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PREFACIO

O livro “Aguas Subterraneas” € um classico. A época de seu lancamento, ha

aproximadamente quatro décadas, teve um imenso impacto. Juntamente com conceitos
estabelecidos, trouxe uma perspectiva que viria a causar uma quase revolu¢do no campo
da hidrogeologia, ao introduzir os conceitos de contaminacdo de aquiferos e incorporar
conceitos de varias outras areas do conhecimento. Foi um marco. Passou com todos os
méritos pelos obstaculos que costumam deixar pelo caminho outros livros-texto de
ciéncia basica. A esse momento visionario, documentado com clareza no prélogo da
edicdo original, somou-se o enorme talento descritivo e didatico dos autores. E foi esse
talento que imprimiu longevidade ao livro e que permitiu que uma tradugdo como essa
fosse lancada tanto tempo depois e com tanto interesse.

A propria histéria desta traducao para o portugués merece ser registrada neste
prefacio, pois foi uma demonstracdo da seducdo e respeito que o livro provoca ainda
hoje nos hidrogedlogos do Brasil, tanto naqueles que cresceram sob sua sombra segura
na area de hidrogeologia, quanto pelo publico mais jovem, que o utiliza para sua
formacgdo atual. Foi confiando nisso que optamos pelo convite aberto para a participacao
em um trabalho em mutirdo. Usando os contatos de anos de aulas, cursos e eventos,
enviamos uma chamada: “coloque seu nome num classico”. Em meros dois dias
atingimos quase trezentos voluntarios. Encerramos entdo as inscri¢bes pois estas
continuavam a chegar em grande quantidade. Contando com o entusiasmo e empenho
dos voluntarios, os trabalhos andaram céleres e o todo o texto da traducdo, sem
formatacdo final, ficou pronto em impressionantes 60 dias, contados a partir do
momento em que recebemos o convite inicial dos autores. Uma experiéncia gratificante,
estdo todos de parabéns.

A decisdo dos autores de permitir que a semente langada originalmente continue
a dar frutos evoluiu para um projeto de distribui¢do gratuita do livro, com livre acesso,



em arquivos digitais. Esta iniciativa, que contard com a participacdo de varios
hidrogedlogos e aspirantes em tradug¢des para diversas linguas ao redor do mundo, tem
tudo para marcar novamente nossa area do conhecimento. Da mesma forma que sua
publicacdo inicial, que ocorreu num momento precioso e ajudou a moldar o futuro das
aguas subterraneas como hoje conhecemos.

Agora, em outro momento precioso, com quase o dobro da populagdo mundial de
quando o livro foi langado, com muitas preocupac¢des voltadas para a disponibilidade de
agua, o estudo da hidrogeologia com foco no uso sustentavel das aguas subterraneas
devera ocupar um espaco cada vez maior. Afinal, os aquiferos sdo os grandes
reservatorios de dgua do planeta e a manutencao e melhora da qualidade das aguas
sempre fez parte dos objetivos deste livro. Cuidar dos aquiferos e das aguas
subterraneas é uma missdao do tamanho do cuidado que devemos ter para com as
geracdes futuras.

Para o bem das aguas subterraneas, esperamos que a traducdo deste classico para o
portugués ajude a marcar esse novo ponto de partida e estenda a longevidade do livro.

v Everton de Oliveira
HIDROPLAN Sdo Paulo, Brasil



PROLOGO

Edicao em portugués

A producdo do livro “Groundwater”, de Freeze e Cherry, foi publicada em inglés em 1979
e depressa tornou-se reconhecida internacionalmente na educacdo em hidrogeologia.
Ficamos surpresos por este sucesso internacional porque nossa intenc¢do era tdo
somente a de produzir um livro que nos fosse util nos cursos que leciondvamos nas
universidades no Canada e para os colegas principalmente dos Estados Unidos, onde nés
fizemos nossos cursos de pos-graduacdo. Posteriormente, ficamos felizes em saber que o
livro fora traduzido para o turco e para o chinés e esperamos que o livro tenha sido 1til
nestes paises. E ficamos muito gratos que, em 2016, agora que o livro esta fora de
catalogo, os editores das versdes em inglés e turco tenham nos doado os direitos
autorais para que deles facamos o uso que julgarmos adequado.

Estamos encantados que esta edicdo em portugués tenha sido produzida e que fique
disponivel gratuitamente para todos. Estamos contentes que o primeiro grande
beneficio de nossa posse dos direitos autorais seja o lancamento da edicdo em
portugués, porque o Brasil é um grande pais com muitos problemas de 4gua subterranea
que necessitam de atencao e porque no Brasil existe um nimero crescente de programas
educacionais em agua subterranea e uma comunidade crescente de profissionais em
hidrogeologia. Esperamos sinceramente que esta edicdo em portugués seja util.
Gostariamos de estender nossos agradecimentos aos muitos voluntarios brasileiros que
participaram da tradugdo do livro sob a lideranga de Everton de Oliveira. Este processo
gerou um exemplo através da traducdo colaborativa com o envolvimento de tantos
brasileiros trabalhando juntos para conseguir entregar o resultado dentro de um prazo
tdo reduzido.



Edi¢ao Original

Percebemos uma tendéncia no estudo e na pratica da hidrologia de dgua subterranea.
Enxergamos uma ciéncia que emerge de suas raizes geoldgicas e de suas aplicagdes
hidraulicas iniciais para uma ciéncia ambiental completa. Vemos uma ciéncia que esta se
tornando de natureza mais interdisciplinar e de maior importancia nas preocupacgoes
humanas.

Este livro é a nossa resposta a essas tendéncias. Tentamos oferecer um texto que é
adequado ao estudo da dgua subterranea durante este periodo de emergéncia. Fizemos
uma tentativa consciente para integrar geologia e hidrologia, fisica e quimica, e ciéncia e
engenharia numa escala muito maior do que foi realizada no passado.

Este livro foi projetado para ser utilizado como livro texto em cursos de introducao a
adgua subterranea, dos tipos que sdo normalmente ensinados nos curriculos dos
primeiros anos dos cursos de graduacdo em geologia, engenharia geolégica ou
engenharia civil. Possui consideravelmente mais material do que pode ser coberto num
curso de um semestre de duracao. Nossa intencdo é oferecer uma ampla cobertura dos
topicos de dgua subterranea de modo a permitir que os instrutores usem capitulos
selecionados ou partes de capitulos como uma estrutura para ser seguida ao longo do
semestre. O material remanescente pode servir como base para a sequéncia em outro
curso de graduagdo ou como curso introdutério de pés-graduacdo. Reconhecemos que a
abordagem multidisciplinar pode criar dificuldades para estudantes com base exclusiva
em ciéncias da terra, mas estamos convencidos de que os beneficios desta abordagem
ultrapassam em muito o custo do esfor¢o adicional que ela requer.

O estudo de 4gua subterranea em nivel introdutério requer a compreensao de principios
basicos de geologia, fisica, quimica e matematica. Este livro é planejado para estudantes
que tém esse conhecimento em nivel do primeiro ano da universidade. Formacao
adicional nestes assuntos é naturalmente desejavel. Calculo elementar é utilizado com
frequéncia em varios capitulos. Embora o conhecimento de tépicos mais avancados de
calculo sejam definitivamente uma vantagem para estudantes que buscam a
especializacdo em agua subterranea. Esperamos que para os estudantes que ndo
possuam esse embasamento este texto sirva como um caminho para o entendimento
basico dos principios fisicos do fluxo da dgua subterranea. Equagdes diferenciais foram
usadas muito esporadicamente, mas estdo incluidas onde achamos que seu uso era
essencial. O significado fisico das equacdes e de suas condi¢cdes de contorno foram
considerados primordiais. Para se evitar interrup¢des matematicas na apresentacdo dos
conceitos fisicos, as deducoes detalhadas e os métodos de solugdo estdo restritos aos
apéndices do livro.

Até recentemente os cursos de agua subterranea em nivel universitario eram vistos
somente sob os aspectos geoldgicos e hidraulicos do assunto. Em resposta a crescente
importancia da qualidade natural da agua subterrdnea e da sua contaminacao pelo
homem, incluimos trés capitulos com énfase essencialmente na parte quimica.



Assumimos que os leitores sido versados nos simbolos quimicos usuais e podem escrever
e balancear equagdes de quimica inorganica. Baseados nisso, descrevemos os principais
principios de fisico-quimica necessarios para uma cobertura introdutéria dos aspectos
geoquimicos da agua subterranea. Estudantes que desejarem um tratamento mais
avancado destes topicos necessitam de conhecimentos de termodinamica num nivel
além do escopo deste livro.

Embora tenhamos tentado oferecer uma ampla cobertura interdisciplinar dos principios
da agua subterranea, ndo pudemos incluir informacdes detalhadas sobre aspectos
técnicos de topicos tais como projeto e instalacdo de pocos, operacio de bombas,
métodos de amostragem de dgua subterranea, procedimentos para analises quimicas de
agua subterrdnea e testes de permeametros e de consolidacdo. Os principios destes
testes praticos e importantes estdo discutidos no texto, mas os aspectos operacionais
deverao ser buscados nos muitos manuais e artigos técnicos citados.
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Tradutores: Isabella Elba Marcelo, Jean Junkes, Julio Vilar, Marcela Klis Barbato,
Michele Marques; Bruna Camargo Soldera (lider de capitulo); Ricardo Hirata (gerente);
Diego Fernandes Nogueira (diagramador); Everton de Oliveira (coordenador).

1.1 Agua subterranea, a Terra e o Homem

Este livro é sobre agua subterranea. E sobre o ambientes geolégicos que controlam a
ocorréncia das aguas subterraneas. Sobre as leis fisicas que descrevem o fluxo das aguas
subterraneas. E sobre a evolu¢do quimica que acompanha seu fluxo. E também sobre a
influéncia do homem no regime natural das 4guas subterraneas; e sobre a influéncia do
regime natural das 4guas subterraneas sobre o homem.

O termo dgua subterrdnea é normalmente reservado a dgua subsuperficial que
encontra-se abaixo do nivel freatico em solos e formacgdes geoldgicas que estao
totalmente saturados. Devemos manter esta definicdo classica, mas o fazemos com
pleno reconhecimento de que o estudo deve basear-se numa compreensdo do regime
das aguas subterraneas num sentido mais amplo. Nossa abordagem serd compativel
com a énfase tradicional no fluxo superficial e subterraneo; mas também ira englobar o
regime de umidade de solo superficial, ndo saturado, que desempenha um papel
importante no ciclo hidrolégico, e incluira os regimes muito mais profundos e saturados
e que tem fundamental influéncia em muitos processos geologicos.

Vemos o estudo das dguas subterraneas como de natureza interdisciplinar. Ha
uma tentativa consciente neste texto de integrar a quimica e fisica, geologia e hidrologia,
e a ciéncia e engenharia em um grau maior do que foi feito no passado. O estudo das
aguas subterraneas é pertinente aos geologos, hidrdlogos, peddlogos, engenheiros
agronomos, silvicultores, gedgrafos, ecologistas, engenheiros geotécnicos, engenheiros
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de mineracao, engenheiros sanitdrios, analistas de reserva de petroleo e, provavelmente,
outros. Esperamos que nosso tratamento introdutdrio esteja em sintonia com essas
amplas necessidades interdisciplinares.

Se este livro tivesse sido escrito uma década atrds, teria tratado quase
inteiramente a agua subterranea como um recurso. As necessidades da época teriam
ditado essa abordagem, os livros escritos nesse periodo refletiam essas necessidades.
Eles enfatizam o desenvolvimento do abastecimento de agua através de pocos e do
calculo da produgdo do aquifero. Os problemas da 4gua subterranea vistos como tais sao
aqueles que ameagam essa producdo. Os aspectos de produgdo das dguas subterraneas
ainda sdo importantes e serdo tratados no texto com a deferéncia que merecem. Mas a
agua subterranea é mais do que um recurso. E uma parte essencial do meio ambiente
natural; conduz a problemas ambientais e pode, em alguns casos, oferecer um meio para
solucdes ambientais. Faz parte do ciclo hidrolégico e o entendimento do seu papel neste
ciclo é obrigatério se forem promovidas analises integradas na consideracdao dos
recursos das bacias hidrograficas, e na avaliagdo regional da contamina¢do ambiental.
Em um contexto de engenharia, as aguas subterrdneas contribuem para problemas
geotécnicos, como a estabilidade da inclinacdo e a subsidéncia do terreno. A agua
subterranea é também uma chave para a compreensdo de uma grande variedade de
processos geoldgicos, entre eles a origem de terremotos, a migracao e acumulagdo de
petréleo e a origem de certos tipos de jazidas, tipos de solo e formas de relevo.

Os cinco primeiros capitulos deste livro estabelecem as bases fisicas, quimicas e
geoldgicas para o estudo das aguas subterrdneas. Os seis Ultimos capitulos aplicam
esses principios nas varias esferas de interacdo entre a agua subterranea, a terra e o
homem. Os paragrafos seguintes podem ser vistos como uma introdugao a cada um dos
capitulos posteriores.

Agua Subterrénea e o Ciclo Hidrolégico

A infinita circulagdo de agua entre o oceano, a atmosfera e a terra é denominada de ciclo
hidrolégico. Nosso interesse concentra-se na porg¢ao terrestre do ciclo, uma vez que
pode ser operacional em uma bacia hidrografica individual. As Figuras 1.1 e 1.2
fornecem dois diagramas esquematicos do ciclo hidrolégico em uma bacia hidrografica.
Eles sdo introduzidos aqui principalmente para fornecer ao leitor uma introdugao
esquematica a terminologia hidroldgica. A Figura 1.1 é conceitualmente melhor, na
medida em que enfatiza os processos e ilustra o conceito de sistema de fluxo do ciclo
hidrolégico. O esquema de representacdo da Figura 1.2 é frequentemente utilizado na
abordagem de sistemas para modelagem hidroldgica. Ele falha ao refletir a dinamica da
situacao, mas promove uma clara diferenciacdo entre os termos que envolvem taxas de
movimento (caixas hexagonais) e aqueles que envolvem armazenamento (caixas
retangulares).
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Figura 1.1 Representacdo esquematica do ciclo hidroldgico.

O fluxo de entrada para o sistema hidrologico ocorre em forma de precipitacao,
sob a forma de chuva ou derretimento da neve. O fluxo de saida ocorre como
escoamento e como evapotranspiracdo, uma combinacdo de evapora¢do de corpos
d'agua superficiais, evaporacdo das superficies do solo e transpiracao pelas plantas. A
precipitacdo abastece os cursos d'agua, tanto pelo escoamento superficial aos canais
tributarios, como pelas rotas de fluxo subterraneo, pelo interfluxo e escoamento apés a
infiltracdo no solo. A Figura 1.1 deixa claro que uma bacia hidrografica deve ser
considerada como uma combinacdo tanto da area de drenagem superficial, parcela de
solos subsuperficiais, bem como pelas formagdes geolégicas que a sustentam. O
processo hidrolégico subterraneo é tao importante quanto o processo superficial. De
fato, pode-se argumentar que eles sao mais importantes, pois é a natureza dos materiais
subterraneos que controlam as taxas de infiltracdo e as estas influenciam no tempo e na
distribuicdo espacial do escoamento superficial. No Capitulo 6, examinaremos a
natureza dos padrdes regionais de fluxo de agua subterrdnea em alguns detalhes e
investigaremos as relacoes entre infiltracdo, recarga de agua subterranea, descarga de
agua subterranea, fluxo de base e geracao de fluxo. No Capitulo 7, veremos a evolugao
quimica da agua subterranea que acompanha sua passagem pela por¢do subsuperficial
do ciclo hidrolégico.
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Figura 1.2 Sistemas de representacéo do ciclo hidroldgico.

Antes de encerrar esta sessao, vale a pena olhar para alguns dados que refletem a
importancia quantitativa das dguas subterraneas em relacdo a outros componentes do
ciclo hidrolégico. Nos ultimos anos tem se prestado consideravel aten¢ao ao conceito de
balanco hidrico mundial (NACE, 1971; LVOVITH, 1970; SUTCLIFFE, 1970) e a estimativa
mais recente destes dados enfatiza a natureza obliqua das aguas subterraneas na
hidrosfera. Com referéncia a Tabela 1.1, se nds removermos da consideracao os 94% da
agua da terra que resta nos oceanos e mares com niveis elevados de salinidade, entdo as
aguas subterraneas representam dois ter¢os dos recursos de agua doce do mundo. Se
nos limitarmos a consideracdo aos recursos de agua doce utilizaveis (ndo se inclui as
calotas e geleiras), as dguas subterraneas respondem por quase o volume total. Mesmo
se considerarmos somente o regime mais ativo de aguas subterraneas que Lvovitch
(1970) estima em 4x10° km?® (ao invés de 60x10° km® da Tabela 1.1), a divisdo de 4gua
doce chega a: dgua subterranea 95%; lagos, pantanos, reservatdrios e canais fluviais
3.5%; umidade do solo 1.5%.
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Tabela 1.1 - Estimativa do balango hidrico no mundo

Pardmetro Area de Superficie Volume Volume Profundidade Tempo de Residéncia
(km?) x 10® (km®) x 10% (%) Equivalente (m)*

Oceanos e Mares 361 1370 94 2500 ~ 4000 anos
Lagos e Reservatdrios 1,55 0,13 < 0,01 0,25 ~10 anos
Rics <01 < 0,01 < 0,01 0,007 1-10 anos
Péntanos <01 < 0,01 < 0,01 0,003 ~ 2 semanas
Solo Umido 130 0,07 < 0,01 0,13 2 semanas - 1 ano
Agua Subterrinea 130 60 4 120 2 semanas - 10000 anos
Calota Polares e Geleiras 17.8 30 2 60 10 - 100 anos
Agua atmosférica 504 0,01 < 0,01 0,025 ~ 10 dias
Agua Biosférica = 0,10 < 0,01 < 0,01 0,001 ~ 1 semana

Fonte: Nace, 1971.
*Calculado como se o armazenamento fosse uniformemente distribuido sobre toda a superficie da Terra.

Esta superioridade volumétrica, entretanto, é atenuada pelos tempos médios de
residéncia. A 4gua de rios tem um tempo de giro na ordem de duas semanas. Aguas
subterraneas por outro lado movem-se lentamente e seu tempo de residéncia em
décadas, séculos e até mesmo milhares de anos nao sdo incomuns. Os principios
estabelecidos no Capitulo 2 e as consideracdes sobre os fluxos regionais do Capitulo 6
irdo esclarecer os controles hidrogeolégicos sobre o movimento em larga escala das
aguas subterraneas.

A maioria dos textos hidrolégicos contém discussdes detalhadas do ciclo
hidrolégico e do balanco de agua global. Wisler e Brater (1959) e Linsley, Kohler e
Paulhus (1975) sdo referéncias amplamente utilizadas para introdutdrios textos
hidrolégicos. Um texto recente publicado por Eagleson (1970) atualiza a ciéncia em um
nivel mais avangado. O extenso Manual de Hidrologia Aplicada editado por Chow
(1964a) é uma referéncia valiosa.

A historia do desenvolvimento do pensamento hidrolégico é um estudo
interessante. Chow (1964b) fornece uma discussao concisa; o livro de estudo de Biswas
(1970) fornece uma riqueza de detalhes das contribui¢cdes dos primeiros filésofos
egipcios, gregos e romanos através do nascimento da hidrologia cientifica na Europa
ocidental nos séculos XVIII e XIX.

Aguas Subterrdneas como um Recurso

A primeira motivagdo para o estudo das aguas subterraneas tem tido tradicionalmente
sua importancia como um recurso. Para os Estados Unidos, a importancia do papel das
aguas subterraneas como componente do uso racional das aguas pode ser obtida a
partir dos estudos estatisticos do levantamento Geoldgico dos Estados Unidos, como
relatado mais recentemente para o ano de 1970 por Murray e Reeves (1972) e resumido
por Murray (1973).
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A Tabela 1.2 documenta o crescimento da utilizagdo da d4gua nos Estados Unidos
durante o periodo de 1950-1970. Em 1970 a na¢do usou 1400x10° m?/dia, sendo que
destes 57% foi uso industrial e 35% irrigacdo. As aguas superficiais corresponderam a
81% do total dos usos e as subterraneas 19%. A Figura 1.3 ilustra o papel das aguas
subterraneas em relacdo as aguas superficiais nas quatro principais areas de uso para o
periodo de 1950-1970. As aguas subterraneas sdo menos importantes no uso industrial,
mas fornece uma percentagem significativa da oferta para o uso doméstico, tanto rural
como urbana, e também para a irrigacao.

Os dados da Tabela 1.2 e Figura 1.3 obscurecem algumas varia¢des regionais
marcantes. Cerca de 80% do uso total da irrigacdo ocorre em 17 estados a oeste,
enquanto que 84% da utilizacdo industrial estd concentrada nos estados a leste. As
aguas subterraneas sao mais amplamente utilizadas a oeste, onde é responsavel por
46% do abastecimento publico e 44% do uso industrial (ao contrario de 29% e 16%
respectivamente, a leste).

Tabela 1.2 - Uso da agua nos Estados Unidos, 1950 — 1970

m? / diax 106

1950 1955 1960 1965 1970  Percentual deuso
em 1970

Consumo total de 4gua 758 910 1023 1175 1400 100
Tipos de Consumo

Abastecimento Publico 53 64 80 91 102 7

Uso Rural 14 14 14 15 17 1

Uso na Irrigacio 420 420 420 455 495 35

Uso Industrial 292 420 560 667 822 57
Fonte de Captacdo

Agua Subterranea 130 182 190 227 262 19

Agua Superficial 644 750 838 960 1150 81

Fonte: Murray, 1973.
*1m?=10%L=264US. gal.

No Canadad o uso rural e municipal da agua subterranea foi estimado por
Mayboom (1968) em 1.71 x 10° m?/ dia, ou 20% do consumo total rural e municipal. O
uso da agua subterranea é consideravelmente inferior ao dos Estados Unidos mesmo
considerando-se a proporc¢ao populacional entre os dois paises. Um exame mais
detalhado mostra que o desenvolvimento rural do uso das aguas subterrdneas no
Canada esta relativamente no mesmo nivel que o desenvolvimento rural nos Estados
Unidos, mas o uso municipal é significativamente menor. As diferencas mais marcantes
estdo no uso para irriga¢do e no uso industrial, onde o consumo total relativo de a4gua no
Canada é muito menor do que nos Estados Unidos, e o componente de dgua subterranea
deste uso é extremamente pequeno.
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Figura 1.3 Agua Superficial (trago fino) e 4gua subterranea (pontilhada) uso
nos Estados Unidos, 1950-1970 (depois de Murray, 1973).

McGuinness (1963), citando um comité de estudo dos Estados Unidos, forneceu
previsdes futuras para os requisitos nacionais de agua nos Estados Unidos. Sugere-se
que as necessidades de 4gua irdo chegar a 1700x10° m?/ dia em 1980 e 3360x10°
m?/dia até o ano 2000. A obtencdo destes niveis de produc¢do representaria uma
significativa aceleracdo da taxa de aumento do consumo de dgua delimitado na Tabela
1.2. O valor para o ano 2000 comeca a aproximar-se do potencial total de recursos
hidricos da nacdo, cuja estimativa é cerca de 4550x10° m?®/dia. Se os requisitos forem
cumpridos é amplamente aceito que os recursos de aguas subterraneas terdao que
fornecer uma maior proporc¢do da oferta total. McGuiness observa que para as previsdes
acima se a contribuicdo percentual de 4gua subterranea aumentar de 19% para 33% o
uso da 4gua subterranea teria que aumentar em relacdo aos atuais 262x10° m®/dia para
705x10° m?®/dia em 1980 e 1120x10° m?/dia para o ano 2000. Ele observa que as
propriedades desejaveis para aguas subterraneas como clareza, pureza bacteriana,
temperatura constante, e qualidades quimicas, podem incentivar a necessidade de
desenvolvimento em larga escala, mas alerta que a agua subterranea, especialmente
quando grandes quantidades sdo solicitadas, é inerentemente mais dificil e dispendioso
se localizar, avaliar, desenvolver e gerir se comparado as dguas superficiais. Ele observa
que a agua subterrdanea é uma fase integral do ciclo hidroldgico. Considerar as aguas
subterraneas e aguas superficiais como dois recursos independentes faz parte do
passado. Planejamento de recursos hidricos deve ser realizado com a constataciao de
que aguas subterraneas e aguas superficiais tem a mesma origem.
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No Capitulo 8, serdo discutidas as técnicas de avaliacdo dos recursos hidricos
subterraneos: problemas geoldgicos da exploracdo do aquifero, métodos de campo e
laboratério para medicao de parametros e estimac¢do, simulacdo do bom desempenho,
producdo do aquifero e exploracido das daguas subterrdneas em nivel de bacia
hidrografica.

