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RESUMO

Eskes, S.J.T. (1998). Desenvolvimento de técnicas numéricas para o modelamento

estocástico do transporte de pesticidas no solo. São Carlos, 1998. 165 p. Tese

(Doutorado) - Escola de Engenharia de São Carlos, Universidade de São Paulo.

O objetivo principal desta tese é contribuir para o desenvolvimento de modelos

numéricos que possam ser aplicados eficientemente, para calcular a lixiviaçao de pestícidas

na escala de campo. Vários modelos empíricos para o fluxo de água através da superfície

do solo são combinados com um modelo numérico de transporte de água. O uso dos

modelos empíricos, em combinação com o emprego de uma média otimizada para a

condutividade hidráulica entre os nós, permite usar distâncias relativamente grandes enü-e os

nós do modelo numérico. Como resultado, o modelo numérico toma-se muito rápido e pode

ser usado para simulações Monte Cario. Em adição, foram desenvolvidos vários modelos

Lagrangeanos muito rápidos, para simular o transporte de solutos em solos. A dispersão do

soluto é simulada, usando um conjunto de amostras aleatórias, onde cada amostra tem uma

velocidade diferente, baseada em uma distribuição de tempo de percurso, ou em uma

distribuição de distância de percurso. Processos como a transformação de primeira ordem e

a adsorção linear, podem ser facilmente incluídos. No caso em que o modelo é usado para

fazer simulações Monte Cario, a abordagem toma-se muito eficiente quando a distribuição

de velocidades das amostras é incluída na amostragem estratífícada das variáveis aleatórias.

Isto significa que, para cada rodada Monte Cario, a lixiviação de apenas um número

limitado de amostras deve ser calculada.

Palavras chave: Métodos numéricos. Modelos estocásticos, Solos, Simulação, Meios

porosos, Pesticidas.
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ABSTRACT

Eskes, S.J.T. (1998). Development ofnumerical techniques for the stochastic modelling of

pesticide transport in soil. São Carlos, 1998. 165 p. Ph.D. Thesis - School ofEngineering

São Carlos, University of São Paulo.

The maín objective ofthis thesis is to develop numerical models that can evaluate the

leached mass fraction of pesticides at the field scale, in an efficient manner. Empirical

models for infiltration and evaporation of water at the soíl surface are presented. These

empirical models, in combínation with the use of an optimÍsed mean conductivity function,

allow very large steps in time and in space, ofthe numerical solutíon ofRichard's equation.

As a result, the numerical model hás very short execution times and can be used in Monte

Cario runs, to simulate vertical soil moisture movement at the fíeld scale. In addition,

several highly effícient Lagrangian solute transport models were developed. These models

símulate solute dispersion as an ensemble of random samples travelling at different

velocities. The sample velocíty distributÍon is based on known travei time or travei distance

distributions. The models can be used for heterogeneous soil profíles and under transient

conditions, whíle processes like fírst arder transformation or linear adsorption, can be easily

íncluded. When used in Monte Cario simulations, the proposed technique becomes very

effícient when the sample velocity distribution is included in a stratífied sampling scheme.

In that case, only a limited number ofsamples needs to be tracked per Monte Cario run, thus

producing very fast output results.

Keywords: Numerical methods, Stochastic models, Soils, Porous media, Simulation,

Pesticides.



l. INTRODUÇÃO

l. l PROBLEMA E SUA IMPORTÂNCIA

As necessidades de água para consumo humano demandam a preservação das águas

subterrâneas e superficiais contra o ingresso de contaminantes. As fontes de poluição que

prejudicam a preservação podem ser classificadas como "pontuais" e "não pontuais". Como

fontes pontuais pode-se citar, por exemplo, os vertedouros municipais e industriais. As

fontes não pontuais são descargas difusas de poluidores devido as ativídades de construção,

mineração e produção agrícola. Os poluidores agrícolas não pontuais mais importantes são

os sedimentos, sais, nutrientes (nitratos e fosfatas) e os pesticidas.

Pesticidas são substâncias químicas usadas para controlar ou destruir organismos

indesejáveis, especialmente aqueles que tem implicações económicas. Os impactos

ambientais de pesticidas são geralmente o resultado de aplicações intermitentes destas

substâncias químicas. Ou seja, a maioria dos pesticidas são aplicados apenas uma ou duas

vezes por ano, na superfície do solo. A partir daí, a maior parte dos compostos serão

dissolvidos na água de chuva e distribuídos no ambiente solo (FLURY, 1996).

A importância ambiental dos pesticidas é dupla: eles são biocidas e possuem certo

grau de persistência. A persistência dos pesticidas depende de muitos fatores ambientais.

Embora as interações físicas e (bio)químicas dos pesticidas com o ambiente solo ainda são

pouco entendidas, a evidência experimental geralmente indica que a persistência de

pesticidas aumenta com a sua profundidade no solo (BOESTEN & VAN DER UNDEN,

1991; BARBOSA et al., 1994). Como resultado, parte do pesticida aplicado atinge o lençol

freático. O ambiente químico reduzido abaixo do lençol freátíco geralmente favorece a

conservação dos pesticidas. Isto apresenta um fato preocupante, porque a água subterrânea

é uma fonte de água potável. Além do mais, ela pode levar poluentes até áreas

ecologicamente sensíveis, tais como pantanais, ou aparecer em rios e lagos. Em águas



subterrâneas rasas e profundas da Europa Ocidental e da América do Norte já foi detectado

a presença de pesticidas (COHEN et al, 1984; HALLBERG, 1989; LEISTRA &

BOESTEN, 1989; FLURY, 1996).

Portanto, existe a necessidade de avaliar a lixiviação de pesticidas até o lençol

freático. Recentemente, a EMBRAPA - Instrumentação Agropecuária de São Carlos (SP) e

a EMBRAPA - Meio Ambiente de Jaguariúna (SP), em colaboração com a Universidade de

São Paulo e o Instituto Agronômico de Campinas (SP), estudaram o comportamento de

pesticidas no solo, como parte do projeto temático 90/3773-7 da FAPESP (CRESTANA,

1990). Neste projeto temático, o comportamento de pesticidas foi estudado na escala

local", ou seja, através de experimentos no laboratório ou em campos experimentais de,

por exemplo, 25 m2. Além disto, os impactos ambientais de pesticídas, na escala local,

foram simulados usando-se os modelos LEACHM-P (WAGENET & HUTSON, 1987),

SWATRE (BELMANS et al, 1983) e PESTLA (BOESTEN & VAN DER LINDEN, 1991).

Logicamente, o próximo passo seria a avaliação deste impacto em uma escala regional.

Porém, isto geralmente apresenta sérios problemas em termos de requisição de dados.

Portanto, antes de formular um projeto em escala regional, é conveniente determinar a

densidade mínima de amostragem por área, necessária para calcular a lixiviação de

pesticidas. Isto pode ser realizado, usando-se um modelo de transporte de pesticídas

desenvolvido para operar em escala de campo (ESKES & CRESTANA, 1996).

No desenvolvimento de um modelo de lixiviação, em escala de campo, é preciso

identificar os principais processos físicos, químicos e biológicos que afetam o transporte de

pesticidas no solo. Porém, as heterogeneidades encontradas em condições naturais, fazem

com que o transporte de solutos em escala regional seja altamente variável (NIELSEN et al.,

1973; VIEIRA et al., 1981). Além disto, BOESTEN (1991) mostrou que a lixiviação de

pesticidas é muito sensível à variabilidade espacial dos processos de adsorção e

transformação de pesticídas no ambiente solo. Portanto, deve-se acrescentar a necessidade

de se levar em conta a variabilidade espacial desses processos relevantes.

O solo é um meio poroso tridimensional., exibindo heterogeneidade horizontal e

vertical. Devido à natureza do processo de pedogênese, as heterogeneidades horizontais e

verticais são geralmente descritas de maneiras diferentes.



Na direção vertical, um corpo de solo é composto de vários horizontes e/ou camadas.

Segundo PRADO (1995), um horizonte é uma seção de constituição mineral ou orgânica,

geralmente paralela à superfície do solo, que lhe conferem características de inter-

relacionamento com outros horizontes do perfil. Os horizontes diferenciam-se pela

diversidade de propriedades resultantes da ação da pedogênese. O perfil de solo é o

conjunto de horizontes que abrange, verticalmente, desde a superfície até o material

originário. Segundo PRADO (1995), "camada" difere de "horizonte" pelo fato de o

conjunto de propriedades não ser resultante, ou então pouco influenciada pela atuação dos

processos pedogenéticos. Nesta tese, assume-se uma definição mais geral para uma camada

de solo. Chama-se de camada, uma determinada seção de um horizonte, não

necessariamente escolhida por causa da sua constituição mineral ou orgânica.

Na direção horizontal, um corpo de solo compõe-se de vários "pedons". O pedon é

um corpo üridÍmensional de solo com dimensões laterais grandes o suficiente para permitir o

estudo das formas e relações dos horizontes. Sua área varia de 10~^ a 10 m2 (CURI, 1993).

O pedotop" é um conjunto de pedons similares, e corresponde ao nível mais baixo no

sistema de classificação de solo (KUTILEK & NIELSEN, 1994, p. 10). Dentro de um

pedotop", as propriedades físicas e químicas dos diferentes pedons apresentam um certo

grau de variabilidade espacial. Além de serem variáveis, as propriedades do solo,

geralmente estão estatisticamente correlacionadas no espaço, dentro de um "pedotop"

CVIEIRA et al-, 1983). Dentro de um campo experimental, um parâmetro pode ser uma

variável aleatória, mas estatisticamente estacionária. Isto quer dizer que a sua média e a sua

covariâncía não mudam em função da posição no campo. O apêndice A apresenta um

sumário dos conceitos básicos da teoria da probabilidade e da estatística, usados nesta tese.

Com as considerações apresentadas em relação à heterogeneidade do solo, pode-se

defmir várias escalas de observação para descrever a variabilidade espacial dos parâmetros

do solo. Nesta tese, são definidas as seguintes escalas de observação: escala microscópica,

escala local, escala de campo e escala regional. A escala microscópica é qualquer distância

que não pode ser observada diretamente através da visão humana, por exemplo, a

distribuição das moléculas de soluto dentro de um poro. A escala local é qualquer distância

dentro de um pedon, que pode ser observada através da visão humana. A escala de campo é

a escala do maior pedotop" exibindo estacionaridade na média e na variância dos



parâmetros observados. Finalmente, a escala regional é qualquer escala de observação

maior do que a escala de campo, como, por exemplo, uma bacia hidrográfica. Nesta escala,

os parâmetros observados geralmente apresentam tendências detenn místicas e/ou

descontinuidades na sua distribuição espacial.

Os processos físicos, químicos e biológicos que afetam o transporte local de solutos

no solo são geralmente estudados na escala local. Baseado nestas observações, um modelo

de transporte pode ser formulado. Os primeiros estudos faziam extrapolação de resultados,

obtidos na escala local, para a escala de campo, usando-se simplesmente os valores médios

das amostras obtidas. Esta não é uma abordagem confiável, porque não existe a garantia de

que as relações matemáticas observadas na escala local, sejam as mesmas para uma escala

muito maior.

Teoricamente, o método correio seria simular o processo de lixiviação

detalhadamente, ou seja, para toda a área de estudo, usando-se um modelo numérico com

um número exaustivo de nós. Porém, isto não apresenta uma opção viável, devido ao

grande esforço computacional e grande esforço de amostragem, associados a esta

abordagem. Portanto, existe a necessidade de desenvolvimento de abordagens mais

eficientes para calcular o transporte de solutos em meios porosos, na escala de campo. Em

adição, os parâmetros observados sempre apresentam um certo grau de incerteza, devido às

limitações impostas no momento da amostragem. Portanto, existe a necessidade de

desenvolvimento de abordagens que possam avaliar a incerteza presente nos dados de saída,

em função da incerteza nos dados de entrada. Estas duas considerações motivaram o

desenvolvimento de modelos estocásticos (DAGAN, 1989).

Um modelo estocástíco usa valores aleatórios como dados de entrada, enquanto os

seus dados de saída são probabilístícos. Teoricamente, isto permite uma descrição carreta

do processo de transporte na escala de campo, mesmo com um número de amostras

limitado. Pode-se dividir os modelos estocásticos apresentados na literatura em três

categorias: (l) modelos estocástícos contínuos, (2) modelos de função-transferência e (3)

modelos de colunas independentes. Todos estes modelos são discutidos com mais detalhes

no capítulos.



Os modelos estocásticos contínuos geralmente são modelos analíticos. Eles são

importantes do ponto de visto teórico, mas raramente apresentam uma solução prática para

problemas de campo (JURY & ROTH, 1990, p.148). Portanto, para a lixivíação de soÏutos

na zona não-saturada, os modelos baseados no conceito de fúnção-transferência e de colunas

independentes são os mais relevantes.

Mesmo assim, os modelos de função-transferêncía apresentados na literatura, ainda

apresentam bastante limitações. A limitação mais importante é que a variabilidade espacial

do tempo de percurso do soluto é uma função estacionária (JURY et al., 1990). Na

realidade, a variabilidade espacial do tempo de percurso depende de vários fatores

ambientais, tal como a umidade do solo, o fluxo de drenagem, etc.

Um modelo de colunas independentes, por outro lado, é bastante flexível no seu uso,

e processos não-Iíneares, por exemplo, podem ser facilmente incluídos. Os métodos

empregados para calcular o transporte de solutos em um modelo de colunas independentes,

pode-se dividir em duas categorias: (l) os métodos semi-analítícos e (2) os métodos Monte

Cario.

Os métodos semí-analítícos são os mais eficientes, mas apresentam limitações para os

dados de entrada. Por exemplo, uma suposição comum, nesta abordagem, é que a densidade

de fluxo de água no solo é estacionária e uniforme (SIMMONS et al., 1995). No caso de

solutos biodegradáveis, tal como os pestícidas, isto é uma séria limitação, porque a

lixíviação destes solutos é afetada pela variação no tempo do fluxo de água (FLURY, 1996).

O método Monte Cario geralmente não apresenta sérias limitações para os dados de

entrada. Porém, em termos de tempo gasto no computador, esta abordagem é pouco

eficiente. Especialmente quando a área de estudo for extensa, o método poderá toraar-se

impraticável.

1.2 OBJETIVOS

O desenvolvimento de técnicas numéricas para o modelamento estocástíco da

líxíviação de solutos no solo, principalmente pesticídas, que possam ser aplicadas em uma

escala de bacia hidrográfica. As condições que os modelos devem obedecer são:



• os modelos levam em conta a variabilidade espacial dos parâmetros de entrada,

• os modelos não apresentam limitações quanto a uniformidade do fluxo de água e

• os modelos devem fornecer resultados que demandem pouco tempo de computação.

Os processos que ocorrem na superfície do solo, tal como a interceptação de

pesticidas pela cobertura vegetal e o escoamento superficial de pesticidas, não serão

considerados neste trabalho. Nesta tese, será dada ênfase aos processos que ocorrem no

interior do solo, considerando pesticídas não-voláteis. Portanto, os processos presentes na

escala local que serão considerados são: (l) a percolação de água na zona não saturada do

solo e (2 ) o transporte de solutos na fase líquida do solo.

Admite-se também que o fluxo de água e solutos, no interior de uma coluna de solo,

na escala local, possa ser descrito através de um modelo unidimensional e vertical.

1.3 DESCRIÇÃO SUCINTA DO CONTEÚDO DA CADA CAPÍTULO

A pesquisa bibliográfica será apresentada nos capítilos 2 e 3. No capítulo 2, serão

discutidos os vários processos físicos, químicos e biológicos relevantes na escala local.

Também será discutida a descrição destes processos através do uso de modelos

determinísticos. No capítilo 3, serão apresentadas as várias abordagens estocásticas

encontradas na literatura.

Nos capítulos 4 e 5, será apresentada parte das contribuições originais desta tese. No

capítulo 4, será apresentado o desenvolvimento de algumas técnicas numéricas inéditas para

simular eficientemente o fluxo de água no solo. No capítulo 5, será apresentado o

desenvolvimento teórico de uma técnica numérica inédita para a simulação eficiente do

transporte de solutos (particularmente, pesticidas) no solo.

No capítulo 6, serão apresentados os resultados obtidos dos experimentos numéricos e

uma discussão referente aos mesmos. No capítulo 7, serão apresentadas as conclusões

desse trabalho e algumas sugestões de trabalhos futuros.



2. ABORDAGEM DETERMINISTICA

Em geral, é impossível descrever o transporte de solutos na escala de campo, ou na

escala regional, sem conhecimento dos processos relevantes na escala local. Nesta escala,

ou seja, a escala de laboratório ou de "pedon", os processos físicos, químicos e biológicos

relevantes para o transporte de solutos em solos, podem ser medidos detalhadamente.

Baseado nestes experimentos, podem ser desenvolvidos modelos matemáticos que

descrevem os processos observados na escala local. Portanto, o primeiro passo, antes de

descrever o transporte de água e solutos na escala de campo, com uma abordagem

estocástica é o desenvolvimento de modelos na escala local.

Comumente na abordagem determ mística, considera-se a heterogeneidade na escala

microscópíca para volumes elementares representativos (BEAR et al., 1994). Por exemplo,

a difusão molecular de um soluto é o resultado do movimento Browniano das moléculas

individuais na escala microscópica. N/[esmo admitindo que o processo de difusão do

conjunto das moléculas possa ser considerado estocástico, geralmente define-se um

coeficiente macroscópico de difusão molecular, levando-se em conta a média do movimento

Browníano de todas as moléculas em um volume elementar representativo. Portanto, na

escala macroscópica, o processo de difusão torna-se determ místico, ou seja, existe um único

coeficiente que caracteriza o processo de difusão em um certo volume elementar (i.e. a Lei

de Fick).

Modelos determ místico s, portanto, são definidos aqui como modelos com domínios

contínuos, para os quais volumes elementares representativos podem ser definidos, com

coeficientes únicos. Nas seções seguintes, pode ser visto que a definição do tranporte como

um processo determ místico:, resulta na equação de Richards, para o fluxo de água na região

não saturada do solo, e na equação de convecção-dispersão para o fransporte de solutos.



2.1 HIDRODINÂMICA DA ÁGUA NO SOLO

Para a maioria das substâncias agroquímicas aplicadas, a água é o veículo mais

importante de transporte no solo. Em seguida, são apresentadas as técnicas numéricas mais

comuns para modelar: (l) o fluxo vertical da água em solos não-expansivos, (2) a infiltração

da água no solo, (3) a evaporação da água da superfície do solo e (4) a absorção da água

pelas raízes das plantas.

2.1.1 Fluxo vertical da água em solos não-expansivos

Geralmente, o fluxo de água em um meio poroso não-saturado é modelado como um

fluxo capilar macroscópico, onde o movimento da água é causado pela diferença de tensão

superficial, além da força gravitacional. Para solos não-expansivos, e condições

isotérmicas, isto resulta na equação de Darcy-Buckingham unidimensional, na direção

vertical (KÜTILEK & NIELSEN, 1994, p.102):

í/H
q=-K^ (2.1)

com

H=h+z (2.2)

onde

q = densidade de fluxo, negativo quando direcionado para baixo (m dia" l),

z = posição no eixo vertical, negativo abaixo da superfície do solo (m),

h = potencial matricial, negativo na região não-saturada (m),

H = carga hidráulica (m) e

K == condutívidade hidráulica (m dia"^).

A eq.(2.1) é a equação mais usada na literatura para descrever o fluxo de água no

solo. Um fluxo que obedece esta equação é chamado de fluxo Darciano. Porém, mudanças

bruscas das propriedades do solo nos horizontes, ou a presença de macroporos, podem

causar padrões de escoamento caóticos, desde o escoamento lateral até a canalização local

do fluído ao longo de uma fi-ação pequena do solo molhado, fenómeno chamado de fluxo

preferencial (KUNG, 1988; POSADAS & CRESTANA, 1992). O fluxo preferencial pode

ser um processo crítico na observação da ocorrência de pesticidas na água subterrânea

(FLURY,1996).



A pesquisa de fluxos não-Darcianos ainda está em desenvolvimento, com grande

dificuldade de descrição de processos heterogêneos, em escala de campo. Nesta tese não

pretende-se apresentar uma contribuição teórica neste campo de pesquisa. Considerando

isto, e o fato que a grande maioria dos modelos que estão sendo usados hoje são baseados na

equação de Darcy-Buckingham, o trabalho foi limitado ao escoamento Darcíano, condição

esta que toma válida a eq.(2.1).

Em um domínio contínuo de solo, na forma de uma coluna vertical, a equação de

continuidade da fase líquida é:

ae ôq
^=-^-s (23)

onde

6 =umidade volumétrica (l) e

S == taxa específica de absorção da água pelas raízes (dia"l).

Substituindo-se as eqs.(2.1) e (2.2) na eq.(2.3), obtém-se a equação de Richards (KÜTILEK

&NIELSEN, 1994,p.ll2):

ô9 9
ôt 9z

ôh
K(h)^-+l -S (2.4)

ou

c(<=^9t õz K(h)[|.l -S (2.5)

com

dQ
C(h)=^ (2.6)

onde

C = capacidade diferencial de umidade (nrl).

A umidade do solo e a condutividade hidráulica não-saturada são geralmente

consideradas funções do potencial matricial. Neste trabalho, emprega-se uma combinação

das expressões apresentadas por BROOKS & COREY (1964), VAN GENUCHTEN (1980)

eSMITHetal.(1993):
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©(h)=
í^ l. ~\^

-h<

ha
+1

-ü/
^

(2.7)

K(h)=K,©b[l-(l-©*)'p]a (2.8)

onde

© = saturação relativa (l),

©r - umidade volumétrica residual (l),

9g = umidade volumétrica saturado (l),

h = potencial matricial crítico de entrada de ar (m),

hg = potencial matricial saturada, ou seja, por definição ©(hsj = l (m),

K = condutivídade hidráulica saturada (m dia" ^),

a, b = coeficientes empíricos de um modelo capilar (l),

u = índice empírico para a distribuição do tamanho dos poros (l) e

\\f, ^, (p = coeficientes auxiliares (l).

As eqs.(2.7) e (2.8) são equações que podem ser ajustadas para a maioria dos dados

experimentais. Para hg = 0, ^f = ü + c, ^ = \j//u e ç = 1/(|), as eqs.(2.7) e (2.8) igualam-se

ao modelo de VAN GENUCHTEN (1980), onde c é um coeficiente empírico de um modelo

capilar. Neste caso, para o modelo capilar de Burdine, a=l,b=2ec=2, enquanto para o

modelo capilar de Mualem, a = 2, b - 0.5 e c = l (KÜTILEK & NIELSEN, 1994, p.108).

Em adição, para hg = 0, ^/ -> co, ^ = 1/ü e (p = l, as eqs.(2.7) e (2.8) igualam-se ao modelo

de BROOKS & COREY (1964), quando h < h Neste caso, para o modelo capilar de

Burdine, a = 2 eb = 3, enquanto para o modelo capilar de Mualem, a. = 2 e b = 2.5

(KÚTILEK & NIELSEN, 1994, p. 108).

Em geral, as eqs.(2.7) e (2.8) apresentam histerese na sua dependência do potencial

matricial ao longo do tempo. Por enquanto, neste trabalho supõe-se o papel da histerese

como de baixa importância.

Para condições iniciais e de contorno complicadas, a eq.(2.4) ou a eq.(2.5) são

geralmente resolvidas através de um método numérico Euleriano, tal como o método de

diferenças finitas ou o método de elementos finitos (R/WERJKAMP et al., 1977). Das duas

equações apresentadas, a eq.(2.5) é a mais fácil de ser resolvida numericamente, porque ela
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apresenta apenas uma variável dependente (í.e., o potencial matricial). Porém, os métodos

numéricos convencionais apresentam um erro significativo no balanço de massa, quando

usados para resolver a eq.(2.5) (HAVERKAMP et al, 1977). CÉLIA et al. (1990),

introduziram um método numérico, usando-se a eq.(2.4), ao invés da eq.(2.5), que permite

uma solução numérica teoricamente sem erro no balanço de massa, devido a discretização

no tempo. Depois, RATHFELDER & ABRIOLA (1994) mostraram que isto também é

possível através da eq.(2.5). Estes autores empregaram um método de diferenças finitas

implícitas com uma iteração implícita do tipo Picard (HAVERKAMP et al., 1977). Para

calcular o valor de C(h) na eq.(2.5) eles usaram o "método da inclinação da corda" (AZIZ

& SETTARI, 1979). O algoritmo de RATHFELDER & ABRIOLA (1994) será usado neste

trabalho para resolver a equação de Richards.

Aplicando-se o algoritmo de RATHFELDER & ABRIOLA (1994) à eq.(2.5), obtém-

se:

iJ+l.m QJ
J+l, m^i+Ï, m "i_ - "i í [^ j+L m ^ j+I, m \ ^j-H, m

AtJ-cï ' hi-l'"~ ' At^ '-AZi~^KÏ+V2"-KÍ-l/2"J~sï"""~

J_ ^j+l,m^j+l,m+l
A^i "•

J+l,m ^j+l,m ^j+l,m^ T^J+l,m
-i^I/2 ^j+l,m+l j ^i-1/2 ^ Jvi+I/2 i,J+l.m+I . ^i-H/2 , j+l, m+I

Az,
Li-i -17^—+~<~— lnï-i +

Az,_i/2 "-' -[ Az,_,/, ' Az,,,/, j"- - Az,,,/, "•+1
(2.9)

com

-ï±i/2 =^Kr"Kï±i- (2-io)

Az; + AZ|+]
Ázi±l/2=—^—^ (2.11)

Azi-z^-z^ (2.12)

onde

AtJ = passo no tempo j (dia),

^•^y, z\-y-i = POSI?ão ^0 ïimlte superior e inferior, respectivamente, do

compartimento i (m),

Az: = espessura do compartimento i (m),

hf = potencial matricial, do nó i, após o passo no tempo j e após a iteração Picard m

(m),
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9jl = umidade de solo, do nó i, após o passo no tempo j e após a iteração Picard m

(l),

SJ'm == taxa específica de absorção de água pelas raízes, do nó í, após o passo no

tempo j e após a íteração Picard m (dia~l),

Cl = capacidade específica de umidade de solo, do nó i, após o passo no tempo j e

após a iteração Pícard m (m~l) e

K^ = condutividade hidráulica não saturada, do nó í, após o passo no tempo j e após

a iteração Picard m (m dia~l).

Vale observar que, embora a ordenada aumente, de baixo para cima ao longo do perfil de

solo, os índices dos nós crescem de cima para baixo no perfil de solo, ou seja, na direção da

força da gravidade. A figura 2.1 mostra um compartimento no modelo numérico, com as

notações usadas na eq.(2.9).

AZi.i/2 ..*'

.•••h,.,

qi-i/2

Az;.''

^i+1/2*.

hi-u

Figura 2.1 - Um compartimento no modelo numérico de diferenças finitas, com as

notações usadas na eq.(2.9).

Para cada passo no tempo, iterações do tipo Picard são usadas para reduzir o erro no

balanço de massa, até que:

max

ou

max^

hj'm+l-hj;m

hJ'm+l-hJ-m

;i=l,n^l0
i-3

hj,m+l
;i=l,n ^10-5 ;hm+1^0

(2.13)

(2.14)

onde

max^ } -máximo de
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Observe que não necessariamente ambos os critérios devem ser atingidos, durante um passo

no tempo j.

Para calcular o fluxo de água na superfície do perfil de solo, uma condição de

contorno deve ser usada que é do tipo Dírichlet ou do tipo Neuman, dependendo-se do

potencial matricial real na superfície do solo. Para um fluxo negativo (i.e. infiltração):

/5h
-K(h°Hi

^
+1 |=qQ(t); quando hp < O (2.15a)

z=0

!õh|
ho=0;quando-K(0)|^l|

.azlz=0
+l|>qo(t) (2.15b)

e para um fluxo positivo (i.e. evaporação):

/ôh|
-K(h»Hil +l|=qo(t);quandoho>h^ (2.16a)

z=0

Yôhi
ho = hatm; quando -K(h^) \ -^\

lz=0

+l|<qo(t) (2.16b)

onde

= fluxo potencial na superfície do solo (m día~l),

ho ^ potencial matricial na superfície do solo (m) e

^atm = potencial mafricial em equilíbrio com a atmosfera (m).

O potencial matricial em equilíbrio com a atmosfera pode ser calculado em função da

pressão de vapor do ar (FEDDES et al., 1978, p.33).

O modelo numérico armazena a água de chuva não infiltrada, em uma camada de

água na superfície do solo. O escoamento superficial começa quando a espessura desta

camada atinge um certo valor máximo. Observe que a camada superficial somente contém

água, quando hy > 0, onde HQ é o potencial matricial na superfície do solo.

No contorno inferior do perfil de solo, pode-se usar um potencial matricial prescrito

(condição do tipo Dirichlet), uma densidade de fluxo prescrita (condição do tipo Neuman),

ou um gradiente hidráulica prescrito (condição do tipo Cauchy).
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2.1.2 Evapotranspiraçâo

NIMAH & HANKS (1973) e FEDDES et al. (1974) foram uns dos primeiros autores

a apresentarem modelos para a simulação numérica do fluxo de água, na presença de raízes

de plantas. Nestes modelos, a absorção de água pelas raízes é representada por uma taxa

específica (i.e. um fluxo por volume, como por exemplo, a unidade dia" l ). Estes modelos

precisam de informação detalhada sobre o sistema de raízes, tal como a densidade de raízes,

a distribuição de raízes e o comprimento de raízes individuais. A avaliação destas funções

no campo, é laboriosa e cara. Além disto, existem dúvidas sobre a precisão de modelos

empregando-se este tipo de informação. Por isto, FEDDES et al. (1978) apresentaram uma

expressão mais prática e simples para a taxa específica de absorção de água que, até hoje, é

uma das mais usadas (KÜTILEK & NIELSEN, 1994, p.204). FEDDES et al. (1978),

descreveram a absorção real de água pelas raízes como segue:

Sf="(hi)(s^ (2.17)
onde

a = função empírica (l) e

,<imax^ = taxa específica máxima de extoração pelas raízes, no compartimento i,

durante o passo no tempo j (dia"l).

üsando-se a eq.(2.17), a transpiração real é, obviamente, dada por Z|^ S^ Az;, onde T? é o

número de camadas no modelo numérico.

Foi assumido, por vários autores, que S diminui linearmente com a profundidade

PRASSAD (1988) ou exponencialmente (NOVÀK, 1987). Na verdade, a distribuição

espacial de S^g^ corresponde à distribuição das raízes no perfil (KÜTILEK. & NIELSEN,

1994, p.204). Portanto, nesta tese, assume-se que o valor de S^^x Pocle ser relacionado ao

perfil de densidade de raízes, como segue:

,J
J

pdt
(^Ji,=^—'-'^L (2.18)

' TDÍ Az-
Ph

h=l

onde

J -p^ = indicador (ou peso") para o desenvolvimento do sistema de raízes, no

compartimento í, durante o passo no tempo j (l) e
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T J = transpiração potencial, durante o passo no tempo j (m dia"l).

Como indicador para o desenvolvimento do sistema de raízes em cada compartimento,

pode-se usar, por exemplo, a massa total de raízes em cada camada de solo.

A função a(h) é uma função empírica do potencial matricial. A função foi definida

por BELMANS et al. (1983) como segue:

a(h)=0 ; O ^h^ hj (2.19a)

a(h)=, , ;h^h^h2 (2.19b)
L2 -I11

a(h)=l ; h^ ^h^ h3 (2.19c)

a(h)=— ;h3^h>h4 (2.19d)
l3-h4

onde

h^ h^, h3 e h4 = valores empíricos para o potencial matricial, onde h-; é chamado

de "ponto anaeróbio" e h4 de "ponto de murchamento" (m).

As eqs(2.19a) até (2.19d) mostram que, segundo FEDDES et al. (1978), o coeficiente a(h)

depende linearmente do potencial matricial. Em geral, os valores de h^, h^, h3 e h4

dependem do tipo de solo, da cultura e da transpiração potencial (FEDDES et al., 1978;

KÜTILEK, 1978).

Com as eqs.(2.17) a (2.19d) pode ser calculado o fluxo real de água para a atmosfera,

quando as condições de contorno são conhecidas. O fluxo real de água para a atmosfera

compõe-se de dois fluxos: (l) a evaporação real na superfície do solo e (2) a transpiração

real através do sistema de raízes. No caso da umidade do solo não ser um fator limitante, a

soma dos dois fluxos é igual à demanda atmosférica, também chamada de

evapotranspíração potencial.

Existem vários métodos para separar a evapotranspiração potencial em um fluxo de

evaporação e em um fluxo de transpiração. Nesta tese, foi adotado o método apresentado

por BELMANS et al. (1983), por ser um dos mais aceitos. Segundo BELMANS et al.

(1983), a transpiração potencial é calculada como:
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Tpot(t)=ET,»,(t)-E^(t) (2.20)

onde

T^ = transpiração potencial (m dia"^),

ETy,: = evapotranspiração potencial (m dia" l) e

E yt = evaporação potencial (m dia~l).

Para evitar que a evaporação seja suficientemente grande de modo a causar uma

transpiração potencial negativa, o seguinte termo é adicionado:

Tp^(t)=max{o,Tp^(t)} (2.21)

onde

max{ } = máximo de { }.

A quantidade E ^ é calculada, segundo BELMANS et al. (1983):

Ep^(t) = ETp^(t) exp(-0.6 Af(t)) (2.22)

onde

Af = índice de área foliar (l).

O índice de área foliar é calculado a partir da cobertura do solo, segundo BELMANS et al.

(1983):

Af(t) = aS,(t) + b(s,(t)) + c(s,(t))3 (2.23)

onde

Sc = cobertura do solo (l) e

a, b, c =- coeficientes de regressão (l).

A eq.(2.23) é importante pelo fato de afetar a partição da evapotranspíração na evaporação

do solo e na transpiração das plantas. A equação varia para diferentes culturas. Agora, o

fluxo potencial através da superfície do solo pode ser calculado, como:

qoró=Epotró-(ip(t)-Eintró) (2.24)

onde

i = intensidade da precipitação (m dÍa~l) e

E; ^ = interceptação foliar (m dia"l).
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O fluxo potencial através da superfície do solo é usado nas eqs.(2.15a) a (2.16b), para

calcular o fluxo real, o que depende das propriedades atuais de transmissão de água no solo.

2.2 COMPORTAMENTO DE PESTICIDAS NÃO-VOLÁTEIS NO SOLO

Como foi mencionado na introdução, outros processos de transporte na superfície do

solo além da infiltração, não serão considerados nesta tese. Portanto, sempre trabalha-se

com a dose efetiva do pestícida aplicado. A dose efetiva é definida como a parte da dose

aplicada que não é removida da superfície do solo, por um outro processo de transporte do

que a infiltração de água.

