaram os cálculos satisfatórios de fluxo 

monodimensional (q1Dtsol) e conseqüente velocidade calculada (vcal), utilizada como 

parâmetro de entrada no programa CXTFIT 2.0. 

Os valores do raio de poros hidraulicamente funcionais (λm) variaram de 0,104 a 

1,400 mm. Esses valores estão dentro da faixa de valores encontrada em outros trabalhos 

(White & Sully, 1987; Sauer et al., 1990; Thony et al., 1991; Cook & Broeren, 1994). 

Contudo, Roulier et al. (2002) chegaram a obter um valor abaixo de 0,100 mm (0,073 mm) 

em um solo argilo-siltoso. 

Ainda com base nos dados da Tabela 09, a variação de umidade volumétrica 

(∆θ) foi de 0,117 a 0,214 cm3.cm-3. Nos pontos experimentais A2, A4, A8, C2, C6 e C8, o 

regime de escoamento pseudo-permanente foi atingido ainda sob o domínio da 

capilaridade no processo de infiltração, pois para esses pontos o tempo capilar foi maior do 

que o tempo de estabilização, tcap > tstab. 

Observou-se em todos os pontos que a geometria da fonte não foi dominante sobre 

o caráter inicial do escoamento capilar no processo de infiltração, pois o tgeomod é maior que 

o tcap e o tgrav. 

 

3.7  Parametrização hidrodispersiva 

 

Os modelos convecção-dispersão (CD) e convecção-dispersão a duas frações de 

água (MIM) foram utilizados na caracterização hidrodispersiva, utilizando o programa 

CXTFIT 2.0. No modelo CD, os parâmetros ajustados foram a velocidade da água nos 
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poros (v), o coeficiente de dispersão hidrodinâmica (D) e o fator de retardo (R); e no 

modelo MIM, os parâmetros ajustados foram os dos modelo CD acrescidos do número de 

Damkohler (ω). No caso MIM, o modelo considera que a água é fracionada em móvel e 

imóvel; isso conduz à determinação dos parâmetros α e θm, definidos respectivamente 

como o coeficiente de troca de massa entre as duas frações de água e a úmida volumétrica 

móvel. A fração de água móvel (Φ) foi determinada pelo método de Clothier et al. (1992). 

No ajuste dos dados experimentais pela solução analítica, considerou-se a concentração 

residente. Na Tabela 10 estão os dados referentes à aplicação do soluto. 

 

Tabela 10 - Valores referentes à aplicação do soluto. 

θfin
† Cini q1Dtsol Φ = θm/θ Vcal Zfrente Isol Pontos 

(cm3.cm-3) (mg.L-1) (cm.h-1)  (cm.h-1) (cm) (mm) 

A2 0,397 ± 0,044 27,7 27,3 0,67 68,9 2,77 17,3 

A4 0,386 ± 0,014 2,3 43,1 0,70 111,5 2,97 16,8 

A6 0,386 ± 0,038 6,4 73,0 0,75 189,2 3,52 17,6 

A8 0,367 ± 0,052 65,8 34,1 0,55 92,9 3,23 16,7 

C2 0,371 ± 0,056 9,9 27,9 0,60 75,3 2,24 15,3 

C4 0,328 ± 0,033 32,9 45,3 0,42 138,0 1,94 15,8 

C6 0,393 ± 0,040 8,3 52,7 0,68 134,2 3,06 17,1 

C8 0,382 ± 0,022 1,1 58,4 0,85 152,9 2,63 17,3 

E2 0,424 ± 0,029 14,1 44,1 0,80 104,1 3,53 17,4 

E4 0,331 ± 0,040 4,3 19,7 0,60 59,4 3,15 14,5 
† Média e desvio padrão de quinze valores por ponto experimental. 

 

O fluxo monodimensional q1Dtsol  foi utilizado para o cálculo da velocidade média 

da água nos poros (vcal), segundo as considerações de que as amostras de solo são 

coletadas no eixo central do infiltrômetro sendo, portanto, o fluxo monodimensional e 

constante ao final do ensaio de infiltração. Estas velocidades médias calculadas foram 

utilizadas como variáveis de entrada no programa CXTFIT 2.0 para as estimativas dos 

parâmetros hidrodispersivos. Os valores de q1Dtsol estão de acordo com a condição imposta 
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por Snow (1999) para a validade da hipótese (84), Cim (zo, tsol) ≈ 0, ou seja, q1Dtsol > 10 

mm.h-1. 

A fração de água móvel (Φ) variou de 0,42 a 0,85, apresentando o maior valor no 

ponto experimental C8, que infiltrou a lâmina de 70,0 mm em um menor intervalo de 

tempo. Em experimentos de campo, Clothier et al. (1992) encontraram frações de água 

móvel da ordem de 0,49 (±0,12), aplicando Brometo (Br-) em uma areia fina. Gvirtzman & 

Magaritz (1986) determinaram frações de água móvel entre 0,45 e 0,60 em experimento 

com traçador natural. Rice et al. (1986) encontraram frações de água móvel de 0,80 em um 

solo sob irrigação. Jaynes et al. (1995), também utilizando Brometo, encontraram frações 

de água que variaram de 0,25 a 0,98. Roulier et al. (2002) encontraram valores de Φ que 

variaram de 0,5 a 0,93. Estando os resultados de Φ (apresentados na Tabela 10) dentro da 

média obtida em outros trabalhos. 

A frente de avanço do soluto (Zfrente) foi calculada utilizando a seguinte expressão: 

 

fin

sol
frente

)t(I
Z

θ
=       (96) 

 

A frente de avanço do soluto calculada pela expressão acima está de acordo com o 

cálculo do centro de gravidade da curva do perfil de concentração experimental (Figura 

15). 
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Figura 15 – Perfil de concentração de cloreto no ponto experimental C8, com 

destaque para frente de molhamento do soluto (Zfrente). 
 

Isol representa a lâmina de solução infiltrada calculada a partir da equação de 

infiltração para tempos curtos em função do S e do K otimizados e calculados na 

parametrização hidrodinâmica. Os valores de Isol, apresentados na Tabela 10, também estão 

de acordo com a condição imposta por Snow (1999) para a validade da hipótese (84), ou 

seja, Isol < 1,25 × q1Dtsol. 

 

3.7.1  Modelo CD 

 

Neste modelo, os parâmetros foram ajustados utilizando a solução analítica da 

equação de convecção-dispersão (CD) aos pontos observados no perfil de concentração 

residente experimental. As soluções analíticas e as condições inicial e de contornos foram 

detalhadas, respectivamente nos itens 2.10 e 1.10 deste trabalho. Os parâmetros ajustados 

foram a velocidade da água nos poros (v), o coeficiente de dispersão hidrodinâmica (D) e o 

fator de retardo (R), respeitando-se a condição de conservação de massa de cloreto. 

A Tabela 11 apresenta os resultados dos parâmetros hidrodispersivos estimados 

utilizando o programa CXTFIT, considerando o modelo CD. 
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Tabela 11 - Resultado dos ajustes dos parâmetros hidrodispersivos utilizando o 
modelo CD no programa CXTFIT 2.0. 

vcal  vestim  D† R† λ P Pontos 
(cm.h-1) (cm.h-1) (cm2.h-1)  (cm)  

A2 68,9 67,0 411,2 ± 127,9 1,24 ± 0,17 6,1 0,41 
A4 111,5 89,1 262,3 ± 38,1 1,23 ± 0,07 2,9 0,72 
A6 189,2 199,7 624,4 ± 23,8 1,13 ± 0,01 3,1 0,93 
A8 92,9 50,3 173,4 ± 34,6 1,46 ± 0,14 3,4 0,80 
C2 75,3 47,1 69,9 ± 21,6 2,18 ± 0,37 1,5 1,30 
C4 138,0 65,2 921,1 ± 191,0 1,15 ± 0,11 14,1 0,22 
C6 134,2 95,9 538,3 ± 205,7 1,32 ± 0,23 5,6 0,39 
C8 152,9 146,8 107,4 ± 10,8 1,26 ± 0,03 0,7 3,73 
E2 104,1 119,8 327,3 ± 34,6 1,15 ± 0,04 2,7 0,97 
E4 59,4 44,6 150,0 ± 24,2 1,27 ± 0,09 3,4 0,92 

    † Valor e erro médio quadrático. 
 