Contaminagdo das Aguas Subterrdneas

Se as 4guas subterraneas continuarem a desempenhar um papel importante no
potencial de recursos hidricos no mundo, entdo terdo que ser protegidas contra a
crescente ameaca de contaminacdo subterranea. O crescimento da populacdo e da
producdo industrial e agricola desde a segunda guerra mundial, juntamente com as
crescentes exigéncias para o desenvolvimento energético, comegaram pela primeira vez
na histéria do homem a produzir quantidades de residuos superiores as que o ambiente
pode facilmente absorver. A escolha de um método de descarte de residuos tornou-se
um caso de escolher o jeito menos censuravel a partir de um conjunto de alternativas
questionaveis. Conforme ilustrado esquematicamente na Figura 1.4, ndo existem
métodos de descarte de lixo em grande escala, atualmente praticaveis que ndo tenham o
potencial de grave poluicdo de alguma parte de nosso ambiente natural. Embora tenha
havido uma crescente preocupac¢do com a polui¢do do ar e da dgua superficial, esta acao
ainda ndo englobou o ambiente subterraneo. Na verdade, as pressdes para reduzir a
poluicdo superficial sdo em parte responsaveis pelo fato de que aqueles no campo de
gerenciamento de residuos estdo comegando a cobicar o ambiente subterraneo para o
descarte de residuos. Duas das técnicas de descarte que estdo sendo utilizadas e que sao
vistas com mais otimismo para o futuro sdo a injecdo de residuos liquidos em pogos
profundos e utilizacao de aterro sanitario para descarte de residuos s6lidos. Ambas as
técnicas podem levar a poluicdo subterranea. Além disso, a polui¢do subterranea pode
ser causada por vazamento de lagoas que sao largamente utilizadas como componentes
de amplos sistemas de descarte de residuos e por lixiviacdo de residuos animais,
fertilizantes e pesticidas utilizados na atividade agricola.

No Capitulo 9, serd abordado a andlise da contaminagdo das dguas subterraneas.
Sera tratado os principios e processos que nos permitem analisar os problemas gerais
de disposicdo de residuos municipais e industriais, bem como alguns problemas
especiais associados as atividades agricolas, derramamentos de petrdleo, atividades de
mineracdo e residuos radioativos. Também sera discutido a contaminagdo de agua
subterrdnea devido a fonte costeira por intrusiao salina. Em todos estes problemas,
consideragdes fisicas de fluxo de agua subterranea devem ser associados com as
propriedades quimicas e aos principios introduzidos no Capitulo 3; e a associacdo deve
ser realizada a luz dos conceitos de evolucao geoquimica natural discutidos no Capitulo
7.
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Figura 1.4 Espectro de alternativas de descarte de residuos.

Agua Subterrdnea como um problema Geotécnico

A agua subterranea nem sempre é uma béncdo. Durante a construgdo do tinel de San
Jacinto na Califérnia, a condugdo pelo tinel neste aqueduto de varios milhdes de ddlares
foi obstruida durante muitos meses devido as inesperadas inunda¢des de agua
subterranea de um sistema altamente fraturado.

Na Cidade do México durante o periodo 1938-1970, houve subsidéncia de
terrenos em varias partes da cidade, estas chegaram a 8,5 m. Recalques diferenciais
ainda representam graves problemas para projetos de engenharia. A causa primaria da
subsidéncia é agora reconhecida como sendo a retirada excessiva de agua subterranea
dos aquiferos.
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Na barragem de Jerome, em Idaho, a barragem "falhou", ndo por debilidade
estrutural da prépria barragem, mas pela simples razao de que a represa ndo seguraria
a agua. Os sistemas de fluxos de aguas subterraneas estabelecidos nas formacdes
rochosas adjacentes ao reservatério forneceram vazamentos de tal eficiéncia que a
represa teve de ser abandonada.

Na barragem de Revelstoke, na Columbia Britanica, varios anos de investiga¢des
geologicas exploratorias foram realizados em um deslizamento de terra antigo, que foi
identificado no reservatério varias milhas acima do local da barragem. O receio estava
na possibilidade de que o aumento das pressdes da agua subterranea no deslizamento
causado pelo represamento do reservatdrio pudesse reativar a instabilidade do talude.
Um evento deste tipo causou quase 2.500 mortes em 1963, no infame desastre do
reservatério Vaiont na Itdlia. Na cidade de Revelstoke, um programa massivo de
drenagem foi realizado para assegurar que a experiéncia de Vaiont ndo fosse repetida.

No Capitulo 10 exploraremos a aplicacdo dos principios do fluxo de agua
subterranea para esses e outros tipos de problemas geotécnicos. Alguns dos problemas,
como vazamento em barragens e entradas de dgua em tineis e minas a céu aberto,
surgem como consequéncia de taxas excessivas e quantidades de fluxo de agua
subterranea. Para outros, como a subsidéncia de terrenos e a instabilidade de taludes, a
influéncia surge da presenca de pressoes excessivas de fluidos nas dguas subterraneas e
ndo da taxa de fluxo propriamente dita. Em ambos os casos, a construcdo de rede de
fluxos, a qual é introduzida no Capitulo 5, é uma poderosa ferramenta analitica.

Aguas Subterrdneas e Processos Geoldgicos

Ha poucos processos geologicos que ndo ocorrem na presenc¢a de agua subterranea. Por
exemplo, existe uma estreita inter-relacio entre os sistemas de fluxos de aguas
subterraneas e o desenvolvimento geomorfolégico de formas de relevo, quer seja pelos
processos fluviais e processos glaciais ou pelo desenvolvimento natural do talude. A
agua subterrdnea representa importante controle no desenvolvimento de ambientes
carsticos.

A 4gua subterranea desempenha papel significativo na concentracdo de certos
depédsitos minerais economicamente importantes e na migracdo e acumulacdo de
petroéleo.

Talvez o papel geologico mais espetacular desempenhado pelas aguas
subterraneas resida no controle que as pressdes de fluidos exercem sobre os
mecanismos de falha e de empurrao. Um interessante resultado desta interagdo é a
sugestdo de que pode ser possivel controlar os terremotos em falhas ativas
manipulando as pressoes de fluido naturais nas zonas de falha.

No Capitulo 11, aprofundaremos o papel das dguas subterraneas como agente em
varios processos geoldgicos.
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1.2 Embasamentos Cientificos para o Estudo de Aguas Subterraneas

O estudo de aguas subterraneas requer conhecimentos em diversos principios basicos
de geologia, fisica, quimica e matematica. Por exemplo, o fluxo de aguas subterraneas em
um ambiente natural é fortemente dependente da configuragdo tridimensional dos
depésitos geoldgicos através dos quais ocorre esse fluxo. O especialista em 4aguas
subterraneas deve, portanto, possuir embasamento técnico e experiéncia na
interpretacdo de evidéncias geoldgicas e facilidade em visualizar ambientes geolégicos.
O especialista também deve possuir experiéncia em sedimentacdo e estratigrafia e,
ainda, uma boa compreensdo dos processos que conduzem a deposicdo de estruturas
igneas vulcanicas e intrusivas. Também deve estar familiarizado com conceitos basicos
da geologia estrutural, capazes de reconhecer e prever a influéncia de falhas e dobras
em sistemas geolédgicos. E de consideravel importancia que, para o estudante de 4guas
subterraneas, o entendimento da natureza dos depositos superficiais e formas de relevo
sejam compreendidos. Uma grande proporc¢ao do fluxo de agua subterranea e uma
porcentagem significativa de desenvolvimento de recursos hidricos subterraneos
ocorrem nos depositos superficiais ndo consolidados, criados por processos geologicos
fluviais, lacustres, glaciais, deltaicos e edlicos. Em dois tercos do norte da América do
Norte, a compreensdo da ocorréncia e fluxo das dguas subterraneas baseia-se quase
integralmente na compreensao da geologia glacial dos depdsitos do Pleistoceno.

A geologia nos fornece um conhecimento qualitativo da estrutura deste fluxo,
entretanto, sao a fisica e a quimica que fornecem as ferramentas para uma analise
quantitativa. O fluxo de agua subterranea funciona como um campo condutor, como é o
caso do calor e da eletricidade, e uma anterior exposicdo a esses campos mais classicos
sdo bons contribuintes para a andlise do fluxo de aguas subterraneas. Em relacdo as
diversas "leis" que convergem sobre a dinamica deste fluxo, ha uma em especial que é
baseada em uma vertente especifica da Fisica, mais conhecida como mecanica dos
fluidos. Além de compreensdes das propriedades basicas da mecanica dos fluidos e
sedimentos, as habilidades com suas dimensoes também ajudardo o aluno compreender
com mais clareza a dinamica das aguas subterraneas. O Apéndice I explana uma revisao
dos elementos da mecanica dos fluidos. No caso do leitor ndo sentir facilidade com
conceitos como densidade, pressdo, energia, trabalho, estresse, é recomendavel que
prossiga primeiramente para o referido Apéndice, antes de avancar para o Capitulo 2.
Caso sinta necessidade em aprofundar-se neste tema, mecanica dos fluidos, Streeter
(1962) e Yennard (1961) sdo literaturas recomendadas; Albertson e Simons (1964)
disponibilizam uma breve e util recapitulagdo. Para temas especificos como fluxos de
aguas subterraneas através de meios porosos, um maior aprofundamento pode ser
encontrado nas literaturas de Scheidegger (1960) e Collins (1961), e especialmente em
Bear (1972).
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A andlise da evolugdo natural da quimica e dos contaminantes nas aguas
subterraneas requer um embasamento em principios fisico-quimicos e também
principios relacionados a quimica inorganica. Ha muito tempo esses principios tém feito
parte da metodologia da geoquimica e, nas tltimas décadas, tem se tornado comum em
estudos relacionados a agua subterranea. Os isétopos estaveis e radioativos que
ocorrem naturalmente neste ambiente, por exemplo, sdo utilizados para determinagdo
da idade da agua subterranea.

A hidrologia das dguas subterraneas é uma ciéncia quantitativa, portanto ndo
deveria haver surpresa ao descobrir que a matematica é uma de suas principais e mais
importantes vertentes. Seria quase impossivel, e consideravelmente insensato, ignorar
as ferramentas matematicas para compreensdo de sua dindmica. Os modelos
matematicos, cujos estudos de aguas subterraneas sdo baseados, refletem os conceitos
dos primeiros pesquisadores nas areas de matematica, sendo essas originalmente
desenvolvida para resolucdo de problemas de fluxo de calor, eletricidade e magnetismo.
Com a vinda das tecnologias digitais, computadores e sua globalizacdo, muitos dos
importantes recentes estudos basearam-se em abordagens matematicas com conceitos
muito diferentes, mais conhecidos como métodos numéricos. Embora nesta introdugédo
nem os métodos analiticos classicos nem os métodos numéricos sejam profundamente
detalhados, a principal intencdo foi contextualizar, de forma introdutéria, temas
suficientes para ilustrar alguns dos conceitos mais importantes para o estudo de dguas
subterraneas.

Este texto ndo é, certamente, o primeiro a ser escrito sobre o tema de aguas
subterraneas. Ha muitos outros materiais, anteriores a este, que auxiliem no estudo
sobre esse tema. Por exemplo, Todd (1959) tem sido uma bibliografia basica e
introdutdria na engenharia aplicada a hidrologia. Em relacdo as bibliografias sobre a
geologia, ha uma grande énfase neste assunto por David e De Wiest (1966). Para um
texto totalmente comprometido com os aspectos de avaliacdo de recursos hidricos
subterraneos, ndo ha melhores referéncias bibliograficas do que Walton (1970) e
Kruseman e De Ridder (1970). Uma literatura mais recente escrita por Domenico
(1972), difere de seus predecessores na medida em que apresenta a teoria basica no
contexto da modelagem de sistemas hidroldgicos. Entre os melhores textos estdo os de
Schoeller (1962), Bear, Zaslavsky e Irmay (1968), Custodio e Llamas (1974) e o tratado
russo de Polubarinova-Kochina (1962). Ha diversas outras ciéncias da terra que
envolvem o fluxo de fluidos através de meios porosos. Existe uma estreita relacdo entre
hidrologia de aguas subterraneas, fisica do solo, mecanica do solo, mecanica de rochas e
engenharia de reservatorios de petréleo. Estudantes de aguas subterraneas encontrarao
muito interesse em livros didaticos relacionados a essas areas, como os de Baver,
Gardner e Gardner (1972), Kirkham e Powers (1972), Scott (1963), Jaeger e Cook
(1969) e Pirson (1958).
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1.3 Embasamentos Técnicos para o Desenvolvimento de Recursos de Aguas
Subterraneas

As duas primeiras secdes deste capitulo fornecem uma introducdo aos tépicos que
planejamos abordar neste texto. E igualmente importante que seja estabelecido também
0 que ndo pretendemos abranger neste primeiro momento. Como a maioria das ciéncias
aplicadas, o estudo das dguas subterraneas pode ser dividido em trés grandes aspectos:
ciéncia, engenharia e tecnologia. Este livro coloca uma grande énfase sobre os principios
cientificos; inclui muito a forma de andlise associada a engenharia; ndo é de forma
alguma um manual sobre tecnologia.

Em relagdo aos assuntos técnicos que ndo serdo discutidos detalhadamente
estdo: métodos de perfuracdo; projeto, construcdo e manutencdo de pog¢os;
levantamentos geofisicos e amostragem. Todos esses temas sdao conhecimentos
necessarios para embasamento do especialista pleno em aguas subterraneas, entretanto
sdo tratados de forma mais aprofundada em outras literaturas especificas, além de
serem aprendidas de melhor forma por meio da experiéncia pratica do que por
memoriza¢do mecanica.

Existem diversas bibliografias (BRIGGS e FIEDLER, 1966; GIBSON e SINGER,
1971; CAMPBELL e LEHR, 1973; U.S. ENVIRONMENTAL PROTECTION AGENCY, 19733,
1976) que oferecem descri¢cdes técnicas sobre os varios tipos de equipamentos para
perfuracdo de pogos. Também contém informacgdes sobre o projeto e configuracao filtro,
selecdo e instalacdo de bombas e construcao e manutencao de pocos.

No tema de perfilagem geofisica, a maior referéncia na industria do petroéleo,
onde surgiu a maior parte das técnicas, é Pirson (1963). Patten e Bennett (1963)
discutem as varias técnicas, em especial sobre a exploracdo da dgua subterranea.
Faremos uma breve mencdo a perfuracdo e a perfilagem de poco no Capitulo 8.2,
entretanto o leitor que se interessar por um grande nimero de exemplos de histéricos
de casos de avaliacdo de recursos de agua subterranea, deve dirigir-se a Walton (1970).

Ha um outro aspecto do estudo da agua subterranea cujo teor é técnico, porém
em um sentido diferente, ndo abordado neste texto. Referimo-nos ao tema da legislagcdo
de aguas subterraneas. O desenvolvimento e a gestdo dos recursos hidricos
subterraneos devem ter lugar garantido na estrutura do direito das aguas estabelecido
pela legislacdo em vigor. Essa legislacdo é geralmente estabelecida em nivel federal e
estadual, cujo resultado na América do Norte é uma colcha de retalhos de variadas
tradigoes, direitos e estatudos. Piper (1960) e Dewsnut et al. (1973) avaliaram esse
panorama nos Estados Unidos. Thomas (1958) chamou a ateng¢do para alguns dos
paradoxos que surgem dos conflitos entre a hidrologia e a legislacao.
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2.1 Lei de Darcy

O nascimento da hidrologia subterranea como uma ciéncia quantitativa pode ser
atribuida ao ano de 1856. Foi nesse ano que um engenheiro hidraulico francés chamado
Henry Darcy publicou o seu relatério sobre o abastecimento de agua da cidade de Dijon,
na Franca. No relatério, Darcy descreveu um experimento de laboratério que ele
realizou para analisar o fluxo de agua através de areias. Os resultados de seu
experimento podem ser generalizados na lei empirica que hoje leva seu nome.

Considere um aparato experimental como o mostrado na Figura 2.1. Um cilindro
circular de secdo transversal A é preenchido com areia, tamponado em cada
extremidade e equipado com tubos de entrada e saida e um par de manometros. A 4gua
é introduzida no cilindro e flui através dele até o momento em que todos os poros estao
preenchidos por agua e a vazdo de entrada de fluxo Q é igual a vazao de saida. Se
definirmos um datum arbitrario na elevagdo z = 0, as elevacdes de entrada dos
manometros sdo z, e z, e as elevagdes dos niveis do fluido sdo h, e h,. A distancia entre
as entradas dos mandmetros é Al Define-se v como a vazdo especifica através do
cilindro, como:

(2.1)

EN (e}
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Figura 2.1 Aparato experimental para ilustrar a Lei de Darcy.

Segdo transversal A

Se as dimensées de Q sdo [L?/T] e as de A sdo [L?], vtem dimensdes de velocidade [L/T].

As experiéncias realizadas por Darcy mostram que v é diretamente proporcional
a h, - h,, quando Al é mantido constante e inversamente proporcional 3 Al, e quando
h, - h, é mantido constante. Definindo Ah = h, - h, (uma convengdo de sinais arbitrarios
que nos coloca em boa posi¢cdo para desenvolvimentos posteriores), tem-se v o. —Ah e

v o 1/ Ah. Agora, a Lei de Darcy pode ser escrita como:
= _ KAk
v= —K% (2.2)
ou na forma diferencial:
= —gdk
v= —KY (2.3)

Na Eq. (2.3), h é chamado de carga hidrdulica e dh/dl é o gradiente hidrdulico. K é
uma constante de proporcionalidade que deve ser uma propriedade do solo no cilindro,
pois, ao manter o gradiente hidraulico constante, a vazao especifica certamente seria
maior para alguns solos do que para outros. Em outras palavras, se dh/dl é constante,
v a K. O parametro K é conhecido como condutividade hidrdulica. Tem valores altos para
areia e cascalho e baixos para argila e para a maioria das rochas. Como tanto 4 h quanto
Al tém unidades de comprimento [L], uma rapida analise dimensional da Eq. (2.2)
mostra que K tem dimensdes de velocidade [L/T]. Na Secao 2.3 sera visto que K é uma
func¢do nao s6 do meio, mas também do fluido que passa através desse meio.

Uma forma alternativa da Lei de Darcy pode ser obtida pela substituicdo da Eq.
(2.1) na Eq. (2.3):

Q=—K4%/y (2.4)
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Podendo, as vezes, ser compactada ainda mais:
0= Kid (25)

onde i é o gradiente hidraulico.

A Lei de Darcy é valida para fluxo de dgua subterranea em qualquer direcdo no
espaco. Com relagdo a Figura 2.1 e a Eq. (2.3), se o gradiente hidraulico dh/dl e a
condutividade hidraulica K sdo mantidos constantes, v é independente do 4ngulo &.Isso
é verdadeiro mesmo para valores de & maiores que 90°, quando o fluxo estd sendo
forcado contra a gravidade através do cilindro.

Nota-se que a vazao especifica v tem as dimensdes de velocidade, ou de fluxo. Por
tal razao, as vezes, é conhecido como a velocidade de Darcy, ou fluxo de Darcy. A vazao
especifica é um conceito macroscépico facilmente medido e deve ser claramente
diferenciada das velocidades microscopicas associadas com os caminhos reais
percorridos pelas particulas individuais de dgua através dos graos de areia (Figura 2.2).
As velocidades microscopicas sdo reais, mas sdo provavelmente impossiveis de se
medir. No restante do capitulo sera trabalhado exclusivamente o conceito de fluxo em
escala macroscopica. Apesar de suas dimensdes, ndo sera feita referéncia a v como
velocidade; em vez disso, sera utilizado o termo mais correto, vazdo especifica.

Q —m> A|—>

Figura 2.2 Conceitos macroscopico e microscopico de fluxo de agua
subterranea.

Este ultimo paragrafo pode aparecer in6cuo, mas ele anuncia uma decisao de
fundamental importancia. Quando decide-se analisar o fluxo de 4gua subterranea com a
abordagem de Darcy, significa dizer que o conjunto de graos de areia (ou particulas de
argila, ou fragmentos de rocha) que compde o meio poroso sera substituido por um
“continuum” representativo, onde pode-se definir parametros macroscdpicos, tal como a
condutividade hidraulica, e utilizar leis macroscopicas, como a Lei de Darcy, que
fornecem, macroscopicamente, descricbes médias do comportamento microscépico.
Este é um passo conceitualmente simples e l6gico de se fazer, mas repousa sobre alguns
fundamentos teoéricos complicados. Bear (1972), em seu texto avancado sobre fluxo em
meios porosos, discute tais fundamentos em detalhe. Na Secdo 2.12, serdo exploradas
ainda mais as interrela¢oes entre as descrigdes microscopica e macroscopica de fluxo de
agua subterranea.

A Lei de Darcy é uma lei empirica, baseada apenas em evidéncia experimental.
Muitas tentativas foram feitas para derivar a Lei de Darcy das leis fisicas mais
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fundamentais, e Bear (1972) também revisa esses estudos com algum detalhe. As
abordagens mais bem sucedidas tentam aplicar as equacdes de Navier-Stokes, as quais
sao amplamente conhecidas no estudo de mecanica de fluidos, para o fluxo de agua
através de canais dos poros de modelos conceituais de meios porosos idealizados.
Hubbert (1956) e Irmay (1958) foram, aparentemente, os primeiros a tentar este
exercicio.

Este texto vai fornecer uma ampla evidéncia da importancia fundamental da Lei de
Darcy na analise do fluxo de dgua subterranea, mas vale notar aqui que ela é igualmente
importante em muitas outras aplica¢des de fluxo em meios porosos. Essa lei descreve o
fluxo de umidade do solo e é usada por fisicos de solo, engenheiros agricolas e
especialistas de mecanica de solo. Ela é usada na descri¢ao do fluxo de gas e petroleo em
formacdes geoldgicas profundas e é usada por analistas de reservatérios de petréleo. E
ainda utilizada na concepcado de filtros pelos engenheiros quimicos, na concepgao de
ceramicas porosas por cientistas de materiais e por biocientistas para descrever o
escoamento de fluidos corporais através de membranas porosas no corpo.

A Lei de Darcy é uma lei empirica poderosa e seus componentes merecem a mais
cuidadosa atengdo. As proximas duas se¢des fornecem uma visdo mais detalhada sobre o
significado fisico da carga hidraulica h e da condutividade hidraulica K.

2.2 Carga Hidraulica e Potencial de Fluido

A analise de um processo fisico que envolva fluxo geralmente requer o reconhecimento
de um gradiente de potencial. Por exemplo, sabe-se que o calor flui através de sélidos a
partir de temperaturas mais elevadas para mais baixas e que a corrente elétrica flui
através de circuitos elétricos de altas voltagens em dire¢do as mais baixas. Por estes
processos, a temperatura e a voltagem sao quantidades de potencial, e as taxas de fluxo
de calor e de eletricidade sdo proporcionais a estes gradientes de potencial. A tarefa aqui
é determinar o gradiente de potencial que controla o fluxo de dgua através de meios
porosos.

Felizmente, esta questdo foi cuidadosamente considerada por Hubbert em seu
classico tratado sobre o fluxo de 4guas subterraneas (Hubbert, 1940). Na primeira parte
desta secdo serdo revistos seus conceitos e dedugoes.

Analise do Potencial de Fluido de Hubbert

Hubbert (1940) define potencial como "uma quantidade fisica capaz de medir cada
ponto de um sistema de fluxo, cujas propriedades sdo tais que o fluxo sempre ocorre a
partir de regides em que a quantidade tem valores maiores para aquelas em que tem
valores menores, independentemente da direcdo no espaco” (p. 794). No experimento
de Darcy (Figura 2.1), a carga hidraulica, indicada pelos niveis de agua nos manémetros,
parece satisfazer a definicdo, mas como Hubbert aponta que, "para adota-la
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empiricamente sem uma investigacao adicional seria como ler o comprimento da coluna
de mercurio de um termémetro sem saber que a temperatura era a quantidade fisica
que estava sendo indicada" (p. 795).