Além disto, o transporte de pesticidas na fase gasosa não é considerado, ou seja, este

trabalho é limitado aos pestícidas não-voláteis.

2.2.1 Transporte depesticidas na fase líquida

O transporte de solutos em meios porosos é geralmente descrito como um processo de

convecção-dispersão (NIELSEN & BIGGAR, 1962; BIGGAR & NIELSEN, 1967). Este

processo, compõe-se de um fluxo convectivo e um fluxo dispersívo. O processo que causa

o fluxo dispersivo, é chamado de dispersão hidrodinâmica.

A dispersão hidrodinâmica de um soluto é o resultado do movimento aleatório das

moléculas individuais na escala mícroscópica. Nesta escala, um meio poroso apresenta um

campo de fluxo de água altamente heterogêneo. Cada molécula tem uma velocidade

diferente, devido a esta heterogeneidade. Porém, o processo de difusão molecular, devido

ao movimento Browniano das moléculas, ocorre ao mesmo tempo, significando que uma

molécula pode "visitar" tubos de fluxo na escala microscópica, com velocidades diferentes.

Devido ao fato de ser um processo aleatório, cada molécula acumula uma soma de

velocidades diferente, durante o seu tempo de percurso. Para um campo de velocidades

tridimensional, isto pode ser escrito do seguinte modo (DAGAN, 1989, p. 277);

xk(t)~

yk0)
.^\

fxk(0)) . fvx(xk(T),yk(T),Zk(T))^xk(0)
yk(o)
-k (01

+í V,(xk(ï),yk(T),Zk(T)

v,(xk(x),yk(T),zk(T)

d-c (2.25)
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onde

v v , v == velocidades nas direções x, y e z, respectivamente (m dia~^),

x , y ,7. = coordenadas da molécula k, no tempo t (m) e

T — variável de integração (dia).

A eq.(2.25) mostra que a trajetória é diferente para cada molécula, mesmo com um campo

de velocidades estacionário, e macroscopicamente homogéneo.

Em volumes elementares de fluxo relativamente pequenos, supõe-se que cada

molécula tem a chance de visitar todos os tubos de fluxo na escala microscópica. Neste

caso, pode-se descrever o processo de dispersão hidrodinâmica como se fosse um processo

de difusão, só que com passos maiores de movimento aleatório. Observe que os passos não

são correlacionados, porque uma molécula, teoricamente, visita todos os tubos de fluxo,

aleatoriamente. Do ponto de vista de processos estocásticos, isto corresponde à definição de

um processo Wíener, ou seja, um processo "sem memória" (KOVACS, 1996, p. 71).

Portanto, o processo convectivo-dispersivo pode ser definido como um processo Wiener,

acumulando-se os passos determ místicos do processo convectivo e também os passos

aleatórios não-correlacíonados do processo dispersívo.

Enquanto o processo de dispersão hidrodinâmica de um conjunto de moléculas pode

ser considerado estocástico, um coeficiente macroscópíco de difusão molecular é

geralmente definido, considerando-se a média do movimento aleatório de todas as

moléculas em um volume elementar representativo. Portanto, na escala macroscópíca, o

processo de dispersão hidrodinâmica toma-se determínístico, ou seja, existe um único

coeficiente que caracteriza o processo de dispersão em um certo volume elementar. O

resultado é a equação de convecção-díspersão (TAYLOR, 1953). Desta maneira, o fluxo

mássíco de pesticida na fase líquida do solo, pode ser descrito como segue:

9c,
JL=qc,-9D-^L (2.26)

com

D=D^+D^ (2.27)

onde

JL = fluxo de massa do pesticida na fase líquida (g m~2 dia~l),
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c,. = concentração residente na fase líquida (g m~^),

D = coeficiente de dispersão hidrodinâmica (m^ dia" l),

Dçjif = coeficiente de difusão na fase líquida (m^ dia~l) e

D^is = coeficiente de dispersão na fase líquida (m2 dia-1).

O coeficiente de dispersão é dado por:

Ddis^lvl (2.28)

onde

^= comprimento de dispersão (m) e

v == q / 9 == velocidade da água nos poros (m dia"l).

O coeficiente de difusão no solo é descrito por:

Ddif-çDo (2.29)

onde

ç = fator de tortuosidade (l) e

DQ= coeficiente de difusão na água (m^ dia~l).

O fator de tortuosidade pode ser considerado uma função padrão da umidade

volumétrica do solo, como descrito por LEISTRA (1978). Ao invés de usar a função de

LEISTRA (1978), foi adotado ç w 9, o que resulta em erros relativamente pequenos,

quando o solo está muito seco. De qualquer forma, o processo de difusão molecular é de

baixa importância, quando comparado com o processo de dispersão, especialmente para

pesticidas (BOESTEN & VAN DER LINDEN, 1991).

Para os processos de absorção e transformação do soluto, adota-se a cinética de

primeira ordem. Para o processo de adsorção de pesticídas na fase sólida, supõe-se

equilíbrio termodinâmico e isoterma do tipo Freundlich. Processos mais complicados, tal

como transformação com cinética de segunda ordem, ou adsorção sem equilíbrio

termodinâmico, não foram considerados, por dois motivos. Primeiro, para delimitar a

abrangêncía deste trabalho, e segundo, geralmente não são disponíveis, na escala de campo,

dados para processos mais complicados. Observe também que o nível de complexidade

adotado nesta tese, é igual ao nível adotado por BOESTEN & VAN DER UNDEN (1991).

O modelo para descrever o transporte de pesticidas ,desenvolvido por estes autores, foi
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adotado como modelo padrão por várias agências europeias de meio ambiente (por exemplo

EMANSetaL, 1992).

Com as suposições mencionadas acima, e um domínio contínuo de solo na forma de

uma coluna vertical, a equação de conservação de massa do soluto é:

ac a J L
--^ic (2.30)

onde

c = concentração mássica (g m~3) e

p. = coeficiente cinético de transformação bioquímica e absorção pelas raízes (dia"i).

A concentração mássica é:

c=6c,+pc, (2.31)

onde

Cg = concentração na fase sólida (l) e

p = densidade aparente do solo (g m~3).

A adsorção de pesticida na fase sólida do solo é descrita pela isoterma de Freundlích.

Emprega-se a isoterma de Freundlich, na forma apresentada por BOESTEN & VAN DER

LINDEN(1991):

r c. r
Cs =momKomCr.ref| — | (2.32)

<cr,ref.

onde

mom = fração mássica de massa orgânica do solo (l),

^om = coeficiente de distribuição material orgânico / água (m^ g-1),

°r.ref = valor de referência de c (g m~3) e

N = expoente de Freundlich (l).

Observe que a introdução do parâmetro c^ef na eq.(2.32) elimina o problema de que o

produto niotnK^ apresenta uma dimensão e uma unidade que são funções de N.

Para condições de contorno e condições iniciais heterogêneas, a eq.(2.30) é

geralmente resolvida com um método numérico Euleriano, tal como o método de diferenças
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finitas ou o método de elementos finitos. Para as problemas unidimensionais, a versão

explícita do método de diferenças finitas é o mais usado (VAN GENUCHTEN &

WIERENGA, 1974). Emprega-se este método, na forana apresentada por BOESTEN &

VAN DER LINDEN (l 991):

com

i f ÔC
=cJ+AtJ|rr

.ôt.

i-i J-. i/ ~ J- i/ . .
Í+/2 ~ Í-/2 .. J J

Ï}= 'T/Az/-/2-^

(2.33)

^=q^(^-DL;

D^=(D-)J^

( ^)L-(^
Ázi-x

(2.34)

(2.35)

^
(p);-,

5c.
+eJ

/2^,-x "

(2.36)

DX^.-J l;-]
J oJ

+^X9^D< (2.37)

onde

D ). = coeficiente de dispersão hidrodinâmica (m2 dia"l) e

D^ = coeficiente de dispersão hidrodinâmica, corrigido para a dispersão artificial

(m2 dia" l).

Observe que, na eq.(2.34), diferenças finitas centralizadas são usadas, para evitar a

dispersão numérica artificial. Porém, a formulação explícita na eq.(2.33) resulta em uma

dispersão numérica artificial (VAN GENUCHTEN & WÏERENGA, 1974). Por isso, o

coeficiente de dispersão, (D*)J é corrigido através da eq.(2.36). A eq.(2.36) foi

originalmente apresentada por BOESTEN(1986). Observe também que as variáveis

indicadas com ( );_^, são as médias aritméticas dos valores nos nós i-1 e i, no final do

passo no tempo j. Isto é possível, porque sempre foi escolhido z. y =^(z;_i +Z,).
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Os valores de (c ). são calculados iterativamente, como sugerido por

BOESTEN(1986):

? cí

iJ , ^J
eÏ+PÏmom,iKom,i

í^l}
cr,ref

N-l • (2.38)

^ I'1'1 }

BOESTEN (1986) também sugeriu os seguintes limites de estabilidade, para o passo

no tempo:

AtJ < min' AzJ
j^V ô^},

ôc<
P^l +9f

2'k, qi
•;i=l,n (2.39)

AtJ ^min^—; i=l,ni>."[^'"'" (2.40)

Durante períodos de infiltração, isto resulta em passos no tempo de mais ou menos 0.02 dias

(BOESTEN & VAN DER LINDEN, 1991).

2.2.2 Transformação bioquímica e absorção pelas raízes

A taxa específica de transformação bioquímica de pesticída no solo, é descrita através

de uma equação diferencial, com cinética de primeira ordem:

ÔC1

=-^bioc

St^bio
(2.41)

onde

jHbio = coeficiente cinético de transformação bioquímica (dia"l).

O coeficiente cinético de transformação bioquímica real, é calculado da seguinte maneira

(BOESTEN & VAN DER LINDEN, 1991):

Hbio=fT fe fz ^ref (2.42)

onde

f.r = fator de correçâo para a temperatura (l),

f@ - fator de correção para a umidade volumétrica (l),
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f = fator de correção para a profundidade (l) e

P-ref = coeficiente cinético de transformação em condições de referência (dia~1).

O fator de correção para a temperatura do solo é descrito por (BOESTEN & VAN

DERUNDEN, 1991):

fT=exp[pT(T-T,f)] (2.43)

onde

Tcgf = temperatura de referência do solo (°C) e

PT = parâmetro (°C-1).

A eq.(2.43) pode ser considerada uma aproximação numérica da equação de Arrhenius. A

temperatura de referência na literatura é geralmente considerada igual a 293.15 K ou 20 °C

(BOESTEN, 1986).

O fator de correção para a umidade volumétrica é descrito no modelo por (BOESTEN

& VAN DER LINDEN, 1991):

fe=minKíH (2-44)

onde

Oref = umídade volumétrica de referência (l) e

P@ = parâmetro (l).

A umidade volumétrica de referência é definida como a umídade que corresponde a um

potencial matricial de -1.0 m.

O fator de correção para a profundidade, pode ser diferente para cada camada no

modelo. Em geral, um valor igual a 1.0 é adotado para a camada agricultável, enquanto que

abaixo desta camada admite-se que o seu valor diminua rapidamente.

O coeficiente cinético de transformação, nas condições de referência, pode ser obtido

a partir da meia vida, através da equação:

ln(2)
^f=-y— (2.45)

Lref
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onde

H^ = meia vida para determinadas condições de referência (dia).

A taxa específica de absorção de pesticida pelas raízes é descrita através da equação

diferencial:

'Q^
--HabsCr (2.46)

-^abs

onde

flabs = coeficiente cinético de absorção pelas raízes (dia~l).

Observe que a eq.(2.46) é uma função da concentração residente na fase líquida, enquanto a

eq.(2.41) é uma função da concentração mássica. A absorção de pesticida pelas raízes é

descrita como um processo passivo, usando-se o conceito de um fator de concentração do

fluxo de transpiração (BOESTEN & VAN DER UNDEN, 1991):

^abs=fconcs (2.47)

onde

^conc = fator de concentração do fluxo de transpiração (l)

Somando-se as eqs.(2.41) e (2.46), obtém-se para o coeficiente cinético de absorção e

transformação:

^=^bio+^abs^-- (2.48)

Nesta forma, a eq.(2.48) pode ser substituída na eq.(2.34), para resolver a eq.(2.33).
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3. ABORDAGEM ESTOCÁSTICA

Em condições de campo, os parâmetros físicos, químicos e biológicos, que

influenciam o transporte de água e solutos, são variáveis contínuas no espaço tridimensional

e no tempo. O grau de variabilidade espacial é diferente para cada parâmetro. A tabela 3.1

mostra uma ordenação do coeficiente de variabilidade espacial dos vários parâmetros de

solo encontrados em campos experimentais de alguns hectares, segundo WILDING (1985).

Tabela 3.1 - Grau de variabilidade espacial dos vários parâmetros de solo, encontrados

em campos experimeutais de alguns hectares, adaptado de WILDING (1985).

grau de variabilidade espacial parâmetro

menor (coeficiente de variação < 15%)

médio (coeficiente de variação 15%-35%)

maior (coeficiente de variação > 35%)

cor do solo (matiz e valor)
pH do solo
espessura do horizonte A

teor de silte

teor de areia

teor de argila
capacidade de troca catiônica

saturação por bases

estrutura de solo

espessura do horizonte B

cor de solo (croma)
profundidade de lixiviação de carbonatos
teor de argila fina

teor matéria orgânica

teor de sais solúveis

condutívídade hidráulica
umidade volumétrica

Devido à variabilidade espacial dos parâmetros de solo, notou-se no capítulo l a

necessidade da transformação de modelos de transporte operando na escala local, para

modelos operando na escala de campo. O conhecimento desta variabilidade é geralmente

limitado, o que toma uma análise detalhada do transporte, em cada ponto do campo,
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impossível. Porém, mesmo com um conjunto exaustivo de dados, uma análise detalhada

nem sempre é desejada. Mesmo admitindo-se que a lixiviação de pesticídas até o lençol

freátíco possa ser considerada um processo local e relativamente rápido, a contaminação da

água subterrânea é geralmente considerada um processo regional que demora décadas, antes

de causar um impacto em poços, reservatórios e represas. Portanto, ao invés de calcular o

fluxo de massa em cada ponto do campo e em cada momento, supõe-se que apenas os

primeiros dois momentos da distribuição da lixivÍação, de uma certa área, e durante um

certo período, têm que ser determinados. O comprimento do período (por exemplo, l ano) e

o tamanho da área (por exemplo, l ha) geralmente serão otimizados conforme os objetivos

do estudo.

Com esta suposição, é possível resolver o problema de transporte com um modelo

estocástico. Um modelo estocástíco usa valores aleatórios como dados de entrada. Quando

estes valores variam no espaço, fala-se de um campo aleatório (PAPOULIS, 1965). Neste

caso, os valores podem ser caracterizados pelas suas funções de densidade de probabilidade

em cada ponto da área de estudo, e pela matriz de covariâncía entre estes pontos. Um

modelo estocástico leva estas probabilidades em conta, na hora de formular a resposta.

Conseqüentemente, a reposta do modelo é probabilístíca, ou seja, ela apresenta a forma de

uma função de densidade de probabilidade.

Na literatura, existem várias abordagens para simular a lixívíação de um soluto em

um solo nao-saturado. Três abordagens diferentes serão apresentadas em seguida.

3. l MODELOS ESTOCÁSTICOS CONTÍNUOS

Modelos estocásticos contínuos tentam levar em conta a estrutura detalhada do

volume onde ocorre o transporte e a sua contribuição no movimento da água e do soluto.

Na maioria dos modelos estocásticos de transporte, a abordagem geral baseía-se na

descrição da trajetóría aleatória de uma partícula de soluto, movendo-se através de um meio

n-dimensional com uma velocidade de campo aleatória (n pode ser igual a l, 2 ou 3). O

campo de velocidade u(x, y, z) é um processo estocástíco, geralmente estacionário no

espaço e no tempo, que não depende da concentração do soluto, mas apenas da posição (x,

y, z), A velocidade em escala de campo é dividido em três componentes: (l) a velocidade

média na escala de campo, (2) a flutuação da velocidade na escala de campo, e (3) um
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processo Gaussiano que resume a influência de flutuações na escala microscópica. A

trajetória (x(t), y(t), z(t)) de uma partícula que começa em (x(0), y(0), z(0)) é uma realização

destes três processos. Este problema é geralmente muito difícil de ser resolvido, porque as

velocidades dependem da trajetória (x(t), y(t), z(t)). Portanto, (x(t), y(t), z(t)) são

frequentemente substituídos por aproximações de ordens diferentes. DAGAN (1984, 1987)

usou uma aproximação de primeira ordem substituindo (x(t), y(t), z(t)) pêlos seus valores

esperados. Com esta aproximação, DAGAN (1984, 1987) e outros mostraram que é

possível descrever o transporte de soluto em meios porosos saturados com um modelo

estocâstico contínuo.

Um resultado teórico importante dos vários modelos estocásticos contínuos

apresentados na literatura (í.e. DAGAN, 1984; ROTH, 1989) é que eles mostram a mesma

dependência do coeficiente de dispersão no tempo. Para tempos de percurso muito

pequenos, o coeficiente de dispersão aumenta linearmente com o tempo, e o processo é

então convectivo-estocástico, enquanto que para tempos de percurso muito grandes ele se

aproxima um valor constante, e o processo então se toma convectivo-dispersivo, conforme

será apresentado na próxima seção. Isto corresponde ao que acontece na realidade, se o

meio puder ser considerado homogéneo acima da escala de campo (ou seja, corresponde à

situação em que qualquer tendência regional no valor médio da velocidade foi removida).

A partir do que foi descrito segue, como consequência, que a aplicação da abordagem

contínua requer conhecimento da estrutura covariante dos campos de parâmetros que

determinam o transporte. Como a velocidade da água depende do conteúdo de água no solo,

medidas simultâneas locais da condutívidade hidráulica e do potencial matricial devem ser

geradas, numa ampla faixa de umidade, com resolução espacial suficiente para analisar esta

estrutura. Raramente, consegue-se obter dados de experimentos de campo em tais

condições. Por esta razão, a tarefa de desenvolver uma descrição estocástíca contínua do

transporte de água e soluto no solo não-saturado, permanece como um grande desafio.

3.2 MODELOS DE FUNÇÃO-TRANSFERÊNCIA

Se o único fator do processo de transporte a ser caracterizado, for a vazão de saída do

volume de referência para o transporte (í.e. uma coluna de solo), então uma função-

transferência poderá ser usada como uma alternativa para descrever o sistema através de um
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modelo de processo interno. As fünções-transferência são usadas para modelar sistemas

complexos de uma maneira simples, caracterizando-se o fluxo de saída como uma função do

fluxo de entrada. Para sistemas lineares, a transformação de um sinal de entrada arbitrário

num sinal de saída, é feita através da convolução da função resposta de impulso do sistema.

A função resposta de impulso define a resposta do sistema a um pulso delta de Dírac de

entrada (fflMMELBLAU, 1970).

No caso especial de um soluto conservativo (não volátil, não reativo e não serpente),

os únicos modos de entrada e de saída do volume referência de transporte são através das

superfícies externas. No caso do volume de transporte consistir de uma coluna de solo

vertical, com superfícies de entrada e de saída emz=0ez=z,ea vazão de água for

estacionária, a fünçao-transferência pode ser considerada como uma disü-íbuição do tempo

de percurso ou da distância de percurso, resultando de uma aplicação na superfície (z = 0)

do solo de um pulso de soluto na forma de uma função delta de Dírac ô(t). Nestas

condições, o fluxo de concentração pode ser calculada através da convolução da condição de

contorno com a função transferência (JURY, 1982), ou seja:

CfM=MO,to)ff(2,t-to)^T (3.1)
o

onde

Cf = fluxo de concentração (g m~3),

ff = fünção-transferência do tempo de percurso (dia" l) e

ÍQ = tempo de aplicação do soluto (dia).

Observe que a concentração do fluxo de soluto é definida como a razão da vazão mássica do

soluto e da vazão da água. O fluxo de concentração é um conceito importante, porque a

lixiviação para uma certa profundidade z, é definida como:

L(z,t) = íq(z,ï) Cf(z,ï) dï (3.2)
o

onde

L = líxivíação (g m~2) e

q = fluxo volumétrico da fase líquida no solo (m dia-1).

Além do fluxo de concentração, podemos definir a concentração residente do soluto, o que é

a massa do soluto por volume. Observe que as concentrações usadas nos modelos
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determinísticos do capítulo 2, sempre foram concentrações residentes. Sob as mesmas

condições, pode-se usar a fúnção-transferência da distância de percurso, para calcular a

concentração residente, como segue:

c,(z,t)=Íc,(z-^0)f,fct)d(; (3.3)
o

onde

c;. = concentração residente (g m~3) e

fr = fünçâo-transferência de distância de percurso (m~l).

Dependendo das suposições formuladas para o modelo do processo, soluções

diferentes para as distribuições do tempo de percurso, ou da distância de percurso, podem

ser obtidas. Para definir o modelo do processo em termos da sua distribuição do tempo de

percurso, JURY (1982) usou a seguinte hipótese:

Para um volume referência de transporte que possui propriedades médias

homogéneas ao longo do seu comprimento, a probabilidade de que uma

molécula de soluto adicionada em t = O na entrada z = O atinja a profundidade z

num tempo T menor ou igual a t, é a mesma que a probabilidade de ela atingir

uma profundidade Z no tempo T menor ou igual a tZ/z" (JURY, 1982 apud

JURY & ROTH, 1990, p. 40).

Esta afirmação de probabilidade para os tempos de percurso, corresponde fisicamente a um

volume referência de transporte, onde as moléculas mais rápidas e mais lentas do soluto se

movem de maneira a ficarem isoladas dos seus vizinhos, como se estivessem dentro de

tubos de fluxo que não podem comunicar-se entre si.

Um modelo que obedece esta suposição é o modelo convectivo-estocástíco lognormal

que foi proposto primeiramente por JURY (1982) para solutos conservatívos. Este modelo

usa uma distribuição lognormal, para o tempo de percurso, com coeficientes jLi^z) e cr^(z)

que não dependem da distância de percurso, mas são definidos para uma distância de

referência z = Z. Da mesma forma, pode-se definir uma distribuição lognormal para a

distância de percurso (JURY & ROTH, 1990, p. 56).
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No modelo convectivo-dispersivo, apresentado no capítulo 2, a mistura lateral de

soluto entre regiões de fluxos de água diferentes, ocorre em um período mais curto do que o

tempo que o soluto leva para mover-se da entrada até a saída de um volume referência de

transporte (TAYLOR, 1953). Portanto, o modelo convectívo-dispersivo é díametricamente

oposto a hipótese de JURY (1982), onde as moléculas mais rápidas e mais lentas do soluto

se movem de uma maneira isoladas em relação aos seus vizinhos.

A fünção-transferência do tempo de percurso, pode também ser derivada para um

processo convectivo-dispersívo, conforme será feito, em seguida. Para o escoamento de

água no estado estacionário, através de um meio com um conteúdo de água uniforme,

PARKER & VAN GENUCHTEN (1984) mostraram que a equação de convecção-dispersão

também pode ser expressa em tennos da concentração do fluxo, ou seja:

ÔCf _ Ô Cf ÔC.
£^=D'^-vï <3-4)

com

D=A.|v] (3.5)

v = i (3.6)

onde

6 = teor de umidade do solo (l),

v = velocidade da água nos poros (m dia~l),

D = coeficiente de dispersão hidrodinâmica (m2 dia-1) e

À- = comprimento de dispersão (m).

Observe que na eq.(3.5) a difusão molecular é considerada desprezível. A partir da eq.(3.4),

a fúnção-transferência do tempo de percurso, para um processo convectivo-dispersívo, pode

ser derivada, usando-se a transformada de Laplace (JURY & ROTH, 1990, p. 31) e as

seguintes condições iniciais e de contorno:

Cf(z,0)=0 (3.7a)

mo

q

Cf(oo,t)=0 (3.7c)

Cf(0,t)=-mo-5(t) (3.7b)
q

onde

5(t) = função delta de Dírac.
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Da mesma maneira, a função-transferência da distância de percurso, para um processo

convectivo-dispersivo, pode ser derivada, usando-se as seguintes condições iniciais e de

contorno:

Cr(z,0)=0 (3.8a)

m|c,(0,t)--"^5(z) ;z£(-^)

\ /. ^ (3-8b)
),t) m,

|vc,(0,t)-D^^=^5(z) ;z€(-a>,0]

ÔC,(oO,t)
:£;——0 (3.8c)

Observe que para um processo convectívo-díspersivo, a condição de contorno para z = O é

diferente para um perfil infinito, z s (—00, co), e um perfil semi-infíníto, z e ^-co, O . A

condição para um perfil semi-infíníto é geralmente preferida, quando o soluto é aplicado na

superfície do perfil de solo.

A tabela 3.2 mostra as funções-transferência, e os seus momentos, para o modelo

convectivo-estocástíco lognormal e o modelo convectivo-díspersivo. Os momentos são

facilmente derivados, relacionando-se o 7?-ésimo momento à n-ésíma derivada da

transformada de Laplace da sua função transferência (JURY & ROTH, 1990, p. 34). A

média e a variância podem ser usadas para analisar as diferenças entre o modelo convectivo-

estocástico lognormal e o modelo convectivo-dispersivo. Comparando-se as eqs.(3.11) e

(3.14), nota-se uma diferença real na maneira em que o soluto se move segundo os dois

modelos. O modelo convectivo-dispersivo prevê que o fluxo de dispersão deveria ser

proporcional à primeira potência da distância, enquanto que os modelos baseados na

hipótese de JURY (1982), prevêem que os tempos de percurso do soluto díspersam-se a um

fluxo proporcional ao quadrado da distância a partir da entrada. Se fosse necessário que

testar o modelo convectívo-dispersivo num sistema que comporta-se segundo a hipótese de

JURY (1982), ele poderia ser manipulado para concordar com a distribuição do tempo de

percurso em alguma profundidade, mas pareceria como se o seu coeficiente de dispersão D

aumentasse linearmente com a distância, a partir da fonte de entrada do soluto. Este

fenómeno, que tem sido frequentemente observado em solos no campo (BUTTERS &

JURY, 1989) e em colunas de solo de laboratório (KHAN & JURY, 1990), é as vezes

chamado de "efeito de escala de dispersão" (FRIED, 1975).
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Tabela 3.2 - As funções-transferência, e os seus momentos, para o modelo convectivo-

estocástico lognormal e o modelo convectívo-dispersivo (JURY & ROTH, 1990); Z =

profundidade de referência (m); T = tempo de referência (dia); p^(z), c^(z) =

coeficientes da distribuição lognormal (l) para a profundidade z.
modelo convectívo-estocástico lognormal modelo convectivo-dispersivo

tempo de percurso

expl

ff(z,t)=

lfln(tZ/z)-^(Z)Tl
(7t(Z)

2jcGt(Z)t
(3.9)

(3.10)

Var{t(z)}=|^| Var{t(2)} (3.11)

E{t(z)}=-E{t(Z)}

ffM=
f47iDt-

•exp(
(z-vt):

4Dt

E(t(z)}=JE{t(z)}=^

(3.12)

(3.13)

Var(t(2)}=^Var{t(Z)}=^ (3.14)
v

distância de percurso, perfil infinito

frM=

E{z(t)}=-E{z(T)}

Var{z(t)}^-J Var{z(T)} (3.17)

fr(z,t)=
/4jiDt

expl
(z-vt):

4Dt

E(z(t)}=^E{z(T)}=vt

(3.18)

(3.19)

Var{z(t)} = -Var(z(T)} - 2Dt (3.20)

distância de percurso, perfil semi-infínito

idem ao perfil infinito

ír{z^=~r^exï\
(z-vt):

2D
exp

vz

LDJ

4Dt

z+vt
erfcj

/4DtJ

E(z^vt+py
(3.21)

(3.22)

Var{z(t);»2Dt-3fDT ;1^»1
^} '

(3.23)

SIMMONS (1982) propôs chamar qualquer processo que obedeça a eq.(3.11) de

processo convectivo-estocástico, e aquele que obedeça a eq.(3.14) de processo convectivo-

dispersivo.
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Foi mostrado que os processos convectívo-dispersivo e convectivo-estocástico

representam situações extremas em termos da dispersão do soluto. Além disto, eles

representam situações extremas em termos da correlação entre os tempos de percurso nas

camadas de solo (JURY &. ROTH, 1990, p. 93). Por exemplo, em um solo com n camadas

idênticas até a profundidade z = n Az, pode-se escrever, para um processo convectivo-

estocástico, segundo as eqs.(3.10) e (3.11):

E{t(z)}=^E{At}=nEÍÁt}=SE{Ati} (3.24)
i=l

Var{t(z)}=|—| Var{At}-n2 Var{At} =S-Z^/Var{Ati [VarJÁt, | (3.25)
-ÁZ^ ' ' ~ ' i=l j=l

onde

t(z)= tempo de percurso para a profundidade z (dia).

Segundo a eq.(A.10), isto implica que pjAt;,Atj [ =1. Portanto, os tempos de percurso em

um processo convectívo-estocástíco estão perfeitamente correlacionados.

Para um processo convectivo-estocástíco, na mesma situação, pode-se escrever,

segundo as eqs.(3.13) e (3.14);

E{t(z)}=—E{At}-nE{At}= EEÍÁt;} (3.26)
Az ^ ' " ' i=ï

Var{t(z)} == —Var{At} =n Var{At} =- SVarfAt;}. (3.27)
Az ^ ' ' ^ i=l

Segundo a eq.(A.lO), isto implica que p^At;,Átj^ =0. Portanto, os tempos de percurso em

um processo convectívo-dispersivo não estão correlacionados. Observe que isto já foi

constatado no capítulo 2, onde um processo convectivo-dispersivo foi descrito como um

processo estocástico tipo Wíener, ou seja, sem memória".

Quando o conteúdo de água quase não se altera ao mudar-se o fluxo de água para um

novo valor constante enü~e z~^0ez=z,a saída do soluto para qualquer vazão de água

parecerá exatamente igual quando representada graficamente em função da drenagem

cumulativa. Ou seja, se o escoamento de água for constante entre z=0ez=z,o parâmetro
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tempo, t, na eq.(3.1) também pode ser substituído pela drenagem cumulativa (ou infiltração

cumulativa), l(t), definida como:

l(t)=Jq(t)^t. (3.28)
o

Com esta substituição, e empregando-se o modelo convectivo-estocástico lognormal para a

distribuição do tempo de percurso, a eq.(3.1) foi estendida por JURY et al. (1990), para

descrever o transporte de soluto sob várias condições, incluindo adsorção linear,

transformação e escoamento transiente de água.

Na abordagem de JURY et al. (1990), a drenagem cumulativa é definida na escala do

"pedon". Este "pedon" é usado como "pedon" de referência para um dado "pedotop". Em

outras palavras, a drenagem cumulativa é considerada um processo determ místico (veja o

capítulo 2). A média e a variância do tempo de percurso do soluto, na escala de "pedotop",

são consideradas funções dependentes da drenagem cumulativa do pedon" de referência.

Esta dependência pode ser determinada, quando a drenagem cumulativa, o tempo de

percurso médio, e a variância do tempo de percurso do soluto, são medidas

simultaneamente. Por exemplo, BUTTERS & JURY (1989) usaram um lisímetro para

medir a drenagem e extratores de solução de solo para medir a dispersão do traçador

Brometo em um campo de alguns hectares.

A suposição de que o conteúdo de água quase não se altera ao mudar-se o fluxo de

água para um novo valor constante, também implica que a variância no tempo de percurso

neste modelo não depende do fluxo de água e/ou da umidade do solo. Estas suposições são

apenas razoáveis para solos não-expansivo s, de textura grossa, e sem fluxo de água em

macroporos (WIERENGA, 1977; KHAN, 1988). Além disto, o modelo de JURY et al.

(1990) entra em dificuldades quando a ascensão capilar não é mais desprezível, o que

poderia resultar em valores para l(t) muito baixos, zero, ou mesmo negativos.

3.3 MODELOS DE COLUNAS INDEPENDENTES

As abordagens apresentadas nas seções 3.1 e 3.2 são, de certa forma, abordagens

opostas. Os modelos estocásticos contínuos tentam levar em conta a estrutura detalhada do

volume de transporte e a sua contribuição no movimento da água e do soluto. Por outro

lado, os modelos convectivo-estocástícos consideram o sistema como uma "caixa preta",
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com a vazão de saída do volume referência de transporte como o único fator do processo de

transporte a ser caracterizado. Comparando-se as duas abordagens, pode-se argumentar que

a primeira abordagem é complicada demais do ponto de vista prático, enquanto a segunda

abordagem é simples demais do ponto de vista teórico. Admite-se, neste trabalho, que a

terceira abordagem, a ser apresentada nesta seção, congrega um compromisso atraente tanto

do ponto de vista teórico como do ponto de vista prático.

Na terceira abordagem, o processo de transporte no solo em uma escala de campo é

modelado, usando-se uma teoria de processo local, tal como uma solução de uma equação

diferencial, para representar o movimento de água e soluto em um dado tubo de fluxo. Cada

tubo é isolado dos tubos adjacentes no campo (ou seja, não há troca de soluto). A

concentração do soluto no tubo de fluxo é geralmente expressa unidimensionalmente como

uma função de profundidade e tempo, de forma que os tubos sejam tratados como colunas

de solo paralelas. A concentração média do soluto, na escala de campo, é gerada

assumindo-se que os parâmetros do modelo local sejam variáveis aleatórias, descritos por

distribuições de probabilidade.

DAGAN & BRESLER (1979) foram os primeiros a introduzir o conceito de colunas

independentes. Um estudo mais recente por PROTOPAS & BRÁS (1991), indica que a

suposição de escoamento essencialmente vertical num solo heterogêneo, pode ser aplicável

para muitas situações de campo. Além do mais, esta suposição é também sustentada por

estudos de campo (BUTTERS & JURY, 1989; ELLSWORTH et al., 1991) e simulações

(RUSSO, 1991).

A aplicação deste conceito para fenómenos de transporte em solos é razoável,

considerando-se o fato de que as distâncias de percurso verticais são geralmente pequenas

(da ordem de 10^ a l O l m), quando comparadas com a largura e o comprimento de um

"pedotop" (10^ m, ou mais). Para estas distâncias de percurso verticais, a distância máxima

de mistura lateral, devido a um processo convectivo-dispersivo, é relativamente pequena, da

ordem de 1()0 m (RUSSO, 1991). Portanto, um corpo de solo tridimensional pode ser

representado por um conjunto de colunas verticais, onde as colunas apresentam uma largura

maior do que a distância máxima de mistura lateral. Mesmo assim, a representação do solo

como um conjunto de colunas independentes ainda apresenta algumas dificuldades teóricas.

