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do recente progresso para melhorar o acesso à 
água potável, cerca de 1,1 bilhão de pessoas vivem 
atualmente sem esse recurso. As áreas de escas-
sez de água e estresse hídrico estão aumentando, 
especialmente no norte da África e Ásia Ocidental. 
Nas próximas décadas, a demanda total de água 
deverá aumentar em 40%. Em 2025, dois terços da 
população mundial poderão viver em países com 
escassez de água moderada ou grave (WMO 1997, 
Revenga 2000, Bigas 2012, Srinivasan et al. 2012, 
Guppy & Anderson 2017).

Nesse contexto, muitos países não são capazes 
de gerir os seus recursos hídricos de forma sus-
tentável para atender às demandas atuais e futu-
ras, devido à falta de uma avaliação abrangente da 
qualidade e da disponibilidade de seus recursos. 
A necessidade é reconhecida mas, muitas vezes, o 
conhecimento necessário está indisponível devido a 
lacunas de informação hidrológica. A compreensão 
hidrológica é um elemento-chave para a tomada de 
decisões e no aprimoramento da gestão sustentável 
dos recursos hídricos. Isso requer uma abordagem 
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apenas 2,5% correspondem a água doce. Desse 
valor, a maior parte está concentrada em calotas 
polares, presentes como umidade do solo, ou ina-
cessível, de forma direta, em aquíferos subterrâneos 
profundos, restando uma parcela de menos de 1% 
acessível para os mais variados usos (Shiklomanov 
1997, Fekete et al. 1999, Revenga et al. 2000). À 
medida que a população mundial aumenta em 
consonância com as crescentes demandas por água 
doce, a variabilidade interanual e as mudanças de 
longo prazo no escoamento continental são moti-
vos de grande preocupação para os gestores dos 
recursos hídricos, especialmente sob um clima em 
mudança (Oki & Kanae 2006).

O desenvolvimento sustentável é dependente 
da disponibilidade da água. Estima-se que mais de 
um terço da produção mundial de alimentos é base-
ada na irrigação, uma porção significativa desta pode 
depender de fontes de água subterrânea (WBCSD 
& UNEP 1998, Schwartz & Ibaraki 2011). Apesar 
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1961, Deines et al. 1974, Deines 1980, Staniaszek 
& Halas 1986, Kendall 1998, Gibson et al. 2005, 
Ryabenko 2013).

A base do fracionamento físico-químico con-
siste na diferença da força da ligação entre os isó-
topos leves e pesados de um dado elemento. Em 
geral, os isótopos pesados têm uma energia de 
ligação mais forte e requerem uma maior energia 
de dissociação que o respectivo isótopo leve. Em 
consequência, possuem uma menor mobilidade e 
velocidade de difusão. Dessa forma, considerando 
uma reação sob condições ideais de equilíbrio, as 
espécies isotópicas pesadas são intimamente asso-
ciadas às fases condensadas (e.g. fases aquosas em 
reações vapor-líquido), enquanto que as espécies 
isotópicas leves, se relacionam às fases evaporadas 
(Mook 2000).

As reações de mudança de fase entre a água 
líquida e o vapor é fundamental para o ciclo hidro-
lógico e desempenha um importante papel no fra-
cionamento de espécies isotópicas (i.e. δ18O e δ2H) 
entre os vários reservatórios (e.g. oceanos, vapor 
d’água, chuva, escoamento superficial, água subter-
rânea, neve e calotas polares) (Fig. 1), processo que 
fornece uma “impressão digital” que varia de acor-
do com a história particular do reservatório e seu 
trajeto ao longo do ciclo hidrológico (Leng 2005).

Figura 1. Esquema do ciclo global da água, destacando o 
papel do fracionamento na modificação do conte-
údo isotópico δ18O entre os reservatórios naturais 
de água (modif. de Barbosa 2009).

Relação isotópica em águas meteóricas
O fluxo a partir da umidade dos oceanos e o 

seu retorno via precipitação (e.g. na forma de chuva 
ou neve), escoamento superficial e fluxo de base 
é, em um ciclo anual e em escala global, próximo 
a um equilíbrio dinâmico. Dessa forma, somente 
grandes mudanças climáticas irão afetar o armaze-
namento nos reservatórios glaciais, subterrâneos e 
superficiais. Neste ciclo, significantes variabilidades 

interdisciplinar e holística, com uma perspectiva de 
longo prazo (Vörösmarty et al. 1997).

Nesse contexto, a Hidrologia isotópica corres-
ponde a uma técnica nuclear utilizada para rastrear 
os movimentos da água no ciclo hidrológico (IAEA 
1983). No presente trabalho, atenção especial será 
dada à aplicação dos isótopos estáveis (δ2H e δ18O) 
quanto à origem, condições e mecanismos de 
recarga, interrelação entre reservatórios superfi-
ciais e subterrâneos, interconexões entre aquíferos, 
riscos e origem da salinização e contaminação dos 
recursos hídricos. Desta forma, este artigo têm 
por objetivo fazer uma revisão da evolução dos 
conhecimentos e métodos aplicados, bem como 
apresentar o estado da arte acerca da aplicação de 
isótopos estáveis na Hidrologia, tema importante 
para os estudiosos do assunto, e no apoio a gestão 
eficaz de recursos hídricos.

O princípio da técnica isotópica na 
Hidrologia

A utilização de isótopos estáveis em estudos 
hidrológicos remonta aos trabalhos pioneiros de 
Urey (1947), Bigeleisen & Meyer (1947) e Epstein 
& Mayeda (1953), a partir da teoria da mecânica 
estatística e termodinâmica. O emprego de isóto-
pos estáveis é muito difundido a nível mundial, 
constituindo nos dias atuais, em uma ferramenta 
que pode ser considerada como tradicional no meio 
técnico hidrológico (Fritz & Fontes 1980).

A razão para a qual os isótopos estáveis são 
úteis nos estudos hidrológicos é que as reações 
físico-químicas entre as várias espécies causam um 
fracionamento dos isótopos do mesmo elemento 
entre os reagentes e produtos. A base científica 
para o fracionamento isotópico foi inicialmente 
desenvolvida por Urey (1947). Nesse trabalho 
pioneiro foi demonstrado que o fracionamento 
isotópico pode ser representado por uma troca de 
isótopos (e.g. 16O e 18O) entre duas espécies/fases 
moleculares.