Duas 6bvias possibilidades para a quantidade potencial sdo a elevagdo e a pressao
do fluido. Se o aparato de Darcy (Figura 2.1) fosse montado com um cilindro vertical
(€ = 0°), o fluxo certamente ocorreria de cima para baixo através do cilindro (de alta

para baixa elevacdo) em resposta a gravidade. Por outro lado, se o cilindro fosse
90°), para que a gravidade nao desempenhasse

colocado na posicdo horizontal (&
nenhum papel, o fluxo poderia presumivelmente ser induzido pelo aumento da pressao
de um lado e diminuicao no outro. Individualmente, nem a altitude e nem a pressao sao
potenciais adequados, mas, certamente, é justificivel esperar-se que eles sejam
componentes da quantidade de potencial total.

Ndo sera nenhuma surpresa aos que tenham sido expostos aos conceitos de
potencial na fisica fundamental ou na mecanica de fluidos que a melhor maneira de
analisar um problema fisico é examinar as relagdes de energia durante o processo de
fluxo. Na verdade, a defini¢do classica de potencial como é normalmente apresentada
por matematicos e fisicos é em termos do trabalho feito durante o processo de fluxo; e o
trabalho feito para mover uma unidade de massa de fluido entre dois pontos quaisquer
num sistema de fluxo é uma medida da perda de energia pela unidade de massa.

O fluxo de fluidos através de meios porosos € um processo mecanico. As for¢as que
impulsionam o fluido adiante devem superar as forcas de atrito criadas entre o fluido
em movimento e os graos do meio poroso. O fluxo é, por conseguinte, acompanhado por
uma transformacdo irreversivel de energia mecanica em energia térmica através do
mecanismo de resisténcia pelo atrito. A direcao do fluxo no espaco deve, portanto, ser de
regides em que a energia mecanica por unidade de massa de fluido é mais alta para
regides em que essa energia € menor. Considerando-se que a energia mecanica por
unidade de massa, em qualquer ponto de um sistema de fluxo, pode ser definida como o
trabalho necessario para mover uma unidade de massa de fluido a partir de um estado
padrdo arbitrariamente escolhido para o ponto em questao, fica claro que se descobriu
uma quantidade fisica que satisfaz tanto a definicao de Hubbert de potencial (em termos
de direcao de fluxo), quanto a definicdo classica (em termos de trabalho realizado). O
potencial do fluido para fluxo através do meio poroso é, portanto, a energia mecdnica por
unidade de massa de fluido.

Resta agora relacionar essa quantidade para os termos de elevacdo e pressao que
foram antecipados anteriormente. Considere um estado padrao arbitrario (Figura 2.3) a
elevacdo z = 0 e pressdo p = p,, onde p, é a pressdo atmosférica. Uma unidade de massa
de fluido de densidade 0, ocupara um volume V,, onde V, = 1/ 0. Deseja-se calcular o
trabalho necessario para elevar a unidade de massa de fluido a partir do estado normal
para um ponto P no sistema de fluxo que esta em uma elevacdo z onde a pressao do
fluido é p. Uma unidade de massa de fluido pode ter densidade ,0 e ocupara um volume
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V=1/p0.Além disso, o fluido serd considerado como tendo velocidade v = 0 num estado
padrdo e velocidade v no ponto P.

L : Elevacgéo: z
‘ / Pressao: P
Velocidade: v

I_D ! Densidade: p |
Volume da massa unitaria: V = F

Estado padrao arbitrario
Elevagéo: z=0

Pressao: p = p, (atmosférico)
Velocidade: v =10
Densidade: p,

e s I
Volume de massa unitaria: V, = 7
0

Figura 2.3 Dados para calcular a energia mecanica da unidade de massa de
fluido.

H4 trés componentes para o calculo do trabalho. Primeiro, ha o trabalho
necessario para se levantar a massa de elevacao z = 0 para elevacao z:

w, = mgz (2.6)

Segundo, ha o trabalho necessario para acelerar o fluido de velocidade v = 0 para
velocidade v:

w, = 1 (2.7)

Terceiro, ha o trabalho realizado sobre o fluido para o aumento da pressao do fluido de
p =p, parap:

)4 )4
w3=mf%dp=mf%p (2.8)
Py P
Se o fluido fluisse do ponto P para um ponto no estado padrao, a Eq. (2.6) representaria
a perda de energia potencial, a Eq. (2.7) seria a perda de energia cinética e a Eq. (2.8)
seria a perda de energia elastica, ou o trabalho p - V.
O potencial de fluido @ (energia mecanica por unidade de massa) é a soma de w,,

w, e w,. Para uma unidade de massa de fluido, m = 1 nas Egs. (2.6), (2.7) e (2.8), tem-se:
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4
(D=gz+v—22+j% (2.9)
P
Para fluxo em meios porosos, as velocidades sdo extremamente baixas, entdo o segundo
termo pode ser quase sempre desprezado. Para fluidos incompressiveis (fluidos com
uma densidade constante, de modo que 0 nao é funcao de p), a Eq. (2.9) pode ser ainda
mais simplificada para resultar:

= PPy 2.1
O=gz+= (2.10)

As previsdes anteriores para os provaveis componentes do potencial do fluido agora
podem ser consideradas corretas. O primeiro termo da Eq. (2.10) envolve a elevacao z e
o segundo envolve a pressao p no fluido.

Entretanto, como estes termos relacionam-se a carga hidraulica h? Retorne-se ao
manometro de Darcy (Figura 2.4). Em P, a pressao de fluido p é dada por:

P =pgy +p (2.11)

onde ¥ éa altura da coluna de liquido acima P e p, é a pressdo atmosférica, ou a pressio
no estado padrao. A partir da Figura 2.4 e da Eq. 2.11, fica claro que:

p=pg(h—z)+p, (2.12)
S
Y
- T h
Z
Datum: z=0

Figura 2.4 Carga hidraulica h, carga de pressao y e carga de elevagéo z
para mandmetro de laboratério.

Substituindo a Eq. (2.12) na Eq. (2.10), tem-se:

O = gz+pg(h—z)tpylpy (2.13)
p

ou, cancelando termos,

® = gh (2.14)
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Esse longo exercicio permitiu que se chegasse a conclusdo mais simples. O
potencial de fluido @ em qualquer ponto P em um meio poroso é simplesmente a carga
hidraulica no ponto multiplicado pela aceleracdo da gravidade. Como g é quase que
constante préximo a superficie da Terra, @ e h sdo quase que perfeitamente
correlacionados. Saber um é saber o outro. A carga hidraulica h é portanto um potencial
tdo adequado como é @. Recordando a definicio de Hubbert: é uma quantidade fisica,
que é possivel de ser medida e o fluxo ocorre sempre de regides onde o h tem valores
mais elevados para as regides de menores valores. De fato, a Eq. (2.14) mostra que, se @
é energia por unidade de massa, entdo h é energia por unidade de peso.

E comum na hidrologia de dgua subterranea definir-se a pressido atmosférica p,
como igual a zero e trabalhar em pressdes calibradas (i.e., pressoes acima da
atmosférica). Neste caso, as Egs. (2.10) e (2.14) tornam-se:

D =gz +% =gh (2.15)
Dividindo por g, obtém-se:

h=z+ é (2.16)

Colocando a Eq. (2.11) em termos de pressdes calibradas (p, = 0), tem-se:

P =pgy (2.17)
E a Eq. (2.16) torna-se:
h=z+y (2.18)

Desta forma, a carga hidraulica h é a somatéria de dois componentes: a elevacao no
ponto de medi¢do, ou carga de elevacdo z e a carga de pressdo Y. Essa relagdo
fundamental é a base para o entendimento do fluxo de dgua subterranea. A Figura 2.4
mostra a relacdo para o manometro de Darcy e a Figura 2.5 para um local de medicao no
campo.

Os familiarizados com a mecanica de fluidos elementar ja podem ter reconhecido a
Eq. (2.9) como a Equagdo de Bernoulli, a férmula classica de perda de energia durante o
fluxo de fluido. Alguns autores (Todd, 1959; Domenico, 1972) utilizaram a equac¢ado de
Bernoulli como ponto de partida para os seus desenvolvimentos de conceitos de
potencial de fluido e carga hidraulica. Colocando-se a Eq. (2.9) em termos de carga e
usando uma notacgao simplificada, ela torna-se:

hy=h,+h,+h, (2.19)

onde h, é a carga de elevagdo, h, a carga de pressdo e h, a carga de velocidade. Em
notagdes anteriores: h, =z, h,= Y eh, = Vv?/2g. O termo h, é chamado de carga total, e
para o caso especial onde h, = 0, este é igual a carga hidraulica h e a Eq. (2.18) se
mantém.
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Superficie do solo

Ponto de /P

medicéo

N

-

Datum (usualmente, nivel do mar)
z=0

Figura 2.5 Carga hidraulica h, carga de pressdo y e carga de elevagéo z
para um piezémetro.

Dimensoées e Unidades

As dimensées dos termos de carga h, ¥ e z sdo de comprimento [L]. Eles sdo geralmente
expressos como “metros de dgua” ou “pés de agua”. A especificacdo “de agua” enfatiza
que as medidas de carga sao dependentes da densidade de fluido por meio da relagdo da
Eqg. (2.17). Dada a mesma pressao de fluido p no ponto P na Figura 2.5, a carga hidraulica
h e a carga de pressdo ¥ teriam valores diferentes se o fluido nos poros da formagio
geologica fosse 6leo em vez de agua. Neste texto, onde a 4gua sempre é o foco de analise,
o termo adjetivo "de dgua" serd abandonado e carga sera anotada em metros.

Quanto aos outros termos introduzidos nesta se¢ao; no sistema SI, com a base [M]
[L] [T], a pressio tem dimensdes [M/LT?], a densidade tem dimensdes [M/L?] e o
potencial de fluido, a partir da sua defini¢cdo, é a energia por unidade de massa com
dimensodes [L?/T?]. A Tabela 2.1 esclarece as dimensdes e as unidades comuns para
todos os parametros introduzidas até agora. Usar o Apéndice I para resolver qualquer
confusdo. Neste texto, serdo usadas as métricas SI como o sistema basico de unidades,
mas a Tabela 2.1 inclui as unidades imperiais equivalentes. A Tabela A1.3 no Apéndice |
fornece os fatores de conversao.

Note na Tabela 2.1 que o peso especifico da 4gua 7 é definido por:

v =pg (2.20)

que é um parametro mais adequado do que a densidade 0 para o sistema imperial de
unidades, que tem a for¢a como uma das suas dimensdes fundamentais.
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Tabela 2.1 Dimensdes e unidades comuns para parametros basicos de agua subterranea.*

Sistema Internacional, SI' Sistema Pé-libra-segundo, FPS?
Parametro Simbolo

Dimensao Unidades Dimensao Unidade
Carga hidraulica h [L] m [L] ft
Carga de pressio Y [L] m [L] ft
Carga de elevacao z [L] m [L] ft
Pressio de fluido p [M/LT?] N/m? ou Pa [F/LT? 1b/ft?
Potencial de fluido @ [L?/TA] m?/s? [L?/T4] ft?/s?
Densidade de massa 0 [M/L3] kg/m? - -
Densidade de peso 7 - - [F/L?] Ib/ft?
Vazao especifica 1% [L/T] m/s [L/T] ft/s
Condutividade hidraulica K [L/T] m/s [L/T] ft/s
* Veja também as Tabelas A1.1, A1.2 e A1.3, Apéndice 1.
! Dimensdes basicas sdo comprimento [L], massa [M] e tempo [T].
2Dimensdes basicas sdo comprimento [L], forca [F] e tempo [T].

Piezémetros e Piezébmetros Multiniveis

O dispositivo basico para medir a carga hidraulica é um tubo ou cano, com o qual a
elevacao do nivel de agua pode ser determinada. No laboratério (Figura 2.4), o tubo é
um manometro; no campo (Figura 2.5), o tubo é chamado de piezémetro. Um piezémetro
deve ser selado ao longo de seu comprimento. Deve estar aberto na parte inferior para o
fluxo de dgua e aberto no topo para a atmosfera. A entrada é, geralmente, uma porg¢ao de
tubo ranhurado disponivel comercialmente. A abertura deve ser tal que permita a
entrada de agua mas ndo dos graos de areia ou de particulas de argila que compdem a
formacdo geoldgica. Deve ser enfatizado que o ponto de medi¢do num piezémetro é o da
sua base, e ndo o do nivel da superficie do fluido. Pode-se imaginar o funcionamento de
um piezémetro bem parecido ao de um termometro. E, simplesmente, o instrumento, se
é que pode ser chamado assim, usado para se determinar o valor de h, em algum ponto
P, num reservatorio de agua subterranea. Nos ultimos anos, um piezometro comum tem
sido substituido em algumas aplicagdes por concep¢des mais complexas que utilizam
transdutores de pressao, dispositivos pneumaticos e componentes eletronicos.

Os piezometros normalmente sdo instalados em grupos, de modo que eles possam
ser utilizados para se determinar as direcoes de fluxo da dgua subterranea. Na Figura
2.6(a), trés piezdmetros interceptam uma formagio geoldgica saturada. E um exercicio
util remover os instrumentos de medicdo do diagrama [Figura 2.6(b)] e considerar
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apenas os valores medidos. O fluxo é da maior carga h para a menor, neste caso da
direita para a esquerda. Se a distancia entre os piezometros for conhecida, o gradiente
hidraulico dh/dl pode ser calculado; e se a condutividade hidraulica K da formagao
geologica for conhecida, a lei de Darcy pode ser usada para calcular a vazao especifica
(ou taxa volumétrica de fluxo através de qualquer area de se¢do transversal
perpendicular a dire¢do de fluxo).

5 650 ,
8
T 600 =
o2 =
1%3 |
E‘E >0 h=570 h=590 h=610
L = — =
° <:| + + + <:|
2 500 -
g I — dh= 20 _gg
= 0 200 400 d 200
m
(2) (b)
T 650
1S
S
S 600
,&E
T8 550 -
% o + h=590
wE
(&) =1l .
2 500 |- Y +h=610
g
£ 450 - + h=630
20
01 2 dh _ 20 _
m dl 50040

(c) (d)

Figura 2.6 Determinacdo de gradientes hidraulicos de piezdmetros
instalados.

As vezes, o gradiente de potencial vertical é o que é de interesse. Em alguns casos,
um piezometro multinivel é utilizado, com dois ou mais piezometros instalados lado a
lado no mesmo local (ou, possivelmente, no mesmo furo), cada um a uma profundidade
diferente e, eventualmente, numa formacdo geoldgica diferente. A Figura 2.6 (c) e (d)
mostra um piezoémetro multinivel numa regido de fluxo ascendente de agua.

A distribuicdo de cargas hidraulicas em um sistema de agua subterranea é
espacialmente tridimensional. Os agrupamentos de piezometros mostrados na Figura
2.6 apenas provam a existéncia de componentes de fluxo nas dire¢des indicadas. Se um
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grande numero de piezometros pudesse ser distribuido por todo o sistema
hidrogeolégico tridimensional, entdo, seria possivel desenhar o contorno das posicées
onde as cargas hidraulicas sdo iguais.

Em trés dimensodes, o lugar desses pontos constitui uma superficie equipotencial.
Em qualquer secdo transversal bidimensional, seja horizontal, vertical, ou outra
qualquer, os contornos das superficies equipotenciais na se¢ao sdo chamados de linhas
equipotenciais. Se o padrdo de cargas hidraulicas é conhecido em uma se¢do transversal,
linhas de fluxo podem ser construidas perpendicularmente as linhas equipotenciais (no
sentido do maximo gradiente de potencial). O conjunto resultante das linhas
equipotenciais e linhas de fluxo que se interceptam é conhecido como rede de fluxo. O
Capitulo 5 fornece instru¢des mais detalhadas sobre a construcao de redes de fluxo e no
Capitulo 6 serd mostrada a sua utilidade na interpretacao do fluxo de 4gua subterranea
regional.

Fluxo Acoplado

Existe hoje uma grande quantidade de evidéncias experimentais e tedricas para mostrar
que a agua pode ser induzida a fluir através de um meio poroso sob a influéncia de
gradientes diferentes dos da carga hidraulica. Por exemplo, a presenca de um gradiente
de temperatura pode causar fluxo de dgua subterranea (bem como o fluxo de calor),
mesmo quando ndo existem gradientes hidraulicos (Gurr et al., 1952; Philip e de Vries,
1957). Este componente torna-se importante na formagdo de cunhas de congelamento
no solo (Hoekstra, 1966; Harlan, 1973).

Um gradiente elétrico pode criar um fluxo de 4gua de alta tensao para baixa tensdo
quando as correntes teldricas sdo aplicadas em um solo. O mecanismo de fluxo envolve
uma interacdo na agua entre ions carregados e a carga elétrica associada com os
minerais de argila no solo (Casagrande, 1952). O principio € usado em mecanica de solos
na abordagem eletrocinética para drenagem do solo (Terzaghi e Peck, 1967).

Gradientes quimicos podem causar fluxo de agua (bem como o movimento de
constituintes quimicos através da agua) de regides onde a dgua tem maior salinidade
para regides onde ha menor salinidade, mesmo na auséncia de outros gradientes. O
papel dos gradientes quimicos na producao de agua é relativamente pouco importante,
mas a sua influéncia direta sobre o movimento de componentes quimicos é de grande
importancia na andlise da contaminac¢do das dguas subterraneas. Esses conceitos virdo a
tona nos capitulos 3,7 e 9.

Se cada um desses gradientes desempenha um papel na produgdo de fluxo, uma lei
de fluxo mais geral do que a Eq. (2.3) pode ser escrita sob a forma:

— dh _ ar _ d
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onde h é a carga hidraulica, T é a temperatura e ¢ é a concentragdo quimica; L, L, e L,
sdo constantes de proporcionalidade. Para efeitos de discussao, sera definido dc/dl = 0.
Fica-se com a situacdo onde o fluxo de fluido esta ocorrendo em resposta tanto para um
gradiente de carga hidraulica quanto para um gradiente de temperatura:

_ dh dT

Em geral, L, dh/dl >> L, dT/dlI.

Se um gradiente de temperatura pode causar tanto fluxo de fluido como fluxo de
calor em um meio poroso, ndo deveria causar surpresa que um gradiente hidraulico
possa causar fluxo de calor, bem como fluxo de fluido. Esta interdependéncia mutua é
um reflexo do bem conhecido conceito termodinamico de fluxo acoplado. Considerando
dh/dl =i, e dT/dl = i,, pode-se escrever um par de equagdes baseadas na Eq. (2.22):

onde v, é a vazdo especifica de fluido através do meio e v, é a vazdo especifica de calor
através do meio. Os L’s sdo conhecidos como coeficientes fenomenoldgicos. Se L, = 0 na
Eq. (2,23), tem-se a Lei de Darcy de fluxo de aguas subterraneas e L,, é a condutividade
hidraulica. Se L,, = 0 na Eq. (2,24), tem-se a Lei de Fluxo de Calor de Fouriere L,, é a
condutividade térmica.

E possivel escrever-se um sistema completo de equagdes. O sistema de equacdes
teria a forma da Eq. (2.23) mas envolveriam todos os gradientes da Eq. (2.21) e
eventualmente outros. O desenvolvimento da teoria do fluxo acoplado em meio poroso
foi iniciado por Taylor e Cary (1964). Olsen (1969) desenvolveu uma pesquisa
experimental significativa. Bear (1972) oferece um desenvolvimento mais detalhado dos
conceitos do que pode ser tentado aqui. A descri¢do termodinamica da fisica do fluxo de
meios porosos é conceitualmente poderosa, mas na pratica, existem muito poucos dados
sobre a natureza dos coeficientes de fora da diagonal da matriz de coeficientes
fenomenologicos L; . Neste texto sera assumido que o fluxo de agua subterrinea é
totalmente descrito pela Lei de Darcy [Eq. (2.3)]; que a carga hidraulica [Eq. (2.18)], com
as suas componentes de elevacdo e de pressdo, é uma representacdo adequada da carga
total; e que a condutividade hidraulica é o Unico coeficiente fenomenologico importante
na Eq. (2.21).

2.3 Condutividade Hidraulica e Permeabilidade

Como Hubbert (1956) apontou, a constante de proporcionalidade na Lei de Darcy, que
foi batizada de condutividade hidraulica, é uma funcdo ndo s6 do meio poroso, mas
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também do fluido. Considere-se, mais uma vez, o aparato experimental da Figura 2.1. Se
Ah e Al sio mantidos constantes durante dois ensaios usando a mesma areia, mas a
agua € o fluido no primeiro ensaio e melago é o fluido no segundo, nao seria surpresa
perceber que a vazao especifica v € muito menor no segundo ensaio do que no primeiro.
Sendo assim, seria instrutivo procurar por um parametro que pudesse descrever as
propriedades condutivas de um meio poroso independentemente do fluido que flui
através dele.

Para este fim, foram realizadas experiéncias com meio poroso ideal consistindo de
esferas de vidro de didmetro uniforme d. Quando varios fluidos de densidade 0 e
viscosidade dinamica y sdo colocados através do aparato experimental sob uma
gradiente hidraulico constante dh/dl, as seguintes relacdes de proporcionalidade sao
observadas:

v o d?

vapg%

val/u

Juntamente com a observacao original de Darcy que v o - dh/dl, essas trés relacoes
levam a uma nova versao da Lei de Darcy:
__ Cdpg gy (2.25)
podl

O parametro C é ainda outra constante de proporcionalidade. Para solos reais, deve se
incluir a influéncia de outras propriedades do meio que afetam o fluxo, além do
diametro médio de graos: por exemplo, a distribuicao da granulometria, a esfericidade e
arredondamento dos graos e a natureza do seu empacotamento.

A comparacao da Eq. (2.25) com a equacao original de Darcy [Eq. (2.3)] mostra
que:

K= %Pg (2.26)

Nessa equacdo, © e usido funcdes exclusivas do fluido e Cd? é funcio exclusiva do meio.
Se se definir:

k=Cd* (2.27)
entao,
K = kag (2.28)

O parametro k é conhecido como a permeabilidade especifica ou intrinseca. Se K é
sempre chamado de condutividade hidraulica, é seguro deixar os adjetivos de lado e
referir-se a k simplesmente como permeabilidade. Esta sera a convencdo a ser seguida
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neste texto, mas que pode levar a alguma confusdo, especialmente quando se lida com
textos mais antigos e relatdrios onde a condutividade hidraulica K é, as vezes, chamada
de coeficiente de permeabilidade.

Hubbert (1940) desenvolveu as Eqgs. (2.25) até (2.28) a partir de principios
fundamentais considerando as relacdes entre forcas motrizes e de resisténcia em uma
escala microscopica durante o fluxo através de meio poroso. As consideragdes
dimensionais inerentes na sua andlise forneceram a ideia de se incluir neste texto a
constante g na relacdo de proporcionalidade que levou a Eq. (2,25). Desta forma, C
aparece como uma constante adimensional.

A permeabilidade k é uma funcdo apenas do meio e tem dimensoes [L?]. O termo é
amplamente utilizado na industria do petréleo, onde a existéncia de gas, 6leo e 4gua em
sistemas de fluxo multifdsicos fazem com que a utilizacdo de um parametro de
condutincia independente do fluido seja atraente. Quando medido em m? ou cm? k é
muito pequeno, entdo engenheiros de petroleo definiram darcy como uma unidade de
permeabilidade. Se a Eq. (2.28) for substituida na Eq. (2.3), a Lei de Darcy torna-se:

— —kpg dh
v="Ed (2.29)

Referindo-se a esta equacdo, 1 darcy é definido como a permeabilidade que conduzira a
uma vazao especifica de 1 cm/s para um fluido com uma viscosidade de 1 cp sob um
gradiente hidraulico que faz com que o termo 0 g dh/dl seja igual a 1 atm/cm. Um darcy
é aproximadamente igual a 10® cm?

Na inddstria de 4gua subterrdnea norte-americana, a unidade gal/dia/ft* é
amplamente utilizada para a condutividade hidraulica. Sua relevancia é mais evidente
quando a Lei de Darcy é expressa nos termos da Eq. (2.4):

— dh
0= Ky (2.30)

As primeiras definicdes fornecidas pelos Servigo Geoldgico Americano, no que diz
respeito a esta unidade, faziam distincado entre um coeficiente de laboratério e um
coeficiente de campo. No entanto, uma atualizagdo destas defini¢oes (Lohman, 1972)
descartou esta diferenciacao formal. E suficiente notar que as diferengas na temperatura
de medicao entre os ambientes de campo e de laboratério podem influenciar os valores
de condutividade hidraulica através do termo da viscosidade na Eq. (2.28). O efeito &,
geralmente, pequeno, assim, os fatores de correcdao raramente sao introduzidos. Faz
muito sentido ainda relatar se as medi¢des de condutividade hidraulica foram realizadas
em laboratério ou em campo porque os métodos de medicdo sdo muito diferentes e as
interpretacdes sobre os valores podem ser dependentes do tipo de medi¢ao. No entanto,
esta informacao é de importancia pratica e ndo conceitual.