As três dificuldades mais importantes serão apresentadas à seguir.
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A primeira dificuldade está relacionada com a suposição de que os fluxos são

independentes e essencialmente verticais. Isto nem sempre é válido, quando existe uma

grande variação nas propriedades hidráulicas, ao longo do perfil (RUSSO, 1991). A

solução, neste caso, é aumentar a largura das colunas, até o fluxo lateral entre as colunas

toma-se desprezível. Isto significa que a densidade do fluxo de massa em cada coluna deve

ser a mesma, na média, quando um soluto é aplicado igualmente na superfície do solo.

WARD et al. (1995) usaram este critério para determinar a largura dos tubos de fluxo

verticais, observados em um campo experimental. Porém, quanto mais larga a coluna,

menor a probabilidade de encontrar um processo convectívo-dispersívo unidimensional

dentro da coluna.

Para descrever o transporte em colunas de solo que não apresentam um processo

convectivo-díspersivo unidimensional, surgiram recentemente os modelos determ místicos

do tipo "multi-região" (WILSON et al, 1992; HUTSON & WAGENET, 1995). Estes

modelos dividem uma coluna de solo em várias regiões com propriedades hidrodinâmicas

diferentes. Acredita-se que a aplicação de modelos do tipo multi-regíão a um conjunto de

colunas paralelas, é um dos caminhos mais promissoras para o futuro. Infelizmente, uma

apresentação deste tipo de modelo não cabe dentro dos objetívos desta tese. Portanto,

supõe-se que o transporte local possa ser adequadamente descrito pêlos modelos

determinístícos, apresentados no capítulo 2.

A segunda dificuldade teórica, está relacionada com a condição de contorno na

superfície do solo. Para terrenos planos, a água que não infílta-a no solo fica na superfície,

formando-se uma camada de água. Neste caso, a suposição de um conjunto de colunas sem

ínteração é razoável. Porém, para um terreno com declive, esta suposição toma-se menos

válida, porque o excesso de água de áreas de baixa infiltração pode escorrer para áreas de

alta infiltração. Para incluir este processo de redistribuição de água na superfície do solo,

SMITH & HEBBERT (1979) introduziram o conceito de "runon", ou seja, o escoamento

superficial que entra em uma determinada área de infiltração. Este conceito foi usado, por

exemplo, no modelo hidrológico conhecido SHE (Système Hydrologique Européen) de

ABBOTTetaI.(1986).



37

O processo de redístribuÍção de água na superfície do solo toma-se mais complicado

ainda, quando o declive não é uniforme, mas côncavo ou convexo. Cada declive côncavo

ou convexo, em combinação com a heterogeneidade do solo, causa a convergência ou a

divergência do fluxo de água no solo. Existem ainda dificuldades na simulação deste

processo (KUTILEK & NIELSEN, p. 331). Nesta tese supõe-se que o escoamento

superficial do tipo "runon" é desprezível.

A terceira dificuldade é a descrição das propriedades hidrodÍnâmicas do solo, para

cada coluna. Geralmente, apenas a condutivídade hidráulica saturada é considerada como

uma variável aleatória dentro do conjunto de colunas de solo, enquanto as curvas de

retenção de água e condutividade hidráulica não-saturada são consideradas constantes. Na

realidade, estas curvas também são variáveis aleatórias e isto influencia o fluxo de água e

solutos no solo. Porém, a medição da variação espacial destas curvas, para uma área

extensa de estudo, é geralmente difícil. A situação toraa-se mais complicada ainda,

considerando-se que o impacto de gotas de chuva, e outras influências c l im ato lógicas,

podem resultar na formação de uma crosta na superfície do solo, com propriedades

hidrodinâmicas diferentes das propriedades do resto do perfil.

Nesta tese, apenas a condutividade saturada e a umidade volumétrica saturada são

consideradas variáveis aleatórias. Os outros parâmetros hidráulicos do solo são

considerados detenn místicos. Isto significa que as curvas de retenção de água e de

condutívidade hidráulica não-saturada são escalonadas, conforme os valores locais para a

umidade volumétrica saturada e a condutívidade hidráulica saturada, respectivamente. A

formação de uma crosta na superfície do solo não é considerada.

O problema de transporte de água e soluto para um conjunto de colunas paralelas de

solo, pode ser resolvido com vários métodos. Os dois métodos mais usados, serão

apresentados a seguir.

3.3.1 Modelos convectivo-estocásticos

Quando a dispersão hidrodinâmica dentro de uma coluna é considerada desprezível,

ou aproximada por um processo convectivo-estocástico local, o transporte de soluto em um

conjunto de colunas de solo independentes, pode ser descrito como um processo estocástico-
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dispersívo. Isto é conhecido como a abordagem convectíva-estocástica (SIMMONS, 1982).

Quando os parâmetros aleatórias são extraídos da mesma função de densidade de

probabilidade, um modelo de função transferência pode ser usado para calcular o transporte

no conjunto de colunas (JURY & SCOTTER, 1994). Portanto, matem aticamente, a

abordagem convectíva-estocástíca é uma generalização da abordagem baseada na função

transferência, apresentada na seção 3.2.

Na abordagem convectiva-estocástica, cada coluna de solo independente apresenta

uma velocidade de percurso unidimensional diferente. Este conjunto de velocidades é

geralmente definido através de uma única função de densidade de probabilidade. A massa

de soluto é conceítualmente dividida em parcelas. Cada parcela é transportada em uma

coluna de solo diferente e, portanto, está sujeita a uma velocidade diferente. Esta

velocidade de percurso pode ser definida de duas maneiras, segundo SIMMONS (1986).

Dentro do conceito Euleriano, a velocidade de uma parcela k, observada por um observador

imóvel, é definida como:

k^ f^k(s)V
u?(s)=^j (3.29)

onde

t = tempo de percurso da parcela k (dia).

Dentro do conceito Lagrangeano, a velocidade de uma parcela k, observada por um

observador móvel, é definida como:

.k/., ^k(t)
^(t)=^-^ (3.30)

onde

ZA = posição da parcela k (m).

Observe que, por definição, u^ s (t) = u^(t) e u^(tk(s) = Utk(s). No caso em

que a velocidade é uma variável aleatória, pode-se definir duas velocidades médias

diferentes (JURY & ROTH, 1989, p. 57). As velocidades médias Euleriana e Lagrangeana

são definidas como:
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Trkï^=(^W
dz

(3.31)

^E{zk(
uÏ(t)="~^v'/), (3.32)

respectivamente. Observe que para a velocidade média, não necessariamente ïï^ s (t) é

igual a ü^(t), ou ü^ tk(s) é igual a ujk(s).

Quando a densidade do fluxo de água dentro de cada coluna de solo é uniforme e

estacionária, uma solução analítica ou semí-analítíca é geralmente possível, baseada na

função de densidade de probabilidade da velocidade de percurso. As primeiras soluções

analíticas da abordagem convectiva-estocástica foram publicadas por DAGAN &

BRESLER (1979), BRESLER & DAGAN (1979), DAGAN & BRESLER (1983) e

BRESLER & DAGAN (1983ab). SIMMONS et al. (1995) apresentaram uma revisão das

várias linhas de pesquisa, em relação à abordagem convectiva-estocástica.

A limitação principal dos modelos analíticos e semí-analítícos é a suposição de um

fluxo de água estacionário e uniforme. No caso dos pesticidas biodegradáveis, a massa

residual que atinge o lençol fréatico, depende da velocidade de percurso em cada horizonte e

da taxa de transformação bioquímica em cada horizonte do perfil do solo. Portanto, para

estimar a massa residual do pesticída, é necessário simular a profundidade do pesticida no

solo, em função do tempo. Devido à variação no tempo da velocidade de percurso em solos

no campo, o uso de um modelo estacionário introduz um erro na estimativa para a distância

de percurso do pestícida. Este erro, por sua vez, pode introduzir um erro grande na massa

residual do pesticida. Portanto, do ponto de visto prático, a abordagem semi-analítica não

apresenta uma opção viável, para a simulação da lixiviação de pestícidas.

3.3.2 Simulações Monte Cario

O método Monte Cario pode ser usado para a solução do problema de transporte para

um conjunto de colunas de solo independentes, tanto para condições estacionárias, quanto

para condições não-estacíonárias. O uso do método Monte Cario nas ciências ambientais,

foi introduzido por FREEZE (1975). O trabalho envolve gerações sequenciais de
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parâmetros de entrada de um modelo determinístico e soluções determ místicas subsequentes

da equação do modelo para cada realização dos parâmetros de entrada. Como cada solução

é uma resposta igualmente provável do sistema, a função de densidade de probabilidade dos

dados de saída reflete as propriedades estocásticas da previsão do modelo.

Quando o método Monte Cario é aplicado a um conjunto de colunas de solo

independentes com múltiplos parâmetros aleatórios correlacionados, devem ser adotados os

seguintes passos:

l. geração de um valor aleatório com uma distribuição uniforme entre 0.0 e 1.0, para cada

parâmetro aleatório de um modelo determ místico de transporte (PRESS et al., 1994, p.

266),

2. transformação dos valores aleatórios uniformes em valores aleatórios Gaussianos,

utilizando-se o método de Box-Muller (PRESS et al., 1994, p. 279),

3. incorporação das correlações entre os valores aleatórios transformados no passo anterior

(LAW & KELTON, 1991, p. 504),

4. transfonnação dos valores aleatórios com a distribuição nonnal padrão em valores

aleatórios com as distribuições apropriadas (LAW & KELTON, 1991, p. 465),

5. simulação do transporte de água e soluto com o modelo determ místico, usando-se os

valores amostrados dos parâmetros aleatórios (veja os capítulos 4 e 5), e

6. determinação dos primeiros dois momentos da distribuição espacial da lixiviação (veja

o apêndice A).

Uma vez que a ínteração entre as colunas é considerada desprezível, cada solução do

modelo (passo 5) é uma resposta independente e igualmente provável do sistema. Para n

amostras estatisticamente idênticas e independentes, a média e a variância de amostragem

podem ser estimadas através das eqs.(A.17) e (A. 18). Portanto, pode-se usar estas duas

equações para calcular a média e a variância da distribuição espacial da lixiviação, no passo

6.

O problema principal do método Monte Cario é o grande esforço computacional

envolvido na geração da distribuição dos parâmetros de saída. Porém, existem duas técnicas

para tornar o método Monte Cario mais atraente:

• amostragem eficiente de valores aleatórios e
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• aplicação de técnicas numéricas muito rápidas, para simular o transporte local.

Para uma amostragem eficiente de valores aleatórios, a técnica de amostragem Latin

Hypercube", daqui em diante chamada de "ALH", é uma boa opção. Esta técnica usa uma

amostragem estratifícada dos vários parâmetros aleatórios, baseada em uma divisão do

alcance de cada parâmetro em n intervalos com probabilidade igual. A amostragem de um

valor em cada intervalo, resulta em n amostras para cada parâmetro. As amosfras do

primeiro parâmetro são combinadas randômícamente com as amostras do segundo

parâmetro. Em seguida, estas combinações são combinadas randômicamente de novo, com

as amostras do terceiro parâmetro, etc. O resultado final é uma coleção de n combinações

de m parâmetros. Esta coleção é a "amostra Latin Hypercube" (MCKAY et al-, 1979;

IMAN & CONOVER, 1980).

Usando-se certas restrições durante a combinação das amostras individuais, é possível

incorporar correlações e também evitar correlações ilegítimas causadas pela ALH (IMAN &

CONNOVER, 1982). Usando-se a ALH, o valor para n pode ser pequeno; n > m 4/3 é

suficiente, em geral (IMAN & HELTON, 1985). Foi provado por STEIN (1987), que o uso

da ALH resulta em estimativas eficientes de várias características estatísticas (i.e. a média e

a variância) da distribuição dos parâmetros de saída. Recentemente, apareceram pacotes de

software no mercado que fazem a ALH, tal como UNCSAM (i.e. "UNCertainty analysis by

Monte Cario SAMpIÍng techniques") de JANSSEN et al. (1994).

AMOOZEGAR-FARD et al. (1982) combinaram o método Monte Cario com uma

solução analítica para a equação de convecção-dispersão, para obter várias distribuições de

concentração do soluto, quando afetadas por variabilidades na velocidade da água dentro

dos poros e no coeficiente de dispersão. Porém, o uso de uma solução analítica somente

permite um fluxo de água uniforme e estacionário. Para condições não-estacionárias e/ou

não uniformes, precísa-se usar soluções numéricas para o modelo local de transporte de

água e solutos.

Mesmo com uma amostragem estratífícada, o método Monte Cario toma-se pouco

eficiente quando o transporte é calculado com um modelo numérico convencional, tal como

os modelos numéricos apresentados no capitulo 2. Vários modelos numéricos rápidos

foram apresentados na literatura, a maioria baseado em certas simplificações do processo de
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transporte (ADDISCOTT, 1977; NICOLLS et al, 1982; HUTSON & WAGENET, 1993).

Nestes modelos, o transporte de água e solutos apenas depende de considerações de balanço

de massa e algumas suposições empíricas. Uma das suposições empíricas mais comuns, por

exemplo, é que o processo de drenagem dentro do perfil de solo termina dentro de um dia

(HUTSON & WAGENET, 1993). Este tipo de solução é geralmente considerado menos

confíável do que uma solução numérica convencional (ADDISCOTT & WAGENET, 1985).

Além disto, no caso da lixíviação de pestícidas, geralmente existe uma grande diferença

entre as respostas dos vários modelos, devido às suposições empíricas diferentes de cada

modelo (PERSICANI, 1993).

Em conclusão, existe uma necessidade para o desenvolvimento de técnicas numéricas

rápidas que, na escala de campo, atinjam a mesma precisão que as técnicas numéricas

convencionais. O desenvolvimento de técnicas numéricas rápidas para condições não-

estacionárias, não-uniformes, e em um perfil de solo heterogêneo, é o objetivo principal

desta tese e é o assunto dos próximos dois capítulos.
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4. DESENVOLVIMENTO DE MODELOS DE FLUXO DE AGUA

Este capítulo trata do desenvolvimento de técnicas numéricas rápidas para calcular o

fluxo unidimensional de água em meios porosos não-saturados. No caso especial da

lixiviaçao de solutos em solos, a aplicação das técnicas desenvolvidas envolveu um modelo

de colunas independentes.

BLACK et al. (1969) e GARDNER (1973, 1974), entre outros autores, introduziram o

conceito de simulação descontínua para calcular o fluxo de água no solo. A simulação

descontínua é uma técnica numérica que otimiza o tempo gasto no computador através do

uso de passos variáveis no tempo. O comprimento do passo é determinado por eventos no

tempo como, por exemplo, o começo de um intervalo de chuva. Em geral, três tipos de

intervalos no tempo podem ser considerados, ou seja: períodos de infiltração, de

redistríbuição e de evaporação, conforme ilustrado na figura 4.1. Durante um intercalo, as

condições meteorológicas são geralmente consideradas constantes, enquanto os fluxos de

água no interior e na superfície do solo são descritos por modelos relativamente simples.

Isto resulta na simulação eficiente dos processos de infiltração, redistribuíção e evaporação.

Dentro do conceito de simulação descontínua, existem várias abordagens na

literatura. Por exemplo, o fluxo de redistribuição (ou "fluxo de drenagem") pode ser

calculado utílizando-se um modelo empírico (BLACK et al., 1969), considerado constante

(LAAT, 1980) ou instantâneo (KIM et al., 1996).

BRESLER & DAGAN (1983a) mostraram a possibilidade de usar modelos empíricos

na escala local, para calcular o fluxo médio de infiltração na escala de campo em um

modelo de colunas independentes. O modelo empírico usado por BRESLER & DAGAN

(1983a) não apresentou um desvio sistemático na infiltração, mas não levou em conta os

processos de evaporação e transpiração. MILLY (1989) desenvolveu um modelo

descontínuo para simular o fluxo de água e calor em solos, e incluiu o processo de
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evaporação. Porém, o modelo não leva em conta a absorção de água pelas raízes e,

portanto, serve apenas para solos descobertos. KJM et al. (1996) apresentaram um modelo

descontínuo com uma descrição completa do processo de evapotranspíração. Porem, o

fluxo de redístribuição foi considerado instantâneo. Devido a esta suposição, este modelo

toma-se inadequado para a simulação do transporte de pesticidas, porque não é possível

estimar, com boa precisão, o tempo que o pesticida demora para atingir uma certa

profundidade.

fluxo
potencial

mfiltração

evaporação

drenagem

tl t, t, l4 t, t, t7 Í3 ti> l]0

D

^l t2 Í3 t4 ts tfi ^ k ty

Figura 4.1 - Exemplo de um conjunto de séries temporais, simuladas por um modelo

descontínuo, com períodos de infiltração, de redistribuição e de evaporação. Os
eventos no tempo são indicados por ti, t^, etc. A condição de contorno é o fluxo

potencial; negativo durante períodos de infiltração e positivo durante períodos de
evaporação.

O objetívo deste capítulo é desenvolver e apresentar um modelo descontínuo que leva

em conta a evaporação na superfície do solo, a absorção de água pelas raízes e o processo de

redÍstribuição. O modelo descontínuo desenvolvido usa o algoritmo de diferenças finitas de

RATHFELDER & ABRIOLA (1994), apresentado na seção 2.1.1, para calcular o fluxo

interno de água (í.e. drenagem e ascensão capilar). Em adição, o modelo usa o método de

FEDDES et al. (1978), apresentado na seção 2.1.2, para calcular a evapotranspiração real.

O modelo foi programado para fazer simulações descontínuas através do uso de

passos variáveis no tempo. Existem várias técnicas para otimizar o passo no tempo

(HAVERKAMP, 1977; HORNUNG, 1977). Neste caso, o comprimento do passo no tempo

é ajustado em função do número de iterações Picará necessárias para satisfazer as eqs.(2.13)

e (2.14). Isto significa que vários passos no tempo são necessários entre dois eventos.

Portanto, mesmo com passos variáveis no tempo, e mesmo com o algoritmo sofisticado de
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RATHFELDER & ABRIOLA (1994), o modelo numérico demora para fazer as simulações.

Isto, em geral, toma inviável o seu uso em simulações do tipo Monte Cario. Neste capítulo,

serão apresentadas várias técnicas para tomar o modelo mais rápido.

4. l OTIMIZAÇÃO DO VALOR MÉDIO DA CONDUTIVIDADE HIDRÁULICA

Devido às funções não-lineares de retenção de água e de condutividade hidráulica, a

equação de Richards (i.e. a eq.(2.4)) torna-se altamente não-linear. Esta é a razão principal

para a demora na convergência das soluções numéricas. Para resolver o problema da não-

linearidade, várias transformações da variável dependente da equação de Richards foram

propostas na literatura, como mostrado recentemente em PAN & WIERENGA (1997).

O esforço computacional de um modelo numérico está diretamente relacionado à

distância entre os nós no modelo. Além disto, quanto menor os passos no espaço, menor os

passos no tempo, o que também aumenta o esforço computacional. Portanto, um modelo

numérico toma-se muito mais rápido, quando a distância entre os nós é aumentada.

Infelizmente, um modelo numérico com distâncias grandes entre os nós, geralmente

apresenta um grande erro nos fluxos simulados, devido ao erro no valor médio da

condutivídade hidráulica e do gradiente hidráulico entre os nós. Embora as transformações

mencionadas acima melhorem a convergência do modelo, elas não consideram estes erros

fundamentais. Portanto, as técnicas baseadas em uma transformação de variável

dependente, não necessariamente apresentam uma precisão maior.

Resumindo, a questão principal é como é possível aumentar a distância entre os nós,

sem aumentar o erro na densidade do fluxo de água. Matematicamente, o problema pode

ser colocado como segue. Supõe-se que o fluxo de água é unidimensional, na direção do

vetor s = [Sx,s y,s^ f, que não é necessariamente vertical. A distância ao longo deste vetor,

chama-se de s. O uso do vetor s permite endereçar o problema para um meio poroso

tridimensional, sem necessidade de se usar uma notação vetoríal. Supõe-se que o fluxo

unidimensional de água na direção s é dada por q(s). Agora, a equação de Darcy-

Buckingham (veja a eq.(2.1)), para uma distância s no vetor s, pode ser escrita como:

dh dï
q(s)=-K^(s,h)|^+^j (4.1)

. Js ds.

onde
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K ^ = condutívidade hidráulica em função da distância e do potencial matricial

(m dia-1).

A eq.(4.1) é válida para qualquer distância s em um meio poroso saturado ou não-saturado.

Porém, em um modelo numérico de diferenças finitas, apenas o gradiente hidráulico médio

entre dois nós é conhecido, o que necessita a integração da eq.(4.1) ao longo do vetor s. A

integração entre dois nós arbitrários l e 2, resulta em:

Í\. ( L_^s=- ^h- fàz:=(hi-h2)+(^-^)=-Àhi.2-Az^. (4.2)
s'i K^h(s,h(s)) h, z,

A eq.(4.2) dividida por Ás^ 3 resulta em:

l S2 q( s)
í\. 77/^s=-vhl,2-Vzi,2 (4.3)

Ási,2 s, K^(s,h(s))

onde

^li,2 = ^i,2/^si,2 = gradiente médio do potencial matricial (l) e

Vz^ 2 = AZ) 2/ASj ^ = gradiente médio do potencial gravitacional (l).

Para uma certa díreção s , supõe-se que o gradiente do potencial gravitacional é uma

constante no intervalo As^ 3. O fluxo por unidade de área entre os dois nós é o componente

da densidade do fluxo, normal à interface entre os nós (veja a figura 2.1). SupÕe-se que a

interface está localizada na distância s^ e apresenta um fluxo normal de q j 3 = q(sm) .

Portanto, o valor correio da condutividade hidráulica média entre os nós l e 2 é dado por:

^2=-^—^— (4.4)
vhl,2+^Zl,2

onde

K} 2 = condutividade hidráulica média, entre as distâncias Sj e s-^(m dia~l).

Com a substituição da eq.(4.3) na eq.(4.4), obtém-se:

KI,2 = ——, -\^ —. (4.5)
^- JS2-^S'
As^ s, Ms,h(s):

Portanto, matem âtícamente, o problema consiste em resolver a eq.(4,5) para determinar o

valor certo para K^ 3, mesmo para distâncias ÁS[ -^ relativamente grandes.
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A densidade do fluxo geralmente não é conhecida em função da distância. Supõe-se

que ela pode ser considerada aproximadamente constante no intervalo As^, durante um

passo no tempo At. Agora, pode-se escrever a eq.(4.5) como:

Às i
^2=—^2—- (4.6)

S2

-ds

s. K^(s,h(s))'

Geralmente, a eq.(4.6) é difícil de ser resolvida porque a integral depende das duas

variáveis h e s, enquanto a função h(s) não é necessariamente conhecida apriori. Portanto,

ao invés de apresentar uma solução analítica para a eq.(4.6), consídera-se dois casos que

podem ser resolvidos com facilidade. O primeiro caso é um meio poroso homogéneo não-

saturado, cuja condutividade hidráulica depende apenas do potencial matricial h. O segundo

caso é um meio poroso heterogêneo saturado, cuja condutividade hidráulica depende apenas

da distância s. As soluções para estes dois casos serão apresentadas nas próximas seções.

4.1.1 Média uniforme para um meio poroso homogéneo e não-saturado

Para resolver a eq.(4.6) para um meio poroso homogéneo, precisa-se definir a

condutividade hidráulica em função do potencial matricial. A evidência experimental

apresentada por GARDNER (1958), RIJTEMA (1965) e outros, mostra que a condutivídade

hidráulica não-saturada é aproximadamente uma função exponencial do potencial matricial,

para solos não muito secos. Nesta tese, esta relação empírica é chamada de modelo de

Gardner-RÍjtema, ou seja:

Kh(h)=Koexp((3h); h^<h^h, (4.7)

com

Ko=K,exp(-phJ (4.8)

onde

K^ == condutividade hidráulica em função do potencial matricial (m dia-1),

Kc = coeficiente (m dia" l),

P = coeficiente empírico (m m~l),

K = condutividade hidráulica saturada (m dia" l),

h = potencial matricial crítico de entrada de ar (m) e

hi,^ = limite inferior da validade do modelo empírico de Gardner-Rijtema (m).
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WIND & VAN DOORNE (1975) mostraram que a equação de Darcy pode ser

integrada facilmente, usando-se o modelo de Gardner-Rijtema para a função K.h(h).

Substituindo-se a eq.(4.7) e áïCh(h)/£/s=|3Kh(h)áh/rfs na eq.(4.1), e supondo-se um fluxo

uniforme q(s) = q^ no intervalo Ás^ ^, durante um passo no tempo At, obtém-se:

6?Kt
^+P(Kh(h)Vz^+qi,2)-0.
ds

(4.9)

A eq.(4.9) é uma equação diferencial simples que pode ser integrada através da separação

das variáveis K^ e s:

Kh(h2)-Kh(hQ
qi,2=Vzi,2 -Kh(hi) (4.10)

exp(pVz^(si-S2))-l

A eq.(4.10) foi usada por WIND & VAN DOORNE (1975) para calcular a densidade do

fluxo de água entre dois nós, em um modelo numérico. Porém, este modelo é apenas válido

para solos não muito secos.

Nesta tese, ao invés de calcular a densidade do fluxo de água com a eq.(4.10),

calcula-se uma condutividade hidráulica que satisfaz a eq.(4.10). Supõe-se que os valores

de hi, h-^ são conhecidos para dois nós arbitrários l e 2. Agora pode-se escrever, para um

meio poroso homogéneo:

)Kh(hi)=Koexp(phi) _ l ^ fKh(hi)^

[^(h^^Koex^ph^) h»-h^ ^(h^),

Substituindo-se a eq.(4.11) na eq.(4. 10) e a eq.(4.10), por sua vez, na eq.(4.4), obtém-se:

(4.11)

Kl,2 =
rl,2

ri,2+1
Kh(hi) +

Kh(hi)-Kh(h2)

'Kh(hi)1
A(h2)J

r1,2

-l

;Kh(hi)^Kh(h2) (4.12)

com

Vz
rL2=

1,2

Vh
(4.13)

1,2

A eq.(4.12) depende apenas de dois valores para a condutividade hidráulica, e do

coeficiente rj 3. Portanto, a eq.(4.12) é, de fato, uma fórmula para determinar a média de
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dois valores. Devido ao fato desta média ter sido baseada na suposição de fluxo uniforme,

foi decidido nomear esta média de média uniforme. Rearranjando-se a eq.(4.12), pode-se

definir a média uniforme de dois valores X[ e X^ positivos (ou dois valores negativos)

como:

X^,(Xi,X2;r)==—X^ ;X^X2;XiX2>0 (4.14)

com

(Xi)r+I-(x,)r+l
x»i='71.\r ^.l[r ;X,^X2;XiX,>0 (4.15)

(x,)r-(x,)r

onde

X t = média uniforme e

r = coeficiente (l).

A vantagem do emprego da função auxiliar Xyn; será evidente na próxima seção. Agora,

observe que a eq.(4.14) apresenta vários limites, ou seja:

limX^(Xi,X2;r)=-^—^y=X^(Xi,X2) (4.16)
r^O — " ' / MX^/X^J

ln(Xi/X^) ^
_limX^,(Xi,X,;r)=Xi X, "^"^2; =X,,(x,,X,) (4.17)
r->—I ' A[ — A^

lím X^(XpX2;r)=min{Xi,X2} (4.18)
r->—ao

lim X^(XpX2;r)=max{XpX2} (4.19)
r->+oo

onde

X^jn = média dinâmica,

X t = média estática,

mÍn{ } = mínimo de {} e

max{ \ = máximo de U.

A derivação de X^n pode ser feito, resolvendo-se a eq.(4,9) para Vz = 0. O fluxo

gravítacional é desprezível, quando Vh » Vz. Isto acontece, por exemplo, na frente de

molhamento de um processo de infiltração de água em um solo seco, o que é um processo

dinâmico. Portanto, X^ foi nomeada de "média dinâmica".
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A derivação de X ^ pode ser feita, resolvendo-se a eq.(4.9) para h = -z + c, onde c é

uma constante arbitrária. Em um solo não-saturado esta situação acontece quando todo o

excesso de água no solo foi drenado, ou seja, Vh = -Vz. Neste caso, o solo apresenta um

perfil de potencial matricial estático e a densidade de fluxo vertical é zero. Portanto, X ^

foi nomeada de "média estática".

Em adição, a eq.(4.14) apresenta todas as médias convencionais, para determinados

valores de r:

X^(Xi,X2;r=l)=^i—X^(x^X2) (4.20)

X,,(x^X2;r—0.5)^Xi X^ =X^(XpX2) (4.21)

Xuni(Xi,X2;r—2)=^—=X^(Xi,X2) (4.22)

xl X2

onde

X^ri == média aritmética,

Xgço = média geométrica e

X^aj. = média hannônica.

Observe que as eqs.(4.16), (4.17), (4.20), (4.21) e (4.22) mostram que as médias estão

relacionadas como;

Xgeo =-\/Xdm Xçgt =^Xar; X^gr . (4.23)

A figura 4.2 mostra a média uniforme, ou seja, a eq.(4.14), para vários valores do

coeficiente r.

A eq.(4.14) pode ser empregada para calcular a condutividade média uniforme de

vários processos de transporte. Dependendo do valor do coeficiente r na eq.(4.14), a média

pode assumir qualquer valor no intervalo [X^, X^], veja a figura 4.3. Portanto, é suficiente

encontrar a expressão correia para o coeficiente r, e a média uniforme pode ser calculada.
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r = Ï (média aritmética)

r = O (média dinâmica)

.r = -0.5 (média geométrica)

.r = -l (média estática)

, r = -2 (média harmônica) r_-

1000
x.

Figura 4.2 - Média uniforme de dois valores, para vários valores do coeficiente r.

Para um solo homogéneo e não muito seco, o modelo de Gardner-Rijtema é

geralmente válido e, logicamente, a eq.(4.13) apresenta uma estimativa boa para o

coeficiente r. No caso da eq.(4.13), r assume o valor da razão entre o gradiente do potencial

gravotacional e o gradiente do potencial matricial, quando hy^ <h<h Para o modelo

numérico vertical, apresentado na seção 2.1.1, o gradiente do potencial gravitacional Vz =

l. Portanto, r;^ = (z,_i -z,)/^h^ -h^j, onde r;^ é o valor para r entre os nós í-1 e i,

durante o passo no tempo j. Usando-se este valor para r^i/2, calcula-se K] ^ =

X^j(K^,K^rjJ_^) Observe que na eq.(2.10), RATHFELDER & ABRIOLA (1994)

usaram a média geométrica, ou seja, K^ = Kg^K^pK^, o que é uma escolha comum.

Porém, a figura (4.3) mostra que a média geométrica pode ser muito diferente da média

uniforme, dependendo do valor de r.
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Figura 4*3 Média uniforme dos valores l e 1000, em função do coeficiente r; as linhas
pontilhadas cruzam no ponto de simetria, localizada na média geométrica (r = -0.5).

O processo de infiltração de água em um solo muito seco, geralmente apresenta

valores de h{_^ e h^ fora do intervalo [h^, hg]. Neste caso, a eq.(4.13) não é

necessariamente a melhor estimativa para o valor de r. Felizmente, o uso da média

uniforme apresenta a vantagem de que r pode ser otímizado. O valor ótimo de r, para o

modelo numérico apresentado na seção 2.1.1, será investigado no capítulo 6.

Ainda não foi discutida a média da condutividade hidráulica, na presença de

horizontes de solo com características hidrodinâmicas diferentes. As mudanças na díreção

vertical podem ser contínuas ou descontínuas. Geralmente, as características

hidrodinâmicas são medidas separadamente em cada horizonte e as mudanças são

consideradas descontínuas. Neste caso, a condutividade média entre nós l e 2, é a média

harmônica ponderada das condutivídades K^ na camada l, e K
m,2 na camada 2, onde

m é a interface entre as camadas l e 2, na distância s^. Isto pode ser provado como segue.

Para uma mudança descontínua na interface entre duas camadas de solo, pode-se escrever a

eq.(4.6) como:



Kl,2 =
ÀSi^+As^

Kh(h(s))
6/S|

camada l

s; l
+ J i / ^ cis\

si Kh(h(s)'
camada 2

o que é a definição da média harmônica ponderada.

ASi^ + AS^2

ASi,m AS^

K l,m Km,2
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(4.24)

As médias K-Lml. e K-m.2l^ na eq-(4.24) são homogéneas e, portanto, a média

uniforme (ou seja, a eq.(4.14)) pode ser usada para calculá-las. Porém, isto exige o

conhecimento dos valores de K(h ) e K(h^J onde h^ é o potencial maü-ícial no

mterface. Portanto, faz-se necessário um método iteratívo para determinar a raiz da

eq.(4.24). Para evitar isto, pode-se também inserir um nó na posição da interface m, e

escrever a eq.(2.9) para um nó com dois compartimentos (meio compartimento na camada l

e meio compartimento na camada 2), exigindo na interface, para o potencial matricial que

=h. e para a densidade do fluxo que q =q,

Em síntese, a incorporação de mudanças descontínuas no espaço não apresenta

grandes dificuldades. A próxim seção trata da incorporação de mudanças contínuas no

espaço, o que é mais difícil, conforme será mostrado.

4.1.2 Média uniforme para um meio poroso heterogêneo e saturado

Para um meio poroso saturado, o potencial matricial h > hg, onde h^ é o potencial

matricial crítico de entrada de ar. Neste caso, a condutividade hidráulica não depende mais

do potencial matricial e pode-se escrever a eq.(4.6) como segue:

Asi
KL2 =

>I,2

.S2 l
•ds

, K^)'

(4.25)

onde

Kg = condutividade hidráulica saturada em função da distância (m dia--^).

Considerando-se que a eq.(4.25) não depende do potencial matricial, a média pode ser

calculada a priori, ou seja antes de calcular o potencial matricial. Observe que, para

mudanças descontínuas, a eq.(4.25) toma-se igual à média harmônica ponderada (veja a
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eq.(4.24)). Porém, para mudanças contínuas a integração numérica da eq.(4.25) pode ser

uma operação demorada. Portanto, apresenta-se aqui um método para descrever o

heterogeneidade do meio poroso através de funções analíticas, o que possibilita uma solução

analítica da eq.(4.25).

Na seção anterior, a média uniforme foi apresentada na forma da eq.(4.14).

Dependendo do valor do coeficiente r, a média uniforme pode ser igual a qualquer valor no

intervalo [X^, X^]. Nesta seção, determina-se o valor correto do coeficiente r, para um

meio poroso saturado e heterogêneo, conforme será feito em seguida. A condutívidade

hidráulica saturada em função da distância pode ser expressa como:

Ks(s)=Kh[h(s)]- (4-26)

Na eq.(4.1) a função h(s) = h, onde h é o potencial matricial, mas na eq.(4.26) h é apenas

uma função auxiliar para descrever a mudança contínua de Kg(s) . Para determinar a função

h(s), precisamos voltar à situação da seção anterior e escrever a eq.(4.1) para um meio

poroso não-saturado e homogéneo. Substítuindo-se o modelo de Gardner-Rijtema na

eq.(4.1), resulta que:

.(s)=-K.(^))(^^]=-K»exp(^))(^^).