Friedman (1953) foi o primeiro a notar a 
precipitação meteórica como o resultado de uma 
modificação simultânea na concentração de H2

18O 
e 2HHO. Craig (1961a) identificou que os isóto-
pos (e.g. 2H e 18O) são fracionados por processos 
meteorológicos em uma forma bastante previsível. 
Trabalhos posteriores têm demonstrado como 
os isótopos são fracionados por meio de outros 
sistemas (e.g. 13C e 15N nos ciclos do carbono e 
do nitrogênio, respectivamente) (Park & Epstein 



159TERRÆ DIDATICA 14-2, 2018 ISSN 1679-2300 

são praticamente desprezíveis e, como 
somente cerca de 10% da umidade dos 
oceanos alcançam a superfície terrestre, 
pode-se esperar variações isotópicas 
consideráveis nos reservatórios terres-
tres do ciclo hidrológico (Shiklomanov 
1997, Korzun 1978, Oki & Kanae 2006) 
(Fig. 1). Evaporação a partir dos oceanos, 
precipitação meteórica, re-evaporação, 
escoamento superficial, precipitação 
na forma de neve, acumulação de gelo 
e sua fusão são processos que variam 
em diferentes regimes climáticos. Em 
cada etapa desse ciclo, os isótopos 18O 
e 2H são fracionados entre os diferentes 
reservatórios.

Os dados isotópicos são normal-
mente expressos em notação delta por 
mil (δ‰) que corresponde à relação 
isotópica entre uma amostra (Ra) e um 

foi denominada Linha de Água Meteórica Global 
(ou GMWL, Global Meteoric Water Line) porque 
inclui amostras de várias regiões climáticas, cuja 
equação de regressão é dada por:

(2)  

Após Craig (1961a), Rozanski et al. (1993) 
determinou uma reta mais precisa:

A GMWL corresponde a uma média de diversas 
linhas de água meteórica local (LMWL, Local Mete-
oric Water Line) ou regional os quais se diferenciam 
por variações climáticas e parâmetros geográficos. O 

Tabela 1. Abundância relativa, padrão internacional e razão isotópica absoluta dos principais isótopos ambientais utilizados nos estudos 
hidrológicos (adapt. de Berglund & Wieser 2011)

Elemento 
 químico Isótopo

Fração molar
Padrão internacional Rpadrão (δ‰)Abundância re-

lativa Variação natural

Hidrogênio
1H 0,99984426 0,999816-0,999974 VSMOW (Viena Standard 

Mean Ocean Water)

2H/1H

0,0001558
2H (D) 0,00015574 0,000026-0,000184

Oxigênio

16O 0,99762906 0,997380-0,997760
VSMOW (Viena Standard 

Mean Ocean Water)

18O/16O

0,0020088
17O 0,00037900 0,000370-0,000400
18O 0,00200040 0,001880-0,002220

Nitrogênio
14N 0,99633700 0,995790-0,996540 Nitrogênio atmosférico, N2 

(AIR)

15N/14N

0,0036433
15N 0,00366300 0,003460-0,004210

Carbono
12C 0,98892200 0,988530-0,990370 Viena Pee Dee Belemnite 

(VPDB)

13C/12C

0,0112021
13C 0,01107800 0,009630-0,011470

Enxofre

32S 0,95040740 0,944540-0,952810
Canyon Diablo Troilite 

(CDT)

34S/32S

0,0045201
33S 0,00748690 0,007300-0,007930
34S 0,00429599 0,039760-0,047340

Figura 2. Relação meteórica de 18O e 2H na precipitação e variação na 
composição isotópica por regiões climáticas e fisiográficas (modif. 
de Rozanski et al. 1993)

padrão (Rp) considerado como referência, dado por:

(1)    

O padrão isotópico utilizado para os isótopos 
de oxigênio e hidrogênio é o VSMOW (Viena Stan-
dard Mean Ocean Water da International Atomic Energy 
Agency, IAEA). Já para os isótopos de nitrogênio é 
utilizado o N2 atmosférico, ou AIR, como o gás 
padrão de referência (Tab. 1). 

A Figura 2 ilustra uma relação reconhecida por 
Craig (1961a), obtida a partir da medição de 18O e 
2H das águas meteóricas em estações localizadas ao 
redor do mundo. Ela demonstra a correlação entre 
os dois isótopos em escala global. A reta resultante 

 
(3) 
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Dansgaard (1964) (Equação 4), sendo controlado 
por efeitos cinéticos associados com a evaporação 
da água na superfície dos oceanos ou continentes e 
aumenta com o déficit de umidade nas massas de ar 
oceânicas (Merlivat & Jouzel 1979). A ideia principal 
é que as chuvas em meses de verão apresentam valo-
res δ mais elevados do que as chuvas relacionadas a 
meses de inverno, devido a diferenças na temperatura 
sazonal do ar.

 (4)  

O efeito da evaporação é conduzido pela água 
residual para valores isotópicos mais elevados, com 
a declividade δ2H/δ18O menor que 8 (Gonfiantini et 

trabalho de Craig (1961a,b) é talvez o mais frequen-
temente citado em Hidrologia isotópica, pois fornece 
uma referência para a interpretação e proveniência 
de águas subterrâneas. A observação chave é que 
águas isotopicamente empobrecidas são associadas 
a regiões frias e águas enriquecidas são encontradas 
em regiões quentes (Fig. 2).

As diferenças nas pressões de vapor de H2
18O e 

2HH16O implica em enriquecimentos despropor-
cionais na fase aquosa durante a evaporação. Sob 
condições de equilíbrio, o enriquecimento de 2H 
é aproximadamente oito vezes maior que o de 18O 
(Majoube 1971). Já, em condições de não-equilíbrio, 
as medidas de fracionamento isotópico produzem 
valores discrepantes, sendo a umidade (h), a tem-
peratura superficial e a velocidade dos ventos (i.e. 
próximo à superfície da água) fatores que dificultam 
o equilíbrio químico. 

Quando a umidade relativa é alta, o fluxo de água 
do líquido para vapor e do vapor para o líquido são 
aproximadamente iguais, uma condição que promo-
ve uma mistura necessária para alcançar o equilíbrio. 
Já quando a umidade decresce, o fluxo de água do 
líquido para o estado de vapor se torna dominante. 
Sob essas condições, o equilíbrio não ocorre.

Sob condições de não-equilíbrio em uma mas-
sa de vapor inicial (i.e. fracionamento cinético ou 

Figura 4. Composição isotópica (δ2H e δ18O) da precipitação e amostras de um lago em 
Wisconsin Setentrional (EUA). As amostras de precipitação definem a linha de 
água meteórica local (LMWL) (δ2H = 8,03·δ18O + 10,95), praticamente idêntica 
à GMWL. As amostras do lago são representadas ao longo da linha de evaporação 
com uma declividade de 5,2 que intersecta a LMWL na composição média local 
da água subterrânea (modif. de Kendall et al. 1995)

Figura 3. Esquema ilustrando o processo de fracionamento 
cinético (Rayleigh) e o aumento do fracionamento 
de 18O e 2H na chuva à medida que ela avança sobre 
o continente (modif. de Hoefs 1997)

Rayleigh), o condensado é 
continuamente removido 
do sistema na forma de 
sucessivas precipitações, 
não havendo mais a possi-
bilidade de um reequilíbrio 
entre as duas fases durante 
a separação. Assim, o valor 
δ do vapor remanescente 
torna-se progressivamente 
empobrecido no isótopo 
pesado com o aumento 
do grau de condensação 
(Fig.3).