A Tabela 2.2 indica o intervalo de valores de condutividade hidraulica e
permeabilidade em cinco sistemas de unidades diferentes para um amplo intervalo de
materiais geoldgicos. A tabela é baseada, em parte, nos dados resumidos da revisao de
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Davis (1969). A principal conclusdo que pode-se tirar dos dados é que a condutividade
hidraulica varia ao longo de um intervalo muito amplo. Existem poucos parametros
fisicos na natureza que variam em mais de 13 ordens de grandeza. Em termos praticos,
esta propriedade implica dizer que o conhecimento da ordem de grandeza da
condutividade hidraulica pode ser muito util. Por outro lado, reportar valores da
terceira casa decimal em um valor de condutividade tem provavelmente pouca

importancia.

A Tabela 2.3 fornece um conjunto de fatores de conversao para as varias unidades
comuns de k e K. Como um exemplo da sua utilizagdo, note que um valor k em cm? pode
ser convertido para um valor em ft* multiplicando por 1,08 x 1073. Para a conversio

inversa de ft? para cm? multiplique por 9,29 x 102

Tabelas 2.2 Intervalos de Valores de Condutividade Hidraulica e de Permeabilidade.
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Tabelas 2.3 Fatores de Conversao para Unidades de Permeabilidade e Condutividade Hidraulica.

Permeabilidade, k* Condutividade hidraulica, K
cm? ft? darcy m/s ft/s EUA gal/dia/ft?
cm? 1 1,08x 103 1,01 x 10° 9,80 x 102 3,22x103 1,85 x 10°
ft? 9,29 x 102 1 9,42 x 10*° 9,11x10° 2,99x103 1,71x 10"
darcy 9,87x 107 1,06 x 10" 1 9,66x10° 3,17x103 1,82x 10!
m/s 1,02x10°  [1,10x10°  [1,04x10° |1 3,28 2,12 x 10°
ft/s 3,11x10*  [335x107  [3,15x10*  |3,05x 107 1 6,46 x 10°
EUA gal/dia/ft? 5,42x101° 583x10" 549x10™ 4,72x107 1,55x10° 1
* Para obter k em ft?, multiplicar k em cm? por 1,08 x 107,

As varias abordagens para se medir a condutividade hidraulica, tanto em
laboratdrio quanto em campo, sao descritas nas Secdes de 8.4 a 8.6.

2.4 Heterogeneidade e Anisotropia da Condutividade Hidraulica

Valores de condutividade hidraulica geralmente mostram variacdes no espaco dentro de
uma formagdo geoldgica. Também podem apresentar variagdes com a direcdo de
medicdo em qualquer ponto em uma formacgao geoldgica. A primeira propriedade é
denominada heterogeneidade e a segunda anisotropia. A evidéncia de que estas
propriedades sdo comuns pode ser encontrada na ampla distribuicao de determinacgdes
que se observa na maior parte das campanhas de amostragem de campo. O raciocinio
geoldgico que explica sua prevaléncia encontra-se em uma compreensao dos processos
geoldgicos que produzem os varios ambientes geolégicos.

Homogeneidade e Heterogeneidade

Se a condutividade hidraulica K é independente da posicdo dentro de uma formacao
geologica, a formagdo é homogénea. Se a condutividade hidraulica K é dependente da
posicdo dentro de uma formacgdo geologica, entdo a formacdo é heterogénea.
Montando-se um sistema de coordenadas xyz em uma formacdo homogénea,
K (x,y, z) = C, C sendo uma constante; ao passo que em uma formacdo heterogénea, K (x,
y,z) #C.

Ha provavelmente tantos tipos de configuracdes heterogéneas como ha ambientes
geologicos, mas pode ser instrutivo prestar atencao a trés grandes classes. A Figura
2.7(a) apresenta uma secdo transversal vertical que mostra um exemplo de
heterogeneidade de camadas, comum em rochas sedimentares e depoésitos lacustres e
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marinhos ndo consolidadas. Cada uma das camadas individuais que constituem a
formacgdo tem um valor de condutividade homogénea K, K,, . . ., mas todo o sistema pode
ser pensado como heterogéneo. A heterogeneidade de camadas pode resultar em
contrastes de K alcancando quase o intervalo completo de 13 ordem de grandeza
(Tabela 2.2), como, por exemplo, em depdsitos com intercalagdes de argila e areia.
Contrastes igualmente grandes podem surgir em casos de heterogeneidades
descontinuas causados pela presenca de falhas ou caracteristicas estratigraficas de
grande escala. Talvez a caracteristica de descontinuidade mais onipresente é o contato
sedimentos-embasamento. A Figura 2.7(b) apresenta um mapa que mostra um caso de
tendéncia de heterogeneidade. Tendéncias sdo possiveis em qualquer tipo de formacdo
geoldgica, mas elas sdo particularmente comuns como resultado de processos de
sedimentacdo que formam deltas, leques aluviais e planicies glaciais. Os horizontes de
solo A, B e C frequentemente mostram tendéncias verticais na condutividade hidraulica,
assim como os tipos de rocha cuja condutividade depende principalmente de
concentracdes de juntas e fraturas. Tendéncia de heterogeneidade em grandes
formagdes sedimentares consolidadas ou inconsolidadas podem atingir gradientes de
2-3 ordens de grandeza em alguns quilometros.

Muitos hidrogeélogos e gedlogos de petrdleo usam as distribuicdes estatisticas
para fornecer uma descri¢do quantitativa do grau de heterogeneidade em uma formacgao
geologica. Existe atualmente um grande conjunto de evidéncias diretas que sustentam a
afirmacdo de que a funcdo densidade de probabilidades para a condutividade hidraulica
é log-normal. Warren e Price (1961) e Bennion e Griffiths (1966) descobriram que isso
acontece em rochas-reservatorio de campos petroliferos, e Willardson e Hurst (1965) e
Davis (1969) corroboram esta conclusdo para formagdes saturadas nao consolidadas.
Uma distribuicao log-normal para K é um parametro para os quais um Y, definido como
Y = log K, mostra uma distribuicao normal. Freeze (1975) fornece uma tabela, com base
nas referéncias acima, que mostra que o desvio padrdo em Y (que é independente das
unidades de medicdo) estd geralmente compreendida entre 0,5-1,5. Isto significa que os
valores de K na maioria das formag¢des geoldgicas mostram variagdes heterogéneas
internas de 1-2 ordens de grandeza. A tendéncia de heterogeneidade dentro de uma
formacdo geoldgica pode ser pensada como uma tendéncia de valor médio da
distribuicao de probabilidade. 0 mesmo desvio padrao pode ser evidente em medidas
em posi¢coes diferentes na formagdo, mas as médias de tendéncia levam a um aumento
do intervalo global observado para a formacgao.

Greenkorn e Kessler (1969) forneceram um conjunto de definicdes de
heterogeneidade que sdo consistentes com as observagdes estatisticas. Na verdade, eles
argumentam que se todas as formacgoes geoldgicas exibem variagdes espaciais em K
entdo, sob as defini¢des classicas, ndo existe formacdao homogénea. Eles redefinem
formacdo homogénea como sendo onde a fungdo densidade de probabilidade da
condutividade hidraulica é monomodal. Isto é, mostra variagdes em K, mas mantém uma
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média constante de K através do espaco. Uma formacao heterogénea é definida como
aquela onde a funcao densidade de probabilidade é multimodal. Para descrever um meio
poroso que satisfaca a defini¢do classica de homogeneidade (K constante em todos os
lugares, tal como em esferas de vidro experimentais de diametro d), eles usam o termo
uniforme. Se fosse preciso adaptar as definicdes classicas dadas no inicio desta se¢do
para este conjunto mais racional de conceitos, pode-se adicionar o adjetivo "média" e
exprimir as defini¢des originais em termos de condutividade hidrdulica média.

Extensao aérea
V( da formacéo

I<I

Kz

K

3 |03 L X/

K4 /

K 10> - /x
10 - X
e
A A
Distancia

(a) (b)

Figura 2.7 Heterogeneidade de camada and tendéncia de heterogeneidade.

Isotropia e Anisotropia

Se a condutividade hidraulica K é independente da direcao de medicdo num ponto em
uma formacao geoldgica, a formacdo é isotrépica naquele ponto. Se a condutividade
hidraulica K varia de acordo com a direcdo de medicdo num ponto em uma formagao
geologica, a formacgdo é anisotrépica naquele ponto.

Considere uma sec¢ao bidimensional vertical através de uma formagdo anisotrépica.
Considerando que & seja o dngulo entre a horizontal e a dire¢do de medi¢do de K em
algum ponto na formacio, entido K = K( &). As direcdes no espaco correspondentes ao
angulo @ nos quais K alcan¢a o seu valor maximo e minimo sio conhecidas como
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direcées principais de anisotropia. Elas sdo sempre perpendiculares entre si. Em trés
dimensodes, dado um plano perpendicular a uma das dire¢des principais, as outras duas
dire¢des principais serdo as dire¢des de K maximo e minimo nesse plano.

Se um sistema de coordenadas xyz é configurado de tal maneira que as dire¢des de
coordenadas coincidam com as dire¢des principais de anisotropia, entao, os valores de
condutividade hidraulica nas dire¢des principais podem ser especificadas como K, K, e
K,. Em qualquer ponto (x, y, z), uma formagdo isotropica tera K, =K, =K, enquanto que
uma formagdo anisotrdpica terd K, # K, # K,. Se K, = K, # K, como é comum nos
depositos sedimentares horizontalmente estratificados, a formacao é considerada como
transversalmente isotrédpica.

Para descrever a natureza da condutividade hidraulica em uma formagao geolégica
€ necessaria a utilizagdo de dois adjetivos: um ligado a heterogeneidade e outro a
anisotropia. Por exemplo, para um sistema homogéneo e isotrépico em duas dimensdes:
K (x, z) = K,(x, z) = C para todos (x, z), onde C é uma constante. Para um sistema
homogéneo e anisotropico K (x, z) = C, para todos (x, z) e K,(x, z) = C, para todos (x, z),
mas C;, # C,. A Figura 2.8 esclarece ainda mais as quatro combinag¢des possiveis. O
comprimento dos vetores da seta é proporcional aos valores K, e K, para os dois pontos

(x, z,) € (x5 2,).

Homogéneo, Isotropico Homogéneo, Anisotrépico
Kz (xz‘ Z2)

L .

L. -
[

Heterogéneo, Isotropico Heterogéneo, Anisotropico

Figura 2.8 Quatro possibilidades de combinac¢des de heterogeneidade e anisotropia.
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Figura 2.9 Relagéo entre heterogeneidade e anisotropia estratificada.

A principal causa da anisotropia em pequena escala é a orientagdo de minerais de
argila em rochas sedimentares e sedimentos inconsolidados. Amostras de testemunhos
de argilas e de xistos raramente mostram anisotropia horizontal para vertical superior a
10:1, sendo, geralmente, inferior a 3:1.

Em uma escala maior, pode se demonstrar (Maasland, 1957, Marcus e Evenson,
1961) que existe uma relacdo entre heterogeneidade estratificada e anisotropia.
Considere a formacdo estratificada mostrada na Figura 2.9. Cada camada é homogénea e
isotrépica com valores de condutividade hidraulica K;, K,, . . ., K.. Sera demonstrado que
o sistema como um todo age como uma Unica camada homogénea e anisotrdpica.
Primeiro, considere o fluxo perpendicular a estratificagdo. A vazdo especifica v deve ser
a mesma na entrada do sistema como na saida; na verdade, deve ser constante em todo
o sistema. Considere Ah, como sendo a perda de carga através da primeira camada,
Ah, através da segunda camada, e assim por diante. A perda total de carga é, entdo, Ah
= Ah,+ Ah,+ ..+ Ah,, e da Lei de Darcy:

_ KyAhy _ KyAh, K,Ah, _ K,Ah
dl d2 DY dn d (2.30)

onde K, é uma condutividade hidraulica vertical equivalente para o sistema de camadas.
Resolvendo a relacao externa da Eq. (2.30) para K, e usando as rela¢des de dentro para
Ah,, Ah,, .., obtém-se:

K = V_d = vd = 7 dVd
2" Ah AhtAhyt. AR, INRLRR
o que leva a:
— _d
K. =+ (2.31)

i=1

Agora considere o fluxo paralelo a estratificacdo. Considere Ah como sendo a perda de
carga através de uma distancia horizontal I. A vazao Q através de uma espessura unitaria
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do sistema é a soma das descargas através das suas camadas. A vazdo especificav=Q/d
é, assim, dada por:

Kidi Ah _ 3 AR
1 KT

<
Il
M =

1

~.

onde K, é uma condutividade hidraulica horizontal equivalente. Simplificando:

K.d.

11

— (2.32)

M =

K, =

1

1

As equagdes (2.31) e (2.32) fornecem os valores de K, e de K, para uma Unica
formacao homogénea, mas anisotrépica, que é hidraulicamente equivalente ao sistema
estratificado da formacao geoldgica homogénea e isotropica da Figura 2.9. Com alguma
manipulacdo algébrica destas duas equagdes é possivel demonstrar que K, > K, para
todos os conjuntos possiveis de valores de K;, K,, . . ., K. De fato, se se considerar um
conjunto de pares ciclicos K, K,, K, K,, ... com K, = 10* e K, = 10, entdo, K /K, = 25. Para
K, = 10* e K, = 1, K/K, = 2500. Em campo, ndo é raro que a heterogeneidade
estratificada leve a valores de anisotropia regional da ordem de 100:1, ou até maiores.

Snow (1969) mostrou que as rochas fraturadas também se comportam
anisotropicamente devido a varia¢des direcionais em aberturas e em espacamento de
fraturas. Neste caso, é bastante comum que K, > K..

Lei de Darcy em Trés Dimensées

Para fluxo tridimensional num meio que pode ser anisotrépico é necessario generalizar
a forma unidimensional da Lei de Darcy [Eq. (2.3)] apresentada anteriormente. Em trés
dimensdes, a velocidade v é um vetor com componentes v,, v,ev,ea generalizacdo mais
simples seria:

Vy Z—Kx%

- oh
v, =K, o (2.33)
Vv, =— KZ%

onde K,, K, e K, sdo valores de condutividade hidraulica das dire¢des x, y e z. Posto que h
agora é uma funcdo de x, y e z, as derivadas devem ser parciais.

Neste texto serd assumida que essa simples generalizacdo é uma descricdo
adequada do fluxo tridimensional, mas vale a pena notar que um sistema de equagdes
mais generalizado pode ser escrito na forma de:
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- Kxx Ox ny oy sz 0z
Vy = Boyx ax -K, % oy -K,. & oz (2:34)
- sz Ox KZJ’ oy KZZ 0z

Esse sistema de equacgdes expde o fato de que ha realmente nove componentes de
condutividade hidraulica para o caso mais geral. Se esses componentes forem colocados
em forma de matriz, eles formam um tensor simétrico de segunda ordem conhecido
como o tensor de condutividade hidrdulica (Bear, 1972). No caso especial K =K, =K , =
K, = K, = 0, os nove componentes se reduzem para trés e a Eq. (2.33) sera uma
generalizacdao adequada da Lei de Darcy. A condi¢do necessaria e suficiente que permite
o uso da Eq. (2.33), em vez da Eq. (2.34), é que as diregdes principais de anisotropia
coincidem com os eixos das coordenadas x, y e z. Na maioria dos casos, é possivel
escolher um sistema de coordenadas que satisfaz este requisito, mas é possivel conceber
sistemas anisotropicos heterogéneos onde as dire¢des principais de anisotropia variam
de uma formacao para a outra e, em tais sistemas, a escolha dos eixos apropriados seria
impossivel.

Elipséide da Condutividade Hidraulica

Considere uma linha de fluxo arbitrdria no plano xz em um meio homogéneo,
anisotrdpico e com condutividades hidraulicas principais K, e K, [Figura 2.10(a)].

(a) (b)

Figura 2.10 (a) Vazdo especifica v, em uma diregdo arbitraria de fluxo. (b) Elipse da
condutividade hidraulica.
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Ao longo da linha de fluxo:
v, — K oh (2.35)

S Os

onde K, é desconhecida, embora presumivelmente encontra-se no intervalo K, - K.
Pode-se separar v, nos seus componentes v, e v,, onde:

Ve =— Kx% = v,c050 (2.36)

v, = KZ% = v,sind
Entdo, sendo h = h(x, z),

oh — Oh . 0x 4 Oh .0z (2.37)

0os Ox Os Oz Os

Geometricamente, dx/ds =cos 8 & e dz/ds =sen &. Substituindo essas relagdes
junto com as Egs. (2.35) e (2.36) na Eq. (2.37) e simplificando, produz-se:

1 _ cos*0 , sin®0 2.38
K, K, + K. ( )

Esta equagdo relaciona os principais componentes de condutividade K, e K, a resultante
K. em qualquer dire¢do angular . Colocando-se a Eq. (2.38) em coordenadas
retangulares, definindox =rcos & e z=rsen &, obtém-se:

2 2

2
Ir<_s = ]xz IZ<_Z (2.39)

a qual é a equagdo de uma elipse com os eixos principais \/K_xe \/E [Figura 2.10(b)].
Em trés dimensodes, torna-se uma elipséide com eixos principais \/K, \/K_y e \/1?2,
sendo conhecida como elipsdide da condutividade hidrdulica. Na Figura 2.10(b), o valor
de condutividade K para qualquer direcao de fluxo num meio anisotrépico pode ser
determinado graficamente se K, e K, forem conhecidos.

Na Secdo 5.1 sera discutida a construcao de redes de fluxo em meios anisotropicos
e sera mostrado que, em contraste com o meio isotrépico, as linhas de fluxo nao sao
perpendiculares as linhas equipotenciais em meios anisotrépicos.

2.5 Porosidade e indice de Vazio

Se a volume unitario total V, de um solo ou rocha for dividido em volume da parte s6lida
V, e volume de vazios V,, a porosidade n sera definida como n = V, /V,. Geralmente, a
porosidade é relatada em fracao decimal ou em porcentagem. A Figura 2.11 mostra a
relacio entre diferentes rochas e texturas de solo e porosidade. E importante diferenciar
0 que é porosidade primdria, relacionada a matriz do solo ou da rocha [Figura 2.11(a),
(b), (c) e (d)] e porosidade secunddria, que pode estar relacionada a fen6menos como
solucdo secundaria [Figura 2.11(e)] ou fraturamento regional controlado
estruturalmente [Figura 2.11(f)].
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A Tabela 2.4, baseada em parte nos dados resumidos por Davis (1969), lista os
intervalos representativos de porosidade de varios materiais geoldgicos. Em geral, as
rochas tém porosidades mais baixas do que os solos; cascalhos, areias e siltes, que sao
constituidos por particulas angulares e arredondadas, tém porosidades mais baixas do
que solos ricos em minerais placéides de argila; depdsitos mal selecionados [Figura 2.1
1(b)] tém porosidades mais baixas do que depoésitos bem selecionados [Figura 2.11(a)].

(a) (<) (e)

(f)

Figura 2.11 Relagdo entre textura e porosidade. (a) Depdsito sedimentar
bem selecionado, com alta porosidade; (b) depdsito sedimentar
pobremente selecionado, com baixa porosidade; (c) depdsito
sedimentar bem selecionado consistindo de seixos que s&o eles
préprios poros, entdo o depdsito como um todo possui altissima
porosidade; (d) depésito sedimentar bem selecionado, onde a
porosidade tem sido diminuida pela deposigdo de matéria mineral
em seus intersticios; (e) rocha que adquiriu poros por dissolugéo;
(f) rocha que adquiriu poros por fraturamento (Meinzer, 1923).

A porosidade n pode ser um importante controlador na condutividade hidraulica K.
Em campanhas de amostragem realizadas em depdsitos de areias bem selecionadas, ou
em formagbdes de rochas fraturadas, amostras com valores altos de n geralmente
também tém valores altos de K. Infelizmente essa relagdo ndo é mantida em uma bacia
regional através do espectro de possiveis tipos de rocha e de solo. Solos ricos em argila,
por exemplo, geralmente tém porosidades mais elevadas do que em solos arenosos ou
cascalho, porém menor condutividade hidraulica. Na Secdo 8.7 serdo apresentadas
técnicas para a estimativa da condutividade hidraulica a partir da porosidade e da
andlise granulométrica.
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Tabela 2.4 Intervalo de Valores de Porosidade.

n (%)

Depdsitos inconsolidados

Cascalho 25-40
lAreia 25-50
Silte 35-50
lArgila 40-70
Rochas

Basalto fraturado 5-50
Calcario carstificado 5-50
|Arenito 5-30
Calcario, dolomito 0-20
Xisto 0-10
Rocha cristalina fraturada 0-10
Rocha cristalina densa 0-5

A porosidade n esta intimamente relacionada com o indice de vazios e, que é
amplamente utilizado em mecanica de solos. O indice de vazios é definido como
e=V,/V_, eeestarelacionado a n por:

= _n_ = _€_
€ 1-n ou n 1+e

(2.40)
Os valores de e geralmente caem no intervalo 0-3.

A determinacdo em laboratério da porosidade em amostras de solo sera tratada na
Secao 8.4.

2.6 Fluxo Insaturado e Nivel Freatico

Até este ponto, a Lei de Darcy e os conceitos de carga hidraulica e condutividade
hidraulica foram desenvolvidos em relacio a um meio poroso saturado, isto é, onde
todos os espacos vazios estdo preenchidos por agua. E claro que em alguns solos,
especialmente aqueles préoximos da superficie, raramente sdo saturados. Os espagos
vazios geralmente sdo preenchidos parcialmente por agua, enquanto que o restante dos
poros sdao ocupados por ar. O fluxo da agua sob tais condicdes é denominado de
insaturado ou parcialmente saturado. Historicamente, o estudo de fluxos insaturados
tem sido dominio de fisicos de solo e engenheiros agronomos, mas recentemente os
cientistas de solo e hidrologos de aguas subterraneas reconheceram a necessidade de
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reunir os seus talentos no desenvolvimento de uma abordagem integrada para o estudo
em subsuperficie, tanto em regides saturadas como insaturadas.

A énfase nesta secdo serd no sistema hidraulico de transporte de agua em fase
liquida na zona insaturada. Nao sera discutido o transporte na fase de vapor, nem as
interacdes solo-agua-planta. Estes ultimos temas sdo de particular interesse na
agronomia e desempenham um papel importante na interpretacdo da geoquimica de
solos. Uma consideragdo mais detalhada da fisica e da quimica da transferéncia de
umidade em solos insaturados podem ser encontradas em um nivel introdutdrio em
Baver et al. (1972), e em um nivel mais avancado em Kirkham e Powers (1972) e Childs
(1969).

Teor de Umidade

Se o volume unitario total V. de um solo ou rocha é separado em volume da parte sélida
V, volume da agua V,, e volume de ar V,, o teor volumétrico de umidade é definido como
g =V, / V. Tal como a porosidade n, & é geralmente reportado em fragdo decimal ou
em porcentagem. Para fluxo saturado, & = n; para fluxo insaturado, & < n.

Nivel Freatico

A configuragdo hidrolégica mais simples das condi¢des saturadas e insaturadas é a de
uma zona insaturada na superficie e uma zona saturada em profundidade [(Figura
2.12(a)]. E comum imaginar o nivel freatico como sendo a fronteira entre essas duas
zonas, entretanto é preciso atentar para o fato de que a franja capilar saturada
encontra-se normalmente acima do nivel freatico. Com esta complicagdo sob a
superficie, deve-se ter o cuidado de criar-se um conjunto coerente de defini¢des para os
varios conceitos sobre zonas saturadas e insaturadas.

O nivel fredtico é melhor definido como a superficie onde a pressao de fluido p nos
poros de um meio poroso é exatamente a atmosférica. A localizagdo desta superficie é
revelada pelo nivel em que a agua se encontra em um pogo raso aberto ao longo do seu
comprimento que intercepte somente em profundidade suficiente depdsitos superficiais
para acumular agua em seu interior. Se p € medido na pressdo manométrica, entao, no
nivel freatico, p = 0. Isto implica em ¢ =0, e uma vez que h = ¢ + z, a carga hidraulica
em qualquer ponto no nivel freatico deve ser igual a elevagdo do nivel freatico naquele
ponto. Em figuras muitas vezes indica-se a posicao do nivel freatico por meio de um
pequeno triangulo invertido, como na Figura 2.12(a).