Supondo-se um fluxo uniforme q(s) = q^ no intervalo As^, durante um passo no tempo

At, e rearranjando-se a eq.(4.27), obtém-se a seguinte equação diferencial:

dh{s}
'- + ^exp(- (3h(s)) + Vzi^ = O. (4.28)

o

A derivação da solução da eq.(4.28) não apresenta dificuldades. Através da separação das

variáveis h(s) e s, a solução da eq.(4.28) toma-se:

l !„ l ^h-0
h(s)=-In^

P |qi,2v2L2

qi,2vz
1+TÏ2 Kh(h,)|exp[pVz^(s, -s)]-l (4.29)

(Ko)2

Substituindo-se a eq.(4.11) na eq.(4.29), a eq.(4.29) na eq.(4.7) e a eq.(4.7) na eq.(4.26),

obtém-se uma expressão para a condutividade hidráulica saturada em função da distância.

Esta expressão pode ser apresentada, usando-se a variável genérica X, ao invés de K como

segue:
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.(x.V
x(ç;Xi,X,,r) =X^, +(Xi -X;L,,)[—J (4.30)

com

Ç=: S-SI (4.31)
S2-Si

onde

Ç = distância relativa no intervalo [sp s^] (l).

Vale observar que a função auxiliar Xy^ também foi usada na eq.(4.14). A figura 4.4a

mostra o valor de X no intervalo [s^ s^j, para X^ =1 e X^ = 1000, e vários valores do

coeficiente r. A figura 4.4b mostra os mesmos dados, mas usa uma escala logarítmica.

A eq.(4.30) é uma ferramenta útil para descrever a heterogeneidade espacial. Por

exemplo, supõe-se que um meio poroso apresenta uma tendência regional linear na

condutividade hidráulica saturada. A figura 4.4a mostra que, neste caso, r = 0. Portanto, a

condutividade média entre dois nós tem que ser calculado com limX ,(XpX^;r , ou seja,
T->0

com a média dinâmica. Isto é um fato interessante, porque a média aritmética, ou a média

aritmética por área, é geralmente usada para interpolar uma tendência regional linear na

condutividade hidráulica.

Pode acontecer também, que um estudo seja feito em uma área que apresenta

flutuações aleatórias na condutividade hidráulica. Neste caso, a distribuição espacial da

condutividade hidráulica saturada e não-satirada encontrada no campo, é geralmente

lognormal (NIELSEN et al., 1973). SupÕe-se que uma realização estocástica deste campo

aleatório possa ser simulada em duas dimensões. Agora, as condutividades nas posições dos

nós do modelo numérico formam uma superfície derivada de uma distribuição lognormal.

Portanto, para uma distância As^ 3 relativamente pequena, pode-se assumir que K (s) segue

uma função exponencial no intervalo [s^, s^]. A figura 4.4b mostra que, neste caso, r = -l.

Pois, a condutívidade média entre dois nós tem que ser calculada com lim Xum (X^, X^; r),

ou seja, com a média estática. Isto também é um fato interessante, porque a média

geométrica, ou a média geométrica por área, é geralmente usada para interpelar uma

variável com uma distribuição lognormal.
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Figura 4.4b - Valor de X no intervalo [s^ s^L para Xi =1 e X^ = 1000, usando-se uma

escala logarítmica para o eixo das ordenadas.

Através da eq.(4.6) pode-se calcular a média uniforme para um meio poroso com uma

condutividade hidráulica apresentando uma dependência, tanto na distância s, quanto no

potencial matricial h. Como foi mencionado anteriormente, a solução analítica da eq.(4.6) é
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difícil. Mesmo usando-se a eq.(4.30) para K (s), e o modelo de Gardner-Rijtema para a

dependência em h, não foi possível, neste trabalho, encontrar uma solução analítica. Porém,

foi mostrado que a média de K^(h) e a média de K. (s) podem ser expressas com a mesma

fórmula, ou seja, a da eq.(4.14). Portanto, no caso em que p é uma constante no mtervalo

[s^, s^], uma solução aproximada da eq.(4.6) pode ser apresentada:

x(Ks,h(si,hi),K^(s2^);r,,rh)^
(4.32)

xuni(Ics(sl'hl)'Ks(s2'h2);rs)xuni(Kr(si,l-li),Kr(s2,h2);rh)

com

Ks.h(s'h)
K, (s, h) =^;^ (4.33)

Kg(s)

onde

K,. = condutívidade hidráulica relativa, em função da distância e do potencial

matricial (l),

fg = coeficiente para descrever a mudança contínua da condutividade hidráulica

saturada, em função da distância (l) e

F}, = coeficiente para descrever a mudança contínua da condutivídade hidráulica

relativa, em função do potencial matricial (l).

Pode ser observado que a eq.(4.32) apresenta a média uniforme correia para ambos os casos

considerados, ou seja, o caso homogéneo não-saturado e o caso heterogêneo saturado. Em

todos os outros casos, a eq.(4.32) é apenas uma aproximação. Além da eq.(4.32), outras

aproximações podem ser obtidas, baseadas na teoria apresentada neste capítulo.

4.2 DESCRIÇÃO DOS MODELOS EMPÍRICOS

O emprego de uma média otimizada para a condutívidade hidráulica, permite

considerar distâncias relativamente grandes (10~1 m) entre os nós em um modelo numérico

de diferenças finitas. As eqs.(2.15a) a (2.16b) mostram como um modelo numérico deste

tipo pode ser usado para calcular o fluxo de água na superfície do perfil de solo. Porém,

com este tipo de condição de contorno, o fluxo de água através da superfície do solo

somente pode ser calculado com precisão suficiente, quando o potencial matricial na

superfície do solo é conhecido. Para simular o potencial matricial na superfície do solo com

precisão suficiente, as primeiras camadas no modelo precisam ser relativamente finas, da
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ordem de 10-3 a 10-2 m, indiferente da média usada para a condutividade hidráulica.

Convém observar que isto é especialmente relevante para os climas sub-tropicais. Em

climas temperados, por outro lado, a precipitação geralmente apresenta intensidades baixas,

resultando em um fluxo de escoamento superficial baixo ou mesmo não-existente. Neste

caso, pode-se usar uma condição de contorno do tipo Neuman na superfície do solo, ao

invés das eqs.(2.15a) a(2.16b).

As camadas finas da superfície do solo exigem passos no tempo relativamente

pequenos e, como resultado, o modelo toma-se menos eficiente. Para evitar isto,

empregam-se dois modelos empíricos para calcular o fluxo de água através da superfície do

solo, ao invés das eqs.(2.15a) a (2.16b). Os modelos empíricos serão apresentadas a seguir.

4.2.1 Modelo empírico de infiltração com uma camada superficial de água

Um modelo típico de infiltração da água no solo apresenta dois estágios a partir do

início de um período de precipitação. No primeiro estágio, o solo apresenta uma capacidade

de infiltração de água maior do que a intensidade de chuva. Portanto, o fluxo de infiltração

é igual à intensidade de chuva. Depois de um certo tempo, uma camada fina na superfície

do solo fica saturada com água. Este instante de tempo é chamado de "tempo de

encharcamento" (TUCCI, 1993, p.338). No modelo numérico apresentado no capítulo 2,

este instante de tempo é registrado quando hy = 0, onde ho é o potencial matricial do nó

localizado na superfície do perfil de solo. O tempo de encharcamento marca o início do

segundo estágio, no qual o solo apresenta uma capacidade de infiltração menor do que a

intensidade de chuva, o que resulta na formação de uma camada de água livre na superfície

do solo.

Existem dificuldades teóricas na descrição do processo de infiltração durante o

segundo estágio. Como foi discutido na seção 3.3, não se leva em conta o fluxo de água em

macroporos, o escoamento superficial do tipo "runon" ou a formação de uma crosta na

superfície do solo. Com estas suposições, geralmente pode-se usar um modelo de

infiltração baseado na equação do Green-Ampt (GREEN & AMPT, 1911). Porém, SMITH

& PARLANGE (1978) e outros autores, mostraram que para certos tipos de solos, a equação

de Green-Ampt não apresenta uma aproximação muito boa. Para resolver isto,
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PARLANGE et al. (1982) apresentaram um modelo de infiltração analítico que pode ser

ajustado para qualquer tipo de solo homogéneo.

Nesta tese, é utilizado o modelo de PARLANGE et al. (1982) para descrever o

processo de infiltração, na forma apresentada por SMITH et al.(1993):

^, , AG, O, , !\(t)-K,+aK^
w=^^i(^] (434)

com

(A,)2
2 AO, K,

A9i=9,-9, (4.36)

°i=T—— (4.35)
'• 2A9,K,

onde

I = infiltração dinâmica cumulativa desde o tempo inicial t, (m),

iç = capacidade de infiltração (m dia~l),

K = condutividade hidráulica saturada (m dia" l),

6; = umídade volumétrica no tempo inicial t, (l),

9g = umidade volumétrica saturada (l),

A; = sortividade do solo no tempo inicial t; (m dia~0-5)^

O; = função auxiliar no tempo inicial t, (m) e

ô = coeficiente empírico (l).

A infiltração dinâmica cumulativa é definida como (SMITH et al., 1993):

r(t)=l(t)-Ki(t-t,) (4.37)

onde

I(t) = J i(t) dt = infíltração cumulativa no tempo t, desde o tempo inicial t, (m),
t;

i(t) = densidade do fluxo de infiltração no tempo t (m dia~l),

K; = condutividade hidráulica não saturada no tempo inicial t; (m dia-1),

t; = tempo do início do período de precipitação (dia) e

t = tempo (dia).

Observe que no modelo de PARLANGE et al. (1982) as quantidades i e I são números

positivos, enquanto que no modelo numérico apresentado no capítulo 2, um fluxo na direção
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da gravidade é considerado negativo. Portanto, qo(t) = -i(t), durante um período de

precipitação.

Integrando-se a eq.(4.34), obtém-se uma equação para a infiltração cumulativa em

função do tempo (SMITH et al., 1993):

AQ, KS<Ï>Í , fA(t)-l+5
l(t)=l(t[)+K,(l-S)(t-t-)+^-^^^_^^ (4.38)

com

rôr(t)^
A(t)=exp|-^-| (4.39)

A6, <D,

K

onde

t/

1-1

A

=8KS-

Kd

d =Ks-Ki

= qualquer tempo no intervalo [t,, t] (dia)

= coeficiente auxiliar (l) e

t = função auxiliar (l).

(4.40)

(4.41)

A sortívidade A; pode ser derivada das funções hidráulicas características de

qualquer solo, como segue (SMITH & PARLANGE, 1978):

res , . dh

A,- ,2(6,-9,) fKôO)^ (4.42)

onde

KQ = condutividade hidráulica em função da umidade do solo (m dia" l).

O valor do coeficiente empírico 8 teoricamente depende do tipo de solo, mas na prática não

apresenta uma variação muito grande. Segundo PARLANGE et al. (1982) pode-se

empregar ô w 0.85, na maioria dos casos. Todos os outros parâmetros, tal como K podem

ser derivados da curva de retenção de água ou da curva de condutividade hidráulica não-

saturada.

O tempo de encharcamento, t , é determinado conforme será descrito em seguida.

Primeiro: coloca-se i = i na eq.(4.34), onde io é a intensidade da precipitação. Isto
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produz um valor para I'(tg). Segundo: calcula-se tc do balanço de massa para a água

infiltrada, ou seja:

r(tj-ïip(t)^t
Íe=t'+——— (4-43)
16-1 ' ip(t,)-K,

onde

ip == a intensidade da precipitação (m dia" l) e

tg = tempo de encharcamento (dia).

Observe que na eq.(4.43), i^(t) é considerado constante durante o intervalo [tf,te], o que

corresponde ao conceito de simulação descontínua, conforme pode ser visto na figura 4.1.

Quando o modelo de PARLANGE et al. (1982) é usado como condição de contorno

em um modelo numérico; um dos problemas principais é achar a infiltração cumulativa para

um dado intervalo no tempo [f, t]. Porém, PARLANGE et al. (1982) apresentaram o seu

modelo na forma da eq.(4.3 8), o que é uma equação implícita em I. A convergência da

iteração implícita da eq.(4.38) é muito lenta. Nesta tese, ao invés de uma iteração implícita,

o método Newton-Raphson (PRESS et al-, 1992, p, 355) foi empregado para achar a raiz da

eq.(4.38). O método Newton-Raphson minimiza uma função F(x) = O através da avaliação

da sua derivada dF{x)/dx. No caso da eq.(4.38), defíne-se a função F como segue:

A9, K, O. , fAf(t)-l+E^
F(I) = ï(t!) + KJ1-&) (t -tQ + ^';'s vl H í^ \'^\- I(t). (4.44)

K^ ^At(t'}-l+E^

Em adição, a derivada da eq.(4.44) é determinada como:

<^F(I) At(t)5
Tk/u _-1- (4.45)

d[ At(t)-l+3

Com as eqs.(4.44) e (4.45) a infiltração cumulativa para o intervalo [f, t] pode ser

facilmente determinado, empregando-se o método Newton-Raphson.

O modelo de PARLANGE et al. (1982) não leva em conta o armazenamento de água

na superfície do solo, durante o segundo estágio da infiltração. Para resolver isto, o modelo

pode ser adaptado como segue. O balanço de massa para a água na camada superficial pode

ser escrito como:
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ho(t)-ho(fMt-t')ip(t)-i(t)+i(tf) (4.46)

onde

hg = profundidade da camada de água na superfície do solo, considerada igual ao

potencial matricial na superfície do solo, no tempo t (m).

Vale notar que na eq.(4.46), novamente i é considerado constante durante o intervalo [t\t].

Substituindo-se a eq.(4.46) na eq.(4.38), obtém-se:

A6, K, Q, , f B(t)-l+5
h(t)=h(t')4,(t)-K,(l-8)](t-t-)-^^ln[^^;J (4.47)

com

B(t)=exp-^—[(ip(t)-K,)(t-tf)-ho(t)+ho(tf)+r(t')] (4.48)

onde

B = função auxiliar (l).

Convém observar que, embora as funções A(t) e B(t) sejam apresentadas com

símbolos diferentes, A(t) = B(t), para todos os tempos t no intervalo [t',t]. Pode-se

empregar novamente o método Newton-Raphson para minimizar uma função F(x) = 0. No

caso da eq.(4.47), defíne-se a função F como:

F(t) = h,,(t) - ho(f) - (i/t) - K, (1-8)] (t-1') + AeiKS $i l{^^l]. (4.49)
^B(f)

Em adição, a derivada da eq.(4.49) é determinada como:

^F(t)
<A

=K,(l-&)+i,(t)
B(t)3

LB(t)-l+5
-l (4.50)

Com as eqs.(4.49) e (4.50) pode ser determinado o tempo t quando a profundidade da água

na camada superficial atinge o valor ho(t), empregando o método Newton-Raphson.

Supõe-se que a camada superficial pode atingir uma profundidade mínima de O e uma

profundidade máxima de dy, ou seja, hptt) e [0, dp], durante o segundo estágio de

infiltração. Para um intervalo de infiltração [t',t], durante o segundo estágio da infiltração,

os eventos ho(t) = O e ho(t) = do são determinados como segue. Primeiro, determína-se o

novo valor de ho(t) usando-se o balanço de massa da camada superficial para um intervalo

de infiltração [tf,t], ou seja:
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ho(t)=ho(t')+}ip(T)^-h(T)^. (4.51)
t' t'

Segundo, quando ho(t) > dg, usa-se ho(t) = do nas eqs.(4.49) e (4.50), para calcular o

tempo t" até o começo de um período de escoamento superficial. Quando ho(t) < 0, usa-se

ho(t) == 0, para calcular o tempo tff até o final do segundo estágio da infiltração. Em ambos

os casos, tff < t, enquanto em todos os outros casos, tff = t. Portanto, o valor correto para o

passo no tempo é sempre tff-tf, enquanto a nova profundidade da camada superficial é

ho(t/f); conforme pode ser visto na figura 4.5.

densidade de fluxo na
superfície do solo

'drenagem da

camada superficial

-^. tempo

fluxo potencial na

superfície do solo (m dia )

fluxo real na superfície do

solo (m dia )

volume de infiltração ou

evaporação (m)

volume de água amazenada

na camada superficial (m)

Figura 4.5 - Passo no tempo no modelo de PARIANGE et al. (1982), na presença de
uma camada superficial de água.

O modelo de PARLANGE et al. (1982) não leva em conta a redístribuição de água no

perfil de solo, durante os períodos sem precipitação. SMITH et al., (1993) e CORJRADrNfI

et al. (1994) combinaram o modelo de PARLANGE et al. (1982) com um modelo empírico

para a redistribuição em um perfil de solo homogéneo e descoberto. Neste caso, o modelo

simula várias frentes de infiltração, simultaneamente. Este conceito não foi empregado

nesta tese, porque isto serve apenas para solos descobertos. Porém, o uso de uma frente

única de infiltração implica que os períodos de redistribuição não podem ser muito curtos,

ou seja, t - t' > At^n. Em adição, PARLANGE et al. (1982) assumiram um perfil de solo

homogéneo. Portanto, o primeiro horizonte não pode ser muito fino. Resumindo, o uso do

modelo de PARLANGE et al. (1982) como condição de contorno, impõe certos limites

inferiores para os passos no tempo e no espaço do modelo numérico. Isto, na verdade, é

uma caraterística geral de um modelo de simulação descontínua, cujos parâmetros e



64

condições de contorno deveriam ser especificados para os maiores intervalos possíveis. No

caso contrário, obviamente, a simulação descontínua não apresentaria uma vantagem em

termos de tempo gasto no computador.

4.2.2 M^odelo empírico de evaporação de água da superfície do solo

A evaporação da água do solo apresenta três estágios, desde o início de um período de

evaporação. No primeiro estágio, a umidade do solo é suficientemente alta para manter a

evaporação igual à demanda atmosférica, ou seja, à evaporação potencial. Depois de um

certo tempo, o potencial matricial na superfície entra em equilíbrio com a pressão de vapor

do ar e não desce mais. Este instante de tempo marca o início do segundo estágio, no qual o

solo apresenta uma evaporação real menor do que a evaporação potencial. Durante o

segundo estágio, o solo contínua dessecando até um ponto no tempo em que a evaporação

real toma-se desprezível. Este instante de tempo marca o início do terceiro estágio, que não

apresenta um fluxo de água através da superfície do solo, ou seja, qo(t) = 0-

Existem vários modelos analíticos (GARDNER, 1959) e empíricos (BLACK et al.,

1969) na literatura, para descrever a evaporação de um solo descoberto, na ausência de um

lençol freático. Todos estes modelos foram baseados na suposição que, durante um período

de evaporação, a redistribuíção devido ao fluxo gravitacional é desprezível, ou seja, Vz w O

na equação de Richards. Isto não necessariamente apresenta uma boa aproximação da

densidade do fluxo de evaporação na superfície do solo (KÜTILEK & NIELSEN, 1994, p.

190). Em adição, estes modelos não levam em conta a Ínteração entre os processos da

evaporação e da transpíração, na presença de uma sistema de raízes perto da superfície do

solo.

Resumindo, os processos de evaporação, transpiração e redistribuição são todos

acoplados e deveriam ser simulados simultaneamente. Isto pode ser realizado usando-se um

modelo numérico. Porém, como foi mencionado acima, isto necessita a presença de

camadas finas (i.e. com espessura da ordem de 10'3 m) no modelo numérico, perto da

superfície do solo. Devido a estas camadas finas, o modelo toma-se menos eficaz. Este

problema pode ser resolvido, quando a evaporação real é definida como uma condição de

contorno do tipo Caucby. Usando-se a equação de Darcy-Buckingham, para qgró > O e ZQ

= 0, pode-se escrever para a densidade do fluxo de evaporação real:
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E(t)=-K^(t)hatmró-,hIrf(t).K^(t)hiM(t;-href(t) (4.52)
Z0 ~zref zref

com

h^(t)=Y(hi(t)) (4.53)

onde

E = evaporação real (m dia" l),

h tm = potencial matricial em equilíbrio com a atmosfera (m),

hf = potencial matricial na profundidade de referência (m),

h^ = potencial matricial na profundidade z^ (m),

z f = profundidade de referência (m),

KQ f = condutividade média entre ZQ e z ^ (m dia"^) e

y = função de ajuste (m).

Com as eqs.(4.52) e (4.53), a densidade do fluxo de evaporação real é calculada como

segue. O potencial matricial em equilíbrio com a atmosfera pode ser calculado em função

da pressão de vapor do ar (FEDDES et al., 1978, p. 33). Além disto, um modelo numérico

rápido, com distâncias grandes entre os nós, é usado para simular h^ na profundidade z^

(convenientemente, o primeiro nó do modelo poderia ser colocado na profundidade Zj). O

valor simulado de h^ não pode ser usado para calcular E(t), porque a profundidade Zi é

muito grande. Ao invés disto, h^ é usado para calcular o valor de h ^ com a eq.(4.53), o

que é, por sua vez, usado para calcular E(t) com a eq.(4.52).

O método apresentado para calcular a evaporação com um modelo numérico com

camadas grossas, só pode ser usado quando a função de ajuste T é conhecida. Determina-

se esta função conforme será descrito em seguida. Primeiro, um único ciclo de evaporação

é simulado com muita precisão, por um modelo numérico com camadas finas. O primeiro

nó deste modelo é localizado na superfície do solo e o segundo nó na profundidade de

referência, ou seja, uma profundidade da ordem de IO-3 m. Durante a simulação, são

registrados simultaneamente os potenciais matriciais h ^ e h^, nas profundidades z f e z^,

respectivamente. Segundo, a função T é ajustada para os valores registrados de hf e h-^.

Uma consideração importante é que o método apresentado somente faz sentido

quando a função T é suficientemente universal. Neste caso, pode-se calibrar um número
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limitado de funções para cenários diferentes. Por exemplo, acontece que VP quase não

depende do K , nem do Og. Neste caso, Y precisa ser calibrada uma só vez, para um

modelo de colunas independentes. A questão da universalidade da função Y é um dos

assuntos do capítulo 6.

Intuitivamente, pode-se dizer que o método apresentado é mais confiável quando as

profundidades z f e z, fazem parte do mesmo horizonte de solo. Portanto, o primeiro

horizonte de solo considerado, provavelmente não pode ser muito fino. Esta restrição já foi

discutida na seçao anterior.

4.3 INTEGRAÇÃO DOS MODELOS EMPÍRICOS NO MODELO NUMÉRICO

O modelos empíricos apresentados podem ser usados para calcular o fluxo de água

através da superfície do solo no modelo numérico da seção 2.1.1. O emprego de uma média

otimizada para a condutívídade hidráulica, em combinação com os modelos empíricos

apresentados, permite usar distâncias relativamente grandes entre os nós do modelo (i.e.

10~1 m). Como resultado, o modelo numérico toma-se muito rápido e pode ser usado para

simulações Monte Cario, em combinação com o uso de um método de amostragem eficiente

de variáveis aleatórias, tal como a ALH (veja a seção 3.3.2).

A integração dos modelos empíricos apresentados será realizada em seguida.

Primeiro, uma condição de contorno na superfície do solo do tipo Neuman é especificada

pelo usuário, na forma de um fluxo potencial q o (t) - Ao invés de passar a função q Q (t) para

o modelo numérico, ela é passada para um dos dois modelos empíricos. O sinal de qo(t)

determina a escolha entre os dois modelos empíricos (ou seja, qgró > O implica evaporação

e (lo(t) < ^ implica infiltração). Portanto, somente um dos dois modelos empíricos é ativo,

em qualquer momento durante a simulação.

Desta maneira, o modelo numérico gera uma série de eventos e armazena estes

eventos em uma, assim chamada, matriz de eventos ambientais. Esta matriz faz parte dos

dados de entrada dos modelos de transporte de solutos, desenvolvida no capítulo 5. Os

eventos armazenadas na matriz são, por camada de solo e por período: a umídade de água

no início do período, o fluxo de água para a camada superior, o fluxo de água para a camada

inferior, a absorção de água pelas raízes e a temperatura do solo. Em temias de fluxo de
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água, a matriz de eventos ambientais representa o balanço de água em uma coluna, por

camada de solo e por período. Neste trabalho, a temperatura do solo não é simulada mas

simplesmente interpelada (veja o capítulo 6).

O começo e o fim de cada período, na matriz de eventos ambientais, são baseados nos

dois estágios de infiltração e nos três estágios de evaporação discutidos nas seções

anteriores. Além disto, um período de redistribuição é introduzido depois de cada período

de precipitação. O período de redÍstribuíção é concluído, quando a camada agricultável

atinge a sua capacidade de campo.
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5. DESENVOLVIMENTO DE MODELOS DE TRANSPORTE DE

SOLUTO

Este capítulo trata do desenvolvimento de técnicas numéricas rápidas para calcular o

transporte unidimensional de solutos em meios poros não saturados. No caso especial da

líxiviação de solutos para o lençol freático, as técnicas desenvolvidas foram aplicadas a um

modelo de colunas independentes (veja o capítulo 3). Isto implica que as técnicas não

devem apresentar um desvio sistemático, mesmo para condições não-estacionárias, não-

uniformes e um perfil de solo heterogêneo.

Foi considerado apenas o transporte de substâncias químicas na fase líquida do solo.

Supõe-se que a substância química é razoavelmente solúvel e não-volátil. Além disto, ao

invés de considerar todas as substâncias agroquímicas, foi dada ênfase aos pesticidas

biodegradáveís.

A lixiviação de um soluto é a parte da massa aplicada por área que atinge ou

ultrapassa uma certa profundidade de controle z enquanto z é geralmente fixada na

profundidade do lençol freático. Um soluto aplicado na superfície do solo pode percorrer

várias camadas com características físicas, químicas e biológicas diferentes, antes de atingir

o lençol freátíco. No caso de solutos biodegradáveis, a parte do soluto que atinge o fundo

de uma certa camada de solo é determinada por dois fatores: (l) a velocidade de percurso

nesta camada e (2) as taxas de transformação bioquímica e absorção pelas raízes nesta

camada. Quanto maior as taxas de transformação e absorção e quanto menor a velocidade

de percurso, menor será a lixiviação para a camada inferior.

No capítulo 4, foi introduzido o conceito de simulação descontínua. Também foi

desenvolvido um modelo numérico descontínuo para o fluxo de água no solo, que gera uma

maü-iz de eventos ambientais para uma coluna de solo. Nesta matriz, os eventos ambientais
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são armazenados por camadas de solo e por período. Assim, os eventos ambientais servem

como dados de entrada de um modelo numérico de transporte de soluto descontínuo.

O conceito da simulação descontínua pode também ser aplicado à simulação do

transporte de solutos, empregando-se a suposição de que a lixiviação de um soluto não é

muito afetada, quando as velocidades de percurso e as taxas de transformação são

substituídas pelas suas médias por camada e por período. Esta suposição foi testada por

WIERENGA (1977), BEESE & WIERENGA (1980), LAAT (1980), e outros, comparando-

se modelos não-estacionários com modelos quase-estacíonários.

Geralmente, uma técnica numérica Euleriana é usada para resolver a equação de

convecção-dispersão em uma coluna de solo. Dentro do conceito Euleriano, a concentração

residente do soluto é calculada para posições fixas no espaço. Isto é o oposto do conceito

Lagrangeano, onde a concentração do soluto é calculada para uma parcela de água em

movimento. Infelizmente, um modelo Euleriano exige um passo no tempo relativamente

pequeno, mesmo com um fluxo estacionário (veja a eq.(2.39)). Por exemplo, BOESTEN &

VAN DER UNDEN (1991) usaram um passo no tempo de 0.02 dias, durante períodos de

infiltração. Além disso, em um modelo Euleriano, o trabalho numérico tem ordem igual ao

número de camadas x número de passos no tempo. Em um modelo Lagrangeano o trabalho

numérico corresponde à ordem igual ao número de parcelas x número de passos no tempo.

Portanto, um modelo Lagrangeano toma-se muito rápido quando o numero de parcelas é

reduzido, e, ao mesmo tempo, o comprimento dos passos no tempo é aumentado.

Neste trabalho foram desenvolvidos vários modelos Lagrangeanos. Nestes modelos,

as moléculas de soluto apresentam uma velocidade baseada em uma distribuição do tempo

de percurso ou em uma distribuição da distância de percurso conhecida. Neste caso, uma

dada molécula é vista como um limite de probabilidade, percorrendo a matriz de eventos

ambientais. Em outras palavras, o limite de probabilidade que está sendo seguido apresenta

uma amostra extraída da distribuição do tempo de percurso do soluto. O peso amostrai de

uma amostra é igual à dose do soluto aplicado, dividido pelo número de amostras usadas na

simulação. O peso amostrai é usado para calcular a média e a variância de amostragem da

massa residual em simulações do tipo Monte Cario (veja a seção 5.5.2). Quando é preciso

calcular a concentração de soluto no interior de uma amostra, pode-se definir uma amostra,

usando dois limites de probabilidade, ao invés de um. A massa entre estes dois limites é



70

simplesmente chamada de "massa da amostra". Deve-se ressaltar que uma amostra com

dois limites de probabilidade é, pela sua própria definição, um intervalo de probabilidade.

Supõe-se que uma amostra k apresenta uma trajetória (z (£),t (£)) conhecida, onde

^ é a variável independente, podendo ser o tempo de percurso ou a distância de percurso da

^

amostra. Agora, pode-se dizer que uma função /(z,t)|,_,k/e, é igual a uma função / (^)

para todos os valores de ^ . Portanto, dentro do conceito Lagrangeano, o número de

variáveis independentes é reduzido a um. De ora em diante, uma função escrita na sua

notação Lagrangeana apresenta o sobrescrito k, para indicar o número da amostra.

períodos

3

c

a

m
a

d
a

s

'•(D,

"•^:-

'---^---.

•--.(4).,

"-•-(5)--

..--C7)..---

<6>-'

\(8>..

(9>,

•< *

Figura 5.1 - Exemplo das trajetórias dos limites inferior e superior de uma amostra em
uma matriz de eventos ambientais. A linha pontilhada indica a posição da amostra no
perfil do solo, em função do tempo. Os índices (l), (2), (3), etc., indicam os intervalos
da série de eventos na qual esta amostra está sujeita. No exemplo, o fluxo de água é

positivo (ou seja, dirigido para cima), durante o período 4.

O emprego do conceito Lagrangeano, permite fazer simulações descontínuas muito

eficientes, conforme pode ser visto na figura 5.1. Neste caso, o modelo recebe a informação

sobre o estado das condições de contorno e sobre os parâmetros, na forma de dois tipos de

eventos para amostras individuais de soluto: (l) um evento no espaço, ou seja, a chegada de

uma amostra no fim de uma camada de solo e (2) um evento no tempo, ou seja, o término de

um período quase-estacionárío. Portanto, a sequência de passos no tempo e no espaço de
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uma amostra, tomou-se uma série de eventos ambientais que pode ser rapidamente

percorrida.

Nas seções seguintes, a velocidade de uma amostra é derivada para um soluto

conservatívo e não adsorvente, aplicado em um único pulso tipo delta de Dirac. Depois

disto, o conceito é estendido para outros tipos de solutos e para condições iniciais ou

condições de contorno gerais.

5. l DERIVAÇÃO DA VELOCIDADE DE UMA AMOSTRA

Quando um soluto é aplicado na superfície do solo na forma de um pulso tipo delta

Dirac, a velocidade de uma amostra pode ser derivada de distribuições de tempo de percurso

conhecidas, ou de distribuições de distância de percurso conhecidas. Levando-se em conta

que, neste trabalho, o processo de transporte de um soluto no interior de uma coluna de solo

é considerado convectivo-dispersivo, é necessário determinar a velocidade de uma amostra

para um processo convectivo-dispersívo. Com este fim, várias alternativas serão

apresentadas nas seções seguintes.

5.1.1 Amostragem da distribuição normal

De acordo com um processo convectivo-dispersivo, uma amostra acumula os passos

determinístícos do processo convectivo, e também os passos aleatórios não-correlacíonados

do processo dispersivo (veja o capítulo 2). O teorema do Limite Central (KOVÁCS, 1996,

p. 38), mostra que a soma de variáveis aleatórias independentes, de distribuição arbitrária,

convergirá para uma distribuição normal (também chamada de distribuição Gaussiana).

Portanto, para um perfil de solo infinito e homogéneo, e condições iniciais, z = 0, t = 0, a

distância de percurso das amostras apresenta uma distribuição normal, ou seja:

lfz-^(t)1
f^)= F- /AexP

27lG,(t) 2 l az(t)
(5.1)

com

H,(t)=E{z(t)} (5.2)

o,(t)=VVar{z(t)} (5.3)

onde

z(t)= posição da amostra, no tempo t (m),
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f^(t) = distribuição da distância de percurso (m~l) e

p,^, o^ = coeficientes da distribuição normal da distância de percurso (m).

Em um perfil com fluxo uniforme, mas não-estacíonário, a distribuição da distância

de percurso continua sendo normal, porque a não-estacíonaridade afeta as velocidades de

todos os limites de probabilidade da mesma maneira. Porém, em um perfil heterogêneo, a

distância de percurso não é mais normal, porque a velocidade da amostra é diferente em

cada camada de solo. Isto é, o processo contínua sendo um processo convectivo-dispersivo,

mas com uma distribuição diferente da disü-ibuição normal. A nova posição da amostra

pode ser calculada como sendo a soma das distâncias de percurso das distribuições normais

de cada passo no tempo. A soma de variáveis aleatórias com distribuições normais, também

é normal (KOVACS, 1996, p. 40). Portanto, a posição da amostra k, no tempo t, é dada por:

zk(t)»zS+^(t)+o,k(t)^ (5.4)

com

z

onde

Xzk=N-l(P,k) (5.5)

z = posição da amostra k (m),

k • ~ • •

ZQ = posição inicial da amostra k (m),

Hz > CTz = coeficientes da distribuição da distância de percurso da amostra k (m),

^
^= posição na distribuição normal padrão da amostra k (l),

N~ (...) = função inverso na distribuição cumulativa normal padrão (l) e

]ç
P^ == probabilidade de uma amostra k, atingir uma distância de percurso menor ou

igual a uma certa distância de percurso s , em um certo tempo de percurso t

(l).