O vestim representa a velocidade estimada pelo programa CXTFIT 2.0 após um 

primeiro ajuste em que vcal foi utilizado como velocidade de entrada para execução do 

programa. Vestim foi fixado para um novo ajuste e obtenção dos demais parâmetros. A 

Figura 16 apresenta uma correlação entre a velocidade calculada e a velocidade estimada 

pelo programa utilizando o modelo CD. 

 

0

20

40

60

80

100

120

140

160

180

200

0 20 40 60 80 100 120 140 160 180 200
Velocidade calculada (cm.h-1)

Ve
lo

ci
da

de
 e

st
im

ad
a 

(c
m

.h
-1

)

Modelo CD

 
Figura 16 – Relação entre a velocidade calculada e a 

velocidade estimada pelo modelo CD. 
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Como se pode observar no gráfico da Figura 16, quatro dos dez valores das 

velocidades estimadas e calculadas ficaram bem próximos da bissetriz. Nos demais pontos, 

as velocidades estimadas subestimaram aquelas calculadas. Este comportamento é 

explicado pela contribuição de um fluxo tridimensional ao invés daquele utilizado para o 

cálculo das velocidades (q1Dtsol). Em algumas amostras de solo coletadas ao final do ensaio 

de infiltração, foi observado que somente uma parcela da área esteve úmida, caracterizado 

por um fluxo de infiltração axial variável, contribuindo assim para explicar a diferença 

entre as velocidades calculadas e estimadas.  

O coeficiente de dispersão hidrodinâmica (D) variou de 69,9 a 921,1 cm2.h-1, 

ressaltando a variabilidade espacial deste parâmetro. Esses valores podem ser considerados 

altos em relação a outros trabalhos. Roulier (1999) encontrou valores da ordem de 7,8 

cm2.h-1, em um solo arenoso, utilizando o infiltrômetro a disco. Em relação aos trabalhos 

com colunas de solo ou similar (esferas de vidro por exemplo), Rao et al. (1980b) 

encontraram valores que variaram de 1,57 a 12,46 cm2.h-1; Seyfried & Rao (1987), 

utilizando solos com agregados, determinaram valores que variaram de 1,65 a 60,9 cm2.h-1; 

Bejat et al. (2000) encontraram valores de 6,64 cm2.h-1 para um solo argilo-siltoso e 20,8 

cm2.h-1 para um solo argilo-arenoso; Comegna et al. (2001) encontraram valores perto de 

9,54 cm2.h-1 em um solo argilo-arenoso. Segundo Renard et al. (1977), o coeficiente de 

dispersão hidrodinâmica é um dos parâmetros mais sensíveis aos erros de medidas. 

Em relação à dispersividade (λ), a condição (87), Isol > λ, imposta por Snow (1999) 

para a validação da hipótese (83), Cm = (zo, tsol) = Co, foi observada para os pontos C2 (Isol 

= 1,53; λ = 1,5) e C8 (Isol = 1,73; λ = 0,7). Contudo, Clothier at al. (1995) mostraram que 

uma lâmina de até 15 mm poderia ser empregada para que se validasse a hipótese (83). 

Além disso, houve uma preocupação em evitar uma possível carga hidráulica ao ser 

aplicada uma lâmina maior, pois isso invalidaria as equações de infiltração empregadas, já 

que estas se referem a uma infiltração sem carga hidráulica. Roulier (1999), aplicando o 

método de Clothier et al. (1992) para determinação da fração de água móvel (Φ), também 

encontrou valores de lâmina de solução infiltrada (Isol) menores que a dispersividade (λ). 

Na literatura, uma relação linear entre D e v tem sido freqüentemente empregada 

(Villermaux & Swaaij, 1969; Bear, 1975; Yule & Gardner, 1978). Bhattacharya & Gupta 

(1983) mostraram que para valores altos da velocidade da água em meios porosos 
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saturados, a relação entre D e v é linear. Por motivos de simplificação e otimização, os 

modelos de simulação numérica do transporte de solutos utilizam a dispersividade como 

sendo a relação entre D e v. Portanto, para se avaliar o transporte de solutos é necessário 

obter um valor efetivo de dispersividade característico da parcela experimental em estudo.  

Com base nos valores apresentados na Tabela 11, obteve-se uma dispersividade 

efetiva de 4,35 ± 3,60 cm, referente aos dez pontos constituintes da parcela experimental. 

Por se tratar de um experimento realizado diretamente no campo, em que cada ponto 

experimental apresenta um arranjo estrutural diferente, é esperada uma elevada 

variabilidade no valor da dispersividade efetiva. Porém, em cinco dos dez pontos 

experimentais, a dispersividade apresentou valores bem próximos, com uma média de 3,1 

± 0,28 cm. 

O número de Péclet mostra que o processo predominante no transporte de cloreto 

em todos os pontos é a dispersão (P < 10). Griffioen et al. (1998), numa referência aos 

efeitos dos agregados no transporte de soluto, citando o trabalho de Seyfried & Rao (1987) 

em que utilizaram experimentos com traçadores coloridos, mostraram que somente uma 

fração da matriz do solo esteve em contato com o soluto para explicar que a difusão dentro 

da matriz do solo seria o meio de transferência de massa para esses sistemas. 

 
3.7.2  Modelo MIM 
 

Na parametrização hidrodispersiva utilizando o modelo MIM, onde o espaço 

poroso do solo é dividido em dois sítios ou domínios, um conteúdo de água móvel (θm) e 

outro conteúdo de água imóvel (θim), foram obtidos resultados da mesma ordem de 

grandeza dos obtidos na parametrização com o modelo CD. 

No modelo MIM, os parâmetros ajustados foram a velocidade de água nos poros 

(v), o coeficiente de dispersão hidrodinâmica (D), o fator de retardo (R) e o número de 

Damkohler (ω). Como no modelo CD, os ajustes foram realizados sob a condição de 

conservação da massa de cloreto. O coeficiente de partição entre as duas frações de água 

(β’) foi tomado como sendo igual à fração de água móvel (Φ) obtido experimentalmente 

utilizando o método de Clothier et al. (1992) (Tabela 10). A Tabela 12 apresenta os 

parâmetros hidrodispersivos estimados pelo programa CXTFIT 2.0, considerando o 

modelo MIM, para os dez pontos experimentais. 
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Tabela 12 – Resultado dos ajustes dos parâmetros hidrodispersivos utilizando o modelo MIM no programa CXTFIT 2.0. 

vcal v  D  βestim
†  R† ω† `∗ λ  α# P Pontos 

(cm.h-1)      (cm.h-1) (cm2.h-1)  (cm) (h-1)  

A2 68,9 67,0 360,6 ± 432,1 1,41 ± 7,08 0,39 ± 15,99 0,67 5,4 3,8 0,47 

A4 111,5 89,0 233,4 ± 44,0 1,41 ± 1,88 0,34 ± 3,76 0,70 2,6 4,9 0,81 

A6 189,2 199,8 559,3 ± 66,7 1,23 ± 0,35 0,21 ± 0,72 0,75 2,8 4,4 1,04 

A8 92,9 50,2 155,4 ± 126,2 1,72 ± 5,26 0,97 ± 15,84 0,55 3,1 10,3 0,89 

C2 75,3 46,8 66,1 ± 117,5 2,42 ± 17,64 1,57 ± 71,90 0,60 1,4 19,6 1,37 

C4 138,0 65,4 769,1 ± 401,2 1,60 ± 11,11 0,65 ± 13,27 0,42 11,8 21,7 0,26 

C6 134,2 95,8 481,5 ± 445,7 1,51 ± 9,34 0,45 ± 22,46 0,68 5,0 7,8 0,43 

C8 152,9 146,8 115,4 ± 21,6 1,25 ± 0,06 -------- 0,85 0,79 -------- 3,47 

E2 104,1 119,8 303,6 ± 157,6 1,20 ± 0,59 0,24 ± 2,49 0,80 2,5 3,0 1,05 

E4 59,4 44,6 134,5 ± 83,7 1,42 ± 1,55 0,72 ± 6,15 0,60 3,0 4,5 1,02 
† Valor e erro médio quadrático. 
∗ β’ assumido como sendo igual a fração da água móvel (Φ) 

q ω.# α foi calculado segundo a expressão: 
frenteZ

α =  
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A determinação antecipada da fração de água móvel (Φ) foi importante, tanto no 

modelo CD, como no modelo MIM, pois reduziu o número de parâmetros a serem 

ajustados e, conseqüentemente, o erro médio quadrático associado a cada um deles. 