Cargas de Pressdo Negativas e Tensibmetros

Foi visto que # > 0 na zona de saturacdo (como indicado por medi¢des em piezOmetros)
e que ¥ = 0 no nivel freatico. Isso indica ¥ < 0 na zona insaturada. Isso reflete o fato de
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que a agua na zona insaturada é mantida nos poros do solo sob forcas de tensdo
superficial. Uma inspe¢do microscépica revelaria um menisco concavo que se estende de
grao a grao em cada canal de poro [como mostrado na insercao circular superior na
Figura 2.12(c)]. O raio de curvatura em cada menisco reflete a tensdo superficial naquela
interface microscépica ar-agua. Em referéncia a este mecanismo fisico de retencao de
agua, os fisicos de solo muitas vezes chamam a carga de pressdo ¥, quando ¥ <0, de
carga de tensdo ou carga de sucgdo. Neste texto, onde os fundamentos nos quais um
conceito merece apenas um nome, serd adotado o termo carga de pressdo para se referir
tanto a valores positivos quanto negativos de #.

Independentemente do sinal de ¥, a carga hidraulica h ainda é igual a soma
algébrica de ¢ e z. No entanto, acima do nivel freatico, onde ¥ < 0, piezOmetros ja ndo
sdo um instrumento adequado para a medicdo de h . Em vez disso, h deve ser obtido
indiretamente a partir de medi¢cdes de ¥ determinado com tensiémetros. Kirkham
(1964) e S. ]. Richards (1965) fornecem descricdes detalhadas do projeto e do uso
desses instrumentos. Muito brevemente, um tensidmetro consiste em uma capsula
porosa ligada a um tubo cheio de 4gua e hermeticamente fechado. A capsula porosa é
inserida no solo na profundidade desejada, onde entra em contato com a agua do solo e
atinge o equilibrio hidraulico. O processo de equilibrio envolve a passagem de agua
através da capsula porosa do tubo para o solo. O vacuo relativo criado na parte superior
do tubo hermético é a medida da carga de pressao no solo. Normalmente é medida por
um mandémetro de vacuo ligado ao tubo acima da superficie do solo, mas que pode ser
imaginado funcionando como o mandémetro invertido mostrado para o ponto 1 no perfil
do solo da Figura 2.12(c). Para se obter a carga hidraulica h, o valor negativo de ¥
indicado pelo manometro de vacuo no tensiometro deve ser adicionado algebricamente
a elevacdo z do ponto de medicdo. Na Figura 2.12(c), o instrumento no ponto 1 é um
tensiometro; o outro no ponto 3 é um piezdmetro. O diagrama é, obviamente,
esquematico. Na prdatica, o tensidmetro seria um tubo com um mandmetro e uma
capsula porosa na base; o piezémetro seria um tubo aberto com tubo ranhurado na base.
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Curvas Caracteristicas de Parametros
Hidraulicos Insaturados

Existe uma complicacdo adicional para a andlise de fluxo na zona insaturada. Tanto o
teor de umidade & quanto a condutividade hidraulica K sdo fung¢des da carga de pressio
@. Refletindo sobre isso, a primeira dessas condigbes ndo deveria causar grande
surpresa. Considerando-se que a umidade do solo é mantida entre os graos sob forcas de
tensdo superficial que refletem o raio de curvatura de cada menisco, pode-se esperar
que os conteudos mais elevados de umidade levem a maiores raios de curvatura, a
forcas de tensdes superficiais menores e a menores valores de cargas de tensao (i.e,
cargas de pressao menos negativas). Além disso, observou-se experimentalmente que a
relagdo &- ¢ é histerética; que ha uma forma diferente para quando os solos estdo se
molhando do que para quando eles estdo se secando. A Figura 2.13(a) mostra a relagao
funcional histerética entre & e % para uma ocorréncia natural de solo arenoso
(Liakopoulos, 1965a). Se uma amostra deste solo estivesse saturada a uma carga de
pressdo maior do que zero e a pressao fosse entao diminuida passo a passo até atingisse
niveis bem menores que a atmosférica (% << 0), os teores de umidade em cada passo
seguiriam a curva de drenagem (ou curva de secagem) (Figura 2.13(a)). Se a dgua fosse
entdo adicionada ao solo seco em pequenos passos, as cargas de pressao iriam seguir a
rota de retorno ao longo da curva de molhagem (ou curva de embebigdo). As linhas
internas sdo chamadas de curvas de varredura. Essas curvas mostram o curso onde & e
@ seguiram se o solo fosse apenas parcialmente umedecido, ou seco, ou vice-versa.

Seria de se esperar que, com base no que foi apresentado até agora, o teor de
umidade ¥ fosse igual a porosidade n para todos os ¢ > 0. Para solos de granulometria
grosseira, este seria o caso, mas para solos de granulometrias mais finas, esta relacdo
mantém-se ao longo de um intervalo um pouco maior ¥ > ¢, onde ¥, é uma pequena
carga de pressao negativa [Figura 2.13(a)] conhecida como carga de pressdo de entrada
de ar. A pressao correspondente p, é chamada de pressdo de entrada de ar ou de pressdo
de borbulhamento.

A Figura 2.13(b) mostra as curvas histeréticas relacionando a condutividade
hidraulica K a carga de pressdo ¥ para o mesmo solo. Para ¥ > ¢, K = K,, onde K, é
conhecida como condutividade hidrdulica saturada. Umavez que K=K(¢)e 6 = 8(¥),
é também verdade que K = K ( &). As curvas da Figura 2.13(b) refletem o fato de que a
condutividade hidraulica de um solo insaturado aumenta com o aumento do teor de
umidade. Escrevendo-se a Lei de Darcy para o fluxo insaturado na dire¢cdo x em um solo
isotrépico como:

v, == K(y) 2! (2.41)
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observa-se que a existéncia da relacio K(#) implica que, dado a um gradiente
hidraulico constante, a descarga especifica v aumentaria com o aumento do teor de
umidade.

Na realidade, seria impossivel manter o gradiente hidraulico constante enquanto
se aumenta o teor de umidade. Posto que h= ¢ +ze & = &(¥), a carga hidraulica h
também ¢é afetada pelo teor de umidade. Em outras palavras, um gradiente de carga
hidraulica infere um gradiente de carga de pressdo (exceto em fluxo puramente
gravitacional), e esta, por sua vez, infere em um gradiente de teor de umidade. Na Figura
2.12, os perfis verticais para estas trés variaveis sdo mostrados esquematicamente para
um caso hipotético de infiltracdo descendente a partir da superficie. O fluxo deve ser
descendente porque as cargas hidraulicas exibidas na Figura 2.12(e) decrescem nessa
direcdo. Os grandes valores positivos de h inferem que |z | >>| ¥ |.
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Figura 2.13 Curvas caracteristicas relacionando condutividade hidraulica e
teor de umidade a carga de pressao para uma ocorréncia natural
de solo arenoso (Liakopoulos, 1965a).

Em outras palavras, o datum z = 0 situa-se a alguma profundidade. Em uma
situacdo real, estes trés perfis seriam quantitativamente interligados através das curvas
@ (%) e K( %) para o solo no local. Por exemplo, se a curva & ( %) fosse conhecida para
o solo e o perfil &(z) medido no campo, entdo o perfil Z(z) e consequentemente o perfil
h(z) poderiam ser calculados.

As curvas &(¥) e K(¥) mostradas na Figura 2.13 sdo caracteristicas para
qualquer tipo de solo. Conjuntos de medidas feitas em amostras separadas do mesmo
solo homogéneo mostrariam apenas as variagdes estatisticas usuais associadas com
pontos de amostragem separados espacialmente. As curvas sdo frequentemente
chamadas de curvas caracteristicas. Na zona saturada, tem-se os dois parametros
hidraulicos fundamentais K, e n; na zona insaturada, estes tornam-se as fungoes d(¥Y)e
K( ¢). Mais sucintamente:

6= 6(y) V< Y (2.42)
0= n V>,

K =K(y) V< Y, (2.43)
K = KO WZ\Va

A Figura 2.14 mostra algumas curvas caracteristicas hipotéticas de valores simples
(i.e. sem histerese) com o objetivo de mostrar o efeito da textura do solo no formato das
curvas. Para uma descricao mais completa da fisica da retencao de umidade em solos
ndo saturados, o leitor pode consultar White et al. (1971).
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Figura 2.14 Curvas caracteristicas de valores unitarios para trés solos
hipotéticos. (a) areia uniforme; (b) areia siltosa; (c) argila siltosa.

Zonas Saturadas, Insaturadas e Saturadas por Tenséo

Vale a pena neste momento resumir as informagdes sobre zonas saturada e insaturada

que foram apresentadas até agora. Para a zona saturada, pode-se afirmar que:

1.
2.

Ocorre abaixo do nivel freatico.
Os poros do solo sdo completamente preenchidos por dgua e o teor de umidade
@ éigual a porosidade n.

. A pressao de fluido p é maior do que a pressdo atmosférica, de modo que a carga

de pressdo ¥ (medida como pressdo manométrica) é maior que zero.

. A carga hidraulica deve ser medida com um piezémetro,
. A condutividade hidraulica K ¢ uma constante; ndo é uma fun¢do da carga de

pressio Y.

Para a zona insaturada (ou, como é por vezes chamado, a zona de aeragdo ou a zona

vadosa):

1.
2.

Ocorre acima do nivel freatico e da franja capilar.

Os poros do solo sdao apenas parcialmente preenchidos por agua; o teor de
umidade & é menor do que a porosidade n.

A pressio de fluido p é inferior & atmosférica; a carga de pressdo ¥ é menor do
que zero.

A carga hidraulica h deve ser medida com um tensiémetro.

A condutividade hidraulica K e o teor de umidade & sdo ambos funcdes da carga
de pressio Y.
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Em suma, para fluxo saturado, ¥ >0, & = n e K = K; para fluxo insaturado, ¢ <0, & =
G(¥)eK=K(¥).

A franja capilar ndo se encaixa em nenhum dos grupos mencionados acima. Os
poros na franja estdo saturados, mas as cargas de pressao sdo menores do que a pressao
atmosférica. Um nome mais descritivo que ganha mais aceitacao é a zona saturada por
tensdo. Uma explicacao de suas propriedades aparentemente anémalas podem ser vistas
na Figura 2.13. E a existéncia da carga de pressdo de entrada de ar ¢, < 0 nas curvas
caracteristicas que é responsavel pela existéncia de uma franja capilar. ¢, é o valor de
¥ que existira na parte superior da zona saturada por tensio, como mostrado por ¥,
para o ponto A na Figura 2.12(d). Desde que ¥, tenha valores negativos maiores em
solos argilosos do que em areias, estes solos de granulometrias mais finas desenvolvem
zonas saturadas por tensdo mais espessas que solos de granulometrias mais grosseiras.

Alguns autores consideram a zona saturada por tensdao como parte da zona
saturada, mas, nesse caso, o nivel freatico ja ndo é a fronteira entre as duas zonas. Do
ponto de vista fisico, € melhor manter todas as trés zonas - saturada, por tensao e
insaturada - na concep¢do de um sistema hidrolégico completo.

Um ponto que emerge diretamente da discussao acima nesta se¢do pode assegurar
uma afirmacdo especifica. Quando as pressdes de fluido sao menores que a atmosférica,
nao pode haver escoamento natural para a atmosfera a partir de uma superficie de zona
insaturada ou zona saturada por tensdo. A agua pode ser transferida de uma zona
insaturada para a atmosfera via evaporacgao e transpiracdo, mas em saidas naturais, tais
como nascentes ou entradas em pocos, deve vir da zona saturada. O conceito de uma
zona de infiltragdo saturada sera vista na Se¢do 5.5 e a sua importancia em relacao com
a hidrologia de costas inclinadas é enfatizada na Se¢ao 6.5.

Niveis Freaticos Invertidos e Suspensos

A configuracdo hidrologica simples considerada até agora, com uma uUnica zona
insaturada que recobre o principal corpo de dgua subterranea saturado, é comum. E
regra onde os depoésitos geologicos homogéneos estendem-se a alguma profundidade.
Ambientes geoldgicos complexos, por outro lado, podem conduzir a condigdes
saturada-insaturadas mais complexas. A existéncia de uma camada de argila de baixa
permeabilidade em uma formacdo de areia de alta permeabilidade, por exemplo, pode
levar a formacao de uma lente saturada descontinua, com condi¢des de insaturacao
existentes tanto acima como abaixo. Se considerada a linha ABCDA na Figura 2.15 como
sendo a isébara ¥ = 0, pode se referir a por¢do ABC como um nivel fredtico suspenso, e a
porcao ADC como um nivel fredtico invertido. EF é o verdadeiro nivel freatico, ou lencol
freatico.
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Figura 2.15 Nivel freatico suspenso ABC, nivel fredtico invertido ADC e o
nivel freatico verdadeiro EF.

As condicoes saturadas podem ser descontinuas no tempo, bem como no espaco.
Precipitacdo pesada pode levar a formacdo de uma zona saturada temporaria na
superficie do solo e o seu limite inferior ser o nivel freatico invertido sustentado por
condi¢des insaturadas. Zonas saturadas deste tipo dissipam com o tempo sob a
influéncia de percolacdo e da evaporacao na superficie. No Capitulo 6, serdao examinadas
as interacoes de precipitacdo e infiltracdo em sistemas saturado-insaturados com muito
mais detalhe.

Fluxo Multifasico

A abordagem sobre fluxo insaturado descrita nesta secdo é a usada quase que
universalmente pelos fisicos de solo, mas é, em sua esséncia, um método aproximado.
Fluxo insaturado é, na verdade, um caso especial de fluxo multifasico através de meios
porosos, com duas fases, o ar e a 4gua, que coexistem nos canais dos poros. Admitindo
g, como sendo o contetido volumétrico de umidade (anteriormente indicado por &) e
g, como sendo o contetido volumétrico de ar, definido de forma analogaa & . Existem
agora duas pressoes de fluidos a serem consideradas: p,, para a fase de agua e p, paraa
fase de ar; e duas cargas de pressao, ¢W e ¢a. Cada solo possui agora duas curvas
caracteristicas de fluido em fun¢do do teor da carga de pressdo, um para a agua, &,
(¢,), eumaparaoar, &,(¢,).

Quando se trata de relacdes de condutividade faz sentido trabalhar com o
permeabilidade k [Eq. (2.28)] em vez da condutividade hidraulica K, uma vez que k é
independente do fluido e K ndo. Os parametros k,, e k, sdo chamados de permeabilidades
relativas do meio para a 4gua e para o ar. Cada solo tem duas curvas caracteristicas de
permeabilidade relativa versus a carga de pressdo, uma para a agua, k, ( #,,), e uma para
oar, k,(¥,).

A abordagem de fase-unitaria para o fluxo insaturado leva a técnicas de analise que
sao suficientemente precisas para quase todos os fins praticos, mas existem alguns
problemas de fluxo insaturado, onde o fluxo multifidsico de ar e a 4gua devem ser
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considerados. Estes geralmente envolvem casos onde uma elevacao da pressdo do ar
retido adiante da frente de molhagem pode influenciar a taxa de propagac¢do desta
através do solo. Wilson e Luthin (1963) encontraram os efeitos experimentalmente,
Youngs e Peck (1964) forneceram uma discussao tedrica e McWhorter (1971)
apresentou uma andlise completa. Como sera visto na Sec¢do 6.8, o aprisionamento de ar
também pode influenciar nas flutuagdes dos niveis d'agua freaticos. Bianchi e Haskell
(1966) discutem os problemas de aprisionamento de ar em uma situacdo de campo e
Green et al. (1970) descrevem uma aplicacao de campo de uma abordagem multifasica
para a analise de um sistema de fluxo subsuperficial.

Grande parte da investigacdo original sobre fluxo multifasico em meios porosos foi
realizada pela industria do petroleo. A engenharia de reservatorio de petréleo envolve a
andlise de fluxo em trés fases de petréleo, gas e agua. Pirson (1958) e Amyx et al. (1960)
sao referéncias neste campo de estudo. Stallman (1964) fornece uma revisdo
interpretativa das contribui¢des multifasicas de petréleo no que dizem respeito a
hidrologia de 4gua subterranea.

A andlise de duas fases de fluxo insaturado é um exemplo de deslocamento
imiscivel; isto é, os fluidos deslocam-se mutuamente sem se misturarem e existe uma
interface distinta fluido-fluido dentro de cada poro. O fluxo simultdneo de dois fluidos
que sdo soluveis um no outro é denominado deslocamento miscivel e em tais casos nao
existe uma interface distinta liquido-liquido. Bear (1972) fornece um avanc¢ado
tratamento tedrico para ambos os deslocamentos miscivel e imiscivel em meios porosos.
Aqui os Unicos exemplos de deslocamento imisciveis sdo aqueles que foram discutidos
nesta subsec¢do. No restante do texto, o fluxo insaturado sera tratado como um problema
de fase unica utilizando os conceitos e abordagem da primeira parte desta secdo. As
ocorréncias mais comuns de deslocamento miscivel em hidrologia da agua subterranea
envolvem a mistura de duas aguas com quimica diferente (como agua do mar e agua
doce, ou agua pura e agua contaminada). Os processos de transporte associados com o
deslocamento miscivel e as técnicas de analises de contaminagao de aguas subterraneas
serdo discutidos no Capitulo 9.

2.7 Aquiferos e Aquitardes

De todas as palavras do vocabulario hidrolégico ndo ha provavelmente nenhuma com
mais nuances de significado do que o termo aquifero. Significa coisas diferentes para
pessoas diferentes e, talvez, coisas diferentes para a mesma pessoa em momentos
diferentes. E usado para se referir a camadas geoldgicas individuais, para formacéoes
geoldgicas completas e ainda para grupos de formagdes geologicas. O termo deve ser
sempre visto em termos de escala e no contexto de sua utilizacao.
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Aquiferos, Aquitardes e Aquicludes

Um aquifero é melhor definido como uma unidade geoldgica permeavel saturada que
pode transmitir quantidades significativas de dgua sob gradientes hidraulicos comuns.
Um aquiclude é definido como uma unidade geoldgica saturada que é incapaz de
transmitir quantidades significativas de agua sob gradientes hidraulicos comuns.

Duas definicbes que sdo amplamente utilizadas na industria de perfuracdo de
pocos afirma que aquiferos sao suficientemente permeaveis para se obter quantidades
econOmicas de agua, enquanto que aquicludes nao.

Nos ultimos anos o termo aquitarde foi cunhado para descrever as camadas menos
permeaveis de uma sequéncia estratigrafica. Tais camadas podem ser suficientemente
permedveis para transmitir dgua em quantidades que sdo importantes no estudo
regional de fluxo das aguas subterraneas, mas a sua permeabilidade nao é suficiente
para permitir a producgdo suficiente de 4gua em pocos. A maioria dos estratos geoldgicos
sao classificados como aquiferos ou aquitardes; pouquissimas formagdes se encaixam na
definicdo classica de um aquiclude. Como resultado, ha uma tendéncia para a utilizacao
dos dois primeiros termos em detrimento do terceiro.

Os aquiferos mais comuns sdao as formacgdes geoldgicas que tém valores de
condutividade hidraulica na metade superior do intervalo observado (Tabela 2.2):
areias ndo consolidadas e cascalhos, rochas sedimentares permeaveis como arenitos e
calcarios, e rochas vulcanicas e cristalinas fortemente fraturadas. Os aquitardes mais
comuns sdo argilas, xistos e rochas cristalinas densas. No Capitulo 4 serdo examinados
mais detalhadamente os principais tipos de aquiferos e de aquitardes dentro do
contexto da discussdo sobre controles geol6gicos na ocorréncia de 4guas subterraneas.

As definicGes de aquifero e aquitarde sdo propositalmente imprecisas em relacao a
condutividade hidraulica. Isto deixa em aberto a possibilidade de utilizar esses termos
de forma relativa. Por exemplo, em uma sequéncia intercalada de areia-silte, os siltes
podem ser considerados aquitardes, enquanto que num sistema silte-argila, os siltes sao
aquiferos.

Aquiferos sdo frequentemente chamados pelos seus nomes estratigraficos. O
Arenito Dakota, por exemplo, deve a sua fama geoldgica gracas a avaliacao de Meinzer
(1923) de suas propriedades como um aquifero. Dois outros aquiferos norte-americanos
conhecidos s3o o Arenito Saint Peter, em Illinois, e o Calcario Ocala, na Florida. Um
resumo dos principais sistemas aquiferos nos Estados Unidos podem ser encontrados
em McGuinness (1963) e Maxey (1964), realizados a partir de compilagdes anteriores de
Meinzer (1923), Tolman (1937) e Thomas (1951). Brown (1967) fornece informagoes
sobre os principais aquiferos do Canada.

Em um mundo ideal de analise, onde muitas das se¢des expostas neste livro
residem, os aquiferos tendem a parecer como formagdes homogéneas, isotrépicas, de
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espessuras constantes e geometrias simples. Espera-se que o leitor entenda que o
mundo real é um pouco diferente. Os hidroge6logos constantemente encontram
sistemas complexos de aquiferos-aquitardes de formacbes heterogéneas e
anisotrépicos, em vez dos casos idealizados retratadas nestes textos. Parece que muitas
vezes 0S processos geologicos conspiram maliciosamente para maximizar as
dificuldades interpretativas e analiticas.

Aquiferos Confinados e Livres

Um aquifero confinado é um aquifero que esta confinado entre dois aquitardes. Um
aquifero livre, ou aquifero fredtico, ¢ um aquifero em que o nivel freatico constitui o
limite superior. Aquiferos confinados ocorrem em profundidade, aquiferos livres perto
da superficie (Figura 2.16). Uma lente saturada que é delimitada por um nivel freatico
suspenso (Figura 2.15) é considerado como um caso particular de um aquifero livre.

Em um aquifero confinado, o nivel de 4gua num pog¢o normalmente posiciona-se
acima da parte superior do aquifero. Se isso acontece, o poco é chamado de pogo
artesiano e o aquifero é dito que esta sob condicdes artesianas. Em alguns casos, o nivel
da 4gua pode ficar acima da superficie do terreno, onde o pogo é conhecido como pogo
de fluxo artesiano e o aquifero é considerado sob condi¢des de artesianismo. Na Se¢do
6.1, serdo examinadas as circunstancias topograficos e geoldgicas que resultam em
condi¢des de artesianismo. O nivel d'dagua em um pogo em um aquifero livre repousa no
nivel freatico.

Lencol freatico

Superficie potenciométrica

RRR]
[ K=
Aquifero B = SN i [ Areia
livre i ) = S
Argila
Aquifero ’ .
confinado Areia

% Argila
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Figura 2.16 Aquifero livre e seus niveis freaticos; aquifero confinado e sua
superficie potenciométrica.

Superficie Potenciométrica

Para aquiferos confinados, que sdo amplamente explorados para abastecimento de agua,
estabeleceu-se um conceito tradicional que ndo é particularmente consistente mas cujo
uso estd firmemente enraizado. Se as elevagdes de nivel de agua em pogos explorando
um aquifero confinado sao plotadas em um mapa e esbocadas linhas de mesma elevagao,
a superficie resultante, a qual é na verdade um mapa de carga hidraulica no aquifero, é
chamada de superficie potenciométrica. Um mapa da superficie potenciométrica de um
aquifero fornece uma indicagdo das dire¢des de fluxo de suas dguas subterraneas.

O conceito de superficie potenciométrica s6 é rigorosamente valido para fluxo
horizontal em aquiferos horizontais. A condicdo de fluxo horizontal é atendida apenas
em aquiferos com condutividade hidraulica bem maior do que aquelas das camadas
confinantes associadas. Alguns relatorios hidrogeoldgicos contém mapas de superficie
potenciométrica com base em dados de nivel de 4gua a partir de conjuntos de pogos que
estdo posicionados perto da mesma elevacao, mas que nao estdo associados com um
especifico aquifero confinado bem definido. Este tipo de superficie potenciométrica é
essencialmente um mapa de contornos de cargas hidraulicas numa sec¢do transversal
horizontal bidimensional feita por meio de um padrao de carga hidraulica
tridimensional que existe no subsolo dessa area. Se houver componentes verticais de
fluxo, como normalmente h4, calculos e interpretacdes baseadas neste tipo de superficie
potenciométrica podem ser grosseiramente enganadores.