Observe que amostras com velocidades relativas diferentes, podem produzir séries

diferentes. Portanto, para o caso mais geral, todos os coeficientes da eq.(5.4) dependem de

k. A posição média, no tempo t, da amostra k, é calculada, usando a eq.(3.19) para todos os

intervalos percorridos, ou seja:

^(t)=E\zk(t)\='^)dx (5.6)
.k
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onde

ïï^ = velocidade média Lagrangeana da amostra k (m dia" l),

t Q = tempo de aplicação da amostra k (m) e

T = variável de integração (dia).

Segundo as eqs.(3.13) e (3.19), a velocidade média Lagrangeana é igual à velocidade

média Euleriana, para um processo convectivo-díspersivo em um perfil infinito. A

velocidade média Euleriana, por sua vez, é geralmente considerada igual à velocidade da

água nos poros, para um soluto não adsorvente e na ausência de uma fase líquida imóvel no

volume de fluxo. Em síntese, pode-se escrever ïï^(t) = v (t), onde v (t) é a velocidade da

água nos poros da amostra k.

A variância na posição das amostras pode ser relacionada ao comprimento de

dispersão, usando a eq.(3.20) para todos os intervalos percorridos. Vale ressaltar que as

distâncias de percurso em um processo convectivo-dispersívo não estão correlacionadas e

p[X^,X^\ = O na eq.(A.lO). Portanto, a soma da eq.(3.20) para todos os intervalos

percorridos, é:

o,k(t))2=Var{zk(t)}=f2^(T)|ïï,k(T)
tô

JT (5.7)

onde

^ = comprimento de dispersão da amostra k (m) e

= operador para o valor absoluto.

As eqs.(5.6) e (5.7) mostram que a média e a variância da posição da amostra são funções

do tempo de percurso e da velocidade média de percurso. Substituindo-se as eqs.(5.6) e

(5.7) na eq.(5.4), e diferenciando-se para o tempo, obtém-se para a velocidade da amostra k:

d"k(t)=^
dt

Ju,k(T)A+J|2^k(T)|ïï,k(T)|Ax

="zk0) +
^K(t)l

/k
.z (5.8)

j2Xk(T)|ü,k(T)iI^T



74

onde

u = velocidade da amostra k (m dia~l).

Embora o modelo para um perfil de solo infinito seja atraente por causa da sua

simplicidade, seu valor prático é limitado, pois os solutos são geralmente aplicados na

superfície do solo. Procurando superar isto, um modelo para um perfil semí-ínfinito será

apresentado na próxima seção.

5.1.2 Amostragem da distribuição normal truncada

A distribuição da distância de percurso para um processo convectívo-dispersivo, em

um perfil semi-infínito, pode ser calculada através da distribuição normal truncada na

posição z = 0. Esta transformação é necessária para conservar a massa do soluto dentro do

perfil. Portanto, para um perfil de solo semi-ínfínito e homogéneo, e condições iniciais (z =

0, t = 0), a distribuição da distância de percurso pode ser escrita como segue:

(t\=Lzl

o
l

-t»

l

S/ÏJCCT^

l
f27FO^

0)

(t)

exp

exp

-il
-2l

41

2-

^

/Ç-

a

^2
^T

2Mt)1
^T ^

27ca,(t)
exp

ifz-?z(ty
21 5,(t)

l

Pz(t)
^) l

exp 4(ç): ^

271;G,(t)
expj

l^~^(t)^
a,(t)

f ^ró
-5,(t).

(5.9)

NI -

onde

Hz' Gz = coeficientes da distribuição normal truncada da distância de percurso (m) e

N^ ) = probabilidade cumulativa da distribuição normal padrão (l).
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Vale lembrar que, neste trabalho, a coordinada z é considerada negativa abaixo da superfície

do solo. A média e a variância da distribuição truncada são (veja a derivação no apêndice

B):

E{z(t)}=^(t)-cr,(t)^(t) (5.10)

Var{z(t)i=(gjt))2+E{z(t)}5,(t)Ç,(t) (5.11)

com

Ç,(t)=

expj
ifPzró^
2^(t)

NÍ-I^I
^(t).

(5.12)

Quando são conhecidos E{z(t)} e Var{z(t)}, os coeficientes fi^{t) e o (t) podem ser

calculados através das equações (5.10), (5.11) e (5.12), usando um método iteratívo.

O denominador da eq.(5.12) é igual à definição da distribuição normal e o divisor é

uma constante. Portanto, como na seçao anterior, a nova posição da amostra pode ser

aproxünada como a soma das distâncias de percurso das distribuições normais de cada passo

no tempo (veja a derivação no apêndice C, para um comprimento de dispersão constante).

No caso que o comprimento de dispersão é apenas constante na distância de percurso Az,

no intervalo At, pode-se escrever para a posição da amostra k, no tempo t:

•k (t) = zS + i lm ^(T + AT)+ 5^(T + AT)Xzk(T + AT) - P^(T)- o^(T)XzkM ^

(5.13)

;k Aï-ï-0
lo

AT

com

Xzkró-N
-l (l-Pk)N|-f tíró^

5,k(t)

tí(t).f(o,k(t),^(t))

(^))2a<-k(W))

Ok(t)=|ïï,k(T)rfT

^k(t)=J|uzk(T)| Í/T

(5.14)

(5.15)

(5.16)

(5.17)

(5.18)



76

onde

Xz = posição na distribuição nonnal truncada da amostra k (l),

Pz - °^ = coeficientes da distribuição normal truncada da amostra k (m),

f(co,Â-) = função de ajuste para a posição média da amostra (m),

g(TET, Â) = função de ajuste para a variância na posição da amostra (m^) e

ü) , TOk = argumentos das funções de ajuste da amostra k (m).

Para valores conhecidos de E{z(t)} e Var{z(t)}, as funções de ajuste f(co,^) e g(v!^)

são as soluções para os coeficientes Fz(t) e (5z(t)) nas eqs.(5.10), (5.11) e (5.12). Por

exemplo, para um perfil semi-infíníto, um fluxo de água predomínantemente na direção da

gravidade e um pulso do tipo delta Dirac aplicado na superfície do solo, E{z(t)} e Var{z(t)}

são funções conhecidas, como pode ser visto no apêndice D. Para um pulso aplicado abaixo

da superfície do solo o problema toma-se mais complicado. Neste caso, os valores de

E{z(t)} e Var{z(t)} têm que ser interpelados entre os valores para um perfil infinito e um

perfil sem i-infinito.

Substituindo-se as eqs.(5.15) e (5.16) na eq.(5.13), e diferenciando-se para o tempo,

obtém-se para a velocidade da amostra k:

"k(t)=4
á\.

? lim ?^(T+ÁT)+o^(T+AT)^k(T+ÁT)~?Ï(T)~a^(T)%Ï(T)^
^k AT-».O At
Lo

lim ^(t+ÁT)+o^(t+AT)^k(t+ÁT)-^(t)-c^(t)^k(t)
AT;->O AT

(5.19a)

ou

uk(t)=P,k(t)+g;k(t)xÏ(t)^k(t)x;k(t)
.k,gf(CT •(W)) ^,.

ftl=f'(cok(t)^k(t)).^====Lk(t)^(^k(t),^(t))xik(t). (5.19b)
2^k(t),Xk(t)) '

Apesar da eq.(5.19b) ser a mais carreta, seria mais fácil usar a eq.(5.19a) cujas derivadas

são aproximadas numericamente, supondo um comprimento de dispersão constante em cada

intervalo (Az, At).
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Embora tenha sido mostrado que a derivação da velocidade de percurso de uma

amostra é possível para um perfil semi-Ínfíníto, no entanto, o algoritmo para calcular os

passos no espaço tomou-se bastante laborioso. Procurando superar isto, um algoritmo

baseado na distribuição lognormal, será apresentado na próxima seção.

5.1.3 Amostragem da distribuição lognormal

A eq.(3.12) é a distribuição do tempo de um pulso tipo delta Dirac, para um processo

convectivo-dispersivo. Esta função não é parecida com uma distribuição de probabilidade

conhecida, mas pode ser aproximada como a distribuição lognormal, ou seja, com a eq.(3.9).

Teoricamente, esta aproximação é apenas válida para uma distância de percurso infinito,

mas na prática ela já é muito boa para distâncias de percurso da ordem de 10^ m, ou mais.

Para distâncias de percurso menores, o terceiro momento central da eq.(3.12) começa a

divergir do terceiro momento central da eq.(3.9). Mesmo assim, a média e a variância

podem ser adaptadas a um processo convectivo-dispersivo, para qualquer distância de

percurso.

Para um perfil de solo homogéneo, e condições iniciais z = 0, t = 0, a distribuição

lognormal do tempo de percurso, ou seja, a eq.(3.9), pode ser escrita como segue:

2

ft(z)=-^=—exp
27CCTt(z)t

l f ln(t)-n,(z)
(5.20)

2 S, C4(ZJ

com

H.(z)=ln(E{t(z)))-(CTttó)- (5.21)

dt(z)=^ln[l+(CV{t(z)})2] (5.22)

Vvar{t(z)}
cv{t(z)i="iM^ (5'23)

onde

t(z)= tempo de percurso para profundidade z (dia),

ft(t;z) == distribuição do tempo de percurso, para profundidade z (dia-1) e

Ht(z), üt(z) = coeficientes da distribuição lognormal, para profundidade z (l).
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Para um perfil de solo heterogêneo, o fluxo pode ser positivo ou negativo. Neste

caso, a profundidade da amostra não é uma variável independente adequada, porque z(t)

pode ter incrementos negativos ou positivos. Portanto, ao invés da profundidade usa-se

como variável independente o valor absoluto da distância de percurso. A distância de

percurso absoluta da amostra k, é definida como a soma do valor absoluto de todos os

passos no espaço, ou seja, s (t)=Jj,|u (ï)|^T, enquanto que a profundidade ou posição da
to

amostra k, é definida como z (t)=z^ +ÍÍu (ï)(A;.
to

Neste caso, o tempo de percurso da amostra é calculado como sendo a soma dos

tempos de percurso das distribuições lognormais de cada intervalo As, ou seja:

s

com

tk(s)-^Í^
o

J,_ tk(Ç+AÇ)-tk(Ç),
lim

o^o AC

^ At'exp|^,(Ç)+c^(Ç)x.k|
= fHm —'L'"7. ™V'/"LJ^ (5.24)
OA^O AC

^=N-'(P,k) ;ïï.k(s)<0

[x?=-N-'(P.k) ;u.k(s)>0

onde

.k ^k
t" -1^ = tempo de percurso da amostra k (dia),

^At' aAt = coeficientes da distribuição lognormal do tempo de percurso, no intervalo

de percurso [s, s + As], da amostra k (l),

ïït = velocidade média Euleriana, da amostra k (m dia" l),

At = uma unidade de tempo no sistema de unidades desejado (dia),

^
^t= posição na distribuição normal padrão da amostra k (l),

N~ (...) = função inversa na distribuição cumulativa normal padrão (l),

Pt = probabilidade de uma amostra k atingir uma certa distância de percurso s, em

um tempo menor ou igual a um certo tempo de percurso t (l) e
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L, = variável de integração (m).

Substituindo-se a eq.(5.21) na eq.(5.24), e com a ajuda da eq.(3.31), obtém-se:

Ehktë+AÇ)-tk(
tk(s)-ts=kmoEnçTt^G^

s EJtk(Ç+AÇ)}-E|tk(
= J ^ li_^l_Z/L_i_^ GÍ, (
'ÍAÇ^OAC"At'

,dí,{tk(
=]"~(~^G^)d^

o

-\GM^
".k(ç)

com

(
G^(s)=expj °Í.(s)x?-

^t(s))^

Usando-se a eq.(5.22), obtem-se:

com

onde

(^(s)^ln(l+(^(s)):

Tllt(s)= lím_CVJtk(s+As)-tkfs)
As->0

(5.26)

(5.27)

(5.28)

(5.29)

G^ = tempo de percurso normalizado, no intervalo de percurso [s, s+As], da

amostra k (l),

TlAt = coeficiente de variação no tempo de percurso, no intervalo de percurso

[s, s + As], da amostra k (l).

Convém ressaltar que a eq.(5.26) é válida para ïït(s)<0, ïït(s)>0 e ïïtk(s)~>0.

Diferenciando-se a eq.(5.26), obtém-se:

1 _4k(^)-t5)_rf

l"k(^l ds Al
G^
l".k(Ç)l

^ . G^(s)

1".^)1
(5.30)
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Portanto, a velocidade da amostra k é:

ïï?(s)
GS.(s)

uk(s)=^. (5.31)k
At ^

Trk/_\ .„„„.. __„ ^k,Observequeaeq.(5.31) é válida para qualquer valor de ïïjc(s), mesmo para ujK(s) =0.

Ainda é preciso discutir o valor de %t na eq-(5.25). Nas seções anteriores, os

modelos foram baseados na distribuição normal e o valor de ^ foi calculado usando a

função inversa na distribuição cumulativa normal. Em uma distribuição normal, uma

amostra com um valor de ^ menor, sempre tem uma profundidade menor no perfil de solo,

tanto com fluxo de água dirigido para baixo (fluxo negativo) quanto dirigido para cima

(fluxo positivo). Portanto, os caminhos das amostras nunca se cruzam na matriz de eventos

ambientais. Isto é uma condição indispensável para a validade da técnica proposta neste

capítulo, porque as amostras são consideradas limites de probabilidade e um limite de

probabilidade não pode cruzar um outro limite, por causa da sua própria definição.

Em uma distribuição lognormal, uma amostra com um valor de %t itienor, sempre

tem um tempo de percurso menor, tanto com fluxo negativo, quanto positivo. Portanto, no

modelo lognormal os caminhos das amostras se cruzariam se o mesmo coeficiente de

)c
retardo, G^s), fosse usado para ambos os fluxos. Para evitar isto, considera-se que a

amostra mais rápida, no sentido descendente, deveria ser a amostra mais lenta, no sentido

ascendente. Isto pode ser realizado, quando a distribuição do tempo de percurso no modelo

lognormal é refletída na sua mediana. Ou seja, ao invés de se usar a probabilidade P( para

a amostra k, usa-se 1-P, . Observe que para a função inversa da distribuição cumulativa

normal padrão, N (l-P^ == -N~ P,). Portanto, para uma amostra no modelo

lognormal, obtém-se a eq.(5.25).

Esta reversão da distribuição do tempo de percurso pode ser justificada na escala

local, porque isto também acontece em um processo convectivo-dispersivo, cujo fluxo de

dispersão é, por definição, bidirecional. Em adição, ela também pode ser justificada na

escala de campo, onde as colunas de solo com infiltração maior geralmente apresentam uma

textura mais grossa, enquanto uma textura mais fína geralmente favorece o fluxo de água na
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direção oposta, ou seja, o da ascensão capilar. Como resultado, a distribuição do tempo de

percurso é invertida, quando o fluxo de água é invertido.

Ao invés de se usar a distribuição lognonnal do tempo de percurso, pode-se usar a

distribuição lognormal da distância de percurso, ou seja, a eq.(3.15), para derivar a

velocidade da amostra. Esta derivação é muito parecida com o que já foi apresentado

anteriormente. Portanto, será mostrado aqui apenas o resultado final:

uk(s)=ïï,k(s)G^(s) (5.32)

com

G^(s)=expj kK(áxÏ-
'<

(<4(s)):
(5.33)

X,k=N-'(P,k) ;ïï,k(s)<0

^=-N-(P.k) ;ïï,k(s)>0 (5'34)

onde

..k
G^ = distância de percurso normalizada, no intervalo de percurso [s, s + As], da

amostra k (l) e

^
P^ = probabilidade de uma amostra k atingir uma distância de percurso menor ou

igual a uma certa distância de percurso s , em um certo tempo de percurso t

(l).

CTAz = coeficiente da distribuição lognormal da distância de percurso, no intervalo de

percurso [s, s+ As], da amostra k (l),

ïï^ == velocidade média Lagrangíana da amostra k (m dia-1),

Observe que o coeficiente cr^(s) é o mesmo para a distribuição do tempo e para a

distribuição da distância de percurso. Ou seja, a^ (s) = o^(s) e r|^(s) = r[^(s).

Por definição, P^ = l-P,, durante a percolação de uma amostra k. Segundo a

eq.(5.34), isto resulta em j^ =-Xtk- Substituindo-se este valor na eq.(5.33) e igualando-se

as eqs.(5.31) e (5.32), obtém-se a relação entre a velocidade média Euleriana e
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Lagrangeana: ïï^(s)=uk(s) l+(nÍt(s)) que corresponde ao que foi mostrado por JURY

&ROTH(1990),p.57.

As eqs.(5.31) e (5.32) apresentam soluções numéricas para um processo convectivo-

estocástico para condições heterogêneas e não-estacionárias. Das duas equações, a eq.(5.31)

é a preferida, porque geralmente ïï^ (s) pode ser considerada igual à velocidade da água nos

poros, para um soluto não adsorvente e na ausência de uma fase líquida imóvel no volume

de fluxo. Ou seja, ïï^ (s) = v (s), tanto para um processo convectivo-estocástico, quanto

para um processo convectívo-dispersivo. A eq.(5.31) usa os valores de P(, ïïj^(s)e r|At(s)

como dados de entrada. O valor de P^ é usado para calcular o valor de j^, empregando a

eq.(5.25). O coeficiente de variação, riàt(s)» é constante no espaço, para um processo

convectivo-estocástico e um meio poroso homogéneo. Portanto, o valor de ^(s) pode ser

considerado uma medida do grau de heterogeneidade do meio poroso, na posição z (t).

5.1.4 Adaptação da distribuição lognormal a um processo convectivo-dispersivo

Para um processo convectivo-dispersivo, os valores de ïï{í(s) e r|^(s) , na eq.(5.31),

devem ser adaptados a este processo. O tempo médio de percurso é ajustado a um processo

convectivo-dispersivo,usando-seaeq.(3.13)paratodosos intervalos percorridos, ou seja:

E{tk(s)-tsHra-

Lembrando que EJG^(s)| =EJÁtkfs)/EJAtk(s) = l, então o valor esperado da eq.(5.26)

é a eq.(5.35). Isto implica que, para um processo convectívo-díspersivo, ïï^ (t) pode ser

considerada igual à velocidade da água nos poros, para um soluto não adsorvente e na

ausência de uma fase líquida imóvel no volume de fluxo.

A variância do tempo de percurso, pode ser relacionada ao comprimento de dispersão

de um processo convectívo-dispersivo, usando-se a eq.(3.14), para todos os intervalos

percorridos. As distâncias de percurso em um processo convectivo-dispersivo não estão
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correlacionadas, ou seja, pÇx^X^} = O na eq.(A.lO). Portanto, a soma da eq.(3.14) para

todos os intervalos percorridos, é:

k,

var{tk(s)-t»k}=Í7S^-
~t-v-/ ") o(^(ç))2-

(5.36)

Observe que na eq.(5.36), a difusão molecular é considerada desprezível, ou seja, o

coeficiente de dispersão é dado por D = XïïJ (i.e. igual à eq.(3.5), para ïï^ = v).

Seja r|t(s) o coeficiente de variação do tempo de percurso para uma dada distância

de percurso s. Assume-se que os efeitos da não-estacionaridade e não-homogenidade do

fluxo de água, no valor de T}\ ^(s), são desprezíveis. Substituindo-se aseqs.(5.35)e (5.36) na

eq.(5.23), e com üj.(s) w constante, obtém-se:

s 2Àk(
J^^rfÇ

^}=
10/ïï"?©)'

^
l^k(^ (5.37)

"<ko

onde

,k -T[^ = coeficiente de variação do tempo de percurso da amostra k (l).

Em adição, assume-se que o fluxo predominante é descendente, e o soluto é aplicado perto

da superfície do solo. Neste caso, a distância de percurso até o limite inferior de um dado

compartimento no modelo é aproximadamente igual à profundidade deste limite. Para o

limite inferior do compartimento i no modelo, s =

como:

ZÍ4-1/

T1t(|Zi+l/2|)
J i+1/2

.J^1.

pZ^jAZj
J=I

, e pode-se escrever a eq.(5.37)

(5.38)

onde

Az, == espessura do compartimento i (m),

^-i = comprimento de dispersão hidrodinâmica no compartimento i (m) e

z\+y = posição do limite inferior do compartimento i (m).
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Observe que, no caso da eq.(5.38), o coeficiente de variação não depende da amostra k.

Portanto, os valores de i1t(zi+i/2 podem ser calculados com a eq.(5.38), para cada

compartimento do modelo, antes de seguir a(s) amostra(s) na matriz de eventos ambientais.

A seguir, serão apresentados três métodos diferentes para ajustar o coeficiente de variação

do tempo de percurso no modelo lognormal à eq.(5.37) ou (5.38).

No primeiro método, a variância do modelo lognormal é somente ajustada uma vez

durante o tempo de percurso de uma amostra. O ajuste é feito para uma dada distância de

referência, s = s^f- Neste caso, r\^[s) = Tli(sref) = constante. Embora este método seja

atraente por causa da sua simplicidade, os primeiros dois momentos da disfribuição

lognormal somente são carretos para a distância de referência. Para todas as outras

distâncias de percurso, a média e a variância da distribuição lognormal são diferentes das

eqs.(5.35)e(5.36).

No segundo método, os primeiros dois momentos da distribuição lognormal são

ajustados para o limite inferior de cada camada de solo no modelo, ao invés de apenas uma

distância de referência. Teoricamente, isto resulta em uma descrição mais realística do

processo convectivo-dispersivo. Supõe-se que a distribuição do tempo de percurso, até o

limite inferior do compartimento i, pode ser descrita como a soma das distribuições

lognormais dos compartimentos superiores l ,2, ... i. Neste caso, assume-se que os efeitos

da não-estacionaridade e não-homogenidade do fluxo de água, no valor de T]^(s), são

desprezíveis. Isto resulta em uma equação parabólica para o coeficiente ^(s) (veja a

derivação no apêndice E):

As(^t(s))z +^k(^ ^(s)-2^(s)^0. (5.39)

A eq.(5.39) deve ser resolvida para cada passo As. Ao invés disto, supõe-se que não é

necessário calcular a posição da amostra no interior dos compartimentos. Só importa o

tempo quando a amostra chega ao fím do compartimento, desde que as propriedades físicas,

químicas e biológicas no interior de uma camada de solo relativamente fína (i.e. uma

camada de 10 cm), possam ser consideradas aproximadamente homogéneas. Portanto, ao

invés de se calcular r\ ^ (s) para cada distância de percurso s, o modelo faz uma
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extrapolação da distância de percurso até o fim do compartimento corrente e usa o mesmo

valor T| Ai (s) = rli? durante o tempo que a amostra fica no compartimento i. Quando o fluxo

predominante é para baixo, e o soluto é aplicado perto da superfície do solo, a distância de

percurso até o limite inferior do compartimento i no modelo é aproximadamente igual à

profundidade do limite inferior do compartimento i. Neste caso, pode-se escrever a

eq.(5.39) como:

.2 . U=J.-1,
AZi(rii)" +^"'L ^-jAZj n, -2^, »0 (5.40)

j=l

onde

TI; = coeficiente de variação no tempo de percurso, ou na distância de percurso, do

compartimento z (l).

Observe que os coeficientes T|, podem ser calculados com a eq.(5.40), para cada

compartimento do modelo, antes de seguir a(s) amostra(s) na matriz de eventos ambientais.

No terceiro método, supõe-se que a distribuição do tempo de percurso, até o limite

inferior do compartimento i, possa ser descrita através de uma única distribuição lognormal,

ao invés da soma das distribuições lognormaís das camadas superiores. No terceiro método,

é mais conveniente expressar o resultado em termos da distância de percurso normalizada

G ^ (s). Neste caso, assume-se que os efeitos da não-estacionaridade e não-homogenídade

do fluxo de água, no valor de T} ^ (s) são desprezíveis. Isto resulta na seguinte equação, para

o coeficiente (veja a derivação no apêndice F):

G^(s).G?(s+As)+-(G?(s+As)-G.k(s)) (5.41)

onde

G^ = tempo de percurso normalizado da amostra k (l).

O coeficiente G jí( s) é calculado da mesma maneira que o coeficiente G^(s), mas usando-

se os valores r|t(s), ao invés dos valores r|^(s) (veja o apêndice F). Assume-se,

novamente, que os compartimentos no modelo podem ser consideradas aproximadamente

homogéneos, que o fluxo predominante é para baixo e o soluto é aplicado perto da

superfície do solo. Neste caso, pode-se escrever a eq.(5.41) como:
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Gk "GÍC(|^|)+F^(GSC(|z,,,4-G.k(|zi_,4) (5.42)
Az;

onde

G Í = tempo de percurso normalizado, no compartimento i, da amostra k (l) e

z i/ = posição do limite superior do compartimento i (m).

Observe que os valores de G- podem ser determinados com as eqs.(5.38), (F.3), (F.4) e

(5.42), para cada compartimento i no modelo, antes de seguir a(s) amostra(s) na matriz de

eventos ambientais.

Cada um dos métodos apresentados para ajustar o modelo lognormal a um processo

convectivo-díspersivo, foi testado. Os resultados dos testes numéricos estão apresentados

no capítulo 6.

5.2 ADSORÇÃO COM EQUILÍBRIO TERMODINÂMICO

Para um soluto adsorvente, a massa aplicada de uma substância química está presente

na fase líquida, em um estado dissolvido, e na fase sólida, em um estado adsorvido, ou seja:

mk(t)=mk(t)+m,k(t) (5.43)

onde

m = massa por área, da amostra k (g),

m^ = massa residente por área na fase líquida, da amostra k (g) e

m^ = massa adsorvida por área na fase sólida, da amostra k (g).

Dividindo-se pela espessura da amostra, a eq.(5.43) toma-se:

ck(t)=ek(t)c?(t)+pk(t)c,k(t) (5.44)

onde

c = concentração mássÍca da amostra k (g m"^},

c^ = concentração residente na fase líquida da amostra k (g m~^),

c^ = concentração na fase sólida da amostra k (l),

6 = umidade volumétrica do solo da amostra k (l) e
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p = densidade da massa seca do solo da amostra k (g nr3),

Geralmente, a fase sólida é considerada imóvel, desprezando-se o movimento devido

à compactação do solo. por exemplo. Portanto, a parte da massa aplicada que é adsorvída

irreversívelmente, também pode ser considerada imóvel. Porém, a maior parte do processo

de adsorção é geralmente reversível e, conseqüentemente, existe uma troca de massa entre

as duas fases. Deste modo, uma amostra de massa adsorvida também pode ser considerada

móvel, porque uma molécula adsorvida pode passar para a fase líquida, se deslocar, e ser

adsorvida de novo. Portanto, formalmente, dever-se-ia definir duas amostras: uma amostra

na fase líquida e uma amostra na fase sólida. Em geral, estas amostras têm velocidades

diferentes, porque o processo de desorção é geralmente mais lento do que o processo de

adsorção. Neste trabalho, para melhor delimitar os assuntos estudados, supõe-se que existe

um equilíbrio termodinâmico entre as duas fases. Quando existe um equilíbrio

termodinâmico, a velocidade de troca de massa entre as duas fases é teoricamente infinito, o

que significa que as amostras na fase líquida e na fase sólida têm a mesma velocidade.

Portanto, é necessário somente uma única amostra para descrever o transporte de um soluto

com adsorção que apresenta equilíbrio termodinâmico.

A razão entre a massa total por área e a massa por área na fase líquida, no interior de

uma amostra, pode ser definida como:

.k/^ ck(t)
Rk(t)=e^ (5-45)

onde

R = coeficiente de retardo devido à adsorçao, da amostra k (l).

SupÕe-se também que um soluto adsorvente ocupa o mesmo volume de transporte no solo

do que um soluto nao-adsorvente. Desta forma, dado um processo de adsorção com

equilíbrio termodinâmico, e uma razão de massa entre as duas fases de R (t), uma

molécula de soluto dissolvida tem uma probabilidade de l/Rk(t) de ficar na fase líquida.

Portanto, uma amostra adsorvente demora R (t) vezes mais para percorrer uma certa

distância do que uma amostra não adsorvente, ou seja, a velocidade de uma amostra k

adsorvente, é dada por:
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u.k(t)

Rk(t)
ukró=^T <5-46)

onde

onde

Rk (O- ••\+

pk

9k
(t)
(t)

u^ = velocidade não-adsorvente, da amostra k (m dia~l).

Para uma isoterma linear, pode-se substituir as eqs.(2.31) e (2.32) na eq.(5.45). Como

resultado, obtém-se para o coeficiente de retardo, devido à adsorção que:

^mL (t) KL (t) (5.47)

m^ = fi-ação mássíca de matéria orgânica da amostra k (g g~l) e

^om = coeficiente de distribuição matéria orgânica / água, da amostra k (m3 g-1).

Para uma isoterma linear, o modelo de transporte é linear, porque os coeficientes de retardo

não dependem da concentração residente do soluto, como pode ser visto na eq.(5.47). Para

uma isoterma não-linear, precisa-se calcular a concentração residente da amostra para cada

passo no tempo, para se determinar o valor de R (t) através da eq.(5.45).

5.3 ABSORÇÃO PELAS RAÍZES E TRANSFORMAÇÃO COM CFNÉTICA DE PRIMEIRA ORDEM

Admite-se, neste caso, que o soluto apresenta uma taxa de transformação com

cinética de primeira ordem. Usando-se coordenadas Eulerianas, pode-se escrever o balanço

de massa para uma amosfra em movimento, como:

5c(z,t)
a

+
c(z,t) ôV(z,t)

z=z(t)
V(z,t) ôt

+^(z,t)c(2,t)|_^=0 (5.48)
z=z(t)

z=z(t)

onde

\í( z, t) = coeficiente cinético (dia~l) e

V( z, t) = espessura de uma amostra (m).

Observando-se que o segundo termo da eq.(5.48) descreve a mudança na concentração

mássica dentro da amostra, devido à expansão da amostra significa que a massa da amostra

não mudaria, se não houvesse transformação ou absorção de soluto. Isto é fundamental para
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a técnica proposta, porque, como foi mencionado nas seções anteriores, a massa de uma

amostra é definida como um intervalo de probabilidade.

Usando-se a regra da cadeia para a diferenciação, e substituindo-se m[z,t] =

c(z,t)v(z,t) naeq.(5.48), obtém-se:

5c(z,t)v(z,t)|
ôt

+ ^(z,t)c(2,t)v(z,t)
z=z(t)

z=z(t)

ôm(z,t)
ôt

z=z(t)

+^(z,t)m(z,t)| =0 (5.49)

onde

m(z,t) = c(z,t)v(z,t) = massa por área (g m~2).

A solução da equação diferencial (5.49), na sua notação Lagrangeana, para a amostra k, é

dada por:

onde

m (t)=mQexp— J p, (ï) ü?T
T=to

m^ = massa inicial por área, da amostra k (g m-z) e

p. = coeficiente cinética da amostra k (dia~^).

(5.50)

Deve-se ressaltar que está sendo usada a mesma notação para o coeficiente cinético

adotada no capítulo 2. Porém, é preciso expressar todas as taxas em termos da concentração

mássica, como pode ser visto na eq.(5.48). Isto pode ser realizado, substituindo-se a

eq.(5.45) na eq.(2.48). Como resultado, obtém-se:

^s(t)
^K(t)=rëoró+

9k(t)Rk(t)
(5.51)

onde

P-bio = coeficiente cinético de transformação bioquímica, da amostra k (dia~l)e

M'abs = coeficiente cinético de absorção pelas raízes, da amostra k (dia~^).
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Vale observar que processos cinéticos não-lineares também podem ser incorporados.

No caso que |Li(z,t) depende da concentração do soluto, a eq.(5.49) pode ser resolvida

numericamente. Por exemplo, GINN et al. (1995) apresentaram um modelo convectivo-

estocástico com fluxo estacionário e usaram diferenças finitas para calcular a mudança na

massa de um soluto sujeito à biodegradação com cinética tipo "Michaelis-Menten . Neste

trabalho, supõe-se que a biodegradação obedece uma cinética de primeira ordem, o que

permite uma solução analítica na forma da eq.(5.50).

5.4 DERIVAÇÃO DA CONCENTRAÇÃO DE SOLUTO

Por definição, a massa de uma amostra k é a fração da massa aplicada que está entre

dois limites de probabilidade. Os limites de probabilidade são definidos como:

5
K~=K-^ (5.52a)

Ptk+=P,k+- (5.52b)

onde

)^_
P^~ = probabilidade calculada no limite inferior da amostra k (l),

k+
P^" = probabilidade calculada no limite superior da amostra k (l) e

5 = fração da massa aplicada por área, que está dentro da amostra (l).

Para calcular a concentração dentro de uma amostra, precisa-se seguir dois limites de

probabilidade na matriz de eventos ambientais. Os valores P^ e P^+ são facilmente

convertidos para as distâncias correspondentes na distribuição normal padrão, ou seja, j^~ e

%t , aplicando-se o inverso da função erro (ABRAMOWITZ & STEGUN, 1970). Com

estes valores para ^ e %[ , as distâncias de percurso e/ou tempos de percurso são

calculados, usando-se as equações da velocidade da amostra, apresentadas na seção 5.1. Os

tempos e as distâncias de percurso destes limites são notados como t e zk-, para o limite

inferior, e t e z , para o limite superior, respectivamente.

Emprega-se uma aproximação numérica de primeira ordem, para calcular a

concentração mássica dentro da amostra:
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ck(t)=mk(t)^^5_^. (5.53)
(zk+(t)-zk-(t)

A concentração residente na fase líquida e a concentração de fluxo são respectivamente

calculadas como:

k
m (t) 5

cr^= ^k/.\^k/.\ / L-+/ ^ lr-/^\ (5.54)ek(t)Rk(t)(zk+(t)-zk-(t))

m (z) Ô

^)=^(^^
onde

c}? = concentração de fluxo da amostra k (g m~3) e

q = densidade de fluxo da água da amostra k (m dia~l).

Observe que as eqs.(5.53.), (5.54) e (5.55) são as derivadas numéricas centralizadas

da função m(z, t). A definição da derivada numérica centralizada, para uma função /(x) é,

por definição (PRESS et al., 1992, p. 180):

/(x+h)-/(x-h)
/'(x).-'—^/"1 •". (5.56)

PRESS et al. (1992), p. 181, demostraram que a melhor escolha para o intervalo h na

eq.(5.56), é dada por:

^)y'-^
onde

8 f = precisão relativa com que o valor da função /(x) é calculado (l) e

x = escala caraterística da função /(x).