A Equação 2 e a Figura 
2 apresentam uma exce-
lente relação linear entre 
os valores δ2H e δ18O para 
águas meteóricas. Nela, o 
coeficiente angular de valor 
8 (oito) é invariante, mas o 
coeficiente linear é repre-
sentado por um parâmetro 
denominado de excesso de 
deutério (d) proposto por 
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isótopos estáveis é única em estudos regionais de 
recursos hídricos para obtenção das características 
espaciais dos sistemas hidrológicos, tais como: (i) 
origem e mecanismos de recarga das águas sub-
terrâneas; (ii) interconexão entre aquíferos; (iii) 
interação entre água superficial e subterrânea; (iv) 
salinização das águas subterrâneas; (v) contamina-
ção dos recursos hídricos, dentre outros.

Origem e mecanismos de recarga das águas 
subterrâneas

Uma das principais aplicações dos isótopos 
estáveis se relaciona com a origem ou recarga das 
águas subterrâneas. Os valores δ18O e δ2H refle-
tem os valores das precipitações médias locais que 
são modificados pelo processo de fracionamento 
que alteram os valores isotópicos antes que a água 
alcance a zona saturada (Gat & Tzur 1967). Consi-
derando que apenas uma pequena porcentagem da 
precipitação (i.e., aproximadamente 20%) alcança 
o lençol freático, o sinal meteórico nas águas sub-
terrâneas pode ser significantemente modificado 
(Pimentel et al. 2000; Barbosa 2017). Estes pro-
cessos incluem: (i) evaporação da chuva durante a 
infiltração; (ii) recarga seletiva (i.e. somente a partir 
de grandes tempestades ou durante o degelo); (iii) 
interceptação da água da chuva (DeWalle & Swis-
tock 1994) e neve (Claassen & Downey 1995) pela 
cobertura vegetal; (iv) troca de água de infiltração 
com vapor atmosférico (Kennedy et al. 1986) e; (v) 
diversos processos pós-deposicionais (e.g. fusão 
diferencial de neve acumulada).

Em geral, os valores δ da água subterrânea 
sofrerão mudanças apenas por mistura com águas 
de diferentes composições isotópicas. Nesse con-
texto, os efeitos homogeneizantes da recarga e 
processos dispersivos produzem águas subterrâneas 

al. 1976). Em geral, a água residual com composição 
isotópica que se situa à direita da GMWL resulta em 
um vapor à esquerda da GMWL, produzindo um 
excesso de deutério (d). Dansgaard (1964) descreveu 
a evaporação das chuvas como um efeito quantida-
de na composição isotópica da precipitação sendo 
melhor observado em regiões áridas.

No gráfico δ18O versus δ2H, as águas evaporadas 
a partir de superfícies abertas (e.g. lagos) ou mistu-
radas, se posicionam abaixo do GMWL ao longo de 
uma trajetória com coeficiente angular entre 2 e 5. A 
inclinação da linha de evaporação e a evolução isotó-
pica do reservatório são fortemente dependentes das 
condições de umidade sob a qual ocorre a evaporação, 
da temperatura e da velocidade dos ventos (Clark & 
Fritz 1997), com os declives mais baixos encontrados 
em regiões áridas (Fig.4).

A posição das águas meteóricas nas LMWL é 
controlado por uma série de processos que incluem: 
(i) a temperatura (i.e. controla a variação sazonal dos 
isótopos na precipitação); (ii) a trajetória das massas 
de ar sobre os continentes (i.e. precipitações lito-
râneas são enriquecidas, enquanto que àquelas no 
interior continental são empobrecidas e com fortes 
diferenças sazonais), (iii) latitude (i.e. precipitações 
em altas latitudes são empobrecidas em relação às de 
baixas latitudes) e; (iv) elevação de massas de ar sobre 
feições topográficas (i.e. com aumento da altitude, e 
temperaturas médias mais baixas, a precipitação será 
isotopicamente mais deplecionada). Cada um desses 
fatores determina um efeito específico na composi-
ção isotópica da precipitação (Clark & Fritz 1997, 
Kendall & Doctor 2005).

Aplicação dos isótopos estáveis na 
Hidrologia

O uso dos isótopos na Hidrologia é baseado 
no conceito geral de “rastreamento”. Os isótopos 

Figura 5. Variações sazonais de δ2H na precipitação e atenuação du-
rante o movimento para 5 m de profundidade em calcários não-
-saturados, na região de Fleam Dyke, Inglaterra Oriental (modif. 
de Darling & Bath 1988)

estáveis possuem uma vanta-
gem sobre os traçadores artifi-
ciais pois facilitam o estudo de 
vários processos hidrológicos 
em escala temporal e espacial 
através de sua distribuição nas 
águas naturais (Clark & Fritz 
1997). Já a aplicação dos traça-
dores artificiais (e.g. compostos 
orgânicos e inorgânicos) é efi-
caz, geralmente, para aplicações 
locais e específicas (Fekete et al. 
2006). Assim, a metodologia de 



162 TERRÆ DIDATICA 14-2, 2018ISSN 1679-2300 

mudanças climáticas em regiões áridas são, muitas 
vezes, prontamente reconhecidas em paleoáguas. 
Em síntese, fortes variabilidades na umidade ocasio-
nam grandes mudanças no excesso de deutério (d) 
e consequentemente na posição vertical da LMWL 
(Clark & Fritz 1997).

Em regiões áridas, o conteúdo isotópico das águas 
subterrâneas apresenta uma forte assinatura do efeito 
de evaporação. O processo de evaporação anterior a 
recarga pode ocorrer durante o escoamento superfi-
cial ou através da zona não-saturada. As diferenças na 
quantidade de evaporação, conforme verificado nos 
valores isotópicos, podem ser utilizadas para deter-
minar o tempo e a área-fonte da recarga (Clark & 
Fritz 1997). A evaporação é indicada em gráficos δ2H 
contra δ18O por meio de pontos que definem uma 
linha que diverge da MWL. A declividade das linhas 
de amostras evaporadas varia tipicamente de 2 a 6.