Também é possivel confundir a superficie potenciométrica com o nivel freatico em
areas onde ambos os aquiferos livres e confinados existem. A Figura 2.16 distingue
esquematicamente as duas. Em geral, como sera visto nas redes de fluxo no Capitulo 6,
as duas nao coincidem.

2.8 Fluxo de Estado Estacionario e Fluxo Transiente

Fluxo em estado estaciondrio, ou fluxo permanente, ocorre quando em qualquer ponto em
um campo de fluxo a magnitude e a dire¢do da velocidade de fluxo sao constantes com o
tempo. O fluxo transiente (ou fluxo instdvel, ou fluxo ndo permanente, ou fluxo transitorio)
ocorre quando em qualquer ponto de um campo de fluxo a magnitude ou a dire¢do da
velocidade de fluxo varia com o tempo.

A Figura 2.17(a) mostra um padrdo de fluxo de agua subterranea em estado
estacionario (equipotenciais tracejadas e linhas de fluxo continuas) através de um
depdsito aluvial permeavel sob uma barragem de concreto. Ao longo da linha AB, a carga
hidraulica h,; = 1000 m. Ela é igual a elevagao da superficie do reservatdrio acima de AB.
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Do mesmo modo, h.,, = 900 m (elevagdo da lagoa reservatdrio acima de CD). A queda de
carga hidraulica Ah que atravessa o sistema é de 100 m. Se o nivel de 4gua no
reservatorio acima de AB e o nivel de dgua na lagoa acima de CD ndo se alteram com o
tempo, a rede de fluxo por baixo da barragem ndao mudara com o tempo. A carga
hidraulica no ponto E, por exemplo, sera h, = 950 m e permanecera constante. Sob tais
circunstancias, a velocidade v = - K dh/dl também permanecera constante ao longo do
tempo. Em um sistema de fluxo em estado estaciondrio, a velocidade pode variar de
ponto para ponto, mas ndo vai variar com o tempo para qualquer dado ponto.

Considere o problema de fluxo transiente mostrado esquematicamente na Figura
2.17(b). No tempo ¢, a rede de fluxo sob a barragem sera idéntica a da Figura 2.17(a) e
h, sera 950 m. Se o nivel do reservatério cai no periodo de ¢, a t;, até que os niveis de
agua acima e abaixo da barragem sejam idénticos no momento t,, as condigdes finais sob
a barragem serdo estaticas, sem fluxo de agua de montante para jusante. No ponto E a
carga hidraulica h; sofrerda um declinio em fun¢do do tempo a partir de h, = 950 m no
momento ¢, com seu valor final h;, = 900 m. Também pode haver uma defasagem de
tempo no sistema, entdo h, ndo necessariamente alcangara o valor h, = 900 m até algum
tempo apos t = t,.
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Figura 2.17 Estados estacionario e transiente de fluxo de agua subterranea
sob uma barragem.

Uma diferenca importante entre os sistemas estaciondarios e transientes reside na
relacdo entre suas linhas de fluxo e linhas de caminho de particulas. Linhas de fluxo
indicam as direcdes instantaneas de fluxo ao longo de um sistema (em todos os
momentos em um sistema estacionario, ou em um dado instante no tempo em um
sistema transiente). Elas devem ser ortogonais as linhas equipotenciais em toda a regiao
de fluxo em todos os momentos. O mapa de linhas de caminho de particulas mapeiam a
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rota que uma particula individual de 4gua segue através de uma regido de fluxo durante
um evento estaciondrio ou transiente. Num sistema de fluxo estacionario, uma particula
de agua que entra no sistema pelo seu contorno de entrada vai fluir na direcao do
contorno de saida ao longo de uma linha caminho de particulas que coincide com uma
linha de fluxo, como mostrado na Figura 2.17(a). Num sistema de fluxo transiente, por
outro lado, as linhas de fluxo e de caminho de particulas nao coincidem. Embora uma
rede de fluxo possa ser construida para descrever as condi¢gdes de fluxo em qualquer
instante no tempo em um sistema transiente, as linhas de fluxo mostradas representam
apenas as dire¢des de movimento nesse instante no tempo. Com a configuracdo das
linhas de fluxo mudando com o tempo, as linhas de fluxo ndo podem descrever por si s6
o percurso completo de uma particula de agua que atravessa o sistema. As delimitagdes
das linhas de percurso transientes tém uma importancia ébvia no estudo da
contaminag¢do das aguas subterraneas.

Um hidrélogo de aguas subterraneas deve entender das técnicas de analise tanto
para fluxo em estado estacionadrio quanto para fluxo transiente. Nas secdes finais deste
capitulo as equagdes de fluxo serdo desenvolvidas para cada tipo de fluxo, tanto
condi¢des saturadas como insaturadas. A metodologia pratica que sera apresentada em
capitulos adiante é frequentemente baseada em equagdes tedricas, mas ndo é
normalmente necessario que um profissional hidrogeélogo tenha a matematica na ponta
dos dedos. A principal aplicagdo das técnicas de estado estacionario em hidrologia
subterranea esta na analise regional do fluxo de 4gua subterranea. Uma compreensao de
fluxo transiente é necessaria para a andlise da hidraulica de pocos, recarga de agua
subterranea e muitas outras aplicagdes geoquimicas e geotécnicas.

2.9 Compressibilidade e Tensao Efetiva

A analise de fluxo transiente da aguas subterranea requer a introducao do conceito de
compressibilidade, uma propriedade do material que descreve a variagdao do volume, ou
da deformacdo, induzido em um material sob uma tensao aplicada. Na abordagem
classica para a resisténcia de materiais elasticos, o mddulo de elasticidade é uma
propriedade do material mais familiar. E definida como a razdo da mudanca na tensio
d 0 na alteracdo resultante na deformacdo de. A compressibilidade é simplesmente o
inverso do médulo da elasticidade. E definida como deformacio/estresse, de/d 0, em
vez de estresse/deformacdo, d o/de. O termo é utilizado para ambos os materiais
elastico e ndo elastico. Para o fluxo de dgua através de um meio poroso, é necessario
definir dois termos de compressibilidade, um para a 4gua e um para os meios porosos.
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Compressibilidade da Agua

A tensdo é transmitida para um fluido através da pressao de fluido p. Um aumento em
pressdo dp leva a uma diminui¢do no volume V, de uma dada massa de agua. A
compressibilidade da dgua £ é, portanto, definida como:
- (2.44)
B T dp

O sinal negativo é necessario para que £ seja um nimero positivo.

A Equagdo (2.44) implica em uma relagdo linear elastica entre a deformacdo
volumétrica dV,/V, e a tensdo induzida no fluido pela mudanc¢a na pressao do fluido dp.
Assim, a compressibilidade /4 é a inclinagdo da linha que relaciona deformacio a tensio
para a agua, e esta inclinacdo nao muda ao longo do intervalo de pressdes de fluido
encontrados em hidrologia de agua subterranea (incluindo aqueles inferiores a
atmosférica que sdo encontrados na zona insaturada). Para o intervalo de temperaturas
de aguas subterrdneas que sdo normalmente encontrados, a temperatura tem uma
influéncia pequena sobre /£, entdo, para a maioria das situagdes praticas, £ pode ser
considerada constante. As dimensdes de /4 sdo o inverso daqueles para pressido ou
tensdo. O seu valor pode ser considerado como 4,4 x 10**m?/N (or Pal).

Para uma dada massa de agua é possivel reescrever a Eq. (2.44) sob a forma:

B= %%Q (2.45)

onde o0 é a densidade do fluido. A integracao da Eq. (2.45) produz a equagdo de estado
para a agua:

p = poexp [Blp — po)] (2.46)

onde 0, é a densidade do fluido no datum de p,. Para p, atmosférico, a Eq. (2.46) pode
ser escrita em termos de pressdes de calibre, como:

p= pOeB” (2.47)

Um fluido incompressivel é aquele paraoqual £ =0e 0 = 0, = constante.

Tenséo Efetiva

Considere agora a compressibilidade do meio poroso. Assuma que uma tensao é
aplicada a uma unidade de massa de areia saturada. Existem trés mecanismos pelos
quais uma reducao no volume pode ser obtida: (1) pela compressdo da agua nos poros,
(2) pela compressao dos graos individuais de areia, e (3) por um rearranjo dos graos de
areia em uma configuragdo mais compacta. O primeiro destes mecanismos é controlado
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pela compressibilidade do fluido /4. Assuma que o segundo mecanismo é desprezivel, ou
seja, que os graos individuais do solo sdo incompressiveis. A tarefa é definir um termo
de compressibilidade que ira refletir o terceiro mecanismo.

Para fazer isso, deve-se invocar o principio da tensao efetiva. Este conceito foi
primeiramente proposto por Terzaghi (1925) e foi analisado em detalhe por Skempton
(1961). A maioria dos textos de mecanica de solos, como os de Terzaghi e Peck (1967) e
Scott (1963), fornece uma discussdo mais completa.

Para os propositos deste capitulo, considere o equilibrio de tensao em um plano
arbitrario através de uma formacao geoldgica saturada em profundidade (Figura 2.18).
O, representa a tensao total atuando para baixo sobre o plano. Isso acontece devido ao
peso da rocha e da 4agua sobrejacentes. Esta tensdo é suportada, em parte, pelo
arcabouco granular do meio poroso e, em parte, pela pressao de fluido p da dgua nos
poros. A porg¢do da tensao total que ndo é suportada pelo fluido é chamada de tensdo
efetiva O, E esta tensdo que estd realmente aplicada aos griaos do meio poroso. O
rearranjo dos graos do solo e a compressao resultante do arcabouco granular é causado
por alteracdes na tensdo efetiva, ndo por alteracdes na tensdo total. Os dois estdo
relacionados pela simples equacgao:

em termos de alteracgdes,
do; = do, +dp (2.49)

Muitos dos problemas de fluxos transitérios em subsuperficie que devem ser
analisados ndo envolvem mudancas na tensdo total. O peso das rochas e da dgua que
recobre cada ponto no sistema muitas vezes permanece essencialmente constante ao
longo do tempo. Em tais casos,d 0, =0 e:

do, =—dp (2.50)

Tensdo total

bed 3

p Te
Presséo Tensdo
de fluido efetiva

Figura 2.18 Tensao total, tenséo efetiva e pressao de fluido em um plano arbitrario
através de um meio poroso saturado.
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Nestas circunstancias, se a pressdo de fluido aumenta, a tensdo efetiva diminui na
mesma quantidade; e se a pressao de fluido diminui, a tensao efetiva aumenta na mesma
quantidade. Para casos em que a tensdo total nao se altera com o tempo, a tensao efetiva
em qualquer ponto no sistema e as deformacdes volumétricas resultantes serao
controlados pelas pressdes de fluido nesse ponto. Desde que p=pg¥ e ¥ =h-2z (z
sendo constante no ponto em questdo), mudancas na tensao efetiva em um ponto estdo
na verdade governadas por mudancas na carga hidraulica nesse ponto:

do, =— pgdy = pgdh (2.51)

Compressibilidade de um Meio Poroso

A compressibilidade de um meio poroso é definida como:
o= _dl;—(TSZVT (2.52)
onde V, é o volume total de uma massa de solo e d 0", a mudanca na tensao efetiva.

Recorde-se que V, = Vi + V, onde V; é o volume dos sdlidos e V, representa o
volume de vazios saturados em agua. Um aumento na tensdo efetiva d o, produz uma
reducdo dV, no volume total da massa de solo. Em materiais granulares, esta redugao
ocorre quase que inteiramente como resultado do rearranjos dos grios. E verdade que
os graos individuais podem ser compressiveis, mas o efeito é geralmente considerado
desprezivel. Em geral dV, = dV + dV ; mas para os propdsitos aqui, é assumido que dV; =
OedV,=dV.,

Considere uma amostra de solo saturado que foi colocada numa célula de carga de
laboratério, como mostrado na Figura 2.19(a). Uma tensdo total o, = L/A pode ser
aplicada na amostra a partir dos pistdes. A amostra é lateralmente confinada pelas
paredes da cédula, e a agua aprisionada escapa através de aberturas nos pistdes para um
reservatério externo a uma pressdo de fluido constante conhecida. A reducao
volumétrica do tamanho da amostra de solo é medida em varios valores de L, enquanto
L é aumentado de forma gradual. A cada passo, o aumento da pressido total é
inicialmente suportada pela dgua sob pressoes de fluido crescente, mas a drenagem de
agua a partir da amostra para o reservatdrio externo lentamente transfere a tensdo da
agua para o arcabouco granular. Este processo transiente é conhecido como
consolidagdo, e o tempo necessario para esse processo atingir o equilibrio hidraulico em
cada L pode ser consideravel. Uma vez atingido, no entanto, é sabido que dp = 0 dentro
da amostra e, pela Eq. (2.49),d0,=d 0, = dL/A. Se a amostra de solo tem uma relagao
de vazios original e, (onde e = V,/V) e uma altura original b [Figura 2.19(a)] e,
assumindo que dV,=dV, a Eq. (2.52) pode ser escrita como:

_ —dp/p _ —del(l+ey)
0= 0= e (2.53)
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A compressibilidade a é geralmente determinada a partir do declive de uma curva
de tensdo-deformacdo na forma de e versus 0,. A curva AB na Figura 2.19(b) é para o
carregamento (aumentando 0&,), BC é para o descarregamento (diminuindo 0,). Em
geral, a relacdo de tensdao-deformacdo nao é linear nem elastica. Na verdade, para cargas
e descargas repetidas, muitos solos de granulometria fina mostram propriedades
histeréticas [Figura 2.19(c)]. A compressibilidade do solo a, diferentemente da
compressibilidade do fluido £, ndo é uma constante; é uma funcdo da tensdo aplicada e
é dependente da histdria de carregamento anterior.

A Figura 2.19(d) fornece uma comparacdo esquematica das curvas e - O, para
argila e areia. A menor inclinagdo para a curva de areia implica um menor a, e a sua
linearidade implica em um valor a que permanece constante ao longo de uma vasto
intervalo de 0 ,. Em sistemas de agua subterranea, as flutua¢des dependentes do tempo
em O, sdo muitas vezes bem pequenas, de modo que mesmo para as argilas um a
constante pode ter algum significado. A Tabela 2.5 mostra valores de compressibilidade
que indicam intervalos medidos para varios tipos de materiais geoldgicos. Fontes
originais de dados de compressibilidade incluem Domenico e Miffin (1965) e Johnson et
al. (1968). As dimensdes de a, como /£, sdo o inverso daquelas para tensio. Os valores
sdo expressos em unidades SI em m?/N ou Pal. Note que a compressibilidade de 4gua é
da mesma ordem de grandeza da compressibilidade dos materiais geoldgicos menos
compressiveis.

Como observado na Figura 2.19(b) e (c), a compressibilidade de alguns solos em
expansdo (expansividade?) é muito menor que em compressdo. Para as argilas, a razdo
entre os dois @’s é geralmente na ordem de 10 : 1; para as areias uniformes, se
aproxima de 1 : 1. Para solos que tém valores de compressibilidade que sdo
significativamente menores em expansdo que em compressdo, as deformacoes
volumétricas que ocorrem em resposta ao aumento da tensdo efetiva [talvez devido a
diminuicdo de cargas hidraulicas, tal como sugerido pela Eq. (2.51)] sdo em grande parte
irreversiveis. Eles nao ficam recuperados quando as tensdes eficazes subsequentemente
diminuem. Em um sistema aquifero-aquitarde argilo-arenoso, as grandes compactac¢des
que podem ocorrer nos aquitardes argilosos (devido aos grandes valores de &) sdao em
majoritariamente irrecuperaveis; enquanto que as pequenas deformacdes que ocorrem
nos aquiferos arenosos (devido ao pequeno valores de &) sdo majoritariamente
elasticas.



Propriedades e Principios Fisicos / Cap. 2

E/ép s N
N @
B g
[
>
! . N
v g | c
T o
T e
p Secao trznsversal 0 Estresse efetivo, O,
L
(2) (b)
Argila
e e

/ Areia

\
oe Oe
(c) (d)

Figura 2.19 (a) Célula de carregamento de laboratério para a determinacgao
da compressibilidade de solo; (b), (¢) e (d) curvas esquematicas
da taxa de vazios versus tensao efetiva.

Tabela 2.5 Intervalo dos valores de compressibilidades™.

Compressibilidade a (m?/N ou Pa™)

Argila 10¢-108

Areia 107 -10"°

Cascalho 108-1071°

Rochas fraturadas 108-10"

Rocha s3 10°-10"

Agua (5) 4,4-10"°

*Ver Tabela A1.3, Apéndice I, para fatores de conversao.

63
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Compressibilidade do Aquifero

O conceito inerente de compressibilidade na Eq. (2.53) e nas Figuras 2.18 e 2.19 é
unidimensional. Em campo, em profundidade, um conceito unidimensional tem sentido
se assume-se que solos e rochas sao tensionados apenas na direcdo vertical. A tensao
vertical total 0, em qualquer ponto, é devida ao peso da agua e da rocha sobrejacente;
os materiais vizinhos fornecem o confinamento horizontal. A tensao eficaz vertical o, é
igual 0, - p. Sob estas condic¢des, a compressibilidade do aquifero a é definida pela
primeira igualdade da Eq. (2.53), onde b é agora a espessura do aquifero, em vez de uma
altura da amostra. O parametro a €é uma compressdo vertical. Se for para ser
determinada com um aparato de laboratério como o da Figura 2.19(a), as amostras de
solo devem ser orientadas verticalmente e a aplicagdo de carga deve ser em angulo reto
para qualquer camada horizontal. Dentro de um aquifero, a pode variar com a posicdo
horizontal; isto é, a pode ser heterogéneo sendo & = & (x,y).

Em analise mais geral, deve-se reconhecer que o campo de tensdo existente em
profundidade nao é unidimensional, mas tridimensional. Nesse caso, a
compressibilidade do aquifero deve ser considerada como um parametro anisotroépico.
A compressibilidade vertical @ é, entdo, invocada por mudancas na componente vertical
da tensao efetiva e as compressibilidades horizontais sdo invocadas por mudancas nas
componentes horizontais da tensdo efetiva. A aplicacao dos conceitos de anadlise de
tensado tridimensional na consideracdo do fluxo de fluido através de meios porosos é um
topico avangado que nao cabe ser discutido aqui. Felizmente, para muitos casos praticos
as mudangas no campo de tensodes horizontais sao muito pequenas e, na maioria das
analises, pode se presumir que eles sdo insignificantes. E suficiente ao nosso propésito
pensar em compressibilidade do aquifero a como um dnico parametro isotrépico, mas
deve-se ter em mente que é na verdade a compressibilidade na direcdo vertical e que
esta é a Unica dire¢do na qual grandes altera¢des na tensao eficaz sao previstas.

Para ilustrar a natureza das deformagdes que podem ocorrer em aquiferos
compressiveis, considere o aquifero de espessura b mostrado na Figura 2.20. Se o peso
do material sobrejacente permanece constante e a carga hidraulica na camada aquifera é
diminuida por uma quantidade -dh, o aumento na tensdo efetiva d 0, é dada pela Eq.
(2.51) como 0g dh, e a compactacdo do aquifero, a partir da Equacédo (2.53) é:

db= —oabdo, = —abpgdh (2.54)

O sinal de menos indica que o decréscimo na carga produz reducao na espessura b.
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Figura 2.20 Compactacgao do aquifero causada pelo bombeamento de agua
subterranea.

Uma maneira que a carga hidraulica pode ser reduzida em um aquifero é pelo
bombeamento de um pog¢o. Bombeamento induz gradientes hidraulicos horizontais na
direcdo do pogo no aquifero e, como resultado, a carga hidraulica diminui em cada ponto
perto do pogo. Em resposta, as tensdes efetivas aumentam nestes pontos e a
compactacao do aquifero acontece. Por outro lado, a injecdo de dgua em um aquifero
aumenta as cargas hidraulicas, diminui as tensdes efetivas e causa a expansao do
aquifero. Se a compactacdo de um sistema aquifero-aquitarde devido ao bombeamento
de aguas subterraneas é propagada para a superficie do solo, o resultado é a subsidéncia
do terreno. Na Secdo 8.12, este fendmeno é tratado com muito mais em detalhe.

Tenséo Efetiva em uma Zona Insaturada

A primeira igualdade na Eq. (2.51) indica que a relagdo entre a tensdo efetiva 0, e a
carga de pressdo ¥ deve ser linear. Esta relago, e o conceito da Figura 2.18 na qual é
baseada, mantém-se para a zona saturada, mas ha evidéncias abundantes que sugerem
que ela ndo se mantém para a zona insaturada (Nara-simhan, 1975). Para o fluxo
insaturado, Bispo e Blight (1963) sugerem que a Eq. (2.51) deve ser modificada para:

do, = —pgydy (2.55)

onde o parametroydepende do grau de saturagdo, da estrutura e do histdrico

secagem/molhagem do solo. A curva ABC na Figura 2.21 mostra tal relagdo
esquematicamente. Para ¢ >0, x =1; para ¢ <0, y <1;epara ¢ <<0, y =0.
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Figura 2.21 Relacdo entre tensdo efetiva e carga de pressdo nas zonas
saturadas e insaturadas (Narasimhan, 1975).

A abordagem y é empirica e sua utilizacao reflete o fato de que a capacidade de
pressoes de fluido inferiores a atmosférica para suportar uma parte da tensao total em
um campo de fluxo insaturado ndo estd ainda totalmente compreendida. Como uma
primeira aproximacdo, é razoavel supor que elas ndo tenham tal capacidade, como
sugerido pela curva ABD na Figura 2.21. Partindo deste pressuposto, para ¥ <0, x =1, e
do,=d o, e mudang¢as na carga de pressao (ou teor de umidade) na zona insaturada
ndo levam a mudancas na tensao eficaz.

A definicdo da compressibilidade de um meio poroso na zona insaturada ainda é
dada pela Eq. (2.52), assim como o é na zona saturada, mas a influéncia da pressao do
fluido sobre a tensao efetiva é agora considerada como limitada ou inexistente.

2.10 Transmissividade e Armazenamento

Existem seis propriedades fisicas basicas de meios porosos e de fluido que devem ser
conhecidas a fim de descrever os aspectos hidraulicos de fluxo saturado de agua
subterranea. Todas essas seis propriedades foram introduzidas. Elas sao, para a agua, a
densidade 0, a viscosidade u e a compressibilidade /5; e para o meio, a porosidade n (ou
relacdo de vazio e), permeabilidade k e compressibilidade «.Todos os outros parametros
que sdo usados para descrever as propriedades hidrogeoldgicas das formacgoes
geoldgicas podem ser derivados desses seis. Por exemplo, ja foi visto que, a partir da Eq.
(2.28), a condutividade hidraulica saturada K é uma combinacdo de k, © e p Nesta
secdo, serdo considerados os conceitos de armazenamento especifico S, armazenamento
S e transmissividade T.
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Armazenamento Especifico

O armazenamento especifico S; de um aquifero saturado é definido como o volume de
agua que uma unidade de volume do aquifero libera do armazenamento sob uma
diminuicdo unitaria na carga hidraulica. Da Se¢do 2.9 sabe-se que uma diminui¢cdo na
carga hidraulica h infere em uma diminuicdo na pressao de fluido p e um aumento na
tensao efetiva 0, A agua que é liberada do armazenamento sob condi¢cdes de
diminuicdo h é produzida por dois mecanismos: (1) as compactacdes do aquifero
causadaas pelo aumento de 0, e (2) a expansdo da agua causada pela diminui¢do de p.
O primeiro destes mecanismos é controlado pela compressibilidade do aquifero a e o
segundo pela compressibilidade do fluido 5.