Para funções simples, a precisão s f é mais ou menos igual à precisão relativa com que o

computador calcula valores com aritmética de ponto flutuante (i.e. s^ w 10-6). A escala

caraterística Xç é uma indicação da curvatura da função /(x). Geralmente, assume-se

Com estas considerações, pode-se escrever a eq.(5.57), para os intervalos no

espaço e os intervalos no tempo, como segue:
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zk+lzk+(t)-zk-(t)|»(sf)/3|zk(t)| (5.58a)

e

|tk-(z)-tk+(z)|»(sf)x]tk(z)|. (5.58b)

As eqs.(5.58a) e (5.58b) mostram que, para manter a mesma precisão na derivada numérica,

a amostra tem que expandir continuamente, em relação à distância de percurso ou em

relação ao tempo de percurso. Para as velocidades de amostra apresentadas na seção 5.1

isto sempre foi o caso, porque a dispersão foi modelada (l) como uma função da distância

de percurso e/ou do tempo de percurso da amostra, e (2) como um processo irreversível, ou

seja, sempre crescendo. Teoricamente, dever-se-ia escolher, para cada passo no tempo, um

valor diferente para 5 ,satísfazendo-se as eqs.(5.58a) e (5.58b). Na prática, as diferenças

entre os valores otímizados para 5 são provavelmente pequenos. Portanto, é suficiente

escolher um valor constante para 5 (í.e. 10~3: veja os testes numéricos no capítulo 6).

No modelo lognormal (apresentado na seção 5.1.3), a distribuição do tempo de

percurso é refletida na sua mediana, quando o fluxo de água é ascendente (ou seja,

negativo). Portanto, para uma amostra com dois limites de probabilidade, no modelo

lognormal, obtém-se para o limite inferior:

|x?-=N-I(P,k-) ;u,k(s)<0

|x?-=-N-l(Pk-) ;ïï,k(s)>0

e para o limite superior:

[x?+=N-l(P,k+) ;ü.k(s)<0

^+=-N-l(Pk+) ;ïï.k(s)>0

5.5 D^TEGRAÇÃO DAS EQUAÇÕES DIFERENCIAIS

Todos os modelos Lagrangeanos apresentados, podem ser colocados na forma de um

conjunto de equações diferenciais ordinárias, usando o tempo como a variável independente.

Por exemplo, para uma amostra k, definida com apenas um limite de probabilidade, pode-se

escrever o seguinte:
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rfzk(t)

ch
.k

.kL _k /^>k'
-u^t,z\cr

(5.61)

com

day^^,ok)

^-^}-^}mo } \^\
(5.62)

onde

w Q == peso inicial da amostra k (g m~2) e

w = peso da amostra k (g m-2).

.k , ,
Convém observar que O é igual à integral no tempo, do coeficiente cinético, para a

amostra k. Portanto, a massa ou o peso da amostra pode ser calculado para qualquer tempo

t, usando a eq.(5.62).

A eq.(5.61) pode ser integrada usando um método Runge-Kutta (PRESS et al., 1992,

p. 701). Por exemplo, a solução da eq.(5.61), empregando o método Runge-Kutta de

segunda ordem, resulta no algoritmo:

|Azk=At^uk(tk_i,zk_,,^_,)

k A-i-k .-kAz^ = At," u'

f

^ . At^ ^ Az;1' ^t, AH,k
tk-,^zk-^A^J

zk=z^+Azk

Ank=Atknk(tk_,,zk_,,nk_,

/ i, Atk i, Azk _i. Ánk^
I _K . ""i ,^1; ^ ^^--^

AO;-=Atp H^t^+^-,z^+—,Q^i+—J

nk=ok,i+Afík

onde

A = incremento do nível í-1 para o nível i e

A = valor intermediário de A.

(5.63a)

(5.63b)
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Observe que as eqs(5.63a) e (5.63b) são colocadas na forma mais geral, onde a velocidade

de percurso depende da concentração residente da amostra. Isto só é necessário quando a

isoterma de adsorção é não-linear.

Para uma amostra definida com apenas um limite de probabilidade, as variáveis

dependentes são z (t) e fí (t), como foi mostrado no exemplo acima. Para uma amostra

definida com dois limites de probabilidade, as variáveis dependentes são z (t), z (t) e

nk(t).

Na seção 5.1, as distâncias e os tempos de percurso foram calculados para a aplicação

de um soluto na superfície do solo na forma de um pulso tipo delta Dírac. Para processos

lineares (í.e. com uma isoterma de adsorção linear), a técnica apresentada pode ser aplicada

para qualquer condição inicial ou de contorno, empregando-se o conceito de superposição

de múltiplas amostras. SupÕe-se que as condições de contorno e as condições iniciais

podem ser divididas em camadas homogéneas e períodos quase-estacionários,

respectivamente. Além disto, assume-se que dentro das camadas homogéneas e dos

períodos quase-estacionários, as moléculas da massa aplicada, apresentam uma distribuição

uniforme.

Para um problema de condição inicial, as posições iniciais dos limites de

probabilidade são, para uma amostra k aplicada no intervalo de profundidade [Zincj;zinc.2]:

tS-tinc,i (5.64a)

^=Zinc.l+(zinc,2-Zi^)r,k (5.64b)

ZÏT = ZÍHC,! + (zinc,2 - 2inc,l)[^zk - ^J (5.64c)

ZS+ -z;^ +(z,^ -z^)[r,k +^J (5.64d)

onde

F^ = probabilidade de uma amostra k, ser aplicada dentro da fi-ação r^ do intervalo

de aplicação [z,nc,i, 2^.2] C1)'

z;^ i = limite inferior da profundidade (negativo) de aplicação (m) e

zinc.2 = llmíte superior da profundidade (negativo) de aplicação (m).
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Para um problema de condição de contorno, as posições iniciais dos limites de

probabilidade são, para uma amostra k aplicada no intervalo de tempo [t; j ,t^ 3]:

^=tmc4+(tinc,2-tinc,l)^k (5-65a)

Zok=Zinc.i (5.65b)

k- . - /. \ ^
ZF =zinc,l +qincttinc,2 -tinc,l^ (5-65C)

k+ i. . \^
Z0 ^zinc,l -qinc^inc,2 -tinc,lj^" (5.65d)

onde

r^ = probabilidade de uma amostra k ser aplicada dentro da fração r^ do intervalo de

aplicação [1^1,1^2] (l),

tmc.l = lïmlte inferior do período de aplicação (dia),

tinc.2 = limlte superior do período de aplicação (dia) e

CIinc = densidade de fluxo de água, durante o período de aplicação (m dia" l).

Neste trabalho, a coordinada z abaixo da superfície do solo é considerada negativa, assim

como um fluxo descendente. Portanto, durante a infiltração de soluto na superfície do solo,

o valor de q, é negativo nas eqs.(5.65c) e (5.65d).

Em resumo, pode-se afirmar que cada amostra apresenta duas características

probabílísticas fundamentais: uma probabilidade F (i.e. F^ ou F^) e uma probabilidade

P (i.e. P^ ou P(). Todas as amostras com o mesmo valor para F pertencem ao mesmo

grupo de amostras. Pode-se definir uma matriz de aplicação tridimensional, como segue:

número de aplicações x número de grupos por aplicação x número de amostras por grupo.

Portanto, cada aplicação de soluto compõe-se de vários gmpos com valores para F

diferentes, e cada gmpo compõe-se, por sua vez, de várias amostras com valores para P

diferentes.

As soluções dos modelos Lagrangeanos apresentadas nesta seção, podem ser

empregadas em um modelo estocástico de transporte de soluto, de duas maneiras diferentes:

(l) usando funções transferência ou (2) usando simulações Monte Cario. No primeiro caso,
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cada coluna independente usa a mesma matriz de variáveis aleatórias, definidas por funções

de densidade de probabilidade. No segundo caso, cada coluna independente usa uma matriz

de eventos ambientais diferente.

5.5.1 Modelo numérico Lagrangeano usando funções-transferência

Os dois parâmetros que influenciam no tempo de percurso de uma amostra de

pesticida são: a velocidade da água nos poros (v (t)) e o coeficiente de retardo do pesticida,

devido à adsorção (R (t)). Quando apenas estes dois parâmetros são aleatórios e a

isoterma de adsorção é linear, seria mais eficiente aplicar um modelo estocástico, usando

fünções-transferência ao invés de simulações Monte Cario. JURY et al. (1990)

apresentaram um modelo estocástico de transporte, usando fünções-transferência semi-

analíticas. Nesta tese, emprega-se uma versão numérica deste modelo, que apresenta menos

limitações do que a abordagem semi-analítíca seguido por JURY et al.(1990).

As fünções-transferêncía analíticas empregadas no modelo, são as distribuições

lognormais de tempo de percurso, para cada camada de solo, e cada período de tempo, na

matriz de eventos ambientais (veja a figura 5.1). Observe que, neste caso, uma única matriz

de eventos é usada. Nesta matriz, as variáveis v (t) e R (t) são aleatórias, com as suas

distribuições probabilísticas inteiramente especificadas, para cada intervalo.

Segumdo JURY et al. (1990), o transporte de soluto, na escala de campo, é descrita

como um processo convectívo-estocástico com uma distribuição de tempo de percurso

lognormal. Portanto, usa-se a eq. (5.31) para seguir uma amostra na matriz de eventos

ambientais. Além disto, supõe-se que o tempo de percurso de um soluto não-sorvente e o

coeficiente de retardo devido à adsorção, apresentam ambos uma função de distribuição de

probabilidades conjunta lognormal. Portanto, o tempo de percurso de uma amostra

adsorvente também apresenta uma distribuição lognormal, com os coeficientes (JURY &

ROTH,1990,p.72):

|Lit(z)=P-.(z)+|LiiJz) (5.67)

(cTt(z))2 =(o^.(z)) + P^.^(z) ^.(z) C7R(z)+(GR(z))2 (5.68)

onde



97

p,,., o,. = coeficientes da distribuição lognormal do tempo de percurso de um soluto

não-adsorvente, para a profundidade z (l),

Ï1R' GR = coeficientes da distribuição lognormal do coeficiente de retardo devido à

adsorção linear, para a profundidade z (l) e

p^. „ = coeficiente de correlação entre o tempo de percurso de um soluto não-

adsorvente e o coeficiente de retardo devido à adsorção linear, para a

profundidade z (l).

Para problemas de condições iniciais e/ou de contorno mais complicados do que um

pulso delta Dirac, precisa-se efetuar a convolução destas condições com a função

transferência, conforme pode ser visto através da eq.(3.1). Neste caso, empregam-se

múltiplas amostras na matriz de aplicação. A convolução é realizada numericamente,

interpolando-se as concentrações das amostras dentro de cada grupo de aplicação, e, depois,

somando-se as concenü-ações interpeladas de cada grupo de aplicação.

No caso em que os tempos de percurso em duas camadas de solo não estão

perfeitamente correlacionados, precisa-se da convolução do tempo de percurso da primeira

camada com o tempo de percurso da segunda camada. Portanto, um grupo de aplicação tem

que ser definido, para cada camada não correlacionada no modelo. Assim, o modelo toma-

se menos eficiente, e, neste caso, talvez uma melhor opção seja o uso de simulações Monte

Cario, de acordo com o que será apresentado na próxima seção.

5.5.2 Modelo numérico Lagrangeano para simulações Monte Cario

As restrições principais do modelo apresentado na seção anterior, são o seu número

de variáveis aleatórias limitado e a sua incapacidade de descrever processos não-Uneares.

Estas restrições podem ser superadas, usando-se simulações Monte Cario.

Geralmente, quando se emprega simulações Monte Cario para calcular a lixiviação de

pesticidas, o interesse está apenas nos primeiros dois momentos da distribuição da massa

residual do soluto aplicado. A massa residual é a parte da massa aplicada, que atmge uma

certa profundidade de controle, por exemplo, a profundidade do lençol freátíco. A massa

residual, associada a uma amostra k que atingiu a profundidade de controle no tempo t, é:
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wk(t)=wSexp(-Qk(t)). (5.69)

A média e a variância da distribuição espacial da massa residual, podem ser estimadas com

^
a média amostrai (eq.(A.17)) e a variância amostrai (eq.(A.18)), de todos os valores w'

simulados.

Na seção 3.3, foi introduzido um método para a amostragem esfratífícada das

distribuições de parâmetros de entrada. Cada combinação de valores amostrados caracteriza

uma coluna de solo imaginária. A lixiviação é calculada com um modelo de transporte

local, usando-se os valores amostrados para cada coluna de solo imaginária. O transporte

local é considerado um processo convectívo-dispersivo e um modelo de diferenças finitas,

tal como foi apresentado no capítulo 2, pode ser usado para resolver a equação de

convecção-dispersão. Estes método é muito lento e pouco elegante, porque um modelo de

alta precisão é executado múltiplas vezes, enquanto que, ao final, são usadas apenas a média

e a variância dos resultados individuais.

O objetívo agora é introduzir o conceito de que a distribuição do tempo de percurso

do soluto, dentro de cada coluna de solo, também pode ser incluído na amostragem

estratificada. Isto é possível, quando o tempo de percurso de uma amostra é independente

de todas as outras amostras na mesma coluna de solo, o que é a mesma suposição usada no

desenvolvimento das técnicas apresentadas na seção 5.1. Portanto, ao invés de se calcular a

concentração em toda a coluna de solo, calcula-se apenas a concentração de uma amostra k,

usando-se um dos modelos Lagrangeanos apresentados. Dentro do conceito convectivo-

estocástico, isto pode ser inteq?retado como a troca de um conjunto de colunas de solo, para

um conjunto de tubos de fluxo mais estreitos. Teoricamente, isto não muda a lixiviação

média. Porém, a variância de um conjunto de tubos de fluxo mais estreitos é, teoricamente,

maior. O desvio na variância pode ser removido, usando-se mais do que uma amostra

aleatória por tubo de fluxo. Por outro lado, pode-se tomar a decisão de não remover o

desvio na variância. Do ponto de vista do manejo de recursos hídricos, o que geralmente

importa é a lixiviação média por área, e não necessariamente a variância dentro da área.

Para problemas com condições iniciais e/ou de contorno mais complicadas do que um

pulso delta Dirac, as amostras têm que ser escolhidas a partir da matriz de aplicação.

Devido a troca do conjunto de colunas de solo, para um conjunto de tubos de fluxo mais
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estreitos, as duas probabilidades F e P podem ser incluídas na amostragem estratifícada.

O algoritmo de amostragem estratífícada escolhe apenas um valor para F e um valor para

P , por simulação Monte Cario. Isto quer dizer que apenas uma amostra por aplicação de

soluto é usada para cada simulação Monte Cario. Portanto, a técnica toma-se muito mais

eficiente, em termos de tempo gasto no computador.

E oportuno observar que até agora, os tempos de percurso no interior de uma coluna

de solo, são considerados perfeitamente correlacionados entre si. No caso da existência de

um fluxo lateral na interface entre duas camadas de solo, esta suposição não é mais válida.

A incorporação de tempos de percurso não correlacionados ou parcialmente correlacionados

é fácil na abordagem Monte Cario: para cada camada não perfeitamente correlacionada,

mais uma variável aleatória do tipo Ph é incluída na amostragem estratífícada.

A abordagem proposta pode ser usada também para processos não-1 meares, tal como

a adsorção com isoterma de Freundlich. Porém, o conceito de superposição não é mais

válido para processos não-lineares. Por isso, uma solução não-linear é possível, somente

para uma condição inicial, ou condição de contorno, igual a um pulso do tipo delta Dirac. A

maioria dos pesticidas são aplicados na superfície do solo, uma ou duas vezes por ano. Isto

corresponde, aproximadamente, do ponto de visto prático, a um pulso do tipo delta Dirac.
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6. RESULTADOS E DISCUSSÃO

O desempenho dos modelos numéricos apresentados nos capítulos 4 e 5 foi testado,

usando-se dados da literatura. Boa parte dos dados foi obtida de uma série de experimentos,

realizados na estação experimental do IAC em Pindorama (SP), como parte do projeto

FAPESP n° 90/3773-7 (CRESTANA, 1990). Além dos dados de Píndorama, foram usados

os dados experimentais publicados por CÉLIA et al. (1990), SMITH et al. (1993) e outras

fontes, mencionadas no texto. Todos os testes numéricos foram executados em um PC 486

DX4 100 Mhz, usando-se o sistema operacional DOS, versão 6.22. O código fonte foi

escrito em FORTRAN e compilado com Microsoft Fortran Powerstation™, versão 1.0.

Para os testes numéricos, foram selecionados três solos com características

hidráulicas bastante diferentes; conforme mostrado na tabela 6.1.

Tabela 6.1 - Parâmetros hidráulicos de solo, usados nos testes dos modelos numéricos;

veja as eqs.(2.7) e (2.8) para o significado dos símbolos; dados obtidos de CÉLIA et al.
(1990), SMITH et al. (1993) e CASTRO, O. M. (comunicação pessoal).

parâmetro solo A solo B solo C solo C
O - 60 cm > 60 cm

KS

Os

©r

h>

hs

Ü
^
^
(p
a

b

7.966 m dia-1

0.3680
0.1020

-0.2985 m

Om

1.0

2.0

2.0

0.5

2.0

0.5

0.0096 m dia-1

0.3325
0.1225

-0.800 m

0.100 m

0.2

5.0

5.0

1.0

2.0

3.0

2.282 m dia-1

0.3500
0.0730

-0.500 m

Om

1.0

2.0

2.0

0.5

2.0

0.5

0.569 m dia-1

0.3810
0.0890

-0.500 m

Om

1.0

2.0

2.0

0.5

2.0

0.5

O solo A é um solo arenoso, e foi também usado por CÉLIA et al. (1990) e por

RATHFELDER & ABRIOLA (1990), para testar a simulação numérica da infiltração de

água. Este solo apresenta uma função de condutividade hidráulica altamente na&^o^tt^Ou

'^

giïi^ta t\(ï
v?//" ^!
\?/^ ^/

Y°E S-,
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seja, se o modelo empírico de Gardner-Rijtema fosse ajustado para o solo A, o valor para o

coeficiente p nas eqs.(4.7) e (4.8) seria relativamente alto (por volta de 8.0).

O solo B é um solo argiloso, e um dos solos usados por SMITH et al. (1993), para

testar o modelo de infiltração apresentado na seção 4.2.1. Este solo apresenta uma função

de condutividade hidráulica moderadamente não-línear, com um coeficiente (3

relativamente baixo (por volta de 2.0).

O solo C é um solo PodzóÏÍco arenoso bastante comum no estado de São Paulo

(PRADO, 1995, p. 162). Os parâmetros hidráulicos do solo C foram medidos por vários

pesquisadores do ÏAC, no campo experimental de Pindorama (SP) (CASTRO, O. M.,

comunicação pessoal). A curva de retenção de água foi medida em 4 trincheiras. Também,

foi medida a condutividade hidráulica em 230 pontos, usando-se o permeâmetro Guelph. A

relação entre a condutividade hidráulica e o potencial matricial, como determinada pelo

permeâmetro Gueïph, esta baseada no modelo empírico de Gardner-Rijtema, ou seja

(REYNOLDSetal.1983):

K(h)=Kf,exp(ph); h^<h<h, (6.1)

onde

K^= condutividade saturada de campo (m dia~l).

As eqs.(2.7) e (2.8) foram ajustadas aos dados do IÂC, usando-se o modelo capilar de

Mualem (KUTILEK & NIELSEN, 1994, p. 108), as equações de VAN GENUCHTEN

(1980) e assumiu-se que Kg »Kfg. Os parâmetros hidráulicos do solo C, na tabela 6.1,

apresentam os valores ajustados à média de amostragem (i.e. a média aritmética) dos dados

do campo experimental de Pindorama (SP).

6.1 DESEMPENHO DOS MODELOS DE FLUXO DE ÁGUA

Esta seção mostra o desempenho dos modelos de fluxo de água, apresentados no

capitulo 4. Primeiro, são apresentadas as comparações entre as médias empregadas para a

condutívídade hidráulica em um modelo numérico com uma malha grossa de nós. Segundo,

são apresentadas as comparações entre os vários modelos empíricos e soluções exalas, na

escala local. Terceiro, o modelo numérico com a malha grossa, usando-se os modelos
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empíricos como condição de contorno, é testado, usando-se um cenário baseado no campo

experimental de Pindorama (SP).

6.1.1 Comparação entre as médias empregadas para a conduíividade hidráulica

Na seção 2.1.1, foi apresentado o algoritmo de diferenças finitas de RATHFELDER

& ABRIOLA (1994), para a simulação do fluxo de água em solos. A infiltração de água, no

solo A, foi simulada com este algoritmo, usando-se uma condição de contorno do tipo

Dirichlet de -0.75 m na superfície do perfil, -10 m no fundo do perfil, e uma condição inicial

de -10 m. Também, foram empregados um passo no espaço de l cm, e a média geométrica

para a condutividade hidráulica entre os nós (veja a eq.(2.10)). E oportuno observar que l

cm representa um passo no espaço relativamente pequeno e, portanto, o erro devido à

díscretização do espaço, também é muito pequeno. A figura 6.1 mostra a distribuição do

potencial matricial, depois de 6 horas de infiltração, segundo duas versões do modelo

numérico e segundo a solução exata de PHILIP (1969).

o
passo no tempo =

0.05 dia

passo no tempo =

0.001 dia

solução analítica

-12

10 20 30

profundidade (cm)

40 50

Figura 6.1 - Distribuição do potencial matricial do solo A, depois de 6 horas de
infiltração, usando-se uma condição de contorno do tipo Dirichlet de -0.75 m na

superfície do perfil, -10 m no fundo do perfil, uma condição inicial de -10 m, um passo
DO espaço de l cm e a média geométrica para a condutividade hidráulica entre os nós.

A figura 6.1 mosü-a que a solução numérica converge para a solução exata, usando-se

passos pequenos no tempo. Para passos maiores no tempo, a frente de infiltração toma-se

mais difusa do que a solução exata, mas aproximadamente mantém a mesma posição. Ou

seja, o erro no volume de água infiltrada não aumenta muito, em função do tamanho do

passo no tempo. Isto também foi mostrado por CÉLIA et al. (1990) e RATHFELDER &
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ABRIOLA (1994). Portanto, foi confirmado que o uso do assim chamado "chord slope

method (veja a seção (2.1.1)), para calcular a capacidade diferencial de umidade, resulta

em erros relativamente pequenos, devido a discretização no tempo.

O mesmo cenário de simulação foi repetido várias vezes, variando-se o tamanho dos

passos no espaço e no tempo. Estas simulações foram usadas para medir o erro relativo no

volume de água infiltrada e o trabalho no computador por simulação. O "índice de

trabalho , neste caso, é uma função do numero de iterações Picarei realizadas por simulação,

e, portanto, uma indicação relativa do tempo gasto no computador. A figura 6.2 mostra os

resultados para um passo no espaço de l cm e vários passos no tempo, enquanto a figura 6.3

mostra os resultados para um passo no tempo de 0.01 dia e vários passos no espaço.
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.£ u11 0.1

0.01

0.001 0.01

passo no tempo (dia)

0.1 0.001 0.01

passo no espaço (m)

0.1

Figura 6.2 - Erro relativo no volume de

água infiltrada, e o índice de trabalho no
computador por simulação, em função do

passo no tempo, para um passo no espaço

de l cm; as outras condições são iguais às

condições da figura 6.1

Figura 6.3 " Erro relativo no volume de

água infiltrada, e o índice de trabalho no
computador por simulação, em função do

passo no espaço, para um passo no tempo

de 0.01 dia; as outras condições são iguais

às condições da figura 6.1

Pode-se tirar duas conclusões das figuras 6.2 e 6.3. Primeiro, multiplicando-se o

passo no tempo por um fator 10, resulta em uma simulação 5 vezes mais veloz, enquanto o

mesmo aumento no passo no espaço (aumentando-se o passo de l cm até 10 cm), resulta em

uma simulação 40 vezes mais veloz. Portanto, apenas aumentando-se o passo no tempo,

não é suficiente para tomar o modeÏo numérico bastante rápido. Segundo, um passo no
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tempo relativamente longo, de 0.1 dia, resulta em um erro relativo de apenas 2%. Isto

confirma novamente que o algoritmo de RATHFELDER & ABRJOLA (1994) resulta em

erros relativamente pequenos, devido a discretização no tempo. Porém, a figura 6.3 mostra

que um passo no espaço relativamente comprido, de 10 cm, resulta em um erro relativo

inaceitável (por volta de 60%). Portanto, o algoritmo de RATHFELDER & ABRIOLA

(1994) não resulta em erros relativamente pequenos, devido a díscretízação no espaço.

O algoritno de RATHFELDER & ABRIOLA (1994) usa a média geométrica para

calcular a condutívidade hidráulica entre os nós (veja a eq.(2.10)), o que é a escolha mais

comum para o método de diferenças finitas. A partir desta afirmação, o objetivo é provar

que o erro, devido a discretização no espaço, pode ser reduzido, através do uso da média

correia. Como foi mencionado no capítulo 4, o uso da média uniforme apresenta a

vantagem do coeficiente r (na eq.(4.14)) poder ser otimizado. O valor ótímo de r, durante a

infiltração de água no solo, foi investigado para várias situações, apresentando-se uma

condição de contorno do tipo Dirichlet. Foi usada uma malha com uma distância entre os

nós de 10 cm. Além disto, foram inseridos alguns nós, perto da superfície do solo, para

evitar que a condição de Dirichlet introduza um erro no volume de água infiltrada. A

simulação foi repetida 9 vezes, variando-se o potencial matricial inicial (h,), o potencial

matricial na superfície do solo (h^), a condutividade hidráulica saturada (K ) e o tipo de

solo (A ou B). Assume-se que os resultados destas 9 situações diferentes, permite retirar

conclusões genéricas, em relação ao desempenho das médias testadas. Foram testados 5

valores para o coeficiente r na eq.(4.14): r = -0.5 (i.e. a média geométrica), r = -0.25, r = O

(i.e. a média dinâmica), r == Vz/Vh = l/grad(h) (í.e. a média uniforme em uma coluna de

solo vertical) e r = l (i.e. a média aritmética). Foi calculado o erro relativo e o erro absoluto

da infiltração cumulativa, depois de 0.25 dia, conforme pode ser visto nas figuras 6.4 e 6.5.

A figura 6.4 mostra que os erros relativos variam muito, de uma situação para a outra,

quando a média geométrica ou a média aritmética são usadas. Portanto, estas médias são de

baixa confíabilidade. O melhor desempenho é apresentado pela média dinâmica, cujo erro é

sempre relativamente baixo (no máximo 6.3%, para as 9 situações estudadas). Soma-se a

isto que a média dinâmica apresenta a propriedade de que o seu erro relativo é relativamente

baixo, quando a densidade de fluxo é relativamente alta. Isto resulta em erros absolutos

relativamente baixos, quando a média dinâmica é empregada. Isto é confirmado na figura

6.5, que mostra a distribuição dos erros absolutos na infíkração cumulativa.
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0.8 m/dia, solo A
0.01m/dia,soloB

r =-0.5 r = -0.25 r=0

média

r = l/grad(h) r=l

Figura 6.4 - Erro relativo na infiltração cumulativa, depois de 0.25 dia, para valores
diferentes do coeficiente r na eq.(4.14), empregada para calcular a condutividade
hidráulica entre os nós em uma malha grossa, com uma distância entre os nós de 10 cm;

h^ = potencial matricial inicial, h ç = potencial matricial na superfície do solo. Kg ^=

condutividade hidráulica saturada.
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r = -0.5 r =-0.25 r=0
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Figura 6.5 - Erro absoluto na mfiltração cumulativa, depois de 0.25 dia, para valores
diferentes do coeficiente r na eq.(4.14), empregada para calcular a condutividade
hidráulica entre os nós em uma malha grossa, com uma distância entre os nós de 10 cm;

h^ = potencial matricial inicial, hg = potencial matricial na superfície do solo, K =

condutividade hidráulica saturada.
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A figura 6.6 mostra os resultados obtidos para a média dinâmica, em detalhes. Os

erros relativos das simulações individuais, são indicados com os números l até 9. Além

disto, os resultados são divididos em 3 grupos, ou seja: as simulações 1-3, 4-6 e 7-9. As

condições inicias e as condições de contorno são as mesmas, dentro de cada grupo. Ou seja,

as únicas diferenças entre as simulações, dentro de um dado grupo, são as características

hidráulicas do solo conforme mostram as legendas das figuras 6.4 e 6.5. Desta maneira, a

figura 6.6 confirma que, no caso da média dinâmica, o erro relativo é menor, quando as

propriedades hidráulicas do solo resultam em uma densidade de fluxo maior.

0.01 0.1

infiltração cumulativa (m)

Figura 6.6 - Erro relativo na infiltração cumulativa, para as simulações l até 9,
empregando-se a média dinâmica e uma malha grossa, com uma distância entre os nós

de 10 cm* Os resultados são divididos em 3 grupos. Os pontos de cada grupo são

conectados com uma linha sólida.

Portanto, o emprego da média dinâmica em um modelo de colunas independentes

(veja a introdução do capitulo 4), resulta em uma precisão maior nas colunas mais

permeáveis e uma precisão menor nas colunas menos permeáveis. Isto apresenta uma

situação favorável, porque as colunas mais permeáveis são as mais importantes, em termos

de lixiviação de pesticídas para o lençol freático.

As figuras 6.7 e 6.8 mostram como o emprego da média dinâmica resulta na

simulação do fluxo de infiltração sem desvio sistemático, em solos altamente permeáveis

(simulações l e 4 nas legendas das figuras 6.4 e 6.5). È conveniente observar que a

simulação da frente de infiltração é apenas uma aproximação, devido ao uso de uma malha
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grossa de nós. Porém, a posição média da frente está correia, resultando-se em um erro

muito baixo na infiltração cumulativa. Teoricamente, isto evita um desvio sistemático nos

primeiros dois momentos da distribuição espacial do processo de infiltração, em um modelo

de colunas independentes.
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Figura 6.7 - Distribuição do potencial matricial do solo A, com K = 0.5 m dia~l, depois

de 6 horas de infiltração, usando-se uma condição de contorno do tipo Dirichlet de 0.0
m na superfície do perfil, -10 m no fundo do perfil, uma condição inicial de -10 m, um

passo no espaço de 10 cm e a média dinâmica para a condutividade hidráulica entre os
nós (i.e. a simulação l, nas figuras 6.4 e 6.5).

Além disto, os resultados mostram que a média dinâmica resulta em erros relativos

menores, quando o gradiente no potencial matricial é maior (compare as simulações de l a

3, com as demais). Isto é óbvio, porque a média dinâmica, em uma coluna de solo vertical,

é caracterizada por r = l/grad(h) = 0, ou seja, grad(h) -> ±oc.

Em um solo em condições de campo, o gradiente do potencial matricial muda em

função do tempo, devido às mudanças nas condições meteorológicas. Pode acontecer que,

durante os períodos sem infiltração, o valor absoluto do gradiente do potencial matricial seja

relativamente baixo. Neste caso, a média dinâmica não é necessariamente a melhor escolha.

Porém, um gradiente hidráulico menor, também significa que as condutividades hidráulicas

de dois nós adjacentes são mais próximas, porque a condutivídade hidráulica é uma função

do potencial matricial. Consequentemente, o erro na condutividade média (qualquer média)
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é menor. As figuras 6.9 e 6.10 mostram os valores das condutív idades médias entre dois

nós adjacentes. O primeiro nó é saturado e apresenta um potencial matricial h > h

enquanto o potencial matricial do segundo nó é indicado no eixo das abscissas. As figuras

6.9 e 6.10 mostram que a média dinâmica sempre chega muito perto da média uniforme,

para qualquer diferença no potencial matricial.
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Figura 6.8 - Distribuição do potencial matricial no solo A, com K = 8.0 m dia-1, depois

de 6 horas de infiltração, usando-se uma condição de contorno do tipo Dirichlet de
-0.75 m na superfície do perfil, -10 m no fundo do perfil, uma condição inicial de -10 m,
um passo no espaço de 10 cm e a média dinâmica para a condutividade hidráulica
entre os nós (i.e. a simulação 4, das figuras 6.4 e 6.5).

As figuras 6.4 e 6.5 mostraram que a média dinâmica apresenta um desempenho

melhor do que a média uniforme, na simulação da infiltração de água. Como foi

mencionado na seçao 4.1.1, durante a infiltração de água em um solo seco, o modelo

empírico de Gardner-Rijtema geralmente não é mais válido. Neste caso, a eq.(4.13) não é

necessariamente a melhor estimativa para o valor de r e a média dinâmica toma-se superior

à média uniforme.
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Figura 6.9 - Comparação entre as diferentes médias para a condutividade hidráulica

relativa do solo A, entre dois nós adjacentes. O primeiro nó é saturado e apresenta um

potencial matricial h > h , enquanto o potencial matricial do segundo nó é indicado no

eixo das abscissas; a média uniforme foi calculada para AZ[ ^ = 10 cm.

Ainda não foi discutida a questão da estabilidade da solução numérica. Uma solução

numérica instável poderá convergir, mas apresentará oscilações no fluxo simulado em

função do tempo. Durante alguns testes com o algoritmo de RATHFELDER & ABRIOLA

(1994), usando-se a eq.(2.15) como a condição de contorno e uma malha grossa (distância

entre os nós: 10 cm), foi observado o seguinte: quanto maior o valor da média, mais estável

é a solução numérica. Portanto, de todas as médias testadas a média aritmética é a mais

estável e a média geométrica a menos estável (veja as figuras 6.9 e 6.10). Infelizmente, a

média aritmética resulta em erros relativamente grandes no fluxo simulado, como pode ser

visto nas figuras 6.4 e 6.5. A média dinâmica, por outra lado, é quase tão estável como a

média aritmética, mas apresenta um erro muito menor no fluxo simulado. A média

geométrica, cujo uso é geralmente recomendado em textos numéricos bem conhecidos,

tornou o modelo numérico tão instável, que não houve uma solução convergente, para
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alguns dos testes realizados com a eq.(2.15) como condição de contorno e uma malha grossa

(distância entre os nós: 10 cm).
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Figura 6.10 - Comparação entre as diferentes médias para a condutividade hidráulica
relativa do solo B, entre dois nós adjacentes. O primeiro nó é saturado e apresenta um

potencial matricial h > hg, enquanto o potencial matricial do segundo nó é indicado no

eixo das abscissas; a média uniforme foi calculada para Áz^ 2 = 10 cm.

6.L2 Testes numéricos do modelo empírico de infiltração

O solo B, sem a presença de uma cultura, foi usado para testar o modelo empírico de

PARLANGE et al. (1982), apresentado na seção 4.2.1.

O modelo empírico foi comparado com uma solução analítica da equação de

Richards, apresentada por SMITH et al. (1993). Esses autores calcularam a infiltração no

solo B, empregando-se uma umídade volumétrica inicial de 0.1659 e uma chuva de 0.12 m

dia-1, durante 6 horas. Empregando-se a eq.(4.42), uma umidade volumétrica inicial de
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0.1659 resulta em um valor para a sortividade inicial (A;) de 0.05878 m d~l^ e um valor de

0.8 foi escolhido para o coeficiente ô na eq.(4.34), de acordo com SMITH et al. (1993).