Essa relação é verificada nos estudos hidro-
geológicos realizados em Argélia por Gonfiantini 
et al. (1974). Nessa região, as águas subterrâneas 

com valores isotópicos que abordam uma uniformi-
dade no tempo e no espaço, se aproximando de um 
reflexo amortecido da precipitação ao longo de um 
período de escala anual (Brinkmann et al. 1963). 
Isso implica que as variações sazonais nos isótopos 
são atenuadas durante o movimento da água através 
da zona não-saturada, o qual corresponde a uma 
importante zona de mistura.

Darling & Bath (1988) descreveram as variações 
isotópicas utilizando lisímetros na zona não-saturada 
em um período de quatro anos. Neste trabalho, as 
variações sazonais têm sido atenuadas para menos 
que 5% do observado na precipitação, em uma pro-
fundidade de aproximadamente 5 metros (Fig. 5). 
Outro exemplo é verificado em rochas carbonáticas 
de Ontário oriental (Canadá) onde foi observado 
uma atenuação das variações sazonais de 18O (Fig. 
6). O monitoramento foi realizado para águas sub-
terrâneas em coberturas arenosas, aquíferos livres e 
confinados (Valderman 1993). 

Os resultados indicam que as variações sazonais 
são crescentemente atenuadas nos aquíferos mais 
profundos. Os valores médios de δ18O na precipita-
ção são enriquecidos em relação àqueles encontrados 
nas águas subterrâneas. Essa diferença é atribuída ao 
tempo de recarga, com uma dominância durante os 
períodos frios do ano, quando a precipitação é empo-
brecida em 18O. As precipitações no verão podem ser 
significativas, mas não contribuem igualmente com 
a recarga por causa do efeito da evapotranspiração. 
Já as águas subterrâneas profundas são mais antigas 
e apresentam um maior tempo de residência. Nesses 
aquíferos, os valores δ irão refletir as condições climá-
ticas passadas, existentes no momento de ocorrência 
da recarga. Os aquíferos confinados, com porosidade 
relativamente alta, são os melhores sistemas de águas 
subterrâneas para a preservação dos sinais de paleo-
recarga na composição isotópica da água subterrânea. 
Neles, os isótopos fornecem uma distinção entre a 

Figura 6. Atenuação da variação sazonal em diferentes aquíferos. 
Os aquíferos livres retêm as variações sazonais, os quais são 
removidos por misturas advectivas nos aquíferos confinados 
pelas argilas (modif. de Velderman 1993)

recarga moderna e aquelas ocorridas de uma 
outra fonte ou em algum momento no passado.

Diversos autores aplicaram isótopos está-
veis na identificação de paleorecarga de águas 
subterrâneas (e.g. Fontes 1981, Dutton & 
Simpkins 1989, Fontes et al. 1991, 1993, Dea’k 
& Coplen 1996, Coplen et al. 2000, Bajjali & 
Abu-Jaber 2001). O princípio fundamental 
é que a precipitação formada sob condições 
mais frias e úmidas do que o atual refletirá nas 
águas subterrâneas antigas que terão valores δ 
e de excesso de deutério (d) significativamen-
te menores (Merlivat & Jouzel 1979). Já as 

Figura 7. Gráfico δ18O-δ2H de amostras de águas subterrâne-
as rasas e profundas em uma bacia de drenagem na 
Argélia (África Setentrional). Os números se referem a 
poços perfurados com alto teor de sais em áreas cujo 
lençol freático é muito raso, nos quais os valores δ18O 
e δ2H são utilizados para calcular a equação da linha 
que situa-se abaixo da MWL (Meteoric Water Line). 
Esses valores foram afetados pela evaporação da zona 
vadosa (modif. de Gonfiantinni et al. 1974)
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são derivadas de aquíferos rasos e profundos. 
Algumas amostras das águas no aquífero raso 
são posicionadas em uma linha de evapora-
ção abaixo da LMWL (Fig. 7). Essas amostras 
foram coletadas em locais onde o lençol freáti-
co é muito próximo à superfície e a evaporação 
ocorre diretamente na zona vadosa. A reta de 
regressão atribuída aos processos de evaporação 
se intercepta com a LMWL em um ponto que 
representa a composição isotópica da água antes 
do enriquecimento por evaporação.

Um exemplo de evaporação das águas 
durante a recarga em aquíferos aluviais é veri-
ficado no Sultanato de Omã (Clark 1987). 
Amostras de precipitação meteórica e escoa-
mento superficial foram coletadas em uma das 
raras ocorrências de chuvas, incluindo duas 
tempestades de verão e um evento principal de 
inverno (Fig. 8). As principais diferenças foram 
observadas entre as chuvas de verão (i.e. convec-
tivas, de curta duração e alta intensidade) e de 
inverno (i.e. sistemas de baixa pressão princi-
pais provenientes do oeste). A forte evaporação 
observada nas recargas do verão ocorre devido 
ao escoamento superficial das águas sobre uma 
superfície aberta e quente, acarretando em 
uma forte evaporação e na declividade da reta 
menor que 5. No entanto, evidências menores 
de evaporação são observadas nas chuvas de 
inverno, cujas amostras são posicionadas pró-
ximas a LMWL. Esse tipo de chuva, de maior 
intensidade e duração, ocorre sob condições de 
temperaturas mais baixas.

Fato similar foi observado nas águas subter-
râneas do norte de Omã, às quais refletem essas 
diferenças nos padrões de precipitação (Fig. 9). 
As águas dos aquíferos carbonáticos mostram 
um enriquecimento mínimo com a evaporação, 
sendo dominados pela recarga das chuvas de 
inverno. Por outro lado, as águas subterrâneas 
rasas de aquíferos aluviais possuem um enrique-
cimento por evaporação que indica uma recarga 
pela ação das chuvas de verão. O deslocamento 
dos valores isotópicos em relação à MWL é um 
reflexo das perdas por evaporação, embora o 
sinal isotópico das águas subterrâneas sejam 
uma mistura de vários eventos de recarga 
(Clark et al. 1989).

Apesar da forte evaporação verificada em 
regiões áridas, é possível que águas subterrâ-
neas formadas recentemente possam ter conte-
údos isotópicos próximos à GMWL (Fig. 10). 