Considere a agua produzida pela compactacdo do aquifero. O volume de dgua
liberada da unidade de volume do aquifero durante a compactacao sera igual a redugao
em volume da unidade de volume de aquifero. A redu¢ao volumétrica dV, sera negativa,
mas a quantidade de agua produzida dV,, vai ser positiva, de modo que, a partir da Eq.
(2.52):

Para um volume unitario, V, = 1, e a partir da Eq. (2.51), do, = - 0©0g dh. Para um
decrcscimo unitario da carga hidraulica, dh = - 1, tem-se:

dv ., = apg (2.57)

Agora, considere o volume de agua produzido pela expansao da agua. A partir da
Eq. (2.44):

dv., = —BV.,dp (2.58)

O volume de agua V,, no volume unitario total V. é nV,, onde n é a porosidade. Com V, =1
edp=09d¥ =pgd(h-2z)= 0gdh,aEq.(2.58) torna-se, paradh = - 1:

dv ., = Pnpg (2.59)

O armazenamento especifico S, é a soma dos dois termos dados pelas Egs. (2.57) e
(2.59):

Sy = pg(a+nP) (2.60)

Uma analise dimensional desta equagdo mostra que S, tem as dimensdes peculiares de
[L]". Isso também decorre da definigdo de S, como um volume por volume por unidade
de declinio na carga.
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Transmissividade e Armazenamento
de um Aquifero Confinado

Para um aquifero confinado de espessura b, a transmissividade (ou transmissibilidade)
T é definida:

T =Kb (2.61)

e o armazenamento (ou coeficiente de armazenamento) S é definido como:
S=_S8b (2.62)

Se substituir a Eq. (2.60) na Eq. (2.62), a defini¢do expandida de S pode ser:
S = pgb(a+npP) (2.63)

O armazenamento de um aquifero confinado saturado de espessura b pode ser
definido como o volume de dgua que um aquifero libera do armazenamento por unidade
de area de superficie do aquifero por unidade de declinio na componente de carga
hidraulica normal a essa superficie. A carga hidraulica para um aquifero confinado
geralmente é exibida sob a forma de uma superficie potenciométrica, e a Figura 2.22(a)
ilustra o conceito de armazenamento sob essa visao.

Como a condutividade hidraulica K tem dimensdes [L/T], fica evidente a partir da
Eq. (2.61) que a transmissividade T tem dimensdes [L?/T]. A unidade métrica SI é m?/s.
T e S sdo termos amplamente utilizados na industria de agua subterranea na América do
Norte e, muitas vezes, sdo expressas em unidades imperiais. Se K é expressa em
gal/dia/pé? entdo T tem unidades de gal/dia/pé. O intervalo de valores de T pode ser
calculado multiplicando os valores de K pertinentes da Tabela 2.2 pelo intervalo das
espessuras razoaveis de aquiferos, sejam 5-100 m. Transmissividades superiores a
0,015 m?/s (ou 0,16 pé?*/s ou 100.000 gal/dia/pé) representam bons aquiferos para a
pocos de explotagdo de agua. Armazenamentos sdo adimensionais. Em aquiferos
confinados, seus valores variam de 0,005 a 0,00005. Tomando-se como base a definicao
de S, tendo em mente seu intervalo de valores, torna-se claro que sdo necessarias
grandes mudancas de carga sobre extensas areas para produzir volumes substanciais de
agua a partir de aquiferos confinados.

Transmissividades e armazenamentos podem ser especificados para aquitardes,
assim como para aquiferos. No entanto, na maioria das aplicacbes, a condutividade
hidraulica vertical de um aquitarde tem mais importdncia do que a sua
transmissividade. Poderia também notar-se que em aquitardes argilosos, a >> /£, e o
termo n/, na definicio de armazenamento [Eq. (2.63)] e na de armazenamento
especifico [Eq. (2.60)] torna-se desprezivel.
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Figura 2.22 Representagdo esquematica do armazenamento em aquiferos
(a) confinado e (b) livre (Ferris et al., 1962).

E possivel definir um tnico parametro de formacio que acople as propriedades de
transmissao T ou K, e as propriedades de armazenamento S ou S. A difusividade
hidrdulica D é definida como:

- T _K
D_E_E (2.64)

O termo nao é usado amplamente na pratica.

Os conceitos de transmissividade T e armazenamento S foram desenvolvidos
principalmente para a andlise da hidraulica de pocos em aquiferos confinados. Para
fluxo bidimensional e horizontal na direcdo de um pogo em um aquifero confinado de
espessura b, os termos sao bem definidos; mas eles perdem o seu significado em muitas
outras aplicacdes subterraneas. Se um problema de aguas subterraneas tem conotagoes
tridimensionais, é melhor reverter para o uso da condutividade hidrdulica K e
armazenamento especifico S; ou talvez até melhor, aos parametros fundamentais
permeabilidade k, porosidade n e compressibilidade a.

Transmissividade e Rendimento Especifico
em Aquiferos Livres

Em um aquifero livre, a transmissividade ndo é tdo bem definida como em um aquifero
confinado, mas pode ser utilizada. Ela é definida pela mesma equacio [Eq. (2.61)], s6
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que aqui b é a espessura saturada do aquifero ou a altura do nivel freatico acima do topo
do aquitarde subjacente a esse aquifero.

O termo armazenamento para aquiferos livres é conhecido como rendimento
especifico S,. E definido como o volume de 4gua que um aquifero livre libera do
armazenamento por unidade de area de superficie do aquifero por unidade de declinio
no nivel freatico. As vezes, é chamado de armazenamento livre. A Figura 2.22(b) ilustra
esquematicamente o conceito.

A ideia de rendimento especifico é melhor visualizada em referéncia a interagao
saturado-insaturado que ela representa. A Figura 2.23 apresenta a posicao do nivel
freatico e o perfil vertical do teor de umidade versus profundidade na zona insaturada
em dois tempos, t; e t,, A area sombreada representa o volume de agua do
armazenamento liberada em uma coluna com sec¢do de area unitaria. Se o rebaixamento
do nivel freatico representa um decréscimo unitario, a area sombreada representa o

rendimento especifico
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Figura 2.23 Conceito de rendimento especifico visto em termos de perfil de
umidade insaturada acima do nivel freatico.

Os rendimentos especificos dos aquiferos livres sdo muito mais elevados do que os
armazenamentos nos aquiferos confinados. O intervalo normal para Sy é 0,01 - 0,30.
Estes valores relativamente mais elevados refletem o fato de que libera¢des de dgua pelo
armazenamento em aquiferos livres representam uma drenagem real dos poros do solo,
enquanto liberacdes do armazenamento em aquiferos confinados representam apenas
os efeitos secundarios da expansdo de agua e compactacdo do aquifero causados por
alteracdes na pressao do fluido. As propriedades de armazenamento favoraveis dos
aquiferos livres os tornam mais eficientes para explotagdo por pogos. Quando
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comparados com aquiferos confinados, o mesmo rendimento pode ser obtido com
pequenas mudancas de cargas sobre areas menos extensas.

Armazenamento na Zona Insaturada

Em um solo insaturado, alteracdes no teor de umidade &, tais como os mostrados na
Figura 2.23, sdo acompanhadas por alteracdes na carga de pressio ¥, por meio da
relagio & (%) indicada na curva caracteristica da Figura 2.13(a). A inclinagdo desta
curva caracteristica representa a propriedade de armazenamento insaturado de um
solo. Essa inclinacdo é chamada de capacidade de umidade especifica C, e é definida
como:

c=4 (2.65a)

Um aumento d ¥ na carga de pressdo (de -200 cm para -100 cm, na Figura 2.13) deve
ser acompanhado por um aumento d ¢ na umidade armazenada no solo insaturado.
Posto que & ( #) é ndo-linear e histerético, entdo C também sera. Nao é uma constante, é
uma funcio da carga de pressdo ¥ : C = C(%). Nazona saturada, na verdade, para todos
os ¥ > ¢, o teor de umidade & é igual a porosidade n, uma constante, de modo que C =
0. Uma formulagao paralela com a Eq. (2.42) para C é

C=C(y) vy<uy, (2.65b)
C=0 vy,

As propriedades de transmissdo e armazenamento de um solo insaturado sao
completamente especificadas pela curva caracteristica K(#) e uma das duas curvas
& (%) ou C(¥).

De maneira analoga a Eq. (2.64), a difusividade da agua do solo pode ser definida
como:

K
D(y) = % (2.66)

2.11 Equagdes de Fluxo de Agua Subterrianea

Em quase todos os campos da ciéncia e da engenharia as técnicas analiticas sao
baseadas em uma compreensdo dos processos fisicos e, na maioria dos casos, € possivel
descrever esses processos matematicamente. O fluxo de agua subterranea ndo é
excecdo. A lei basica do fluxo é a Lei de Darcy, e quando ela é colocada junto com uma
equacdo de continuidade que descreve a conservacdo de massa de fluido durante o fluxo
através de um meio poroso, uma equacao diferencial parcial do fluxo é o resultado.
Nesta se¢do serdo apresentados breves desenvolvimentos das equagdes de fluxo para o
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(1) fluxo em estado estacionario, (2) fluxo transiente saturado, e (3) fluxo transiente
insaturado. Todas as trés equagdes de fluxo sdo bem conhecidas para os matematicos e
as técnicas matematicas para sua manipulacdo sdo amplamente disponiveis e
comumente utilizadas na ciéncia e na engenharia. Geralmente, a equacao de fluxo
aparece como um componente de um problema de valor de contorno, entdo, na ultima
parte desta sec¢do, este conceito sera explorado.

Por que muitas das técnicas analiticas convencionais em hidrologia de agua
subterranea sdo baseadas em problemas de valor de contorno que envolvem equagoes
diferenciais parciais, é util ter uma compreensdo basica dessas equacdes quando se
pretende aprender as varias técnicas. Felizmente, ndo é um requisito absoluto. Na
maioria dos casos, as técnicas podem ser explicadas e compreendidas sem se retornar
para a matemadtica fundamental a cada passo. O hidrogedlogo pesquisador deve
trabalhar com as equacdes de fluxo diariamente; o hidrogedlogo profissional pode evitar
a matematica avangada se assim o desejar.

Fluxo Saturado de Estado Estacionario

Considere um volume unitario de um meio poroso como o mostrado na Figura 2.24. Esse
elemento é geralmente chamado de volume elementar de controle. A lei de conservagao
de massa para o fluxo em estado estacionario através de um meio poroso saturado exige
que a taxa de fluxo de massa de fluido para o interior de qualquer volume elementar de
controle seja igual a taxa de fluxo de massa de fluido para fora de qualquer volume de
controle elementar. A equacdo de continuidade que traduz esta lei em forma matematica
pode ser escrita, com referéncia a Figura 2.24, como:

_Opvy) _ 9pvy) _ Opvs) _ 0 (2.67)
ox oy oz

Uma rapida analise dimensional nos termos pv vai mostrar que eles tém as
dimensdes de uma taxa de fluxo de massa através de uma area unitaria da seg¢do
transversal do volume elementar de controle. Se o fluido é incompressivel, 0 (x, y, z) =
constante e os ©’s podem ser retirados da Eq. (2.67). Mesmo que o fluido seja
compressivel e 0(x,y, z) # constante, é possivel ver que os termos da formula 0 dv, /dx
sdo muito maiores do que os termos da férmula v,d,0 /dx, onde ambos ocorrem quando
a regra de cadeia é utilizada para expandir a Eq. (2.67). Em ambos os casos, a Eq. (2.67)

é simplificada para:

_ove O ov, 2.68
Ox oy oz =0 ( )
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Figura 2.24 Volume elementar de controle para fluxo através de meios
pOrosos.

A substituicdo da Lei de Darcy porv,, v, e v,, na Eq. (2.68) produz a equagdo de fluxo para
estado estacionario através de um meio poroso saturado anisotropico:

aﬁx(Kx% + %(Ky% + a%(Kz%) =0 (2'69)

Para um meio isotropico, K, = K, = K, e se 0o meio também for homogéneo, entao, K(x, y,
z) = constante. A equacdo (2.69), entdo, se reduz para a equacgao de fluxo para o estado
estacionario em um meio homogéneo e isotropico:
Thi Chi Th—g (2.70)
A equacdao (2.70) é uma das equagdes diferenciais parciais mais basicas
conhecidas pelos matematicos. Ela é chamada Equacdo de Laplace. A solucdo da equagao
€ uma funcao h(x, y, z) que descreve o valor da carga hidraulica em qualquer ponto de
um fluxo tridimensional. Uma solucao para a Eq. (2.70) permite produzir um mapa de
contorno equipotencial de h, e com a adicdo de linhas de fluxo, uma rede de fluxo.
Para o estado estacionario, o fluxo saturado em um campo de fluxo bidimensional,
no plano xz, por exemplo, o termo central da Eq. (2.70) deixaria de existir e a solugao
seria uma funcao h(x, z).
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Fluxo Transiente Saturado
A lei da conservacao de massa para fluxo transiente em um meio poroso saturado exige
que a taxa do fluxo massico de fluido total em qualquer volume elementar de controle
seja igual a taxa de variacdo temporal do armazenamento da massa de fluido dentro do
volume elementar. Com referéncia a Figura 2.24, a equagdo de continuidade toma a
forma de:

Apvy) _ Opvy) _ Apv:) _ pn) (2.71)
Ox oy oz ot

ou, expandindo o lado direito da equagao:

o(pvy) _ a(pvy) _ opv:) _ 5 on 2.72
T 3y = N TPy (2.72)

O primeiro termo do lado direito da Eq. (2.72) é a taxa de massa de agua produzida
por uma expansao da agua sob uma mudanca de sua densidade 0. 0O segundo termo ¢ a
taxa de massa de dgua produzida pela compactacdo do meio poroso, tal como refletida
pela alteragio da sua porosidade n. O primeiro termo ¢é controlado pela
compressibilidade do fluido /£ e o segundo termo pela compressibilidade do aquifero
«. ]Ja foi feita a analise (na Secdo 2.10) necessaria para simplificar os dois termos do
lado direito da Eq. (2.72). Sabe-se que a mudanca no 0 e a alteragdo no n sao
produzidas por uma alteracdo na carga hidraulica h e que o volume de agua produzido
pelos dois mecanismos para um decréscimo unitario de carga é S, onde S, é o
armazenamento especifico dado por S, = 0g(a + n/f). A taxa de massa de agua
produzida (taxa temporal de variagdo de armazenamento de massa de fluido) é 0S5,
oh/dt e a Eq. (2.72) torna-se:

Apvy) _ 9pvy) _ dpv:) _ oh 2.73
T 3y oz —PS (273)

Expandindo os termos no lado esquerdo pela regra da cadeia e reconhecendo que esses
termos da féormula ,0dv,/dx sdo muito maiores do que os termos v .d0/dx permite
eliminar r de ambos os lados da Eq. (2.73). Inserindo a Lei de Darcy, obtém-se:

REE) T K G T KT =5 (274)

Esta é a equacgdo para fluxo transiente através de um meio poroso anisotrépico saturado.
Se 0o meio é homogéneo e isotropico, a Eq. (2.74) fica reduzida para:

&hy &hy h = Son 2.75
8x2+62+622_K6t ( )

ou expandindo S,
&h 4 &h 4 &h _ p(etnp) op (2.76)

oxr o2 02 K ot
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A equacdo (2.76) é conhecida como a equagdo de difusdo. A solugdo de h(x, y, z, t)
descreve o valor da carga hidraulica em qualquer ponto em um campo de fluxo em
qualquer momento. A solucdo requer o conhecimento dos trés parametros
hidrogeoldgicos basicos K, @, n e dos parAmetros de fluido 0 e 5.

No caso especial de um aquifero confinado horizontal de espessura b, S =S, b e
T = Kb, e a forma bidimensional da Eq. (2.75) torna-se:

&h . &h _ Soh (2.77)
o2 2 Toat
A solucao de h(x, y, t) descreve o campo de carga hidraulica em qualquer ponto sobre um
plano horizontal através do aquifero horizontal em qualquer tempo. A solucao requer
conhecimento dos parametros de aquiferos Se T.

A equacgao para fluxo saturado e transiente [em qualquer uma das formas dadas
pelas Eqgs. (2.74) até (2.77)] baseia-se na lei de fluxo estabelecida por Darcy (1856), no
esclarecimento do potencial hidraulico por Hubbert (1940), no reconhecimento dos
conceitos de elasticidade do aquifero por Meinzer (1923) e tensao efetiva por Terzaghi
(1925). O desenvolvimento classico foi apresentado pela primeira vez por Jacob (1940)
e pode ser encontrado na sua forma mais completa em Jacob (1950). O desenvolvimento
apresentado nesta secdo, juntamente com os conceitos de armazenamento nas se¢oes
anteriores, é essencialmente o de Jacob.

Nos ultimos anos tem havido uma grande reavaliagdo desse desenvolvimento
classico. Biot (1955) reconheceu que em aquiferos compactantes é necessario langar a
Lei de Darcy em termos de uma velocidade relativa de fluido para graos, e Cooper
(1966) apontou a inconsisténcia de se assumir um volume elementar de controle fixo
em um meio que se deforma. Cooper mostrou que o desenvolvimento classico de Jacob é
correto caso a velocidade seja vista como relativa e o sistema de coordenadas como
deformavel. Ele também mostrou que a tentativa de De Wiest (1966) para atacar este
problema (que também aparece em Davis e De Wiest, 1966) esta incorreta. O Apéndice
II contém uma apresentacao do desenvolvimento de Jacob-Cooper mais rigorosa do que
a que foi mostrada aqui.

O desenvolvimento classico, por meio da sua utilizagdo do conceito da
compressibilidade vertical do aquifero, assume que as tensdes e deformagdes em um
aquifero compactante ocorrem somente na direcdo vertical. A abordagem acopla um
campo de fluxo tridimensional e um campo de tensdo unidimensional. A abordagem
mais geral, que acopla um campo de fluxo tridimensional e um campo de tensdo
tridimensional, foi considerada pela primeira vez por Biot (1941, 1955). Verruijt (1969)
fornece um elegante resumo dessa abordagem.

Para quase todos os fins praticos, ndo é necessario considerar velocidades
relativas, coordenadas deformantes, ou campos de tensoes tridimensionais. As equagoes
classicas de fluxo apresentadas nesta se¢do sao suficientes.
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Fluxo Transiente Insaturado

Defina-se o grau de saturacio &' como &' = & /n,onde & é o conteido de umidade e n
é a porosidade. Para fluxo em um volume elementar de controle que s6 pode ser
parcialmente saturado, a equacao de continuidade deve revelar a taxa de variacdo
temporal do teor de umidade, bem como a de mudan¢a de armazenamento, devidas a
expansao da agua e a compactacdo do aquifero. O termo ©n na Eq. (2.71) torna-se
ond' eakq. (2.72) se fica:

Apvy) _ 9pvy) _ Apva) _ op "On 2.78
T Tx By &z 68t+pe +”P (278)
Para fluxo insaturado, os primeiros dois termos do lado direita da Eq. (2.78) sdo muito
menores do que o terceiro. Desprezando-se esses dois termos, cancelamento-se © de
ambos os lados, inserindo-se a férmula insaturada da Lei de Darcy [Eq. (2.41)] e
reconhecendo-se que nd &' =d &, entdo, chega-se a:

SIKW S+ SIKWE+ SIKWwE] = (2.79)

E comum apresentar a Eq. (2.79) em uma forma em que a variavel independente é tanto
¢ como Y. Para o 1dltimo caso, é necessario multiplicar a numerador e denominador da
direita por 8 ¢. Entdo, relembrando a defini¢io da capacidade de umidade especifica C
[Eq. (2.65)], e observando que h = ¥ + z, obtém-se:

SIKWE+ SIKWF+ EIKWE + D] = Cp) % (2:80)

A equacdo (2.80) é a equacdo em fungdo de ¥ para fluxo transiente através de um
meio poroso insaturado. E comumente chamada de equacdo de Richards, em honra ao
fisico de solo que a desenvolveu pela primeira vez (Richards, 1931). A solucdo de y(x, y,
z, t) descreve a carga de pressao em qualquer ponto em um campo de fluxo a qualquer
tempo. Ela pode ser facilmente convertida em uma solugdo para carga hidraulica h(x, y,
z, t) por meio da relagio h = ¢ + z. A solugdo requer o conhecimento das curvas
caracteristicas K(¢) e C(¥),ou 8 (¥).

A conjugacao da equacdo de fluxo insaturado [Eq. (2.80)] com a equacgdo de fluxo
saturado [Eq. (2.74)] foi tentada por Freeze (1971a) e por Narasimhan (1975).
Melhorias na teoria sobre sistemas saturado-insaturado devem aguardar uma melhor
compreensao do principio da tensao efetiva na zona insaturada.

Problemas de Valores de Contorno

Um problema de valor de contorno é um modelo matemdtico. A técnica de analise
inferida por este ultimo termo é um processo em quatro etapas, envolvendo (1)
examinag¢do do problema fisico, (2) substituicdo do problema fisico por um equivalente
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problema matematico, (3) solucdo do problema matematico com técnicas aceitas de
matematica e (4) a interpretacdo dos resultados matematicos em termos do problema
fisico. Modelos matematicos baseados na fisica do fluxo geralmente tomam a forma de
problemas de valor de contorno iniciadas pelos desenvolvedores pioneiros da teoria do
campo potencial como aplicados na fisica em problemas como conduc¢ido de calor em
sélidos (Carslaw e Jaeger, 1959).

Para se definir completamente um problema de valor de contorno transiente para
fluxo em subsuperficie é preciso saber (1) o tamanho e a forma da regido do fluxo, (2) a
equacdo do fluxo dentro dessa regido, (3) as condi¢coes de contorno nos limites dessa
regido, (4) as condigdes iniciais dessa regido, (5) a distribui¢do espacial dos parametros
hidrogeolégicos que controlam o fluxo e (6) um método matematico de solugdo. Se o
problema de valor de contorno for em um sistema de estado estacionario, a exigéncia
(4) é removida.

Considere o problema simples de fluxo de agua subterranea ilustrado na Figura
2.25(a). A regido ABCD contém um meio poroso homogéneo e isotropico de
condutividade hidraulica K;. Os limites AB e CD sao impermeaveis; as cargas hidraulicas
sobre AD e BC sdo h, e h,, respectivamente. Assumindo fluxo constante e definindo h, =
100 m e h, = 0 m, pode-se concluir por observagdao que a carga hidraulica no ponto E
sera 50 m. Aparentemente fez-se uso implicito as propriedades (1), (3) e (5) da lista
acima; o método de solugao (6) foi de inspecao. Nao esta claro que é necessario saber a
equacdo do fluxo na regido. Se se passar para um problema mais dificil, tal como o
mostrado na Figura 2.25(b) (uma barragem de terra descansando sobre uma base
inclinada), o valor da carga hidraulica no ponto F ndo aparece tdo facilmente. Aqui, é
necessario recorrer-se a um método matematico de solugdo, o que exigiria conhecer a
equacao do fluxo.

Os métodos de solucdo podem ser classificados aproximadamente em cinco
abordagens: (1) solucdo por inspecdo, (2) solucdo grafica, (3) solu¢do por modelo
analogo, (4) solucao por técnicas matemadticas analiticas e (5) solucdo por técnicas
matematicas numéricas. Foi visto acima um exemplo de solucdo por inspecdo. Os
métodos de construcao da rede de fluxo apresentadas no Capitulo 5 podem ser vistos
como soluc¢des graficas para os problemas de valor de contorno. Modelos analégicos
elétricos sdo discutidos nos itens 5.2 e 8.9. As solucdes numéricas sdo a base de técnicas
de simulacao computacionais modernas, como descrito nos itens 5.3 e 8.8.

A abordagem mais direta para a solugdo de problemas de valor de contorno é o de
solucdes analiticas. Muitas das técnicas padrdes para aguas subterraneas apresentadas
mais adiante neste livro baseiam-se em solucdes de andlise e por isso é pertinente
examinar um exemplo simples. Considere mais uma vez o problema de valor de
contorno da Figura 2.25(a). A soluc¢do analitica é:

h(x,y) = hy = (hy = hl)xf (2.81)
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Figura 2.25 Dois problemas de valor de contorno em estado estacionério
num plano xy.

Esta é a equagdo de um conjunto de linhas equipotenciais que atravessam o campo ABCD
paralelo aos limites AD e BC. Uma vez que as equipotenciais sdo paralelas ao eixo y, h
ndo é funcdo de y e y ndo aparece no lado direito da Eq. (2.81). No ponto E, x/x, = 0,5 e,
se h, =100 m e h; = 0 m como antes, entdo h, da Eq. (2.81) é 50 m, como esperado. No
Apéndice III, a técnica de separagdo de varidveis é usada para obter a solugao analitica da
Eq. (2,81) e é mostrado que esta solucgdo satisfaz a equacdo de fluxo e as condi¢des de
contorno.

2.12 Limitacoes de Abordagem Darciana

A Lei de Darcy fornece uma descricao precisa do fluxo de agua subterranea para quase
todos os ambientes hidrogeolégicos. Em geral, a Lei de Darcy funciona (1) para fluxo
saturado e para insaturado, (2) para fluxo em estado estaciondrio e transiente, (3) para
fluxo em aquiferos e aquitardes, (4) para fluxo em sistemas homogéneos e
heterogéneos, (5) para escoamento em meios isotrépicos e anisotrépicos e (6) para
rochas e meios granulares. Neste texto, sera assumido que a Lei de Darcy é uma base
valida para as andlises quantitativas.