A figura 6.11 mostra a existência de uma boa comparação entre a solução analítica e

o modelo empírico, para este cenário. Convém observar que, neste caso, o tempo de

encharcamento é da ordem de 3 horas.

. solução analítica

]-] modelo empírico

0.05 0.1 0.15 0.2

tempo desde o início da chuva (dia)

0.25

Figura 6.11 - Comparação entre o modelo empírico de PARLANGE et al. (1982) e uma
solução analítica da equação de Richards, para a infiltração do solo B; intensidade de
chuva = 0.12 m dia-1, 6, = 0.1659, A; = 0.05878 m d-1/2 e ô == 0.8.

O mesmo cenário foi usado para testar o modelo empírico na presença de uma

camada de água na superfície do solo. Supõe-se que o solo consiga armazenar, no máximo,

5 cm de água na sua superfície. Neste caso, o modelo empírico foi comparado com o

modelo numérico apresentado na seção 2.1.1, usando-se a eq.(2.15) como condição de

contorno. Foi empregada, no modelo numérico, uma malha fina (distância entre os nós: 2.5

mm), resultando-se em uma solução de alta precisão.

As figuras 6.12 e 6.13 mostram uma boa comparação entre a solução analítica e o

modelo empírico, para este cenário. Vale destacar que, neste caso, mais água entra no solo

do que na figura 6.11, porque depois do término da chuva, a água armazenada na superfície

contínua infílürando-se no solo (veja também a figura 4.5).
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Figura 6.12 - Comparação entre o modelo empírico de PARLANGE et al. (1982) e uma
solução numérica da equação de Richards, para a infiltração do solo B, com a presença
de uma camada de água superficial; intensidade de chuva = 0.12 m dia-1, duração da

chuva = 0.25 dia, e; = 0.1659, A, = 0.05878 m d-1/2 e S = 0.8.
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Figura 6.13 - Espessura da camada superficial de água, em função do tempo, segundo o

modelo empírico de PARLANGE et al. (1982) e segundo uma solução numérica da
equação de Richards, para as condições indicadas na figura 6.12

Os testes numéricos provaram que o método Newton-Raphson, como apresentado na

seção 4.2.1, é muito eficiente para resolver o modelo de PARLANGE et al. (1982). No
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máximo, 6 iterações foram necessárias para reduzir o erro relativo do fluxo cumulativo até o

limite de 10~-^ Ainda mais, foi demonstrado que o modelo de PARLANGE et al. (1982)

pode ser empregado com uma camada superficial de água. A possibilidade de armazenar

água na superfície do solo resulta em valores mais altos de infiltração.

Ressalta-se que, nos testes numéricos realizados, o modelo empírico de infiltração foi

empregado em simulações contínuas, com passos no tempo relativamente pequenos,

visando-se comparar o fluxo de infílüração com as soluções exatas.

6.1.3 Testes numéricos do modelo empírico de evaporação

O solo B apresenta um ciclo de evaporação relativamente longo. Portanto, o solo B,

sem a presença de uma cultura, foi escolhido para testar o modelo empírico de evaporação

apresentado na seção 4.2.2. Primeiro, um único ciclo de evaporação foi simulado por um

modelo numérico com uma malha fina (distância entre os nós: 0.25 mm), empregando-se a

eq.(2.16) como condição de contorno. O potencial matricial em equilíbrio com a atmosfera

foi igual a -2500 m e a evaporação potencial igual a 3 mm dia" l. Para calcular a

condutivídade hidráulica entre os nós, a média dinâmica foi empregada. Durante a

simulação, foram registrados simultaneamente os potenciais matriciais h^ e h f, nas

profundidades z ^ = 2.5 mm e Zj = 50 mm, respectivamente. Segundo, uma função

monotônica T foi ajustada para os valores de h, e hf, registrados durante o segundo

estágio da evaporação. Foi ajustada a função logarítmica h^f = 335.27 - 183.67 In(-hi),

válida para hj < 15.0 m, conforme mostrado na figura 6.14.

A figura 6.15 mostra a evaporação real, simulada com o mesmo modelo numérico,

mas com uma malha grossa de nós (distância entre os nós: 10 cm), usando-se a função IP,

ajustada na figura 6.14. Uma solução de alta precisão foi simulada por um modelo

numérico com uma malha fina (distância entre os nós: 0.25 mm), empregando-se a eq.(2.16)

como condição de contorno. Como pode ser visto na figura 6.15, a aproximação é muito

boa. Observe que os passos no tempo são muito maiores no modelo numérico com a malha

grossa, do que no modelo com a malha fina.
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Figura 6.14 - Valores registrados de h} e h^ef? e a função de ajuste XÍf, para um único

ciclo de evaporação do solo B, sem a presença de uma cultura; potencial matricial

inicial = -10 m, 2^= 2.5 mm, Zi == 50 mm, hg^ = -2500 m e E ^ = 3 mm dia~l.
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Figura 6.15 - Evaporação real do solo B, simulada por dois modelos numéricos, para as

condições indicadas na figura 6.14 (o modelo com uma malha grossa usa a função T da

figura 6.14).

Para testar a universalidade da função y, pode-se repetir a simulação da figura 6.15,

com parâmetros hidráulicos, condições de contorno ou condições iniciais diferentes. A

figura 6.16 mostra a evaporação do solo B, com um potencial matricial inicial de -0.5 m e
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uma evaporação potencial de l mm dia~l. A figura 6.17 mostra a evaporação do solo B,

com valores para 9 e K diferentes da tabela 6.1. A figura 6.18 mostra a evaporação do

solo A, ao invés do solo B. Todas estas simulações foram realizadas, empregando-se a

função Y, calibrada para o solo B, na figura 6.14. Os resultados mostram que o modelo

numérico com a malha grossa, aproxima muito bem a evaporação cumulativa, mesmo para

condições muito diferentes.

Quando o tipo de solo é completamente diferente, a função <P deve ser calibrada de

novo, para obter uma maior precisão. Por exemplo, a figura 6.18 mostra que a aproximação

não é muito boa, no caso do solo A, que é um solo completamente diferente do solo B.

3 -L

"3 '

T3
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Figura 6.16 - Evaporação real do solo B, simulada por dois modelos numéricos, para as

condições indicadas na figura 6.14, exceto com potencial matricial inicial de -0.5 m e

uma evaporação potencial de l mm dia-1 (o modelo com uma malha grossa usa a

função Y da figura 6.14).

Foi mostrado que a função T quase não depende de Kg, nem de 6 e nem das

condições iniciais e condições de contorno. Portanto, y é uma função bastante genérica e

precisa ser calibrada uma única vez, para um modelo de colunas independentes, onde K e

9 são as variáveis aleatórias.
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Figura 6.17 - Evaporação real do solo B, simulada por dois modelos numéricos, para as
condições indicadas na figura 6.14, exceto os parâmetros 9 = 0.30 e K == 0.05 m dia~l

(o modelo com uma malha grossa usa a função T da figura 6.14).
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Figura 6.18 - Evaporação real do solo A, simulada por dois modelos numéricos, para as

condições indicadas na figura 6.14, exceto com potencial matricial inicial de -1.0 m (o
modelo com uma malha grossa usa a função T da figura 6.14).
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6.1.4 Desempenho do modelo numérico de fluxo de água

O modelo numérico de fluxo de água, apresentado na seção 4.3, foi testado, usando-se

dados da literatura e do campo experimental de Pindorama (SP), constituído de um solo

Podzólico arenoso, ou seja, o solo C da tabela 6.1. Este solo apresenta uma condutividade

hidráulica relativamente alta e um teor de matéria orgânica relativamente baixo; duas

propriedades que geralmente facilitam a lixiviação de pesticidas (BOESTEN & VAN DER

UNDEN, 1991). A tabela 6.2 mostra algumas propriedades físicas e químicas do solo C,

relevantes para este trabalho. Como pode ser visto nas tabelas 6.1 e 6.2, o solo C apresenta

dois horizontes, com características físicas e químicas diferentes.

Tabela 6.2 - Propriedades físicas e químicas do solo C, usadas nos testes numéricos;
dados obtidos de CASTRO, O. M. (comunicação pessoal), VAN OMMEN et al. (1989) e
PARLANGE et al. (1982).
Parâmetro 0-60 cm > 60 cm

Pb

mom

?L
&
A-

O comprimento de dispersão hidrodinâmica do solo C foi estimado em 5 mm, valor

dentro da faixa de valores encontrada por BOESTEN (1986), para solos arenosos.

O coeficiente ô do modelo de PARLANGE et al. (1982) é uma função empírica da

umidade volumétrica do solo e diferente para cada tipo de solo. Porém, a variação em ô(Q),

para solos diferentes, não é muito grande. Além disto, a infiltração não é muito sensível a

este parâmetro. Portanto, PARLANGE et al. (1982) aconselham o uso de ô(0) » 0.85, o que

também foi adotado nesta tese. Além disto, a sortividade foi calculada com a eq.(4.42), em

função da umidade volumétrica do solo, para o horizonte A, conforme a figura 6.19. Ê

interessante observar que a sortivídade não depende de Kg ou 63. Portanto, para um modelo

de colunas independentes com variáveis aleatórias Kg e 9g na escala de campo, a função

A,(6) precisa ser calibrada uma única vez.

A função T foi ajustada, da mesma maneira que na seção anterior, para o solo C. Isto

resultou na função logarítmica h^gf = 1.19 - 16.38 Ïn(-hi), para hj < 3.18 m.

1640 kg
0.9 %

5 mm
0.85
veja a fí;

m-à

guraó.19

1640 kg m-J

0.5 °/o

5 mm
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Dados sobre a precipitação diária (P) e a evapotranspiração Thorathwaite (ET()) para

a estação meteorológica de Pindorama (SP) foram obtidos do Instituto Agronômico de

Campinas (IAC), para o ano de 1992 (I. CLERICI de MARIA, comunicação pessoal). Nos

dados do IAC, a precipitação é registrada diariamente, enquanto uma chuva em Pindorama

apresenta uma duração típica entre 5 e 120 minutos (VIEIRA et al., 1994). Na ausência de

dados mais detalhados, foi suposto, neste trabalho, que a duração de chuva em Pindorama

apresenta um valor de 60 minutos. Além disto, foi suposto que a precipitação diária ocorre

em um único pulso de chuva. Portanto, a série temporal de precipitação diária (P) é

facilmente convertida em uma série de íntensidades de chuva (ip), o que apresenta uma

condição de contorno mais realística. Além disto, supõe-se uma espessura máxima de 5 cm

para a camada de água armazenada na superfície do solo, durante uma chuva.

0.04-.--_-- ___-_--__-- .___- ______-.___

O i—-_—.-_.1-
0.6

saturação relativa (l)

0.8

Figura 6.19 - Sortividade do horizonte A do solo C, calculada com a eq.(4.42), em
função da saturação relativa.

Como cultura escolheu-se milho (Zea Maize L.\ por ser a cultura mais estudada em

relação à líxiviação de pesticidas (FLURY, 1996). A cultura de milho aqui usada apresenta

um ciclo médio de crescimento de 146 dias (CNPMS, 1994). Supõe-se que, cada ano, o

milho foi plantado em 20 de outubro e colhido em 13 de março, havendo somente uma safra

por ano.

A evapotranspiração potencial (ETp^ na eq.(2.20)) foi igualada à demanda

aünosféríca (ETo) que corresponde ao valor para uma cultura de milho completamente
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desenvolvida (BOESTEN, 1993) e ao valor correspondente a solos descobertos (PENMAN,

1948).

O fator a para a redução da absorção de água pela cultura é uma função do potencial

matricial, conforme mostra a eq.(2.19). Para milho a função a é definida como (FEDDES et

al., 1978); a é igual a zero para h > -0.1 m; a aumenta linearmente até l para -0.1 > h >

-0.25 m; a é igual a l para -0.25 m^h>-5mea decresce linearmente para zero para -5 >

h S: -80 m.

Para o índice de área foliar durante o crescimento do milho foi utilizada uma curva

obtida pelo Centro Nacional de Pesquisa de Milho e Sorgo (CNPMS) em Sete Lagoas, MG

(CNPMS, 1994), conforme mostra a figura 6.20. Baseado no índice de área foliar, os

diferentes estágios de desenvolvimento do milho foram estabelecidos da seguinte forma:

emergência 10 dias após o plantio, fím do estágio vegetativo 80 dias após o plantio, e

colheita 146 dias após o plantio (CNPMS, 1994). A cobertura do solo foi calculada com a

eq.(2.23). Para os coeficientes de regressão nesta equação foram adotados os valores a =

2.9363, b = 0.9462 e c = O (BOESTEN, J.J.T.I., comunicação pessoal). Isto resultou na

cobertura do solo mostrada na figura 6.20.

5.0

índice de área foliar

cobertura do solo

60 80 100 120
tempo pós-plantio (dia)

160

Figura 6.20 - índice de área foliar e cobertura do solo, para uma cultura de milho {Zea

Mays í.) com um ciclo normal e uma densidade de plantio de 55000 plantas por
hectare (BOESTEN, 1993; CNPMS, 1994).
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SILVA et al. (1994) investigaram a interceptaçao da chuva pela cultura de milho

completamente desenvolvido em Sete Lagoas (MG), em função da intensidade de chuva.

Baseado no trabalho destes autores, foi adotado o seguinte modelo de interceptação:

E^=S,0.0784P°-623 (6.2)

onde

P ^ precipitação diária (m)

Para o ano de 1992, a interceptação total calculada com a eq.(6.2), foi igual a 10 % da

precipitação medida.

A figura 6.21 mostra o fluxo potencial através da superfície do solo, calculado com a

eq.(2.24) e a transpiração potencial, calculada com a eq.(2.20), durante o ano de 1992, para

o cenário anteriormente descrito.

T

•fluxo potencial através da
superfície do solo

transpiração potencial

Pn

-7

50 100 150 200

dia do ano

250 300 350

Figura 6.21 - Fluxo potencial através da superfície do solo e transpíração potencial,
durante o ano de 1992 em Pindorama (SP), para as condições descritas na seção 6.1.4.

A profundidade da zona de raízes em função dos dias após o plantio, e a distribuição

das raízes para o milho completamente desenvolvido, foram medidos por OLIVEIRA et al.

(1993), CALHEIROS (1992) e MERTEN & MIELNICZUK (1991), para vários solos

brasileiros. A figura 6.22 mostra os dados destes autores e a função usada nos modelos

numéricos. Também, baseado nos trabalhos de OLIVEIRA (1993) e BOESTEN (1993), foi
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adotado que a profundidade da zona de raízes aumenta linearmente em função do tempo,

durante o estágio vegetatívo do milho, até uma profundidade máxima de 40 cm. Durante o

estágio vegetativo do milho, a distribuição relativa de raízes da figura 6.22 foi adaptada à

profundidade real através de uma interpolação linear.
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Figura 6.22 - Distribuição relativa de raízes, em função da profundidade, para a
cultura do milho completamente desenvolvido; a linha sólida mostra os pesos para a
transpiração potencial, empregados nos modelos numéricos (fontes: OUVEDÍA et al.,

1993; CALHEFEtOS, 1992; MERTEN & MIELNICZUK, 1991)

Em todos os testes numéricos, a profundidade do lençol freático foi considerado

infinito. Portanto, a condição de contorno no fundo do perfil de solo é dada por Vh =

grad(h)=L

A figura 6.23 apresenta uma comparação entre a drenagem cumulativa na

profundidade de 30 cm, simulada por três modelos numéricos diferentes, aplicados ao

cenário anteriormente descrito:

l. um modelo com uma malha grossa (Az ==10 cm), usando-se a média geométrica para a

condutividade hidráulica e as eqs.(2.15) e (2.16) como a condição de contorno;

2. um modelo com a mesma malha grossa, usando-se a média dinâmica para a

condutívidade hidráulica e os modelos empíricos para a infiltração e a evaporação e

3. um modelo numérico com uma malha fina (Az ^ 0.25 cm perto da superfície do solo e

Az = l cm no resto do perfil).
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O primero modelo apresenta uma solução rápida convencional, usando-se

simplesmente o algoritmo de RATHFELDER & ABRIOLA (1994) com uma malha grossa.

O segundo modelo apresenta uma solução rápida, usando-se o mesmo algoritmo, mas com

as modificações mencionadas acima. O terceiro modelo apresenta uma solução lenta, mas

de alta precisão.

0.1 ^

•modelo numérico com uma maUia grossa,

usando-se a média geométrica e as eqs.(2.15) .
e (2.16) como a condição de contorno

-._ modelo numérico com uma malha grossa,

usando-se a média dinâmica e os modelos
empíricos na superfície do solo

_ _ modelo numérico com uma malha fína

50 100 150 200
dia do ano

250 300 350

Figura 6.23 - Drenagem cumulativa na profundidade de 30 cm, durante o ano de 1992

referente ao cenário descrito na seção 6.1.4, simulada por três modelos numéricos

diferentes.

Como pode ser visto na figura 6.23, a solução rápida convencional apresenta um

desvio sistemático na drenagem cumulativa. A solução rápida proposta (i.e. o segundo

modelo), enfretanto, aproxima a solução do modelo com uma malha fina muito bem.

Porém, este modelo é aproximadamente 100 vezes mais rápido do que o modelo com uma

malha fina.

6.2 DESEMPENHO DOS MODELOS DE TRANSPORTE DE SOLUTO

Esta seção mostra o desempenho dos modelos numéricos de transporte de soluto,

apresentados no capítulo 5. Em primeiro lugar, são apresentadas as comparações entre os

vários modelos Lagrangeanos desenvolvidos e as respectivas soluções analíticas, para uma

coluna de solo semi-infínito, na escala local. Em segundo lugar, é apresentado o

desempenho do modelo Lagrangeano lognormal, para um conjunto de colunas

independentes, na escala de campo.
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6.2.1 Escala local

No capítulo 5 foram desenvolvidos vários modelos Lagrangeanos. Os modelos para

uma coluna de solo semi-infínito foram testados na escala local, usando-se os dados da

tabela 6.3.

Tabela 6.3 - Dados de entrada usados nos testes numéricos, na escala local, dos

modelos de transporte, para um soluto conservativo, ou seja, 1^0 = O e p,^ = O-

Parâmetro valor

mo l kg ha-}
q -0.1 cm dia" l

9 0.20
^ 10.0 cm
Do O m2 dia-1

pb 1500 kg m-3

1.0%

K^ Oou50Lkg-l

N 0.8 ou 1.0

Cref l.O mg L-l

Zinc.l -o-lcm

Zinc.2 ° cm

Teoricamente, para uma coluna de solo semi-infínito, o modelo Lagrangeano mais

carreto é o modelo baseado na distribuição normal truncada, apresentado na seção 5.1.2.

Neste modelo, as funções de ajuste f[(ü,'k) e g('Gi,Àj são as soluções para os coeficientes

p^(t) e (c?z(t)) das eqs.(5.10), (5.11) e (5.12), para valores conhecidos de E{z(t)} e

Var{z(t)}. Para um perfil semi-infínito, com fluxo de água somente direcionado para baixo

e um pulso do tipo delta Dirac aplicado na superfície do solo, EJz(t)} e Var{z(t)} são dadas

pelas eqs.(D.4) e (D.5) no apêndice D. Porém, as eqs.(D.4) e (D.5) são equações bastante

complicadas, enquanto as eqs.(5.10), (5.11) e (5.12) são implícitas. Portanto, um método

mais rápido foi desenvolvido para determinar as funções jÜL^(t) e (ë^(t)) . Para uma

coluna de solo com 'k = constante, as funções f((ü,^) e g(t?,^) foram baseadas nas

eqs.(3.22) e (3.23), para {(Ü,CT} S t, onde i é uma distância de referência. Para os

valores {o ,vs} < t, as eqs.(3.22) e (3.23) foram corrigidas por funções da forma
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(©/Í)al -(co/^)al+l +(o)/^)a2+l e (^)PI -(W^)fil+l +(^)P2+I. respectivamente. Desta

forma, as funções f( CD, À.) e g(CT,^) podem ser descritas da seguinte maneira:

f(o^)=

g(CT,^)=

(£+).)

00 +^

2U - 3\'

ai / \ a.i+1 r .. \ cc-i+1O)^1 Í(£)V^Í í (ü}v'2~
+1 —

rorl-rror.rro

;0) <

;(üï£

P2+1

;Ï3<

2ÀCT - 3^ \V5Ï&

com

onde

-YÀ; 7>-^

i = distância de referência (m) e

a^ a^, pi, P^ e Y = coeficientes de ajuste (l).

(6.3)

(6.4)

(6.5)

Os expoentes a^ a^, p^ e P^ são empregados para ajustar as eqs.(6.3) e (6.4) às funções

H^(t) e (o^(t))~, para {co , -OT } < t. Os expoentes são teoricamente diferentes para cada

comprimento de dispersão. Porém, cálculos experimentais mostraram que as mudanças

nestes expoentes são desprezíveis, quando ^ é menor do que 30 cm (na literatura encontram-

se valores para ^ geralmente menores do que 30 cm). A tabela 6.4 mostra os valores

otimizados para aj, a^, P}, p^ e Y - Para um comprimento de dispersão entre O e 30 cm.

Tabela 6.4 - Valores otimizados para os coeficientes nas funções de ajuste f(co,^) e

g(TCT, ^), para uma coluna de solo com À = constante e O < ^ ^0.3 m.

coeficiente valor

ai

a2

Pi
P2
7

0.915

1.000

1.020

1.100

20.0

A figura 6.24 mostra uma comparação entre a solução analítica de TORIDE et al.

(1995) e o modelo Lagrangeano baseado na distribuição normal truncada, usando-se as

eqs.(5.19), (6.3) e (6.4) e os valores da tabela 6.4. Como pode ser visto, a aproximação é
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muito boa, mesmo para um tempo de percurso relativamente pequeno de 20 dias e um

comprimento de dispersão relativamente grande de 10 cm..

2 _-

Í1'5
.s

l 5

0.5

concentração residente,

modelo analítico

Q concentração residente,

modelo numérico

0.1 0.2 0.3 0.4

distância de percurso (m)

0.5 0.6

Figura 6.24 - Concentração residente de um soluto conservatívo e não-adsorvente,

segundo a solução analítica para um processo convectivo-dispersivo (TORIDE et al.,

1995) e segundo o modelo Lagrangeano baseado na distribuição normal trancada,
usando-se as eqs.(6.3) e (6.4) e os valores da tabela 6.4; t = 20 dias, K = O L kg-1, com

outros parâmetros dados pela tabela 6.3.

Mesmo sendo o modelo Lagrangeano mais carreto para um processo convectívo-

dispersivo, o modelo baseado na distribuição normal truncada apresenta algumas restrições:

(l) o fluxo de água tem que ser descendente, (2) a aplicação do soluto tem que ter a forma

de um pulso do tipo delta Dírac na superfície do solo e (3) o comprimento de dispersão tem

que ser constante no perfil. Portanto, este modelo não é muito prática e a sua importância é

principalmente académica. Por exemplo, o modelo foi usado para determinar o valor ótimo

de 5 nas eqs.(5.53), (5.54) e (5.55), o que resultou em Ô = 10~3. De ora em diante,

empregar-se-á somente o modelo Lagrangeano lognormal, por ser menos restritivo, na

prática.

As figuras 6.25 e 6.26 mostram as soluções analíticas segundo as eqs.(3.9) e (3.15) e

as soluções numéricas segundo o modelo Lagrangeano lognormal. As figuras 6.25 e 6.26

mostram que as eqs.(5.54) e (5.55) mantêm a mesma precisão, independente da velocidade

da amostra (cada retângulo nas figuras 6.25 e 6.26, apresenta uma amostra com um valor P

diferente e, portanto, uma velocidade diferente).
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Nesta tese, supõe-se que o processo de transporte de solutos no solo, na escala local, é

convectivo-dispersivo. Na seção 5.1.4 foram apresentados 3 métodos diferentes para ajustar

o modelo Lagrangeano lognormal a um processo convectivo-dispersivo. As figuras 6.27,

6.28 e 6.29 mostram as concentrações residentes para um processo convectívo-dispersivo,

depois de um tempo de percurso de 200 dias, para cada um dos 3 métodos de ajuste.
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Figura 6.25 - Fluxo de concentração de um soluto conservativo e não-adsorvente,

segundo a solução analítica para um processo convectívo-estocástico lognormal (i.e. a

eq.(3.9)) e segundo o modelo Lagrangeano lognormal; z = -1.0 m, K = O L kg-1, com

outros parâmetros dados pela tabela 6.3.

Comparando-se as figuras 6.27, 6.28 e 6.29, fica evidente que o método 3 é a melhor

opção. O que surpreende é que uma soma de várias distribuições lognormais, ou seja, o que

pressupõe o método 2, não apresenta o resultado desejado. Aparentemente, o método 2 não

corrige, mas acumula o erro no terceiro momento da distribuição convectívo-dispersiva.

Portanto, de ora em diante, empregar-se-á somente o método 3 para ajustar o modelo

numérico Lagrangeano lognormal.

Os resultados constantes das figuras 6.27, 6.28 e 6.29 foram realizadas, usando-se

compartimentos com uma espesssura de 10 cm. Para os métodos 2 e 3, isto significa que os

primeiros dois momentos da distribuição lognormal foram ajustados a cada 10 cm. A figura

6.30 mostra uma simulação segundo o método 3, com dois compartimentos de 1.0 m. Como
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pode ser visto, depois de uma única correção na distância de 1.0 m, o método 3 já produz

um resultado muito bom.
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Figura 6.26 - Concentração residente de um soluto conservativo e não-adsor^ente,

segundo a solução analítica para um processo convectivo-estocástico lognormal (i.e. a

eq.(3.15)) e segundo o modelo Lagraageano lognormal; t = 200 dias, K = O L kg~l,
com outros parâmetros dados pela tabela 6.3.
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Figura 6.27 - Concentração residente de um soluto conservativo e não-adsorvente,

segundo a solução analítica para um processo convectívo-dispersivo (TORIDE et al.,

1995) e segundo o modelo Lagrangeano lognormal, ajustado pelo método l; Az = 10
cm, t = 200 dias, K = O L kg-1, com outros parâmetros dados pela tabela 6.3.
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Figura 6.28 - Concentração residente de um soluto conser^ativo e não-adsorvente,

segundo a solução analítica para um processo convectívo-dispersivo (TORIDE et al.,

1995) e segundo o modelo Lagrangeano lognormal, ajustado pelo método 2; Az == 10
cm, t = 200 dias, K = O L kg~l, com outros parâmetros dados pela tabela 6.3.
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Figura 6.29 - Concentração residente de um soluto conservatívo e não-adsorvente,

segundo a solução analítica para um processo convectívo-dispersivo (TORIDE et al.,
1995) e segundo o modelo Lagrangeano lognormal, ajustado pelo método 3; Az = 10
cm, t = 200 dias, K = O L kg~l, com outros parâmetros dados pela tabela 6.3.
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. modelo analítico
convectívo-dispersívo

modelo numérico

Lagrangeano, com

camadas de l m de
espessura

0.5 l 1.5 2

distância de percurso (m)

Figura 6.30 - Concentração residente de um soluto conservativo e não-adsorvente,

segundo a solução analítica para um processo convectivo-dispersivo (TORIDE et al.,

1995) e segundo o modelo Lagrangeano lognormal, ajustado pelo método 3; Az = l m, t
= 200 dias, KQ^ = O L kg~l, com outros parâmetros dados pela tabela 6.3.

A figura 6.31 mostra uma simulação segundo o método 3, para um cenário não-

estacionário. Neste caso, a distribuição do tempo de percurso não se aproxima de uma

distribuição lognormaL Mesmo assim, o método 3 produz um resultado muito bom. Na

verdade, a figura 6.31 é um composto de múltiplas distribuições lognormais. Ou seja, cada

amostra "k" pertence a uma distribuição lognormal "k" diferente. A primeira parte da curva

apresenta as amostras com a velocidade média do primeiro período, enquanto a segunda

parte apresenta as amostras com uma mistura das velocidades médias dos dois períodos

considerados.

Mesmo sendo a melhor opção, o método 3 não fornece uma aproximação boa para

distâncias de percurso relativamente pequenas. As figuras 6.32 e 6.33 mostram as

concentrações simuladas para duas distâncias de percurso: 0.2 e 1.0 m. A figura 6.32

mostra que, para distâncias de percurso pequenos, o terceiro momento central da

dísü-ibuição do tempo de percurso começa a divergir da distribuição produzida pelo método

3. Isto acontece, mesmo para uma malha muito fina (ou seja, para Az « 10 cm, os

resultados não foram muito diferentes dos resultados apresentados na figura 6.32). Supõe-

se que o erro no terceiro momento, não afeta significativamente os primeiros dois momentos



130

da distribuição do tempo de percurso, na escala de campo. Esta suposição foi testada,

aplícando-se o modelo Lagrangeano lognormal a um conjunto de colunas independentes

(veja a seção 6.2.2).
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Figura 6.31 - Concentração residente de um soluto conservativo e nâo-adsorvente,

segundo a solução analítica para um processo convectivo-dispersivo (TORIDE et al.,

1995) e segundo o modelo Lagrangeano lognormal, ajustado pelo método 3; Az = 10
cm, z == -1.0 m, q = -0.002 m dia-1 para t < 50 dias, q = -0.0005 m dia~l para t > 50 dias,

ICom = O L kg~l, com outros parâmetros dados pela tabela 6.3.

A figura 6.34 mostra a concentração residente, para uma isoterma de adsorção não-

linear. Como pode ser visto, a frente do soluto não é aproximada com muita precisão. Para

uma isoterma Freundlich com N ^ 1.0, as amostras com baixas concentrações são retardadas

mais do que as amostras com altas concentrações. Isto pode ser verificado, para

concentrações diferentes, usando-se a isoterma Freundlich (i.e. a eq.(2.32)) para calcular o

valor de R (t) na eq.(5.45). O modelo Lagrangeano leva isto em conta, através do uso das

eqs.(5.45) e (5.46). Porém, apenas a velocidade média da amostra é corrigida, e não a

diferença entre as velocidades do limite inferior e superior da amostra. Portanto, a amostra

apresenta uma expansão maior, o que resulta em uma concentração residente mais baixa, o

que, por sua vez, resulta em uma velocidade mais baixa.
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Figura 6.32 - Concentração de um soluto conserratívo e não-adsorvente, segundo a

solução analítica para um processo convectivo-dispersivo (TORTOE et al., 1995) e
segundo o modelo Lagrangeano lognormal, ajustado pelo método 3; Az = 10 cm, z =

-20 cm, K = O L kg-1, com outros parâmetros dados pela tabela 6.3.
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Figura 6.33 - Concentração de um soluto conservativo e não-adsorvente, segundo a

solução analítica para um processo convectívo-dispersivo (TORIDE et al., 1995) e
segundo o modelo Lagrangeano lognormal, ajustado pelo método 3; Az = 10 cm, z =

-100 cm, K = O L kg~l, com outros parâmetros dados pela tabela 6.3.
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. modelo numérico

convectivo-dispersívo

modelo numérico
Lasranseano

0.5 1.0 1.5

distância de percurso (m)

2.0

Figura 6.34 - Concentração de um soluto conservativo e adsorvente para um processo

convectivo-dispersivo, segundo uma solução numérica Euleriana e segundo o modelo

Lagrangeano lognormal, ajustado pelo método 3; Az = 10 cm, t = 1000 dias, K = 50
L kg~l, N = 0.8, com outros parâmetros dados pela tabela 6.3.

Mesmo assim, existe a possibilidade de que os erros, devido ao uso da abordagem de

primeira ordem, sejam desprezíveis na escala de campo, quando N não é muito diferente de

1.0 (i.e. entre 0-8 e 1.2). Vários testes numéricos foram realizados para verificar isto, cujos

resultados serão apresentados na próxima seção.

6.2.2 Escala de campo

O modelo Lagrangeano lognormal foi usado para simular o transporte de pesticidas

em um conjunto de colunas independentes, na escala de campo. As soluções dos modelos

Lagrangeanos apresentados no capítulo 5, podem ser empregados na escala de campo, em

duas abordagens diferentes: (l ) usando-se funções transferência para um modelo

convectivo-estocástico lognormal ou (2) usando-se simulações Monte Cario para um

modelo de colunas independentes.

Os testes numéricos realizados na seção anterior, na escala local, podem ser

considerados também como testes da primeira abordagem mencionada, na escala de campo.

Como foi mostrado nas figuras 6.25 e 6.26, o modelo Lagrangeano lognormal apresenta

uma aproximação muito boa, para um processo convectivo-estocástíco. Observe que, na
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escala de campo, o coeficiente de variação no tempo de percurso do soluto, não é mais

derivado de um modelo convectivo-dispersivo local, mas de um modelo convectívo-

estocástíco regional.

Para testar o modelo Lagrangeano lognormal, para o caso de um modelo de colunas

independentes, usando-se simulações Monte Cario, voltamos ao cenário descrito na seção

6.1.4, baseado nos dados obtidos no campo experimental de Pindorama (SP). Foi suposto

que o pesticida foi aplicado somente uma vez por ano, no dia em que foi realizado o plantio

do milho (ou seja, no dia 20 de outubro). A tabela 6.5 mostra as propriedades dos pestícidas

usados nos testes numéricos da figura 6.36.

Tabela 6.5 - Propriedades dos pesticidas usados nos testes numéricos da figura 6.36,
para o cenário descrito nas seções 6.1.4 e 6.2*2.

parâmetro valor observação ou referência

mo l -O kg ha" } na faixa recomendada pêlos fabricantes

f^c 0.5 BRIGGS et al. (1982)

T^ef 20 °C BOESTEN (1986)
0.08 °C-1 BOESTEN(1986)

e^f 0.25 VAN DER ZEE & BOESTEN (1991)
0.7 BOESTEN(1986)

K^ 20 - 160 L kg-1 VAN DERZEE & BOESTEN (1991)
N 0.8 - 1.2 CALVET et al. (1980); VAZ (1994)
c,^ 1.0 mg L-l BOESTEN (1986)
H^ 20-160 dias VAN DERZEE & BOESTEN (1991)
f^ veja a figura 6.35 BOESTEN & VAN DER UNDEN (1991);

BARBOSA & RIGITANO (1994)
z; j -10.0 cm pesticida incorporado nos primeiros 10 cm do solo

Zinc,2 ° cm idem

Como a atividade microbiológica do solo diminui com a profundidade, entende-se

que o mesmo comportamento vale para a meia vida. Mesmo para climas temperados, há

poucos dados disponíveis na literatura sobre taxas de transformação abaixo da camada

agricultável. BOESTEN & VAN DER LINDEN (1991) apresentaram uma revisão dos

dados de diferentes autores. Estes dados foram combinados com aqueles de BARBOSA &

RIGITANO (1994), que mediram a degradação de aldícarb nos diferentes horizontes de 4

solos diferentes da região de Lavras (MG). Nos modelos numéricos, um perfil de solo de

2.0 m foi dividido em quatro diferentes camadas, com as profundidades 0-30, 30-60, 60-100

e 100-200 cm. Considera-se a primeira camada do perfil como a camada agricultável e,

portanto, como representativa das condições de referência (í.e. f^ =- 1.0, por definição).
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Para as outras camadas uma função descontínua foi ajustada aos dados da literatura, como

pode ser visto na figura 6.35.