Figura 9. Águas subterrâneas de aquíferos carbonáticos fraturados e 
aluviais na região setentrional de Omã. As águas subterrâneas 
aluviais têm experimentado altos enriquecimentos isotópicos 
por evaporação (modif. de Clark et al. 1989)

Figura 10. Relação entre δ18O e δ2H para as águas subterrâneas do 
aquífero Botucatu. A LMWL é próxima da GWML, eviden-
ciando que a recarga ocorre principalmente por infiltração da 
precipitação (modif. de Kimmelmann et al. 1989)

Figura 8. Composição isotópica de eventos de escoamento superficial 
em três períodos chuvosos no norte de Omã. As linhas de re-
gressão para as chuvas de verão (com declividades indicadas) 
mostram uma forte tendência de evaporação em umidades 
menores que 50%. A linha de água meteórica local do norte 
de Omã (ONMWL) é definida como δ2H = 7,5·δ18O + 16,1 
(modif. de Clark 1987)
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no sudoeste do Qatar, Yurtsever & Payne (1978) 
identificaram uma drenança vertical ascendente da 
água salobra de um aquífero confinado profundo 
para um aquífero raso. O teor médio de δ18O das 
águas subterrâneas rasas é de -2,32 ± 0,26‰. Este 
valor representa a quantidade de δ18O da recar-
ga atual, baseado na presença de 3H (i.e. recarga 
recente) e na similaridade desse valor com a média 
de δ18O da precipitação (e.g. nas proximidades de 
Bahrain, com exceção dos valores de precipitação 
caracterizados por fortes efeitos de evaporação). Já 
o valor médio de δ18O para o aquífero profundo foi 
estimado em -5,13 ± 0,04‰. As composições iso-
tópicas de alguns poços rasos amostrados na região 
sudoeste do Qatar são bastante similares daqueles 
encontrados no aquífero profundo, indicando a 
existência de uma drenança vertical ascendente 
entre esses sistemas. Os demais poços apresen-
tam composições que refletem uma mistura entre 
recarga local e drenança do aquífero profundo. 
No entanto, alguns valores foram deslocados para 
a direita da linha de mistura definida pela recarga 
local e o aquífero profundo, devido à participação 
da água do mar no processo de mistura entre os 
dois componentes (Fig. 12).

Gonfiantinni et al. (1974) apresentou um 
exemplo da utilização dos isótopos estáveis na iden-
tificação de processos de drenança vertical entre 
aquíferos, no sul da Tunísia, próximo ao Golfo de 
Gabès. Nesta área, os arenitos eocretáceos do aquí-
fero Intercalaire Continental (CI), que se estende 
por toda porção setentional do Saara, é sobreposto 
por margas e pelo aquífero Complexo Terminal 

Essa similaridade indica que a recarga das águas 
ocorre principalmente por infiltração direta da 
precipitação. Um exemplo é o estudo da recarga de 
água subterrânea no aquífero Botucatu na porção 
brasileira da Bacia do Paraná (Kimmelmann et al. 
1989). Nele, os perfis de solo mostram uma peque-
na evaporação e as águas subterrâneas apresentam 
praticamente nenhum enriquecimento isotópico. 
Nesse caso, macroporos e canais de fluxo prefe-
renciais na zona não-saturada permitem um rápido 
movimento da água para o lençol freático e uma 
mistura muito limitada, com as águas enriquecidas 
sendo encontradas somente nas partes mais supe-
riores do aquífero (Mathieu & Bariac 1996).

Em áreas de relevo acidentado, os valores iso-
tópicos se relacionam à altitude de recarga. Nesse 
contexto, o resfriamento orográfico experimentado 
pelas massas de ar é representado por um empo-
brecimento progressivo dos valores δ18O e δ2H 
com o aumento da altitude. Um estudo realizado 
em Gran Canaria, uma ilha montanhosa localiza-
da ao longo da costa da Espanha, produziu uma 
forte correlação entre os valores de δ18O e δ2H 
com a altitude (Fig. 11). Os gradientes isotópicos 
para essa área são -0,13·δ18O e -1,0·δ2H por 100 
metros de elevação para o sistema de fluxo norte e 
-0,24·δ18O e -1,2·δ2H por 100 metros de elevação 
para o sistema de fluxo sul. Dessa forma, a obten-
ção de valores δ em amostras de águas subterrâneas 
permite a estimativa da elevação da zona de recarga 
(Gonfiantinni et al. 1976).

Interconexão de aquíferos
A dinâmica de fluxo e a contaminação das águas 

subterrâneas podem ser influenciadas por interli-
gações hidráulicas entre aquíferos (i.e. drenança). 
Em algumas circunstâncias, as conexões hidráulicas 
existem naturalmente. Em outras, são provocadas 
por intensa explotação, que induz uma interco-
nexão entre as águas subterrâneas de aquíferos 
sobrepostos e limitados por aquitardes. Abordagens 
hidrogeológicas para este problema requerem bons 
mapas piezométricos e testes de bombeamento de 
poços tubulares. Nesse contexto, a aplicação dos 
isótopos 2H e 18O são comuns em casos de drenança 
vertical, quando os aquíferos apresentam compo-
sições isotópicas diferentes. Já quando os sistemas 
possuem composições isotópicas similares, são 
utilizados isótopos radiogênicos, tais como 3H e 
14C e estáveis, a exemplo de 13C e 34S (Payne 1988).

No estudo dos sistemas de águas subterrâneas 

Figura 11. Correlação entre a δ18O e a altitude para amos-
tras de água subterrânea na zona norte e sul da ilha 
de Gran Canaria (modif. de Gonfiantini et al. 1976)



165TERRÆ DIDATICA 14-2, 2018 ISSN 1679-2300 

onde as águas se originam da precipitação recente 
e menores quando as águas subterrâneas são a 
fonte dominante. Em geral, a medida que a área 
da bacia aumenta, as composições isotópicas das 
águas superficiais são cada vez mais afetadas pela 
evaporação (Gat & Tzur 1967).

Uma grande incerteza na modelagem hidroló-
gica de bacias tem sido a quantificação das contri-
buições de água e solutos dos vários reservatórios 
hidrológicos. A técnica clássica de separação de 
hidrogramas possibilita a identificação da parcela 
de contribuição do fluxo de base por escoamen-
to subterrâneo ou águas meteóricas. O princípio 
básico é que se as composições isotópicas das fon-
tes de água que contribuem com a vazão durante 
os períodos de alto escoamento são conhecidos e 
diferentes, então as quantidades isotópicas relativas 
de cada fonte podem ser determinadas. A separa-
ção de hidrogramas com base em isótopos estáveis 
envolve um modelo de mistura de dois compo-
nentes de fluxo (Hursh & Brater 1941, Pearce et 
al. 1986, Pearce 1990).

O caráter isotópico da água superficial, em um 
determinado local, representa uma integração das 

(CT), composto por calcários e arenitos. Esses 
aquíferos são interconectados por um sistema de 
falhas. A drenança é bem caracterizada a partir das 
composições isotópicas médias contrastantes entre 
os dois reservatórios e por uma linha de mistura 
entre esses componentes (Fig. 13).

Interação entre água superficial e subterrânea
Os isótopos estáveis proporcionam um método 

para a identificação inequívoca do transporte de 
uma massa real de água, uma vez que são parte da 
própria molécula da água. Nos sistemas hidrológi-
cos, é importante o conhecimento das proporções 
dos diferentes componentes de recarga de modo 
a aumentar o fornecimento sustentável de água 
potável e evitar a poluição a partir da infiltração de 
fontes de águas superficiais contaminadas. 