Observa-se na Tabela 12 que as velocidades estimadas no modelo MIM tiveram 

praticamente o mesmo valor que as velocidades estimadas no modelo CD (Tabela 11). 

Estes resultados reforçam que o transporte de soluto pode ser explicado, também, pelo 

modelo CD. 

A Figura 17 apresenta a relação entre a velocidade calculada e a velocidade 

estimada pelo programa CXTFIT 2.0, utilizando o modelo MIM. 
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Figura 17 – Relação entre a velocidade calculada e a 

velocidade estimada pelo modelo MIM. 
 

Observa-se, evidentemente, uma semelhança entre a Figura 17 e a Figura 16 

(modelo CD), já que as velocidades calculadas foram as mesmas para ambos os modelos e 

as velocidades estimadas (Vestim) tiveram, na maior parte dos pontos experimentais, o 

mesmo valor numérico (Tabelas 11 e 12). 

Os valores de coeficiente de dispersão hidrodinâmica (D) estimados no modelo 

MIM (Tabela 12) foram ligeiramente menores do que os obtidos no modelo CD (Tabela 
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11), tendo este parâmetro, portanto, a mesma ordem de grandeza em ambos os modelos. 

No entanto, os erros médios quadráticos atribuídos a este parâmetro no modelo MIM 

superaram os obtidos no modelo CD. Entretanto, em ambos os modelos, foram observados 

valores de D e v bem acima da média obtida em outros trabalhos. Oliveira  et al. (1999), 

por exemplo, obteve um coeficiente de dispersão hidrodinâmica de 9,32 cm2.h-1 e uma 

velocidade da água nos poros de 14,04 cm.h-1 em um Latossolo Vermelho-Amarelo de 

textura argilosa. 

A linearidade entre D e vestim, como no modelo CD, foi observada em 50% dos 

pontos experimentais. Com base nos valores apresentados na Tabela 12, obteve-se uma 

dispersividade efetiva de 3,84 ± 2,97 cm referente aos dez pontos constituintes da parcela 

experimental. 

Já os valores de fator de retardo (R) obtidos no modelo MIM foram ligeiramente 

maiores do que os obtidos no modelo CD. Porém, os erros médios quadráticos deste 

parâmetro foram bem superiores aos obtidos no modelo CD. 

O número de Damkohler (ω), definido como a relação entre a escala de tempo 

convectivo (L/q) à escala de tempo de troca de massa (1/α), variou de 0,21 a 1,57, exceto 

para o ponto C8 em que ω foi igual a 100, ressaltando que o modelo CD deve ser utilizado 

para a parametrização hidrodispersiva. Nkedi-Kizza et al. (1983), trabalhando em solo com 

agregados, encontraram valores que variaram de 0,45 a 2,13. Seyfried & Rao (1987), 

utilizando colunas indeformadas de um solo argiloso, encontraram valores do número de 

Damkohler que variaram de 0,16 a 3,89. Brusseau et al. (1994), também em solo com 

agregados, determinaram valores da ordem de 1,11. Já Schlindwein (1992), trabalhando 

em um Latossolo Roxo com agregados, encontrou valores um pouco mais altos variando 

de 22,62 a 67,64. Quanto maior o valor de ω, menor será a resistência para que a 

transferência difusiva de soluto entre as duas regiões ocorra, garantindo com isso, uma 

troca praticamente instantânea entre as regiões de água móvel e imóvel (Schlindwein, 

1998). Este comportamento foi observado nos resultados obtidos, uma vez que os tempos 

convectivos (tconv) foram ligeiramente maiores do que os tempos de troca de massa (tα). 

Esses tempos serão apresentados mais adiante (Tabela 13). 

O coeficiente de partição entre as duas frações da água (β`), cujo valor foi 

considerado igual à fração de água móvel, considerando a fração de sítios de adsorção (f) 
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nula, variou de 0,55 a 0,85. Nkedi-Kizza et al. (1983) encontraram valores de β` variando 

de 0,61 a 0,78 em solos com agregados. Seyfried & Rao (1987) encontraram valores que 

variaram de 0,23 a 0,84. Bond & Wierenga (1990) determinaram valores da ordem de 0,95. 

Brusseau et al. (1994) encontraram na ordem de 0,5, Schlindwein (1992) encontrou valores 

iguais a 0,83 e 0,90, e Costa (2000), que em ensaios de colunas com solo Franco-Argilo-

Arenoso, encontrou valores entre 0,95 e 0,97. 

Nos pontos experimentais C2 e C8, como no modelo CD, foi obtida uma 

dispersividade (λ) menor que a lâmina de solução infiltrada (Isol). 

O coeficiente de troca de massa (α), cujo valor depende do fluxo (q), do número de 

Damkohler (ω) e da frente de avanço da solução (Zfrente), teve seu valor variando de 3,0 

(ponto E4) até 21,7 h-1. Considerados valores altos se comparados com outros trabalhos. 

No caso do ponto C8, o valor de ω excedeu o valor de 100, caracterizando-se por uma 

troca praticamente instantânea entre as duas regiões de água móvel e imóvel, enfatizando 

que o modelo CD seja utilizado para a obtenção dos parâmetros hidrodispersivos. 

Como no modelo CD, o número de Péclet menor do que dez mostra que o processo 

predominante em todos os pontos é a dispersão. Segundo Seyfried & Rao (1987), valores 

baixos de P são indicativos de uma variação ampla nas velocidades de água nos poros na 

região de água móvel. Isto sugere que a compartimentalização da água no solo somente 

dentro das duas regiões, como assumido pelo modelo MIM, seja insuficiente para levar em 

consideração a variação das velocidades de água nos poros encontrada. Já Griffioen et al. 

(1998), num trabalho de interpretação dos parâmetros do modelo de duas regiões, 

afirmaram que se o número de Péclet for menor do que um, os efeitos da dispersão se 

equivalem ao da difusão. 

As Figuras 18 e 19 apresentam os perfis de umidade volumétrica final e das 

concentrações experimental e ajustadas pelos modelos CD e MIM para os pontos 

experimentais A4, A8, C8 e E4. Na Figura 18, observa-se no ponto C8 que as curvas 

ajustadas, tanto do modelo CD, quanto do modelo MIM, passam bem próximos dos pontos 

de concentração experimental (praticamente se sobrepõem), caracterizando um excelente 

ajuste. Isto é evidenciado pelos menores erros médios quadráticos obtidos para o 

coeficiente de dispersão hidrodinâmica (D) e fator de retardo (R), tanto no modelo CD, 

quanto no modelo MIM (Tabelas 11 e 12). Os perfis de umidade volumétrica final e das 
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concentrações de cloreto (experimental e ajustados pelos modelos CD e MIM) dos demais 

pontos experimentais estão no Anexo 5. 
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Figura 18 – Perfis de umidade volumétrica final e das concentrações de cloreto 

(experimental e ajustadas pelos modelos CD e MIM) para os pontos 
experimentais C8 e A4. 
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Figura 19 – Perfis de umidade volumétrica final e das concentrações de cloreto 

(experimental e ajustadas pelos modelos CD e MIM) para os pontos 
experimentais A8 e E4. 
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Os dois modelos (CD e MIM) apresentaram perfis de concentração ajustados 

similares. O que evidencia, entre outros fatores, a possibilidade de utilização dos dois 

modelos, CD e MIM, para a obtenção dos parâmetros hidrodispersivos. 