Q
icd
Q*
ü

0.8 j

0.6 -l

0.4 J

0.2 J

p x

D

s
A X

Q atrazma (Boesten & van der
Línden, 1991)

+ diuron (Boesten & van der
Linden, 1991)

^ aldicarb sulfone (Boesten & van

derLinden, 1991)

X aldicarb (Barbosa & Rigitano,
1994)

.modelo

x

0.5 1.5 2 2.5

profundidade (m)

3.5

Figura 6.35 - Fator de correçâo para |LL f, em função da profundidade, ajustado aos

dados de BOESTEN & VAN DER LINDEN (1991) e BARBOSA «& RIGITANO (1994).

A temperatura do solo foi simplesmente extrapolada linearmente a partir da superfície

para o interior do solo. Supõe-se que a temperatura na superfície seja igual à temperatura do

ar, medida na estação meteorológica em Pindorama, além de se supor que o gradiente de

temperatura no solo fosse constante e igual a 3 °C m~l.

Dentro do conjunto de colunas independentes, 6 parâmetros foram considerados

aleatórios: 9g, Kg, o produto nio^K ïí^f, Fz e P^; conforme apresentado na tabela 6.6.

Foi empregada uma amostra por coluna de solo, ou seja, por "rodada" Monte Cario.

Qualquer correlação entre os parâmetros aleatórios pode ser incorporada no modelo. Neste

caso, supõe-se que a correlação entre os parâmetros aleatórios é desprezível. Além disto,

assume-se que as propriedades das diferentes camadas de solo estão perfeitamente

correlacionadas.

Na literatura encontram-se valores mínimos e máximos de O até 200 L kg" ^ para K^

e de O até 200 dias para H^ (VAN DER ZEE & BOESTEN, 1991). Portanto, os seguintes

valores médios foram usados para os testes numéricos: E K = 20, 60,100,140 e 180 L
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kg~^, enquanto E H ^ = 20, 60, 100, 140 e 180 dias, resultando-se em uma série de 25

combinações diferentes. Para as médias de Ô e Kg foram sempre usados os valores

constantes da tabela 6.1 (solo C), com cada série de 25 combinações repetida para 3 valores

de N: 0.8, 1.0 e 1.2. Isto representa a faixa de N encontrada na literatura, para a maioria dos

pestícidas (CALVET et al., 1980; VA2, 1994). O expoente de Freundlich N não foi

considerado aleatório, para poder comparar melhor os desempenhos dos modelos lineares

(i.e. N = l) e não-lineares (i.e. N ^ l). Além disto, não foram encontrados dados na

literatura sobre a variabilidade espacial de N.

Tabela 6.6 - Coeficientes de variação (CV) dos parâmetros aleatórios, usados nos

testes numéricos para o cenário descrito nas seções 6.1.4 e 6.2.2.

parâmetro CV distribuição referência
0-60 cm > 60 cm

QS

KS

om""'*"om

Href

FZ

Pt

5%
73%
50%

10%

5%
44%
50%

10%

lognormal

lognormal

normal

normal

uniforme

uniforme

VIEIRA et al. (1992)
CASTRO, O. M. (com. Pessoal)

VAN DER ZEE & BOESTEN
(1991)

WALKER & BROWN (1983)
veja a seção 5.5.2

ídem

Em seguida são apresentadas como foram realizadas as simulações Monte Cario (veja

a seção 3.3.2). Em primeiro lugar, foram gerados valores aleatórios para os parâmetros 9

Ks, m Ko^, Hfgf, F^ e P( . Em segundo lugar, foi simulado o fluxo de água no interior

de cada coluna de solo, usando-se o modelo numérico, apresentado na seção 4.3 e o cenário

apresentado na seção 6.1.4. Isto resultou em uma matriz de eventos ambientais diferente

para cada coluna de solo. Em terceiro lugar, foi usada a matíz de eventos ambientais para

simular a massa residual de pestícida que atinge a profundidade de controle de 1.0 m, com o

modelo numérico Lagrangeano lognormal ajustado a cada 10 cm a um processo convectívo-

díspersívo.

E oportuno ressaltar que a precipitação total, durante o ano de 1992, ficou muito

próxima da precipitação anual média, registrada na estação clímatológica de Pindorama.

Portanto, as condições meteorológicas do ano 1992 foram repetidas durante 10 anos,

assumindo-se que uma amostra de pesticida demora, no máximo, 10 anos para atingir a

profundidade de controle de 1.0 m. Além disto, o pesticida foi aplicado somente no
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primeiro ano. Supõe-se que a massa residual desta única aplicação é representativa da

lixiviação média do pesticída por ano. Esta suposição foi, por sua vez, baseada na suposição

de que a aplicação do pesticida em um dado ano, não afeta a líxiviação do pesticida aplicado

no ano seguinte. Para a maioria dos pesticidas usados atualmente, esta é uma suposição

razoável, porque eles são bíodegradáveis (ou seja, eles não se acumulam na camada

agricultável) e eles apresentam uma isoterma de adsorção quase linear (ou seja, a velocidade

de percurso do pesticida não depende muito da concentração residente). No caso do modelo

numérico Lagrangeano, um cenário com uma única aplicação, permite usar apenas uma

amostra por rodada" Monte Cario com o modelo numérico Lagrangeano. Neste caso, o

modelo toma-se muito eficiente em termos de tempo gasto no computador.

O modelo numérico Euleriano, apresentado na seção 2.2.1, foi usado para verificar os

resultados obtidos com o modelo numérico Lagrangeano. O modelo Euleriano empregou

uma malha de 25 nós. Para ambos os modelos, foi empregado uma amostragem

estratificada do tipo ALH, durante as simulações Monte Cario. Para um número m baixo de

parâmetros, IMAN & HELTON (1985) sugerem um número n de "rodadas" entre lm e 5m.

No caso da tabela 6.6, m = 6, o que resulta em um número de "rodadas" entre 12 e 30.

Baseado neste critério, foi adotado o número de 30 simulações.

A figura 6.36 mostra a média de amostragem (veja a eq.(A.17)) da massa residual

para uma profundidade de controle de 1.0 m. Como pode ser visto, a aproximação para o

caso linear é muito boa (erro relativo na lixiviação por ano <!%). Para os casos não-

lineares, a aproximação apresenta um error relativo da ordem de 30% da lixivíação por ano.

Os experimentos numéricos mostraram que o esforço computacional por passo no

tempo, para seguir uma amostra no modelo Lagrangeano, é aproximadamente igual ao

tempo gasto para calcular a concentração residente em um nó de um modelo numérico

Euleriano. Portanto, quando os passos no tempo do modelo Lagrangeano e do modelo

Euleriano são iguais, a velocidade de processamento do modelo Lagrangeano é igual à

velocidade de processamento de um modelo Euleríano com um único nó. Além disto, o

modelo Lagrangeano é menos restritivo para o passo no tempo, o que resulta em uma

solução numérica ainda mais rápida. Para o caso linear, o modelo Lagrangeano apresentou

uma solução 250 vezes mais rápida do que um modelo numérico Euleriano com 25 nós,

apresentado na seção 2.2.1, enquanto que para o caso não-Ïínear, o modelo foi mais rápido
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cerca de 50 vezes. Os modelos numéricos Lagrangeanos lineares e não-lineares apresentam

velocidades diferentes de processamento, devido às diferenças de definição das amostras.

No caso linear, uma amostra apresenta apenas um limite de probabilidade e a sua

concentração residente não precisa ser calculada. No caso nao-Iínear, uma amostra

apresenta dois limites de probabilidade e a sua concentração residente precisa ser calculada

para cada passo no tempo (veja a introdução da seção 5.5).
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Figura 6.36 - Comparação entre os modelos numéricos Eulerianos e Lagrangeanos, em

termos da média de amostragem da massa residual, para uma profundidade de

controle de 1.0 m e o cenário descrito nas seções 6.1.4 e 6.2.2; N = o expoente de

Freundlich.

Resumindo-se, a parte mais importante desta tese foi o desenvolvimento de técnicas

numéricas rápidas que podem ser aplicadas em análises estocásticas do transporte de solutos

no solo, através de simulações do tipo Monte Cario. Em estudos de impactos ambientais na

escala regional, a área de estudo é geralmente dividida em "células de grade" ou,

alternativamente, em polígonos, representando-se os vários "pedotops" (KÜTILEK &

NIELSEN, 1994, p.330). Neste caso, cada "pedotop" deve ser considerado como um
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conjunto de colunas independentes, porque cada parâmetro de entrada apresenta uma certa

média e variância de amostragem dentro de cada "pedotop". As técnicas numéricas

apresentadas nesta teste, foram desenvolvidas para modelos de colunas independentes e,

portanto, podem ser empregadas para calcular a lixiviação de pesticidas de cada pedotop"

(ESKES & CRESTANA, 1996; ESKES & CRESTANA, 1997). Na escala regional, a área

de estudo (por exemplo, uma mícrobacia) pode conter milhares de pedotops". Neste caso,

a alta velocidade de processamento das técnicas numéricas desenvolvidas e apresentadas

neste trabalho significa uma grande vantagem.
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7. CONCLUSÕES E TRABALHOS FUTUROS

7.1 CONCLUSÕES

Supondo-se que a densidade de fluxo entre dois nós é constante, durante um passo no

tempo, e que a condutividade hidráulica não-saturada segue uma função do tipo

exponencial, foi possível derivar a média uniforme. Essa média é uma função do

coeficiente empírico r, que pode ser usado para otímizar a condutivídade média entre dois

nós de um modelo numérico de transporte de água. Para a infiltração de água no solo, a

média dinâmica apresentou o melhor desempenho, que corresponde à média uniforme com r

=0.

Tradicionalmente, a média geométrica foi sempre considerada a melhor opção para

simular o fluxo de água no solo com um modelo numérico. Por exemplo, do artigo bem

conhecido de CÉLIA et al. (1990), p.1495, pode-se citar: "...the geometric mean (...) is

usually a better choice than the arithmetic mean, (when) used to define the values of

^i±l/2"-"- Provavelmente, a preferência pela média geométrica tem sido baseada no fato de

que, em uma escala logarítmica, tal média está situada exatamente no valor médio entre dois

valores (veja a figura 4.3). Porém, os resultados e as análises apresentados na seção 6.1.1

mostraram que a média geométrica é a pior escolha, dentro as opções testadas, para simular

o fluxo de água em um meio poroso não-saturado.

A diferença em desempenho entre a média geométrica e a média dinâmica, no caso da

infiltração de água em um solo seco, foi bastante grande. A média dinâmica permitiu adotar

uma distância 10 vezes maior entre os nós, o que resultou em uma simulação 40 vezes mais

rápida, para alguns dos cenários testados.

O testes numéricos provaram que o método Newton-Raphsoa, conforme foi

apresentado na seção 4.2.1, é muito eficiente para resolver o modelo de PARLANGE et al.
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(1982). No máximo, foram necessárias 6 iterações para reduzir até o limite de 10^ o erro

relativo no fluxo cumulativo simulado. Além disto, foi demonstrado que o modelo de

PARLANGE et al. (1982) pode ser empregado com uma camada superficial de água. A

possibilidade de armazenar água na superfície do solo resulta em valores mais altos de

infílü-ação.

Também foi demonstrado que um modelo empírico de evaporação pode ser definido

como uma condição de contorno do tipo Cauchy, usando-se uma função empírica T. Foi

mostrado que a função XF quase não depende de K nem de 9 , ou das condições iniciais ou

de contorno. Portanto, Y é uma função bastante genérica e precisa ser calibrada uma única

vez para um modelo de colunas independentes, onde Kg e 6g são variáveis aleatórias.

Para o cenário escolhido, o uso da média dinâmica em um modelo numérico de

diferenças finitas com uma malha grossa, em combinação com o uso dos modelos empíricos

apresentados na seção 4.2, resultou em uma simulação aproximadamente 100 vezes mais

rápida do que um modelo numérico convencional usando uma malha fina.

Deve-se acrescentar ainda que foram desenvolvidos vários modelos numéricos

Lagrangeanos para a simulação do transporte de solutos no solo. As conclusões em relação

a estes modelos, são as seguintes:

7.1.1) Foi demonstrado, na seção 6.2.1, que uma aproximação de primeira ordem no cálculo

da concentração de soluto, mantém a mesma precisão, independentemente da velocidade da

amostra;

7.1.2) Foram apresentados vários métodos para ajustar o modelo Lagrangeano lognormal a

um processo convectivo-dispersivo. Um resultado surpreendente foi que a soma das

distribuições lognormais de cada camada (método 2, seção 5.1.4), não apresentou o

resultado desejado. Aparentemente, este método não corrigiu, mas acumulou o erro no

terceiro momento da distribuição convectívo-dispersiva. Foi demonstrado que a melhor

opção encontra-se no uso de uma distribuição lognormal diferente para cada amostra

(método 3, seção 5.1.4). Mesmo assim, para pequenas distâncias de percurso, o terceiro

momento central da distribuição de tempo de percurso começou a divergir da distribuição

produzida pelo método 3, mesmo para uma malha muito fina. Porém, para o cenário
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empregado na seção 6.2.2, foi constatado que o erro no terceiro momento, não afetou

significativamente a média da massa residual de pesticidas, na escala de campo;

7.1.3) Para uma isoterma de adsorção não-linear, a frente de soluto não foi aproximada com

muita precisão pelo modelo Lagrangeano lognormal, conforme mostrado na figura 6.34.

Isto deveu-se ao fato de que apenas a velocidade média da amostra foi corrigida, e não a

diferença entre as velocidades dos limites inferior e superior da amostra;

7.1.4) Na seção 6.2.2, o modelo Lagrangeano lognormal foi usado para simular o transporte

de pestícidas em um conjunto de colunas independentes, na escala de campo. Para o caso

linear, o modelo Lagrangeano apresentou uma solução 250 vezes mais rápida do que um

modelo numérico Euleriano com 25 nós, enquanto que para o caso nao-linear, o modelo foi

de 50 vezes mais rápido. O modelo apresentou um erro relativo menor do que 1% na

lÍxíviação média, para o caso linear, e um erro relativo de 30% para os casos não-lÍneares

testados.

7.1.5) O modelo numérico Lagrangeano lognormal, apresentado na seção 5.1.3, pode ser

empregada em um modelo de fünção-transferência ou em um modelo de colunas

independentes. Desta maneira, o modelo poderá ser usado para calcular a lixiviação de

pesticídas de cada "pedotop" em um estudo na escala regional. Neste caso, a alta

velocidade de processamento apresenta uma grande vantagem. O modelo ainda não foi

encontrado na literatura. Ele quase não apresenta restrições quanto aos parâmetros de

entrada. Por isso, é mais universal do que, por exemplo, o modelo naõ-estacionário de

JURY et al. (1990), que foi baseado no conceito de funções-transferência semi-analíticas.

7.2 TRABALHOS FUTUROS

No capítulo 4 foi apresentada uma análise extensa da média uniforme, tanto no que se

refere à dependência do potencial matricial, quanto ao que se refere à dependência da

distância. Somente uma pequena parte deste trabalho foi aplicada na simulação da

lixiviação de pestícídas, conforme mostrado no capítulo 6. Desta forma, é relevante

considerar o trabalho sobre a média uniforme, porque outros pesquisadores na área de

simulação de fenómenos de transporte, poderão usa-lo como ponto de partida.
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Por exemplo, os modelos numéricos para simular o fluxo não-saturado de gás, água e

petróleo no interior de uma formação geológica heterogênea, tomam-se muito mais

eficientes, quando a condutividade não-saturada entre os nós é calculada com uma

expressão do tipo da eq.(4.32). Para estes modelos bi- e ü-idimensionais, o ganho em termos

de tempo gasto no computador deverá ser ainda maior do que no caso unidimensional

apresentado neste trabalho. Portanto, seria interessante realizar experimentos numéricos

comparando-se a eq.(4.32), ou expressões alternativas baseadas na média unifomie, com

uma solução obtida através da integração numérica da eq.(4.6).

Ao invés de se usar a eq.(4.32) em um modelo numérico convencional, com nós fixos

no espaço, poder-se-ía usar uma média uniforme segmentada em um modelo com nós

móveis. Neste caso, seriam usados vários segmentos, cada um deles apresentando um valor

P constante, para descrever simultaneamente: (l) a variação de K com s e (2) a variação

de K com h. Neste caso, é oportuno observar que a transformação de Kirchhoff (PAN &

WIERENGA, 1997) pode ser empregada para cada segmento, acrescendo-se ainda que a

técnica de Newton-Raphson pode ser usada para localizar as extremidades (i.e. os nós

móveis) da cada segmento no espaço.

Existem também aplicações interessantes da média uniforme para modelos de

transporte saturados, tal como os modelos hidráulicos de água subterrânea. Devido ao fato

da eq.(4.25) não depender do potencial matricial, a média harmônica ponderada pode ser

calculada a priori, ou seja antes de calcular o potencial matricial. Neste sentido, uma

alternativa seria descrever a heterogeneidade espacial em um meio poroso saturado através

da eq.(4.30), o que resultaria no valor carreto para o coeficiente r da média uniforme, ou

seja, daeq.(4.14).

No capítulo 5, foram desenvolvidos vários modelos numéricos Lagrangeanos para a

simulação do transporte de solutos no solo. A ideia de simular o transporte de solutos em

meios porosos, através de uma amostra definida por limites de probabilidade, é inédita.

Porém, neste trabalho, apenas o caso unidimensional foi apresentado. Um trabalho futuro

interessante poderá ser feito para o caso multidímensional. Vale notar que, no caso

unidimensional, uma amostra é um intervalo de probabilidade expandindo-se; no caso

bidimensional um retângulo expandindo-se; e no caso tridimensional um cubo expandíndo-
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se. No caso multidimensional, a redução no tempo gasto no computador deve ser ainda

maior, do que as reduções registradas, neste trabalho, para o caso unidimensional.

Os modelos Lagrangeanos apresentados foram desenvolvidos para aplicações de

soluto na forma de um pulso do tipo delta Dirac. No caso multídimensional, isto significa

que os modelos podem ser usados apenas para fontes pontuais de soluto. Para fontes não-

pontuais, muitas amostras são necessárias para simular o transporte de soluto. Neste caso, a

técnica numérica Lagrangeana apresentada não necessariamente apresenta uma velocidade

de processamento maior do que um modelo Euleriano. Para evitar o uso de muitas

amostras, outros modelos Lagrangeanos poderão ser desenvolvidos, baseados em uma forma

diferente do pulso de aplicação (por exemplo, a função de Heaviside).

O caso não-Iinear para o modelo Lagrangeano lognormal ainda apresenta um desafio

a ser resolvido e pelo que tudo indica constitui-se em uma interessante sugestão de trabalho

futuro.
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APÊNDICE A

CONCEITOS BÁSICOS DE ESTATÍSTICA

Este apêndice apresenta alguns conceitos básicos da teoria da probabilidade e da

estatística, empregados neste trabalho. Para uma introdução mais profunda sobre a teoria da

probabilidade, veja PAPOULIS (1965) ou KOVACS (1996). Para uma introdução sobre o

uso de técnicas estatísticas em simulações, veja LAW & KELTON (1991). Para uma

introdução sobre estatística espacial, veja CRESSIE (1993).

Uma variável aleatória real pode ser definida como uma função, cujo domínio é um

espaço amostrai e cujo contradomínio é um subconjunto dos reais. Para uma variável

aleatória real X assim caracterizada (além de certas restrições elaboradas por KOVACS,

1996, p.l8) pode-se definir uma "função de densidade de probabilidade", f(X). Nesta tese,

a função f(X) é também chamada de "distribuição", o que é uma expressão mais abreviada.

Certas propriedades de uma função de densidade de probabilidade podem ser

definidas através dos seus "momentos". O n-ésimo momento de X é definido como:

M{xn}= ÍX"f(X)JX. (A.1)
—00

O n-ésimo momento central de x é definido como:

°p

Mjx"}= Í(X-M{X})"f(X)rfX. (A.2)
~oo

O primeiro momento também é chamado de "média" ou "valor esperado":

E{X}= ÍXf(X)üDí=M{X}. (A.3)
-03

O segundo momento central também é chamado de "variância":

00

Var{X}= J(X-M{X}) f(X)^X=M{x2}-(M{X})2. (A.4)
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O coeficiente de variação é definido como:

/Var{X}
cv{x} -

E{X}
(A.5)

Supõe-se que a soma de duas variáveis aleatórias Xi e X^ produz uma variável aleatória Y.

Para a média e a variância da variável Y, pode-se escrever:

E{Y}=E{Xi}+E-[X2} (A.6)

Var{Y}=Var{Xi}+Var{X2}+2Cov{Xi,X2} (A.7)

onde

Cov{Xi,X2}=M{(Xi-M{Xi})(X2-M{X2})}

= M{XiX2 } - M{Xi }M{X2} (A.8)

é a covariância de X^ e X^. A covariância está relacionada ao coeficiente de correlação,

p\X^,X-^\, como:

CovÇx^X^
(A.9)

/Var{Xi}Var{X2^
P{XpX2}=

Portanto, pode-se escrever a eq.(A.7) como:

Var{Y}=Var{Xi}+Var{X2}+2p{XpX2}^Var{Xi}Var{X2}. (A.10)

As funções de densidade de probabilidade, empregadas neste trabalho, são a

disfribuição normal e a distribuição Ïognormal. A distribuição normal, também chamada de

distribuição Gaussiana, é definida como:

f(x)=^hexp|-^(x^n (A.II)
2^ CT

com

E{X}=H

Var{X}=ü2.

(A. 12)

(A.13)

Além disto, a distribuição lognormal é definida como:

2

f (X) =
l

2n<yt
exp

ifin(x)-n
(A.14)
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com

.2

E{X}=exp|^+^-| (A. 15)

Var{X} = exp(2|Li + o2)|exp(cr2) - l] - (E{X}) exp(cr2) - l]. (A.16)

A função de densidade de probabilidade de uma variável de saída, X, pode ser

determinada através de simulações Monte Cario. Isto envolve a geração sequencial de

parâmetros de entrada de um modelo determinístico e soluções determinísticas subsequentes

da equação do modelo para cada realização dos parâmetros de entrada. Como cada solução

X; é uma resposta igualmente provável do sistema, a função de densidade de probabilidade

dos dados de saída reflete as propriedades estocásticas de previsão do modelo. Para n

realizações Xp a média de amostragem e a variância de amostragem são definidas como

(LAW & KELTON, 1991, p. 282):

n

£x.
H(n)=^~- (A.17)

S(x,-A(n))'
o2(n)-'=1—: — (A.18)

n~l

onde

X- = realização i da variável de saída X,

p,(n) = estimativa para a média de amostragem de n realizações de X, e

c" (n) = estimativa para variância de amostragem de n realizações de X,.
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APÊNDICE B

DERIVAÇÃO DOS PRIMEIROS DOIS MOMENTOS DA
DISTRIBUIÇÃO NORMAL TRUNCADA

Observe que, neste apêndice, usa-se uma notação mais abreviada do que a adotada no

capítulo 5, ou seja: z(t)=z , ^^(t)^^, o:^(t)=5 e ^^(t)=^.

A definição do n-ésimo momento de uma função de densidade de probabilidade é

dada pela eq.(A.l) e a definição da distribuição normal é dada pela eq.(A.l l). Portanto, o

primeiro momento da distribuição normal, truncada em z = 0, pode ser calculado como:

í
M{z}=

27ca
exp

IfZ-^Í

2^ CT
ai f^+^ exp

1/^2
-^(x) ^c

NÍ-^ NI -

-H+

F dx -_J l /~\2
_^expL-t(xrJ dï

Nf-^
==^+

G -J i ^\-irxpL-i(x)
1/^2

NÍ-^

=^1-

cr

/27C
-11

2 .CT/

121

NÍ-^
=H-o^ (B.l)

onde ^ é definido pela eq. (5.12), no capítulo 5. Além disto, o segundo momento é:

20 z2

MJ(z)2}=
Inà

exp
Ifz-ïX

2^ CT
dï

NÍ-^
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l'~\2 /~~\2°(?) +2?5x+(5x)
exp

l /-\24(x) ü%

N[ -
G

p

0 2Uax

=(?r +

exp
1^2-í (x) ú%+ J (^Y

exp
1/~^2-í(x) ^L

NÍ-tl

2(í(7

=(?): +

exp
l /-\2-^(x)

a-

p ^
a .(")2 r-i exp

1^:-^(xy ^t

NÍ-Í1

2^d

=w
exp

+

i^2

2^
+ (")2 f1 exp

l/^-í^y ^c

NI - ^

A integral da eq.(B.2) pode ser avaliada como:

(B.2)

CT
í -^exp 1/7-V-í(xV %^X= í -^=^|exp

l/^-^(xV

? _Í1L

-x

'271

?/ë
V27T'

exp

exp

l
2

l
2

(x)2

(l)

5 . p
+L

TO -°°

^NÍ-^
< G.

l
2n

^

exp
l
2

(x)2 ^

(B.3)

Substituindo-se a eq.(B.3) na eq.(B.2), obtém-se:
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MJ(z)2}=

2pto

=(?)•

exp

+

1^
2^a.

+ (5)2] ?/ë
exp

Ifp
2^5

+N1-

Ni -

2'jJd

=(P):
exp

+

ir?
2^a

H

+-^=exp
ifïn2

-2lsJ + (CT)ZNl-i2xif ^

NÍ-^

^CT

=(?)2-

exp Ml2 '<CT

NÍ-Í1
+(5)2=(P)2-jï5i;+(5)2. (B.4)

Portanto, a média e a variância são, pelas suas definições através das eqs.(A.3) e (A.4):

E{z}=M{z}=^-CT^ (B.5)

e

>2 } (^ r f i\2Var{z}=M^(z)2(-(M{z})'

,2 ^^y ^ /~\2 /~ ~i-\^
=(Hf-t:(7^+(CTf-(|ÜL-0^)

=(o)2+E{z}^. (B.6)



158

APÊNDICE C

DERIVAÇÃO DA DISTÂNCIA DE PERCURSO DE UM
PROCESSO CONVECTWO-DISPERSIVO, PARA UM PERFIL
SEMI-INFINITO

Observe que, neste apêndice, usa-se uma notação mais abreviada do que a adotada no

capítulo 5, ou seja: z(t)=z, p;^(t)=jï, Oz(t)=5 e Xz(t)=%.

A probabilidade que uma partícula de soluto adicionada em t = O na entrada z = O

atinja, num tempo t, uma profundidade menor ou igual a z, é dada por:

2

1^
0 l
í-f=rexP

P[^<0]=
2nv

lf^-?
2^ ü

NÍ-^

a l
J ^=exp

z-n

1/^24(x) ^x

NI - H

a l
!^exp

/27C

l /^2400 ^x

NÍ-^
cr.

a l
í -T=exP

1/^24(x)
x l

ü%- f ^=exp
1 /~\2-^(%)z ^c

NI -
a
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N[-^J-N(x)

NÍ-Í1

com

x=
z-p,

A eq.(C.l) pode ser escrita como (usando-se o símbolo P para P|^ > z|£^ O j ):

N(X)=(1-P)N[-^|

ou

X=N
-I

(l-p)Nl-i.
^

Com as eqs.(C.2) e (C.4), a distância de percurso z , é facilmente obtida, ou seja:

Z=H+CT%.

(C.l)

(C.2)

(C.3)

(C.4)

(C.5)
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APÊNDICE D

MÉDIA E VARIÂNCIA DE UM PROCESSO CONVECTIVO-
DISPERSIVO, PARA UM PERFIL SEMI-INFINITO

Para um processo convectivo-dispersívo, os primeiros dois momentos da distribuição

da distância de percurso, são (JURY & ROTH, 1990, p. 181);

M{z(t)} = ^ exp[- a2t) + ^-[(l + 4a2t]erfc(- a^/T) - erfc(aVt)] (D.l)

M!(z(t))2H2?+vtyptexp(-a2t)+

lerfcfaVt) + f8a4t2 + 8a2t - l)erfcf-aVt)

(D.2)

com

onde

a=
2VD

(D.3)

erfc() = função erro complementar (ABRAMOWITZ & STEGUN, 1970).

Portanto, a média e a variância são, a partir das suas definições dadas pelas eqs.(A.3) e

(A.4):

E{z(t)}=M{z(t)} (D.4)

e

Var{z(t)}=MJ(z(t))2(-(M{z(t)})2. (D.5)

Observe que todas as equações também podem ser escritas em função de <o == vt, ou de

TO = |v| t, através da substituição de D = ^|v| nas eqs.(D.l), (D.2) e (D.3).



161

APÊNDICE E

DERIVAÇÃO DO COEFICIENTE DE VARIAÇÃO DA
DISTRIBUIÇÃO LOGNORMAL SEGUNDO O MÉTODO 2

No modelo lognormal, os tempos de percurso estão perfeitamente correlacionados, ou

seja, p^X^X^ }= l na eq.(A.10). Portanto, para a variância no modelo lognormal pode-se

escrever:

Var{tk(s+As)-t^=Var{tk(s)-t§}

+Varjtk(s+As)-tk(s)l (E.l)

+2 /Varjtk(s)-t§}Varjtk(s+As)-tk(s)l.

Substituindo-se as eqs.(5.23), (5.29), (5.35) e (5.36) na eq.(E.l), obtém-se uma equação

parabólica para TlÍ[t(s) » no intervalo [s, s + As]:

2^k(Ç)
f ^
s+As ^ l (^))2^|!^çT^Us)-T^

^(^(Ç))2 - s |ïï.k(Ç)| — ; ^

Com ïït(s) e À- (s) constantes no intervalo [s, s + As], a eq.(E.2)toma-se:

As(^,(s))2 +|u.k(s)|j8f^-(ç^rfÇ T1^(s)-2^(s)=0.
"°w^

-^=0.

(E.2)

(E.3)

Com o limite As —> 0, a eq.(E.3) toma-se:

)k(s)
^t(s)= ^)

1"^)1 ^U |".k(^Mtk(s)-t§
"k(<

(E.4)
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Devido ao limite As -^ O, a eq.(E.4) é somente válida para passos Ás relativamente

pequenos. Para passos grandes no espaço, por exemplo, em simulações descontínuas, é

mais correio resolver a eq.(E.3) para cada passo Ás. A eq.(E.3) é uma equação parabólica

que apresenta dependência implícita em s. Portanto, o emprego de um método iterativo para

determinar a raiz da eq.(E.3) é necessário. Para evitar isto, assume-se que são desprezíveis

os efeitos da não-estacionaridade e não-homogen idade do fluxo de água, no valor de T\^(s).

Ou seja, na média, ïïtk(s) J À,k(Ç)/ ïïtk(^) <^"jÀ,k(£;)^. Com esta suposição a
OL ' '' ^ ' '/ J o

eq.(E.3) toma-se:

As(ïlSt(s))z +j8JÀk(Ç)< ^^(s)-2^k(s)^0. (E.5)

A eq.(E.5) apresenta uma equação parabólica explícita, que pode ser resolvida com

facilidade, para cada passo As.
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APÊNDICE F

DERIVAÇÃO DO COEFICIENTE DE VARIAÇÃO DA
DISTRIBUIÇÃO LOGNORMAL SEGUNDO O MÉTODO 3

Neste caso, supõe-se que o movimento da amostra k é independente de todas as outras

amostras e que o tempo de percurso desta amostra apresenta uma distribuição lognormal,

para qualquer distância de percurso. Ou seja, para a distância de percurso s, pode-se

escrever:

-k,(s)-tS=Afexp[^(s)+^(s)x;c]

onde

At = uma unidade de tempo no sistema de unidades desejado (dia).

Substituindo-se a eq.(5.21) na eq.(F.l), obtém-se:

tk(s)-t,k=E{tk(s)}G?(s)

com

G?(s)=exp °i^)x.k -
^k(s)):

.k(s)^ln(l^k(s)):

^(s)=Cv{tk(s)}

onde

(F.l)

(F.2)

(F.3)

(F.4)

(F.5)

fif> <7t = coeficientes da distribuição lognormal do tempo de percurso, para

distância de percurso s, da amostra k (l),

ik _G^ = tempo de percurso normalizado da amostra k (l) e
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T}^ :!= coeficiente de variação no tempo de percurso da amostra k (l).

Para um passo no tempo, durante o período de percurso da amostra k, pode-se escrever:

Atk(s)=tk(s+As)-tk(s)

-E{tk(s+As)-t§}G?(s+As)-E{tk(s)-tS}G?(s).

Para um processo convectívo-dispersivo, pode-se substituir a eq.(5.35) na eq.(F.6). Isto

resulta em:

(F.6)

Atk(s)=G.k(s.As)T^-G^(s)!^

s+As

".k©|

^

".k(0

=G.k(s+As)T^ +(G?(s+As)-G^(s
-m

Com ïït(s) " constante no intervalo [s, s + As], obtém-se:

^
(F.7)

".k©

As
Atk(s)=G?(s+As)^+(G?(s+As)-G,k(s))|

lüt'(s)|
^

-m
(F.8)

Por definição, u{k(s) = As / Atk(s), quando u^(s) » constante no intervalo [s, s + As].

Portanto, dividindo-se por Ás e substituindo-se ují(s) = As / Atk(s), a eq.(F.8)toma-se:

l _Gtk(s+As) ^fGtk(s+As)-G^(s)^ ^

"?(»)! |".k(^)i
+

As ".k©
(F.9)

Rearranjando-se a eq.(F.9), obtém-se:

u?(s)=,.k/,^Utk(s)

GSt(s)
(F.10)

com

G^,(s)=G?(s+As)+|u,k(s)
G?(s+As)-Gtk(s)^ ^

ÁS "tk0
(F.ll)

Assume-se que são desprezíveis os efeitos da não-estacionaridade e não-homogenidade do

fluxo de água, no valor de TI Jí (s) e, portanto, no valor de G ^ (s) . Com esta suposição, pode-

se escrever a eq.(F. l l) como:

GÍ.(s)»G.k(s+As)+ -(Gk(s+As)-G.k(s)) . (F.12)
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Observe que a eq.(F.lO) é igual à eq.(5.31), ou seja, a solução para um processo convectivo-

estocástico. Para um processo convectivo-dispersívo, as eqs.(F.3), (K4), (F.5) e (F.12) têm

que ser empregadas para ajustar o modelo lognormal.