As águas subterrâneas consistem, muitas vezes, 
em uma mistura de recarga de águas superficiais 
(e.g. lagos ou rios) e precipitação local. Já as águas 
superficiais possuem dois componentes principais: 
(i) águas meteóricas; e (ii) as águas subterrâneas 
(Hursh & Brater 1941, Hewlett & Higgert 1967). 
As contribuições relativas destas diferentes fontes 
em uma bacia hidrográfica, depende da sua confi-
guração física (e.g. topografia, tipo e profundida-
de do solo, vegetação, rede de fraturas, etc.), dos 
parâmetros climáticos (e.g. precipitação, variações 
sazonais de precipitação, temperatura, evapotrans-
piração potencial, etc.), e das atividades humanas 
(e.g. barragens, irrigação, etc.). 

Os valores δ18O e δ2H das águas superficiais 
refletirão a forma como as quantidades relativas 
e composições isotópicas da precipitação e das 
águas subterrâneas variam com o tempo. As varia-
ções isotópicas sazonais serão maiores em rios 

Figura 12. Composição isotópica (18O e 2H) das águas 
subterrâneas rasas e profundas no sudoeste do 
Qatar, destacando uma linha de mistura entre três 
componentes (modif. de Yurtsever & Payne 1978)

Figura 13. Relação δ2H-δ18O para as águas subterrâneas do 
sul da Tunísia, mostrando o processo de drenança do 
aquífero Continental Intercalaire (CI) para o Complexo 
Terminal (CT) (I) e seção hidrogeológica esquemática 
com a diposição espacial dos aquíferos (II) (modif. de 
Gonfiantinni et al. 1974, Chaib & Kherici 2014)
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armazenamento de água de superficial (e.g. canais 
de armazenamento, lagoas, pântanos, etc.) para o 
escoamento são insignificantes.

A utilidade das equações de mistura para um 
período de alto escoamento é função principalmen-
te da magnitude δo-δn em relação ao erro analítico 
das medições isotópicas e na medida que as hipó-
teses anteriormente citadas são válidas (Pearce et 
al. 1986; Genereux 1998). As quantidades relativas 
dos componentes antigos e recentes no escoamento 
total de uma bacia são afetadas por vários parâme-
tros ambientais, tais como: tamanho da bacia, espes-
sura do solo, relação entre a taxa de precipitação 
e de infiltração, declividade das encostas da bacia 
hidrográfica, vegetação, condições de umidade, 
permeabilidade do solo, quantidade de macroporos, 
capacidade de armazenamento da bacia, etc.

A Figura 14 ilustra um exemplo de separação 
isotópica de hidrogramas de dois componentes 
em quatro captações na bacia hidrográfica do rio 
Sleepers, Vermont (EUA) (Shanley et al. 2001). 
Durante os períodos de degelo, a água subterrânea 

descargas de águas meteóricas/degelo e subterrâ-
neas. Durante condições de escoamento de base, a 
maior parcela das águas em um rio é representada 
por água subterrâneas. Já em eventos de tempestade 
e degelo, novas águas são adicionadas ao escoa-
mento. Logo, se esses componentes são química 
e isotopicamente diferentes, o fluxo é modificado 
pela adição dessas novas águas e a extensão dessa 
mudança é função das contribuições relativas de 
ambos componentes. Essa, a qualquer momento, 
pode ser calculada por meio das equações de equi-
líbrio de massa para os fluxos de água, desde que 
as concentrações dos diferentes componentes (e.g. 
águas meteóricas/degelo, águas subterrâneas e o 
fluxo total) sejam conhecidas (Pearce et al. 1986).

 (5) 

 (6) 

onde Q é a vazão de escoamento, C se refere 
à concentração do componente específico, e os 
subscritos “s”, “o”, e “n” indicam o escoamento 
total, os componentes antigos e recentes de água, 
respectivamente.

Embora a abordagem de um modelo simples 
de mistura de dois componentes em uma sepa-
ração hidrograma não identifique diretamente 
os mecanismos reais de geração do escoamento 
total, possibilita, por vezes, que o hidrólogo avalie 
a importância de um dado processo de conversão 
em uma bacia. Por exemplo, se um mecanismo de 
rápida conversão é dominante (e.g. escoamento 
superficial ou subsuperficial através de macropo-
ros), o conteúdo isotópico refletirá principalmente 
águas recentes no escoamento total. Por outro lado, 
se um mecanismo de conversão lenta predomina 
(e.g. fluxo subsuperficial Darciano), o conteúdo 
isotópico deve indicar em sua maioria águas antigas 
no escoamento total (Sklash & Farvolden 1979).

Sklash & Farvolden (1982) enumeraram quatro 
suposições que devem ser consideradas para sepa-
rações isotópicas de hidrogramas confiáveis: (i) o 
aporte de águas recentes e antigas pode ser carac-
terizado por um único valor isotópico ou variações 
no seu conteúdo isotópico, se determinado; (ii) o 
conteúdo isotópico do componente antigo é signi-
ficativamente diferente dos componentes recentes; 
(iii) as contribuições de água da zona vadosa para 
o escoamento são insignificantes ou devem ser 
contabilizados (e.g. se isotopicamente diferente 
das águas subterrâneas, nesse caso, deve-se utilizar 
um traçador adicional); e (iv) as contribuições do 

Figura 14. Amostras de quatro sistemas de fluxo na bacia 
hidrográfica do rio Sleepers, Vermont (EUA), que 
possuem valores δ18O intermediários entre as com-
posições das águas subterrâneas e águas de degelo 
coletadas em lisímetros. Flutuações diurnas na 
descarga correlacionadas com variações em δ18O, 
especialmente em W-2. W-2, uma bacia hidrográfica 
e agrícola de 59 ha, mostra uma maior contribuição 
do degelo do que as outras três bacias hidrográficas. 
As três captações mistas agricultura/florestada - W-9 
(47 ha), W-3 (837 ha), e W-5 (11.125 ha) – apre-
sentam contribuições crescentes de novas águas de 
degelo com o aumento da área da bacia (modif. de 
Shanley et al. 2001)
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regiões áridas e semi-áridas fornece uma evidência 
da deterioração da qualidade da água. Sua análise 
química pode contribuir para a solução destes 
problemas, mas também, as propriedades conser-
vadoras dos isótopos 2H e 18O da molécula de água 
em combinação com algumas das espécies iônicas 
presentes, em particular cloreto, sugere possíveis 
origens para a salinidade e, por conseguinte, a 
identificação da sua causa primária. Se a intrusão 
da água do mar é a causa principal da salinidade e, 
consequentemente, ocorre uma variação de sali-
nidade no aquífero, então os valores δ2H e δ18O 
das amostras de água subterrânea se posicionarão 
sobre uma linha de mistura entre a composição 
isotópica da água do mar e da água subterrânea 
(Yourtserver 1997).