Uma análise entre o tempo convectivo médio (tconv) e o tempo de troca de massa 

entre as regiões de água móvel e imóvel (tα) serve como subsídio para evidenciar a 

possibilidade de utilização dos dois modelos.  

A Tabela 13 apresenta os tempos convectivos e os tempos de troca de massa 

obtidos nos ensaios de infiltração. 

O transporte convectivo-dispersivo leva em consideração a distribuição do soluto 

na região móvel, enquanto que a transferência de soluto na região imóvel é determinada de 

modo que o soluto esteja disponível na interface das duas regiões. Com suficiente soluto na  

interface, existem dois processos conceituais que influenciam a transferência de massa: a 

difusão molecular e a velocidade da água nos poros. 

 

Tabela 13 - Tempos convectivos e tempos de troca massa. 

tconv tα  Pontos 
(s) (s) 

A2 145,0 122,7 

A4 96,0 84,7 

A6 67,0 79,8 

A8 125,0 58,0 

C2 107,0 27,3 

C4 35,4 31,6 

C6 82,0 58,3 

C8 62,0 ------- 

E2 122,0 101,7 

E4 191,0 106,1 
 

Uma relação entre o tempo de troca de massa e o tempo convectivo médio (Figura 

20) mostra que a maioria dos pontos está próxima à bissetriz, ou seja, os tempos de troca 

de massa entre as duas regiões são da mesma ordem de grandeza dos tempos convectivos 
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(Tabela 13). Se o tα fosse maior do que o tconv, então uma modelagem MIM seria mais 

adequada, uma vez que o equilíbrio instantâneo entre as duas regiões não seria atingido. 

No caso contrário, tα menor do que tconv, uma modelagem CD seria mais apropriada, pois o 

equilíbrio instantâneo entre as duas regiões seria alcançado. Os resultados apresentados 

sugerem que tanto uma modelagem CD como MIM podem ser empregadas para a 

determinação dos parâmetros hidrodispersivos.   
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Figura 20 – Relação entre o tempo de troca de 

massa e o tempo convectivo.  
 

Observa-se, pelos dados das Tabelas 11 e 12 que os erros médios quadráticos 

relativos aos parâmetros coeficiente de dispersão hidrodinâmica (D) e fator de retardo (R) 

do modelo CD são bem menores que os do modelo MIM. Por incorporar menos 

parâmetros a serem ajustados, a aplicação do modelo CD quando comparado com o 

modelo MIM, resultou em menores erros médios quadráticos para os parâmetros ajustados. 

Com isso, a escolha do modelo CD para determinação dos parâmetros torna-se mais 

conveniente na medida em que se obtêm parâmetros com menores erros. 
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3.8  Taxa de recuperação (Tr) 

 

A taxa de recuperação de massa de cloreto foi obtida a partir da equação (74) num 

perfil de quinze centímetros de profundidade, após a infiltração de água e da solução no 

solo. Cinco pontos experimentais (A2, A4, C6, C8 e E4) apresentaram valores de taxa de 

recuperação acima de 80% (Tabela 14). Três pontos experimentais (A8, C2 e C4) 

apresentaram valores abaixo de 80%. Já nos pontos experimentais A6 e E2 foram obtidos 

valores de taxa de recuperação acima de 100%. 

Para os pontos que obtiveram valores da taxa de recuperação abaixo de 80%, um 

fator que pode ser levado em consideração, como hipótese, para explicar este fato é a 

presença em maior número de macroporos interconectados, favorecendo um escoamento 

tridimensional da água e do soluto, favorecendo, portanto, o escoamento preferencial do 

soluto no solo. Os perfis de concentração foram calculados sobre uma vertical, porém o 

fluxo é tridimensional e as linhas de correntes de água – responsáveis pela convecção do 

cloreto – não são necessariamente verticais.  

A Tabela 14 apresenta os resultados da taxa de recuperação para os dez pontos 

experimentais onde foram realizados os ensaios de infiltração com água e soluto. 

 

Tabela 14 - Taxa de recuperação (Tr). 
Ponto Tr (%) 

A2 91 

A4 94 

A6 134 

A8 63 

C2 59 

C4 70 

C6 81 

C8 96 

E2 176 

E4 86 

 
 



 96

Segundo Beven & Germann (1982), os macroporos podem ter importantes 

implicações no movimento rápido de solutos e poluentes através do solo, podendo ter um 

papel importante no processo de infiltração. A presença de macroporos compromete, sem 

dúvida, o balanço de massa de soluto infiltrado, já que uma parte do soluto se desloca, 

rapidamente, lateral ou verticalmente, por caminhos preferenciais, o que explica a ausência 

de uma parte do soluto nas amostras coletadas após a infiltração. 

A maior parte dos solos contém macroporos de alguma espécie. O volume e 

estrutura do sistema de macroporos representarão um balanço dinâmico entre processos 

construtivos e destrutivos de macroporos. Qualquer mudança na comunidade solo – planta 

– animal pode afetar esse balanço. Assim, um solo propenso ao plantio e colheita do feijão 

tem, gradualmente, sua cadeia de macroporos modificada de forma construtiva ou 

destrutiva. 

Allaire et al. (2002a) afirmam que a importância dos macroporos no movimento de 

água e de soluto varia com as condições iniciais do solo (Kluitenberg & Horton, 1990), 

com a freqüência e intensidade das chuvas (Ahuja et al., 1993) e com a técnica de 

aplicação da substância química (Czapar et al., 1992; Pearson et al., 1996; Troiano et al., 

1993). 

Um outro fator a ser ressaltado como influenciador na taxa de recuperação de 

massa de cloreto é a presença de agregados, que por sua vez, contribuem para a formação 

dos macroporos. Rao et al. (1980b), Koch & Flühler (1993) e Brusseau et al. (1994), 

citados por Griffioen et al. (1998), que comparam os resultados de diferentes trabalhos, 

afirmam que a condutividade hidráulica no meio intra-agregado (dentro dos agregados) é 

menor do que no meio interagregado (em torno dos agregados), contribuindo para uma 

fuga rápida do soluto no meio poroso. Cote et al. (2000) mostraram que os macroporos têm 

mais influência no transporte de soluto com aplicação de água intermitente do que com 

aplicação contínua. Larson & Jarvis (1999) afirmam que substâncias químicas aplicadas na 

superfície do solo podem ser rapidamente transportadas através da zona não-saturada do 

solo por fluxos preferenciais, aumentando os riscos de poluição das águas superficiais e do 

lençol freático. Estudos sobre quantificação de fluxo em macroporos sob condição de 

chuva revelam que mais de 70% do fluxo de água é realizado através de macroporos 

(Watson & Luxmoore, 1986; Wilson & Luxmoore, 1988). 
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Nos pontos experimentais A6 e E2, que obtiveram uma taxa de recuperação acima 

de 100%, a preexistência de cloreto no solo pode servir como hipótese para justificar esse 

resultado. Essa preexistência, contudo, não foi revelada nos dados da concentração inicial 

de cloreto no solo (Tabela 10), pois a coleta das amostras de solo para determinação da 

concentração inicial não foi realizada no mesmo local da infiltração, e sim, a uma distância 

de aproximadamente um metro. 

 

 

3.9  Análise estatística e teste de normalidade dos parâmetros hidrodinâmicos e 

hidrodispersivos. 

 

As propriedades hidrodinâmicas e hidrodispersivas são supostas serem 

estatisticamente independentes umas das outras, sendo, neste caso, o conjunto de 

observações reduzidas a seu valor médio e a uma medida da flutuação expressa em termos 

de uma distribuição de probabilidade estimada sem referência a posição espacial. 