Yurtsever & Payne (1978) investigaram a ori-
gem da salinidade em um aquífero calcáreo eocê-
nico raso e não-confinado na península do Qatar. 
A possível fonte da salinidade crescente nas águas 
subterrâneas rasas seria, provavelmente, a invasão 
direta da água do mar, devido a uma superexplo-
tação do aquífero e/ou uma drenança a partir do 
aquífero regional semi-confinado subjacente que 
contêm água salobra. O resultado das análises 
isotópicas juntamente com dados hidroquímicos 

apresenta um valor δ18O aproximadamente cons-
tante de -11,7 ± 0,3‰, enquanto que as águas de 
degelo coletadas em lisímetros instalados na neve 
varia de -20‰ a -14‰. As amostras de escoamen-
to superficial tiveram valores δ18O intermediários 
entre o degelo e as águas subterrâneas. A separação 
de isótopos de dois componentes demonstrou que 
a contribuição das águas de degelo no escoamento 
total variou de 41% a 74% e geralmente aumenta 
com o tamanho de captação (i.e. 41-11.125 ha).

Salinização das águas subterrâneas
A presença de água salina em um aquífero 

é classicamente estabelecida por intermédio da 
medição da condutividade elétrica ou por análise 
química. Técnicas isotópicas podem ser utilizadas 
para distinguir a importância dos seguintes pro-
cessos que podem conduzir à salinização das águas 
subterrâneas: (i) lixiviação dos sais pela água em 
percolação; (ii) intrusão, presente ou passada, de 
corpos de água salgada (e.g. água do mar, água de 
superfície salobra ou salmouras); e (iii) concentra-
ção de sais dissolvidos por evaporação (Fontes & 
Edmunds 1989).

O aumento da salinidade nos principais aquí-
feros utilizados para abastecimento de água em 

Figura 15. Origem da salinidade determinada por meio da relação δ2H-δ18O nas águas subterrâneas da Península do 
Qatar (modif. Yurtsever & Payne 1978)
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indicaram que a intrusão direta da água do mar no 
aquífero não-confinado raso é evidente e a con-
tribuição de água derivada do aquífero regional 
profundo e salobro na porção meridional da penín-
sula é parcialmente responsável pelo aumento na 
salinidade, evidenciando um processo de mistura 
entre três componentes (Figs. 15 e 16). O estudo 
destaca a importância do uso dos isótopos estáveis, 
nos casos de contribuição de múltiplas fontes com 
a salinização das águas subterrâneas, onde somente 
dados hidroquímicos não permitiriam a identifica-
ção da causa principal da salinização.

Contaminação das águas subterrâneas
A poluição por contaminantes antropogênicos 

é um dos maiores desafios na gestão dos recursos 
hídricos. Os isótopos podem ser utilizados para 
rastrear a trajetória dos poluentes nos aquíferos, 
prever sua distribuição espacial e mudanças tem-
porais. Esta informação é fundamental, a fim de 
compreender a origem de contaminantes, avaliar 
a sua escala e migração e planejar sua mitigação. 

A crescente preocupação sobre o perigo poten-
cial no fornecimento de água em regiões com larga 
utilização de produtos químicos agrícolas, merece 
atenção para a mobilidade de vários solutos, espe-
cialmente nitratos e pesticidas em sistemas hidro-
lógicos rasos (Madison & Brunett 1984; Spalding 
& Exner 1993). Nas últimas décadas, as concentra-
ções de nitrato nas águas de abastecimento público 
subiram acima dos níveis aceitáveis em muitas áreas 
do mundo, grande parte como resultado do uso 

à falta de oxigênio, além de representar riscos à 
saúde, especialmente às crianças, que podem con-
trair meta-hemoglobinemia. O aumento nas cargas 
atmosféricas de ácido nítrico e sulfúrico antrópicos 
têm tornado muitos córregos acidificados. Além 
disso, mudanças climáticas futuras podem agravar 
a situação. Contudo, se o nitrato existente na zona 
de aeração não for dissipado no escoamento, utili-
zado pelas plantas ou transformado em nitrogênio 
gasoso ou orgânico pelas bactérias, então o nitrato 
estará disponível para percolação (Keeney 1986).

Quantificar fontes híbridas de nitrato e identi-
ficar transformações de nitrogênio inorgânico no 
subsolo pode ser dificultada com a utilização de 
apenas um traçador isotópico (e.x. δ15N). As com-
posições de δ18O e δ17O em nitrato fornecem dois 
marcadores adicionais no rastreamento do ciclo do 
nitrogênio. Reações biologicamente mediadas (e.x., 
assimilação, amonificação, volatização, nitrificação 
e desnitrificação) controlam fortemente a dinâmica 
do nitrogênio no solo. Estas reações, quase sempre, 
resultam em enriquecimento de 15N no substrato 
e, consequentemente, um empobrecimento no 
produto (Kendall 1998).

Existem dois isótopos estáveis de nitrogênio, 
14N e 15N. Como a abundância média de 15N no 
ar atmosférico é muito constante 0,366% (Junk & 
Svec 1958), o ar (AIR) é utilizado como o padrão 
para relatar valores δ15N. A principal fonte de 
nitrogênio na maioria dos ecossistemas naturais é 
a atmosfera (δ15N = 0‰). A maioria dos materiais 
terrestres possui valores δ15N entre -20‰ e +30‰. 
As plantas fixadoras de nitrogênio da atmosfera 

Figura 16. Relação 18O-Cl- para águas subterrâneas na Península Qatar (modif. Yurtsever 
& Payne 1978)

excessivo de fertilizantes 
e contaminação por deje-
tos humanos e animais 
(Hallberg 1986). 

A Organização Mun-
dial de Saúde (OMS) e 
a Agência de Proteção 
Ambiental (EPA) dos 
Estados Unidos estabe-
leceram um limite de 10 
mg/L de nitrato (NO3

-

) para a água potável. 
Altas concentrações de 
nitrato em rios e lagos 
podem causar a eutro-
fização dos mananciais, 
muitas vezes seguida de 
mortandade dos ecossis-
temas aquáticos, devido 
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apresentam δ15N entre 0‰ e +2‰, enquanto 
que a maioria das plantas possuem valores δ15N 
na faixa de -5‰ a +2‰ (Fry 1991). Outras fontes 
incluem fertilizantes produzidos a partir de nitro-
gênio atmosférico com valores δ15N de 0±3‰, e 
esterco de animais e fossas sépticas com valores de 
δ15N em nitrato na faixa de +10‰ a +25‰. Nas 
rochas, as fontes de nitrogênio dispõe-se com valo-
res geralmente insignificantes (Fig. 17).