A média e o desvio padrão são ajustados por um modelo de distribuição normal e 

controlada pelo teste de Shapiro-Wilk (W). 

O teste de Shapiro-Wilk é também aplicado ao modelo Lognormal. Neste caso, 

testa-se a normalidade das variáveis transformadas (ln x). 

 

 

3.9.1  Parâmetros hidrodinâmicos 

 

A Tabela 15 apresenta os resultados da análise estatística e do teste de normalidade 

da umidade inicial (θini), da umidade final (θfin), da condutividade hidráulica (K), da 

sorvidade (S) e  do raio médio dos poros hidraulicamente funcionais (λm). 
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Tabela 15 – Resultados da análise estatística e do teste de normalidade dos 
parâmetros hidrodinâmicos. 

     Shapiro-Wilk 

 n Média DP† CV* (%) w p 

θini (cm3.cm-3) 10 0,201 0,0175 9 0,8734 0,1095 

θfin (cm3.cm-3) 10 0,377 0,0293 8 0,9240 0,3917 

K (mm.s-1) 10 0,112 0,0483 43 0,9407 0,5603 

S (mm.s-1/2) 10 0,933 0,271 29 0,9063 0,2568 

λm (mm) 10 0,394 0,380 96 0,6846 0,0006 

† Desvio Padrão 
* Coeficiente de Variação 

 

Como observado na Tabela 15, os valores de θini, θfin, S e K seguem uma 

distribuição de probabilidade do tipo Normal, já que foram obtidos valores de p maiores 

que 0,05 (α = 5%). Já os valores de λm não seguem uma distribuição de probabilidade do 

tipo Normal, pois foi obtido um valor de p menor que 0,05. Quando o logaritmo neperiano 

dos valores de λm é aplicado no teste normalidade, este apresenta valor de p > 0,05, 

ressaltando que λm segue uma distribuição do tipo Lognormal. 

 

 

3.9.2  Parâmetros hidrodispersivos 

 

A Tabela 16 apresenta os resultados da análise estatística e do teste de normalidade 

dos parâmetros relativos à parametrização hidrodispersiva nos modelos CD e MIM. 
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Tabela 16 – Resultados da análise estatística e do teste de normalidade dos 
parâmetros hidrodispersivos nos modelos CD e MIM. 

Modelo CD Shapiro-Wilk 

 n Média DP† CV* (%) w p 

vestim (cm.h-1) 10 92,55 50,269 54 0,8783 0,1249 

D (cm2.h-1) 10 358,52 270,121 75 0,9111 0,2889 

R 10 1,326 0,3231 24 0,7175 0,0014 

λ (cm) 10 4,37 3,794 87 0,7572 0,0044 

Modelo MIM  

D (cm2.h-1) 10 317,889 226,6286 71 0,9189 0,3482 

R 10 1,516 0,3583 24 0,7827 0,0089 

λ (cm) 10 3,84 3,113 81 0,7713 0,0065 

Φ 10 0,662 0,1259 19 0,9786 0,9573 

α (h-1) 10 6,365 4,3175 68 0,6404 0,0003 

† Desvio Padrão 
* Coeficiente de Variação 

 

Conforme os dados de p apresentados na Tabela 16, os valores relativos à 

velocidade estimada (vestim), à fração de água móvel (Φ) e, em ambos os modelos, o 

coeficiente de dispersão hidrodinâmica (D), seguem uma distribuição de probabilidade do 

tipo Normal (p > 0,05). Os valores transformados de R, obtido pelo modelo CD e de α, 

obtido pelo modelo MIM, não seguiram uma distribuição Lognormal. Os valores de λ, 

obtidos para os dois modelos CD e MIM, e o R, obtido pelo modelo MIM, seguem uma 

distribuição do tipo Lognormal. 

Informações adicionais sobre o teste de normalidade de Shapiro-Wilk encontram-se 

no Anexo 6. Já os testes de normalidade dos parâmetros hidrodinâmicos e hidrodispersivos 

encontram-se no Anexo 7. 
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4  CONCLUSÕES 
 
 

Neste trabalho, discutiu-se o estudo que combinou a análise da infiltração da água e 

do soluto em um Latossolo cultivado com feijão macassar, com o objetivo de determinar 

os parâmetros hidrodinâmicos e hidrodispersivos. Como conclusões, pode-se destacar: 

 

• A infiltrometria a simples anel demonstrou ser um método simples e eficiente para a 

obtenção dos parâmetros hidrodinâmicos e hidrodispersivos. 

 

• As características hidrodinâmicas (K, S e tempos e comprimento característicos) 

foram obtidas a partir da curva de infiltração acumulada tridimensional. Os 

parâmetros determinados contribuíram para uma boa estimativa dos fluxos 

monodimensionais e conseqüentemente para a determinação das velocidades médias 

empregadas na determinação dos parâmetros hidrodispersivos. 

 

• A fração de água móvel foi estimada pelo método da mono-traçagem (KCl), 

segundo a metodologia de Clothier et al. (1992).  

 
• Um bom ajuste entre os valores calculados e medidos foi obtido para o modelo 

MIM. Contudo, quando vários parâmetros são otimizados simultaneamente, o 

problema da não unicidade surge e torna-se muito difícil e arriscado dar algum 

significado físico aos parâmetros estimados. Ao que parece, o aumento no número 

de parâmetros invocado para representar os processos adicionais produziu 

estimativas não realísticas e comprovadas, quando nada confirma claramente a 

existência destes processos. Quando vários parâmetros são otimizados 

simultaneamente, o problema da não unicidade surge, devido à correlação entre 
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parâmetros. Porém, deve ser lembrado que quando o número de parâmetros diminui, 

a técnica de otimização permite-nos identificar valores únicos dos parâmetros e, em 

todos os casos, o conjunto de parâmetro estimado é robusto na predição. 

 

• O emprego do modelo CD, quando comparado com o modelo MIM, torna-se mais 

conveniente na medida em que se obtém parâmetros com menores erros. A 

variabilidade espacial dos parâmetros foi avaliada em termos de uma distribuição de 

probabilidade Normal ou Lognormal. Os parâmetros relativos à caracterização 

hidrodinâmica, exceto a condutividade hidráulica, apresentaram uma distribuição de 

probabilidade do tipo Normal. Os parâmetros relativos à caracterização 

hidrodispersiva (Φ, D) seguiram uma distribuição de probabilidade do tipo Normal. 

Já λ (CD e MIM) e o R (MIM) seguiram uma distribuição do tipo Lognormal. O R 

(CD) e o α não seguiram distribuição do tipo Lognormal.  
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5  PERSPECTIVAS 
 

 

Os parâmetros hidrodinâmicos e hidrodispersivos determinados neste trabalho são 

de fundamental importância para a simulação computacional de cenários, visando melhorar 

o manejo e a aplicação de substâncias químicas no solo, tendo como benefício otimizar a 

produção agrícola, preservando o meio ambiente. Como sugestões para futuros trabalhos 

propõe-se: 

 

1. Parametrização hidrodinâmica e hidrodispersiva em condições de campo, 

utilizando o infiltrômetro a disco e a simples anel com traçadores não-reativos e 

reativos a diferentes profundidades; 

 
2. Parametrização hidrodispersiva, utilizando colunas de solo deformadas e 

indeformadas com solo de textura franco-argilo-arenosa, para comparação de 

resultados; 

 
3. Estudo de sensibilidade dos parâmetros hidrodinâmicos e hidrodispersivos, 

utilizando programa computacional; 

 
4. Desenvolvimento de modelos numéricos estocásticos que melhor represente a 

dinâmica da água e o transporte de soluto no solo. 
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ANEXO 1 
 
- Tabelas com os valores experimentais dos volumes de água e de soluto em mL e do 
tempo em segundos. 
 

Ponto A2 Ponto A4 
Tempo Dados de infiltração Tempo Dados de infiltração 

h:min:s Tempo 
(s) 

Raiz do 
tempo 

Vol. Aplicado 
(mL) h:min:s Tempo 

(s) 
Raiz do 
tempo 

Vol. Aplicado 
(mL) 

0:00:00 0 0,0 0 0:00:00 0 0,0 0 
0:00:55 55 7,4 200 0:00:43 43 6,6 200 
0:01:36 96 9,8 200 0:01:34 94 9,7 200 
0:03:02 182 13,5 100 0:01:55 115 10,7 100 
0:03:45 225 15,0 100 0:02:26 146 12,1 100 
0:04:27 267 16,3 100 0:03:01 181 13,5 100 
0:05:13 313 17,7 100 0:03:38 218 14,8 100 
0:05:59 359 18,9 100 0:04:09 249 15,8 100 
0:06:46 406 20,1 100 (Soluto) 0:04:41 281 16,8 100 (Soluto) 
0:07:38 458 21,4 100 (Soluto) 0:05:10 310 17,6 100 (Soluto) 
0:08:24 504 22,4 100 (Soluto) 0:05:45 345 18,6 100 (Soluto) 

 
Ponto A6 Ponto A8 

Tempo Dados de infiltração Tempo Dados de infiltração 

h:min:s Tempo (s) Raiz do 
tempo 

Vol. Aplicado 
(ML) h:min:s 

Tempo 

(s) 
Raiz do 
tempo 

Vol. Aplicado 
(mL) 

0:00:00 0 0,0 0 0:00:00 0 0,0 0 
0:00:40 40 6,3 200 0:01:09 69 8,3 200 
0:01:20 80 8,9 200 0:02:26 146 12,1 200 
0:01:45 105 10,2 100 0:03:03 183 13,5 100 

0:02:06 126 11,2 100 0:03:45 225 15,0 100 
0:02:28 148 12,2 100 0:04:27 267 16,3 100 
0:02:52 172 13,1 100 0:05:10 310 17,6 100 
0:03:14 194 13,9 100 0:05:49 349 18,7 100 
0:03:38 218 14,8 100 (Soluto) 0:06:32 392 19,8 100 (Soluto) 
0:03:59 239 15,5 100 (Soluto) 0:07:11 431 20,8 100 (Soluto) 
0:04:21 261 16,2 100 (Soluto) 0:07:54 474 21,8 100 (Soluto) 
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Ponto C2 Ponto C4 
Tempo Dados de infiltração Tempo Dados de infiltração 

h:min:s Tempo 
(s) 

Raiz do 
tempo 

Vol. Aplicado 
(mL) h:min:s Tempo (s) Raiz do 

tempo 
Vol. Aplicado 

(mL) 
0:00:00 0 0,0 0 0:00:00 0 0,0 0 
0:00:43 43 6,6 200 0:01:13 73 8,5 200 
0:01:37 97 9,8 200 0:02:18 138 11,7 200 
0:02:11 131 11,4 100 0:02:57 177 13,3 100 
0:02:44 164 12,8 100 0:03:32 212 14,6 100 
0:03:16 196 14,0 100 0:04:14 254 15,9 100 
0:03:55 235 15,3 100 0:04:52 292 17,1 100 
0:04:35 275 16,6 100 0:05:24 324 18,0 100 
0:05:16 316 17,8 100 (Soluto) 0:05:58 358 18,9 100 (Soluto) 
0:05:50 350 18,7 100 (Soluto) 0:06:33 393 19,8 100 (Soluto) 
0:06:22 382 19,5 100 (Soluto) 0:07:12 432 20,8 100 (Soluto) 

 
Ponto C6 Ponto C8 

Tempo Dados de infiltração Tempo Dados de infiltração 

h:min: s Tempo 
(s) 

Raiz do 
tempo 

Vol. Aplicado 
(mL) h:min:s Tempo (s) Raiz do 

tempo 
Vol. Aplicado 

(mL) 

0:00:00 0 0,0 0 0:00:00 0 0,0 0 
0:00:36 36 6,0 200 0:00:31 31 5,6 200 
0:01:24 84 9,2 200 0:01:04 64 8,0 200 
0:01:50 110 10,5 100 0:01:26 86 9,3 100 
0:02:16 136 11,7 100 0:01:43 103 10,1 100 
0:02:43 163 12,8 100 0:02:01 121 11,0 100 
0:03:11 191 13,8 100 0:02:21 141 11,9 100 
0:03:40 220 14,8 100 0:02:43 163 12,8 100 
0:04:07 247 15,7 100 (Soluto) 0:03:03 183 13,5 100 (Soluto) 
0:04:36 266 16,3 100 (Soluto) 0:03:24 204 14,3 100 (Soluto) 
0:05:02 302 17,4 100 (Soluto) 0:03:45 225 15,0 100 (Soluto) 

 
Ponto E2 Ponto E4 

Tempo Dados de infiltração Tempo Dados de infiltração 

h:min:s Tempo 
(s) 

Raiz do 
tempo 

Vol. Aplicado 
(mL) h:min:s Tempo (s) Raiz do tempo Vol. Aplicado 

(mL) 
0:00:00 0 0,0 0 0:00:00 0 0,0 0 
0:01:45 105 10,2 200 0:02:56 176 13,3 200 
0:02:53 173 13,2 200 0:05:24 324 18,0 200 
0:03:33 213 14,6 100 0:06:39 399 20,0 100 
0:04:12 252 15,9 100 0:07:53 473 21,7 100 
0:04:52 292 17,1 100 0:08:56 536 23,2 100 
0:05:31 331 18,2 100 0:10:00 600 24,5 100 
0:06:14 374 19,3 100 0:11:05 665 25,8 100 
0:06:54 414 20,3 100 (Soluto) 0:12:05 725 26,9 100 (Soluto) 
0:07:32 452 21,3 100 (Soluto) 0:13:10 790 28,1 100 (Soluto) 
0:08:16 496 22,3 100 (Soluto) 0:14:16 856 29,3 100 (Soluto) 
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ANEXO 2 
 
- Gráfico do fluxo de água em função do tempo, com destaque para os três pontos de 
aplicação do soluto. 
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ANEXO 3 
 
- Gráficos das curvas de infiltração acumulada (mm) versus tempo (s) dos pontos 
experimentais  
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ANEXO 4 
 
- Tabelas das concentrações observadas e ajustadas pelos modelos CD e MIM 
 
 

Ponto A2 Ponto A4 

Profundidade 
(cm) 

Observado 
(mg.L-1) 

Ajustado 
CD 

Ajustado 
MIM 

Profundidade 
(cm) 

Observado 
(mg.L-1) 

Ajustado 
CD 

Ajustado 
MIM 

0 2363,30 1824,65 1865,51 0 2487,50 2251,13 2278,80 
1 1481,00 1547,97 1561,78 1 1631,90 1805,95 1800,96 
2 1115,30 1283,85 1280,05 2 1097,60 1373,18 1356,22 
3 749,50 1039,66 1026,92 3 1118,40 985,10 971,22 
4 466,70 821,09 806,19 4 823,60 664,10 660,02 
5 348,00 631,78 619,15 5 434,90 419,28 424,71 
6 431,30 473,13 465,01 6 164,80 247,18 258,22 
7 484,00 344,56 341,42 7 125,30 135,72 148,02 
8 695,80 243,82 244,95 8 87,60 69,26 79,84 
9 577,70 167,53 171,66 9 108,50 32,79 40,45 

10 374,80 111,69 117,45 10 91,00 14,37 19,21 
11 218,10 72,21 78,43 11 91,60 5,82 8,54 
12 129,10 45,25 51,09 12 79,00 2,18 3,55 
13 67,50 27,47 32,45 13 36,30 0,76 1,38 
14 56,00 16,15 20,09 14 89,20 0,24 0,50 

 
Ponto A6 Ponto A8 

Profundidade 
(cm) 

Observado 
(mg.L-1) 