A avaliação das fontes e ciclicidade no ambiente 
pode ser auxiliado pela análise da composição iso-
tópica do oxigênio presente no nitrato. A Figura 
17 mostra uma variação de quase 80‰ nos valo-
res δ18O, correspondente a um intervalo de apenas 
35‰ nos valores δ15N. A maior parte do espectro 
de valores de δ18O é oriunda de amostras de precipi-
tação. No entanto, existe uma grande variabilidade 
nos valores produzidos por nitrificação do amônio 
e da matéria orgânica, além daqueles presentes nos 
solos, rios e águas subterrâneas que contêm mistu-
ras de nitrato atmosférico e microbiano.

A principal aplicação de δ18O em nitrato têm 
sido a determinação das contribuições relativas das 
fontes atmosféricas e àquelas derivadas do solo para 
aquíferos rasos e pequenos riachos. Esse problema 
não é solucionado utilizando somente valores δ15N, 
devido a sobreposição das composições de nitratos 
no solo e àquelas derivadas da atmosfera. Já em 
relação aos valores de δ18O em nitrato estas fontes 
possuem valores muito discrepantes (Fig.17). 

Durka et al. (1994) analisaram o nitrato em 
amostras de precipitação e nascentes para ambos 
os isótopos (i.e., δ15N e δ18O) em florestas na Ale-
manha. Nesse trabalho, o valor δ18O de nitrato em 
nascentes apresentava uma forte correlação com 
o estado geral de preservação da floresta. Aquelas 
mais preservadas, apresentam valores inferiores de 
δ18O e mais próximos da composição de nitrato 
microbiano. Já as severamente antropizadas mos-
travam elevados valores de δ18O, indicativos das 
principais contribuições de nitrato atmosférico 
para o sistema.

Em contraste ao estudo de captação em flores-
tas, o nitrato atmosférico parece ser um dos prin-
cipais contribuintes químicos na vazão de bacias 
urbanas. Um estudo piloto foi realizado por Ging 
et al. (1996) para determinação das fontes domi-
nantes de nitrato em águas de enxurradas nas bacias 
hidrográficas suburbanas em Austin, Texas (EUA). 
Nela, descobriram que durante o fluxo de base, 
quando a concentração de cloreto era alta, o nitrato 
apresentava altos valores de δ15N e baixos de δ18O. 

Em contrapartida, durante as enxurradas, sob baixas 
concentrações de cloreto, o nitrato mostrava baixos 
valores δ15N e valores elevados de δ18O.

A forte correspondência entre os valores de δ15N 
e δ18O em nitrato durante as modificações nas con-
dições de fluxo, sugere que a composição pode ser 
explicada por diferentes proporções de dois mem-
bros extremos (Fig. 18), uma dominada por nitrato 
atmosférico ou fertilizantes, que é a principal fonte 
durante as enxurradas, e o outro uma combinação 
híbrida de esgotos e outras fontes de nitratos que 
contribui para o fluxo de base (Silva et al. 2002). Aná-
lises recentes de nitrato de grandes rios da bacia do 
Mississippi têm mostrado que o nitrato atmosférico 
é uma importante fonte de NO3

- em grandes bacias 
hidrográficas não-desenvolvidas e urbanas (Battaglin 
et al. 2001, Chang et al. 2002).

Conclusões
Estudos utilizando isótopos estáveis estão 

sendo realizados com maior frequência para com-

Figura 17. Valores típicos de δ18O e δ15N para as principais 
fontes de nitrato (modif. Kendall 1998).

Figura. 18. Relação δ15N contra δ18O em nitrato durante condi-
ções de fluxo de tempestade e escoamento de base nos 
riachos Waller e Shoal, Austin, Texas (EUA), sob várias 
fontes de nitrato. As elipses indicam dois desvios-padrão 
dos valores médios. As setas apontam na direção do 
fluxo de base (subsuperfície) (Silva et al. 2002).
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plementar estudos hidrológicos tradicionais e em 
apoio à gestão eficaz dos recursos hídricos. Sua 
importância em relação aos estudos tradicionais 
é que os isótopos estáveis fazem parte da própria 
molécula de água, tornando mais precisas as inter-
pretações da origem e mecanismos de recarga de 
águas subterrâneas, quantificação das contribuições 
de água e solutos em reservatórios hidrológicos por 
meio de separação isotópica de hidrogramas, dre-
nança vertical entre aquíferos, riscos de salinização 
e contaminação dos recursos hídricos. Nos estudos 
tradicionais o grau de variação observado é alta-
mente dependente da frequência de amostragem.

Um grande desafio é a utilização da variabi-
lidade como um sinal e não como um ruído, e 
desenvolver modelos adequados para utilização dos 
dados. Nos estudos tradicionais, muita confiança 
foi colocada sobre os isótopos estáveis (e.g. δ18O e 
δ2H) na revelação de todas as informações sobre os 
processos hidrológicos de determinada bacia. Hoje, 
é reconhecido que a melhor abordagem é combinar 
o maior número possível de traçadores, incluindo 
os solutos e seus respectivos isótopos. A integra-
ção de dados químicos e isotópicos com modelos 
hidrológicos e geoquímicos complexos constitui 
importante fronteira na pesquisa hidrológica.

Ao longo da evolução dos conhecimentos em 
Hidrologia isotópica tem-se documentado uma 
considerável heterogeneidade nas composições 
isotópicas dos diferentes reservatórios (e.g. águas 
de chuva, de degelo, dos solos, superficiais, subter-
râneas e fontes de soluto). Nas últimas décadas, a 
aplicação dominante de isótopos estáveis nos siste-
mas hidrológicos rasos têm sido na identificação das 
fontes de águas e solutos. Geralmente, esses dados 
são avaliados como modelos de mistura simples 
para determinação da quantidade de água ou solu-
to que foi derivado a partir de duas (ou, por vezes, 
três) fontes de composição constantes. 

O uso sustentável dos recursos hídricos é respon-
sabilidade global. Por intermédio do ciclo hidrológi-
co, toda a água na Terra está diretamente afetada por 
atividades humanas. Ao determinar a rapidez com 
que a água está em movimento em um meio geoló-
gico e em que parte do sistema ocorre a recarga, os 
isótopos fornecem informações críticas para orientar 
as decisões de onde extrair a água. Com a perspectiva 
cada vez mais real de crescente escassez de água, as 
decisões de como melhor utilizar e administrar o 
recurso devem ser baseadas em informações confi-
áveis, de forma a protegê-lo para as gerações futuras.
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