Ajustado 
CD 

Ajustado 
MIM 

Profundidade 
(cm) 

Observado 
(mg.L-1) 

Ajustado 
CD 

Ajustado 
MIM 

0 2665,00 2592,38 2620,37 0 1949,40 1808,19 1824,30 
1 2229,30 2274,94 2280,41 1 1096,30 1319,95 1305,40 
2 1946,10 1942,09 1932,59 2 991,50 892,19 879,95 
3 1604,70 1609,34 1593,38 3 521,90 554,71 559,16 
4 1218,20 1291,96 1276,84 4 265,50 315,45 334,92 
5 1015,10 1003,03 993,55 5 131,10 163,30 188,95 
6 818,20 751,88 750,05 6 140,80 76,64 100,28 
7 524,40 543,45 548,85 7 344,30 32,50 49,99 
8 364,20 378,27 388,96 8 216,60 12,42 23,36 
9 241,80 253,28 266,74 9 51,40 4,26 10,22 

10 166,90 162,98 176,87 10 96,40 1,31 4,17 
11 117,20 100,69 113,31 11 84,80 0,36 1,59 
12 102,70 59,69 70,08 12 169,10 0,09 0,56 
13 85,70 33,92 41,82 13 139,90 0,02 0,19 
14 73,70 18,47 24,06 14 55,00 0,00 0,06 
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Ponto C2 Ponto C4 
Profundidade 

(cm) 
Observado 

(mg.L-1) 
Ajustado 

CD 
Ajustado 

MIM 
Profundidade 

(cm) 
Observado 

(mg.L-1) 
Ajustado 

CD 
Ajustado 

MIM 
0 2124,60 1960,60 1960,93 0 1484,90 1189,56 1224,83 
1 621,60 968,48 977,40 1 922,90 1027,74 1037,75 
2 477,60 333,69 379,73 2 737,40 876,83 871,20 
3 444,50 76,52 114,06 3 464,90 738,38 724,78 
4 316,80 11,30 26,11 4 676,60 613,42 597,59 
5 111,00 1,05 4,48 5 590,60 502,53 488,35 
6 54,50 0,06 0,57 6 423,90 405,79 395,54 
7 69,30 0,00 0,05 7 274,60 322,86 317,52 
8 186,20 0,00 0,00 8 179,30 253,00 252,61 
9 193,10 0,00 0,00 9 166,00 195,20 199,16 

10 141,30 0,00 0,00 10 219,30 148,24 155,60 
11 147,80 0,00 0,00 11 297,10 110,77 120,44 
12 112,20 0,00 0,00 12 211,10 81,42 92,36 
13 86,70 0,00 0,00 13 119,40 58,86 70,15 
14 77,90 0,00 0,00 14 59,90 41,83 52,78 

 
 

Ponto C6 Ponto C8 
Profundidade 

(cm) 
Observado 

(mg.L-1) 
Ajustado 

CD 
Ajustado 

MIM 
Profundidade 

(cm) 
Observado 

(mg.L-1) 
Ajustado 

CD 
Ajustado 

MIM 
0 2421,80 1702,76 1732,53 0 3011,80 3181,34 3152,30 
1 677,70 1382,22 1386,26 1 2634,60 2523,32 2506,76 
2 836,80 1085,46 1076,43 2 1749,10 1661,99 1679,04 
3 727,10 822,93 810,72 3 729,00 870,44 912,18 
4 782,90 601,19 591,87 4 342,90 351,23 391,05 
5 489,70 422,49 418,54 5 166,40 106,74 129,78 
6 285,70 285,18 286,47 6 62,00 24,28 32,91 
7 275,90 184,65 189,63 7 65,80 4,05 6,32 
8 175,60 114,54 121,30 8 58,10 0,49 0,91 
9 239,00 67,99 74,91 9 15,00 0,04 0,10 

10 193,00 38,59 44,64 10 3,30 0,00 0,01 
11 237,40 20,92 25,64 11 42,00 0,00 0,00 
12 194,90 10,83 14,18 12 37,80 0,00 0,00 
13 143,60 5,34 7,55 13 63,90 0,00 0,00 
14 94,00 2,51 3,87 14 32,70 0,00 0,00 
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Ponto E2 Ponto E4 
Profundidade 

(cm) 
Observado 
(mg.L-1) 

Ajustado 
CD 

Ajustado 
MIM 

Profundidade 
(cm) 

Observado 
(mg.L-1) 

Ajustado 
CD 

Ajustado 
MIM 

0 2823,0 2730,5 2750,8 0 2129,30 2130,42 2154,32 
1 2504,1 2415,2 2421,0 1 1932,10 1708,68 1702,09 
2 1915,7 2075,8 2070,2 2 1127,00 1304,94 1288,17 
3 1686,8 1729,1 1717,8 3 872,10 945,29 934,25 
4 1567,7 1392,7 1381,4 4 596,10 647,28 649,47 
5 1046,7 1082,5 1075,5 5 275,80 417,72 432,79 
6 629,7 810,4 809,9 6 256,20 253,42 276,40 
7 453,7 583,5 589,5 7 410,00 144,20 169,11 
8 438,3 403,5 414,4 8 337,10 76,81 99,07 
9 342,9 267,6 281,1 9 153,40 38,23 55,54 

10 295,4 170,1 183,8 10 81,70 17,76 29,77 
11 256,2 103,5 115,9 11 3,10 7,69 15,25 
12 189,9 60,2 70,4 12 58,30 3,10 7,45 
13 135,1 33,5 41,1 13 101,20 1,16 3,47 
14 104,4 17,8 23,1 14 105,20 0,41 1,54 
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ANEXO 5 
 
 
 
- Perfis de umidade volumétrica final e das concentrações de cloreto (experimental e 

ajustados pelos modelos CD e MIM) 
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ANEXO 6 
 
TESTE DE NORMAILIDADE DE SHAPIRO-WILK 

 
O teste de Shapiro-Wilk é designado para detectar se uma dada amostra, x1, x2, ..., 

xn, pertence a uma distribuição normal. Este teste tende a ser mais poderoso do que o teste 

de Kolmogorov-Smirnov para amostras com n <50. 

Foi realizado um teste de Shapiro-Wilk (SHAPIRO, WILK, 1965) com 5% de 

significância (�). As hipóteses do teste são: 

a) H0: Não há evidências para afirmar que os dados não seguem uma distribuição normal; 

b) H1: Há evidências para afirmar que os dados não seguem uma distribuição normal. 

Dado um conjunto de observações x1 ,x2 ,...,xn ordenados em ordem crescente ou 

decrescente, podem ser utilizados para calcular o valor do teste estatístico de Shapiro-Wilk 

(W) definido como: 
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onde os ai são os coeficientes de Shapiro-Wilk, e S2 é a variância estatística da amostra. 

 

• p é o nível de significância alcançado da estatística de Shapiro-Wilk (W). 

 

O nível de significância p é interpretado da seguinte maneira: se p for menor do que 

um dado nível de significância α << 1, a hipótese nula pode ser rejeitada ao nível α. Se p 

for maior do que α, a hipótese nula não deve ser rejeitada ao nível α. 
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ANEXO 7 
 
- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Umidade inicial (θini) média (cm3.cm-3) 
 

n 10  

Média 0.201
95% CI 0.189 to 0.213  

Variância 0.0003
DP 0.0175
EP 0.0055

CV 9%

Mediana 0.207
97.9% CI 0.179 to 0.216  

Alcance 0.046
IQR 0.02975

Percentil 
2.5th -
25th 0.185
50th 0.207
75th 0.214

97.5th -

Coeficiente p
Shapiro-Wilk 0.8734 0.1095

Skewness -0.2955 0.6563
Kurtosis -1.8440 -
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- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Umidade inicial (θfin) média (cm3.cm-3) 
 

n 10  

Média 0.377
95% CI 0.356 to 0.397

Variância 0.0009
DP 0.0293
EP 0.0093

CV 8%

Mediana 0.384
97.9% CI 0.331 to 0.397

Alcance 0.096
IQR 0.01975

Percentil 
2.5th -
25th 0.368
50th 0.384
75th 0.388

97.5th -

Coeficiente p
Shapiro-Wilk 0.9240 0.3917

Skewness -0.4834 0.4684
Kurtosis 0.1860 -
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- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Sorvidade (S) (cm.h-1/2) 
 

n 10  

Média 5.596 0.933
95% CI 4.433 to 6.759  

Variância 2.6450
DP 1.6263 0.271
EP 0.5143

CV 29%

Mediana 6.035
97.9% CI 2.960 to 6.860  

Alcance 4.97
IQR 1.53

percentil
2.5th -
25th 4.913
50th 6.035
75th 6.443

97.5th -

Coeficiente p
Shapiro-Wilk 0.9063 0.2568 Normal

Skewness -0.7030 0.2950
Kurtosis -0.2417 -
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- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Tamanho médio dos poros hidraulicamente funcionais (λm) (mm) 
(Logaritmo neperiano). 
 

n 10  

Média -1.212
95% CI -1.738 to -0.687

Variância 0.5394
DP 0.7345
EP 0.2323

CV -61%

Mediana -1.230
97.9% CI -1.959 to -0.501

Alcance 2.599836616
IQR 0.470028295

Percentil
2.5th -
25th -1.584
50th -1.230
75th -1.114

97.5th -

Coeficiente p
Shapiro-Wilk 0.9471 0.6349

Skewness 0.8464 0.2099
Kurtosis 1.3410 -

Lognormal

-2

-1

0

1

2

3

-2.5 -2 -1.5 -1 -0.5 0 0.5

ln λm - (mm)

N
or

m
al

 Q
ua

nt
il

0

1

2

3

4

5

6

Fr
eq

üê
nc

ia

0

1

 
 
 
 
 
 
 



 136

- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Condutividade Hidráulica (K) (cm.h-1) 
 

n 10  

Média 40.150 0.112
95% CI 27.707 to 52.593  

Variância 302.5650
DP 17.3944 0.048
EP 5.5006

CV 43%

Mediana 38.600
97.9% CI 21.200 to 58.400  

Alcance 53.3
IQR 18.8

Percentil
2.5th -
25th 27.450
50th 38.600
75th 46.250

97.5th -

Coeficiente p
Shapiro-Wilk 0.9407 0.5603 Normal

Skewness 0.6348 0.3432
Kurtosis -0.3923 -
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- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Velocidade estimada (cm.h-1) 
 

n 10  

Média 92.55
95% CI 56.59 to 128.51

Variância 2526.968
DP 50.269
EP 15.896

CV 54%

Mediana 78.03
97.9% CI 47.10 to 146.80

Alcance 155.1
IQR 47.9

Percentil 
2.5th -
25th 54.03
50th 78.03
75th 101.88

97.5th -

Coeficiente p
Shapiro-Wilk 0.8783 0.1249

Skewness 1.1957 0.0817
Kurtosis 0.9508 -
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- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Fração de água móvel (Φ) 
 

n 10  

Média 0.662
95% CI 0.572 to 0.752

Variância 0.0159
DP 0.1259
EP 0.0398

CV 19%

Mediana 0.675
97.9% CI 0.550 to 0.800

Alcance 0.43
IQR 0.11

Percentil 
2.5th -
25th 0.600
50th 0.675
75th 0.713

97.5th -

Coeficiente p
Shapiro-Wilk 0.9786 0.9573

Skewness -0.4198 0.5283
Kurtosis 0.2500 -
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- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Coeficiente de Dispersão Hidrodinâmica (D) (cm2.h-1) – Modelo CD 
 

n 10  

Média 358.52
95% CI 165.29 to 551.75

Variância 72965.326
DP 270.121
EP 85.420

CV 75%

Mediana 294.80
97.9% CI 107.40 to 624.40

Alcance 851.3
IQR 287.1

Percentil 
2.5th -
25th 155.85
50th 294.80
75th 442.98

97.5th -

Coeficiente p
Shapiro-Wilk 0.9111 0.2889

Skewness 1.0329 0.1293
Kurtosis 0.5923 -
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- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Coeficiente de Dispersão Hidrodinâmica (D) (cm2.h-1) – Modelo MIM 
 

n 10  

Média 317.889
95% CI 155.769 to 480.009

Variância 51360.5250
DP 226.6286
EP 71.6663

CV 71%

Mediana 268.500
97.9% CI 115.400 to 559.300

Alcance 703.01
IQR 251.1

Percentil 
2.5th -
25th 139.725
50th 268.500
75th 390.825

97.5th -

Coeficiente p
Shapiro-Wilk 0.9189 0.3482

Skewness 0.8956 0.1856
Kurtosis 0.0579 -
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- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Fator de Retardo (R) – Modelo CD (Logaritmo neperiano) 
 

n 10  

Média 0.261
95% CI 0.112 to 0.409

Variância 0.0430
DP 0.2073
EP 0.0655

CV 79%

Mediana 0.223
97.9% CI 0.140 to 0.378

Alcance 0.779324877
IQR 0.09209561

Percentil 
2.5th -
25th 0.157
50th 0.223
75th 0.249

97.5th -

Coefficient p
Shapiro-Wilk 0.8104 0.0194

Skewness 1.8651 0.0093
Kurtosis 4.8363 -
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- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Coeficiente de troca de massa (α) (h-1)– Modelo MIM (Logaritmo 
neperiano) 
 

n 10  

Média 2.309
95% CI 0.938 to 3.680

Variância 3.6748
DP 1.9170
EP 0.6062

CV 83%

Mediana 1.653
97.9% CI 1.317 to 2.860

Alcance 6.440013204
IQR 0.23710148

Percentil 
2.5th -
25th 1.558
50th 1.653
75th 1.795

97.5th -

Coefficient p
Shapiro-Wilk 0.5635 <0.0001

Skewness 2.8524 0.0002
Kurtosis 8.4457 -
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- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Dispersividade (λ) (cm) – Modelo CD (Logaritmo neperiano) 
 

n 10  

Média 1.194
95% CI 0.622 to 1.766  

Variância 0.6389
DP 0.7993
EP 0.2528

CV 67%

Mediana 1.176
97.9% CI 0.395 to 1.814  

Alcance 2.962798605
IQR 0.335681793

Percentil 
2.5th -
25th 1.024
50th 1.176
75th 1.359

97.5th -

Coefficient p
Shapiro-Wilk 0.9551 0.7284 Lognormal

Skewness -0.1343 0.8395
Kurtosis 1.1619 -
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- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Dispersividade (λ) (cm) – Modelo MIM (Logaritmo neperiano) 
 

n 10  

Média 1.102
95% CI 0.575 to 1.630  

Variância 0.5431
DP 0.7370
EP 0.2331

CV 67%

Mediana 1.067
97.9% CI 0.345 to 1.683  

Alcance 2.705502429
IQR 0.312905669

Percentil 
2.5th -
25th 0.938
50th 1.067
75th 1.251

97.5th -

Coefficient p
Shapiro-Wilk 0.9567 0.7476 Lognormal

Skewness -0.0026 0.9968
Kurtosis 0.9966 -
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- ESTATÍSTICA DESCRITIVA - TESTE  DE NORMALIDADE 
 
- Variável: Fator de Retardo (R) – Modelo MM (Logaritmo neperiano) 
 

n 10  

Média 0.395
95% CI 0.247 to 0.543  

Variância 0.0430
DP 0.2073
EP 0.0655

CV 52%

Mediana 0.347
97.9% CI 0.207 to 0.542  

Alcance 0.701445983
IQR 0.179352185

Percentil 
2.5th -
25th 0.247
50th 0.347
75th 0.427

97.5th -

Coefficient p
Shapiro-Wilk 0.8582 0.0726 Lognormal

Skewness 1.5265 0.0294
Kurtosis 2.9803 -
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