Apesar desta declaracdo tranquilizadora, ou talvez por causa dela, é importante
examinar as limitacdes tedricas e praticas da abordagem Darciana. E necessario olhar
para os pressupostos que fundamentam a definicdo de um continuum; examinar os
conceitos de fluxo microscopico e macroscopico; investigar os limites superior e inferior
da Lei de Darcy; e considerar os problemas especificos associados ao fluxo em rochas
fraturadas.
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Continuum Darciano e Volume
Elementar Representativo

Na Sec¢do 2.1, verificou-se que a definicdo de Lei de Darcy requer a substituicdo do
conjunto real de grdaos que constituem um meio poroso por um continuum
representativo. Além disso, foi afirmado que esta abordagem continuum é realizada em
escala macroscépica, em vez de escala microscépica. Se a Lei de Darcy é uma lei
macroscopica, deve haver um limite inferior para o tamanho de um elemento do meio
poroso para o qual ela é valida. Hubbert (1940) abordou este problema. Ele definiu o
termo macroscopico com a ajuda da Figura 2.26. Este diagrama é um grafico hipotético
da porosidade de um meio poroso, uma vez que este poderia ser medido por amostras
de volumes que aumentam V,, V,, ..., tomadas no ponto P dentro de um meio poroso.
Bear (1972) define o volume V; na Figura 2.26 como volume elementar representativo.
Ele observa que é um volume que deve ser maior do que um poro unitario. De fato,
deve-se incluir um numero suficiente de poros para permitir a média estatistica
significativa requerida em uma abordagem de continuum. Abaixo deste volume, nao
existe valor unitario que possa representar a porosidade em P. Ao longo deste texto, os
valores de porosidade, de condutividade hidraulica e de compressibilidade referem-se a
medidas que poderiam ser realizadas em uma amostra maior do que o volume
elementar representativo. Em um sentido mais pratico, referem-se a valores que podem
ser medidos em tamanhos habituais de amostras de solo. Onde a escala de analise
envolve volumes tais como V. na Figura 2.26, que podem abranger mais do que um
estrato em meios heterogéneos, a escala é por vezes chamada de megascdpica.

O desenvolvimento de cada uma das equagdes de fluxo na Secdo 2.11 incluiu a
invocacdo da Lei de Darcy. Deve-se reconhecer que os métodos de analise que se
baseiam em problemas de valor de contorno que envolvem estas equagdes se aplicam a
uma escala macroscopica, em nivel de continuum Darciano. Existem alguns fen6menos
em agua subterranea, como o movimento de um tracador através de um meio poroso,
que ndo podem ser analisados nesta escala. Por conseguinte, é necessario analisar a
interrelacao que existe entre a velocidade de Darcy (ou vazao especifica), definida para
o continuum macroscopico Darciano, e as velocidades microscopicas que existem na
fase liquida do meio poroso.
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Figura 2.26 Dominios microscépicos e macroscopicos e volume elementar
representativo V, (Hubbert, 1956; Bear, 1972).

Vazdo Especifica, Velocidade Macroscépica
e Velocidade Microscopica

Este desenvolvimento sera mais rigoroso se se diferenciar inicialmente, como Bear
(1972), entre a porosidade volumétrica n, a qual foi definida na Sec¢do 2.5, e a porosidade
areal n,, que pode ser definida por qualquer secao transversal de um volume unitario
como n,=A4A,/A,, onde A, é a area ocupada pelos vazios e A, é a area total. Como sugerido
na Figura 2.27(a), distintas se¢bes transversais dentro de um dado volume unitario
podem exibir porosidades reais diferentes n,,, n,,, ... A porosidade volumétrica n é uma
média das diferentes porosidades areais possiveis n,;.

(—\ Caminhos de

/ fluxos reais
e nos espacos
dos poros
[~ L7
Na
Camlnho
de fluxo
\ linear médio
Area A
(2) (b)

Figura 2.27 Conceitos de porosidade areal (a) e (b) velocidade média de
fluxo linear.

Para qualquer sec¢do transversal 4, a vazdo especifica v é definida a partir da Eq.
(2.1), como:
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-
Pelo fluxo volumétrico Q ser dividido pela area total de se¢do transversal (tanto vazios
como solidos), esta velocidade é identificada como sendo pertinente a abordagem de
continuum macroscépica. Na realidade, o fluxo passa apenas pela por¢do da area da
secdo transversal ocupada por vazios. Para a se¢do transversal 4,, pode-se definir uma
velocidade de o, = Q/n,A que representa o fluxo volumétrico dividido pela area de
secdo transversal real através da qual ocorre o fluxo. Para as varias se¢oes 4,, 4,, . . .

pode-se definir v,, v, .. .. Se se denotar sua média por v, entdo:
S5=L2 _v__-Koh 2.82
V= nd ~ n n Ol ( ' )

A velocidade v é conhecida sob uma variedade de nomes. Aqui sera referida como
velocidade linear média. Como Q, n e A sdo termos macroscopicos mensuraveis, entdo v
também o é. Deve ser enfatizado que ¥ ndo representa a velocidade média das particulas
de agua que viajam através dos espagos porosos. Estas verdadeiras velocidades
microscépicas sdo geralmente maiores que 7, porque as particulas de 4gua devem viajar
por caminhos irregulares que sdao mais longos do que o caminho linearizado
representado por . Isso é mostrado esquematicamente na Figura 2.27(b). As
verdadeiras velocidades microscépicas que existem nos canais de poros raramente sao
de interesse, que é de fato uma sorte, pois elas sdo em amplamente indeterminadas.
Para todas as situagdes que serdo consideradas neste texto, a velocidade v de Darcy e a
velocidade linear média v serdo suficientes.

Como uma base para explicagdo adicional de o, considere um experimento onde
um tracador é utilizado para determinar o tempo necessario para que uma massa de
agua subterranea se mova uma pequena mas significativa distancia AB ao longo de um
percurso de escoamento. v é definido como a razao entre a distdncia e o tempo de
percurso, onde a distancia é definida como a distancia linear de A para B e o tempo é o
tempo necessario para que o tracador viaje de A para B. A luz deste conceito de 7, Nelson
(1968) sugeriu uma forma ligeiramente diferente da Eq. (2.82):

Q9 _ v (2.83)

V= end &

onde € é uma constante empirica dependente das caracteristicas do meio poroso. Os
dados obtidos em experimentos de laboratério por Ellis et al. (1968) usando areias

relativamente uniformes indicam valores de € no intervalo entre 0,98 - 1,18. Valores de

€ para areias ndo uniformes e para outros materiais ndo existem no atual presente. Em
estudos de tracadores de dgua subterranea e de contamina¢do de dgua subterranea, a
premissa quase universal ndo declarada é de que ¢ = 1. Para meio granular isso

provavelmente introduz um pequeno erro. Em meios fraturados, essa premissa pode ter
menos validade.
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Limites Superiores e Inferiores da Lei de Darcy

Mesmo se se limitar a consideracao de vazao especifica em escala macroscépica através
do continuum Darciano, pode haver limitacdes sobre a aplicabilidade da Lei de Darcy,
que é uma lei linear. Se fosse universalmente valida, um grafico de vazao especifica v
versus o gradiente hidraulico dh/dl revelaria uma relacdo linear para todos os
gradientes entre 0 e 0. Para fluxo através de materiais granulares existem pelo menos
duas situagdes onde a validade dessa relacdo linear esta em questdo. A primeira diz
respeito ao fluido através de sedimentos de baixa permeabilidade sob um gradiente
muito baixo e a segunda diz respeito a grandes fluxos através de sedimentos de
permeabilidades muito elevadas. Em outras palavras, pode haver tanto um limite
inferior quanto um superior ao intervalo de validade da Lei de Darcy. Foi sugerido que
uma forma mais geral da lei de fluxo em meio poroso poderia ser:

pp— K(cé_llz)m (2.84)

Se m =1, como acontece em todas as situacdes comuns, a lei de fluxo é linear e é chamada
de Lei de Darcy; se m # 1, a lei de fluxo ndo é linear e ndo deveria ser chamada de Lei de
Darcy.

No caso de materiais de granulometria fina de baixa permeabilidade, com base em
evidéncias de laboratorio, foi sugerido que pode haver um limiar para o gradiente
hidraulico abaixo do qual o fluxo ndao acontece. Swartzendruber (1962) e Bolt e
Groene-velt (1969) analisaram as evidéncias e resumem as varias hipoteses que foram
apresentadas para se explicar o fendmeno. Por enquanto, ainda nao ha acordo sobre o
mecanismo e as evidéncias experimentais ainda estao abertas para algumas davidas. De
qualquer modo, o fendmeno é de pouquissima importancia pratica; sob gradientes
considerados como possiveis limiares, o fluxo sera extremamente reduzido para
qualquer situacao.

De maior importancia pratica é o limite superior da faixa de validade da Lei de
Darcy. E reconhecido e aceito ha varios anos (Rose, 1945; Hubbert, 1956) que em altas
taxas de fluxo a Lei de Darcy nao é valida. A evidéncia é revisada em detalhes por Todd
(1959) e Bear (1972). O limite superior é geralmente identificado com a ajuda do
nimero de Reynolds R, um nimero adimensional que expressa a razdo entre as forgas
inerciais e viscosas durante o fluxo. E amplamente utilizado na mecanica de fluidos para
distinguir entre fluxo laminar para baixas velocidades e fluxo turbulento em altas
velocidades. O nimero de Reynolds para fluxo através de meios porosos é definido
como:

R, = o (2.85)

onde 0 e p sao densidade do fluido e a viscosidade, respectivamente; v € a vazao
especifica, e d a dimensao de comprimento representativa para o meio poroso,
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variavelmente tomada como uma dimensdo média de poros, um didmetro médio de
grdos ou alguma funcdo da raiz quadrada da permeabilidade k. Bear (1972) resume a
evidéncia experimental com a afirmacdo de que "a Lei de Darcy é valida enquanto o
numero de Reynolds, baseado no didmetro médio de grdos, ndo exceda algum valor
entre 1 e 10" (p. 126). Para este intervalo de nimero de Reynolds, todo fluxo através de
meios granulares é laminar.

As taxas de fluxo que ultrapassem o limite superior da Lei de Darcy sao comuns em
formacbes rochosas como calcarios e dolomitas carsticos e rochas vulcanicas com
cavernas. As taxas de fluxos Darciano quase nunca sao excedidas em rochas nao
cimentadas e materiais granulares. Rochas fraturadas (este termo sera usado para se
referir a rochas mais permeaveis devido a juntas, fissuras, rachaduras ou quebras por
qualquer origem genética) constituem um caso especial que merece uma atencdo
separada.

Fluxo em Rochas Fraturadas

A anadlise de fluxo em rochas fraturadas podem ser feita, quer com o método do
continuum, que tem sido enfatizado até agora neste texto, ou com uma abordagem de
ndo continuum, baseada na hidriulica de fluxo em fraturas individuais. Tal como
acontece com meios porosos granulares, a abordagem de continuum envolve a
substituicio do meio fraturado por um continuum representativo onde os valores
espacialmente definidos de condutividade hidraulica, porosidade e compressibilidade
podem ser atribuidos. Esta abordagem é valida enquanto o espacamento de fraturas é
suficientemente denso para que o meio fraturado funcione de uma forma
hidraulicamente semelhante aos meios porosos granulares. A conceituacdao é a mesma,
embora o volume elementar representativo seja consideravelmente maior para os meios
fraturados do que para os meios granulares. Se os espacamentos de fratura sdo
irregulares em uma determinada direcdo, o meio vai apresentar tendéncias de
heterogeneidade. Se os espacamentos de fratura sao diferentes em uma direcdo do que
em outra, o meio vai apresentar anisotropia. Snow (1968, 1969) mostrou que muitos
problemas de fluxo em meio fraturado podem ser resolvidos usando técnicas padrao de
meios porosos que utilizam a Lei de Darcy e um tensor de condutividade anisotropica.

Se a densidade de fraturas é extremamente baixa, pode ser necessario analisar-se o
fluxo em fissuras individuais. Esta abordagem é utilizada em aplicagdes geotécnicas
onde andlises de mecanica de rochas indicam que inclinagdes ou aberturas na rocha
colapsar em razdo de pressdoes de fluidos que se acumulam em fraturas criticas
individuais. Os métodos de analise baseiam-se nos principios habituais de mecanica de
fluidos contidos nas equagdes de Navier-Stokes. Esses métodos ndo serao discutidos
aqui. Wittke (1973) fornece uma revisao introdutoria.
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Mesmo limitando-se a abordagem do continuum, ha mais dois problemas que
devem ser atacados na andlise do fluxo em rochas fraturadas. O primeiro é a questdo do
fluxo ndo Darciano em fraturas de grande abertura. Sharp e Maini (1972) apresentam
dados laboratoriais que apoiam uma lei de fluxo ndo-linear para rocha fraturada. Wittke
(1973) sugere que leis de fluxo separadas sejam especificadas para o intervalo
laminar-linear (intervalo de Darcy), para um intervalo laminar ndo-linear e para um
intervalo de turbuléncia. A Figura 2.28 coloca estes conceitos no contexto de uma curva
esquematica de vazdo especifica versus gradiente hidraulico. Em fraturas de rocha
largas, as vazdes especificas e os numeros de Reynolds sdo altos, os gradientes
hidraulicos sdo usualmente menores que 1 e o expoente m na Eq. (2.84) é maior que 1.
Estas condi¢des conduzem a uma deflexdo para baixo na curva na Figura 2.28.

O segundo problema refere-se a interacdo do campo de tensao tridimensional e do
campo de fluxo de fluido tridimensional em rocha. A exigéncia teorica geral para o
acoplamento desses dois campos foi brevemente discutida na Secao 2.11, onde foi feita
referéncia ao classico trabalho de Biot (1941, 1955) para fluxo em meios porosos. Para
rocha fraturada, no entanto, ha uma complicagcdo adicional. Devido a porosidade da
rocha fraturada ser tdo baixa, as expansoes e contracdes de aberturas das fraturas que
ocorrem sob influéncia de mudancas na tensdo afetam os valores de condutividade
hidraulica K. A interagdo entre a pressao do fluido 0 (x, y, z, t), ou carga hidraulica 0 (x,
Y, z, t), e a tensdo eficaz 0 ,(x, y, z t) é entdo complicada pelo fato de K ter de ser
representado por uma fun¢do K(o,). A andlise de tais sistemas, bem como a
determina¢do experimental da natureza da fun¢do K( 0,) é um assunto continuado de
pesquisa nas areas de mecanica de rochas e hidrologia de 4gua subterranea.

Muitos pesquisadores envolvidos na aplicacdo da teoria de aguas subterraneas em
mecanica de rochas propuseram formulas que relacionam a porosidade de fraturasn e a
condutividade hidraulica K das rochas articuladas a geometria dessas juntas. Snow
(1968) observa que, para um arranjo paralelo de juntas planas de abertura b, com N
juntas por unidade de distancia em toda a face da rocha, n,= Nb, e:

K=("H(E% (2.86)
k=4 (2.87)

onde k é a permeabilidade da rocha. N e b tém dimensdes 1/L e L, respectivamente, de
modo que k tem unidades L? como deveria. A equagdo (2.86) baseia-se na
hidrodindmica de fluxo em um conjunto de juntas planas. Mantém-se no intervalo
laminar-linear onde a Lei de Darcy é valida. Deve ser aplicada a um bloco de rocha de
tamanho suficiente para que este atue como um continuum Darciano. A permeabilidade
k, calculada com a Eq. (2.87), pode ser considerada como a permeabilidade de um meio
poroso equivalente; aquele que atua hidraulicamente como uma rocha fraturada.
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Figura 2.28 Intervalo de validade da Lei de Darcy.

Snow (1968) afirma que um sistema cubico de fraturas cria um sistema isotrépico
com uma porosidade n; = 3Nb e uma permeabilidade duas vezes a permeabilidade que
qualquer um dos seus conjuntos contribuiriam; ou seja, n, = Nb*/6. Snow (1969)
também fornece interrelagdes preditivas entre a porosidade e o tensor de
permeabilidade para geometrias de juntas tridimensionais, onde espagamentos de
fraturas ou aberturas diferem com a dire¢ao. Sharp e Maini (1972) fornecem uma
discussao mais aprofundada das propriedades hidraulicas de rochas fraturadas
anisotrépicas.

2.13 Dispersao Hidrodinamica

E cada vez mais comum na investigacdo de sistemas de fluxo de 4gua subterranea ver o
regime de fluxo em termos de sua capacidade de transporte de substancias dissolvidas
conhecidas como solutos. Estes solutos podem ser constituintes naturais, tracadores
artificiais ou contaminantes. O processo onde os solutos sdo transportados pelo
movimento do fluxo de aguas subterraneas é conhecido como advecgdo. Devido a
advecgdo, solutos nao reativos sdo levados a uma velocidade média igual a velocidade
linear média ¢ da dgua subterranea. H4 uma tendéncia, no entanto, para o soluto se
espalhar para fora do caminho que seria esperado seguir de acordo com a hidraulica
advectiva do sistema de fluxo. Este fendmeno de espalhamento é chamado de dispersdo
hidrodindmica. Isso causa a diluicao do soluto. A dispersao ocorre por causa da mistura
mecanica durante a advec¢do do fluido e por causa da difusdo molecular devido a
energia termo-cinética das particulas do soluto. A difusdo, que é um processo de
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dispersdo de importincia apenas em velocidades baixas, é descrita na Secdo 3.4. A
énfase desta discussdo esta na dispersdo, que é causada inteiramente pelo movimento
do fluido. Isto é conhecido como dispersdo mecdnica (ou dispersdo hidrdulica). A Figura
2.29 mostra um exemplo esquematico dos resultados deste processo de dispersao em
um meio granular homogéneo.

A dispersao mecanica é mais facilmente vista como um processo microscopico. Na
escala microscépica, a dispersdo é causada por trés mecanismos (Figura 2.30). A
primeira ocorre nos canais de poros individuais, pois as moléculas viajam a velocidades
diferentes em diferentes pontos através desses canais devido ao arrasto exercido sobre
o fluido pela aspereza das superficies dos poros. O segundo processo é causado pela
diferenca de tamanho dos poros ao longo das vias de fluxo seguidas pelas moléculas de
agua. Devido as diferencas na area da superficie e nas asperezas em relacdo ao volume
de agua em canais de poros individuais, diferentes canais de poros tém diferentes
velocidades de fluido.

O terceiro processo dispersivo esta relacionado a tortuosidade, a ramificacdo e a
interdigitacdo dos canais dos poros. A difusdo do soluto na direcdo do fluxo é conhecida
como dispersdo longitudinal. O espalhamento em dire¢des perpendiculares ao fluxo é
chamado de dispersdo transversal. A dispersao longitudinal é normalmente muito mais
forte que a dispersao lateral.

Injecdo continua
de tracador
—_—
Direcéo S
do

fluxo -
médio — >

Figura 2.29 Representagcdo esquematica de processos de diluigdo causados
pela dispersdo mecanica em meio poroso granular.

A dispersdo é um processo de mistura. Qualitativamente, tem um efeito semelhante
a turbuléncia nos regimes de agua superficial. Para meios porosos, os conceitos de
velocidade média linear e dispersdo longitudinal estdo intimamente relacionados. A
dispersdo longitudinal é o processo onde algumas das moléculas de agua e de soluto
viajam mais rapidamente que a velocidade linear média e algumas viajam mais
lentamente. Assim, o soluto se espalha na dire¢do de fluxo, diminuindo a sua
concentracao.
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Figura 2.30 Processos de dispersdo em uma escala microscopica.

Quando um experimento de tracador é feito em laboratério, a Unica dispersdo que
pode ser medida é aquela observavel em escala macroscépica. Assume-se que este
resultado macroscopico seja produzido pelos processos microscopicos descritos acima.
Alguns pesquisadores acreditam que heterogeneidades na escala macroscépica podem
causar dispersao adicional naquelas causadas pelos processos microscopicos. O conceito
de dispersdo macroscépica ainda nao esta bem compreendido. Processos dispersivos
sao aprofundados no Capitulo 9.
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Problemas

1. As seguintes anotacdes de campo foram feitas em um grupo de piezOmetros
instalados lado a lado em um unico local:
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Piezdmetro a b c
Elevacdo da superficie (m a. n. m.) 450 450 450
Profundidade do piezometro (m) 150 100 50
Profundidade da 4gua (m) 27 47 36

Considerando 4, B e C como os pontos de medicdes dos piezometros a, b e c. Calcule:
(a) A carga hidraulica em 4, B e C (m).

(b) A carga de pressdao em A4, Be C (m).

(c) A carga de elevacdo em 4, Be C (m).

(d) A pressio de fluido em B (N/m?).

(e) Sobre os gradientes hidraulicos entre A e B, e entre B e C, é possivel indicar a
situagdo hidrogeolodgica que levaria as direg¢des de fluxos indicados por esses
dados?

2. Desenhe diagramas com duas situa¢des reais de campo onde trés piezOmetros
instalados lado a lado, mas a profundidades diferentes, tenham a mesma elevacao do
nivel de agua.

3. Trés piezdmetros estdo locados a 1000 m um do outro atingindo a parte inferior de
um mesmo aquifero. O piezometro A esta localizado a sul do piezdmetro B, e o
piezometro C esta a leste da linha AB. As altitudes da superficie de 4, B e C sao 95,
110 e 135 m, respectivamente. A profundidade da 4guaem Aé5m,em Bé30me
em C é 35 m. Determine a direg¢do do fluxo da 4gua subterranea através do triangulo
ABC e calcule o gradiente hidraulico.

4. Mostre que o potencial de fluido @ é um termo de energia utilizando uma analise
dimensional na equacido @ =gz + p/p. Faca isso tanto para o sistema de unidades
SI, quanto para o sistema imperial de unidades FPS.

5. Trés formacgoes, cada uma com 25 m de espessura, estdo superpostas. Se um campo
de fluxo vertical de velocidade constante for configurado através dessas formagdes
com h = 120 m no topo e h = 100 m na base, calcule h nos dois limites internos. A
condutividade hidraulica da formag¢do superior é 0,0001 m/s, da formagdo
intermediaria é 0,0005 m/s e da formacao basal 0,0010 m/s.

6. Uma formacdo geoldgica tem uma permeabilidade de 0,1 darcy (como determinada
pela companhia de petréleo para o fluxo de 6leo). Qual é a condutividade hidraulica
da formagio para o fluxo de 4gua? Apresente sua resposta em m/s e em gal/dia/pé?.
Qual tipo de rocha provavelmente poderia ser?
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7.

(a) Quatro formacgdes geoldgicas horizontais, homogéneas e isotrépicas, cada uma
com 5 m de espessura, se sobrepdem. Se as condutividades hidraulicas sdo 10,
10% 10* e 10° m/s, respectivamente, calcule as componentes horizontal e
vertical da condutividade hidraulica de cada formacao
homogénea-mas-anisotrépica equivalente.

(b) Repita os calculos para condutividades hidraulicas 10, 105, 10* e 10® m/s, e
para condutividades hidraulicas 10%, 107, 10* e 10! m/s. Coloque os
resultados desses trés conjuntos de calculos em uma tabela relacionando ordens
de grandeza das heterogeneidades estratificadas a anisotropias equivalentes
resultantes.

8. (a) A partir das defini¢cdes volumétricas de porosidade e indice de vazio, desenvolva

as relagdes dadas na Eq. (2.40).

(b) A porosidade é mesmo maior que o indice de vazios quando ambos sdo medidos
na mesma amostra de solo?

9. A elevacgdo da superficie em um local de medi¢dao de umidade do solo é 300 cm. O solo

é uma areia, e suas propriedades insaturadas sao representadas pelas curvas de
secagem da Figura 2.13. Desenhe um conjunto qualitativamente preciso de perfis
verticais do teor de umidade, carga de pressido e carga hidraulica versus
profundidade (como na Figura 2.12) para uma profundidade de 200 cm, de acordo
com as seguintes condigoes:

(a) O teor de umidade é 20% ao longo do perfil.
(b) A carga de pressdo é - 50 cm ao longo do perfil.

(c) A carga hidraulica é 150 cm ao longo do perfil (caso estatico).

Para os casos (a) e (b), calcule os gradientes hidraulicos e a taxa de fluxo através do

10.

11.

perfil. Para o caso (c), determine a profundidade do nivel freatico.

Dada uma superficie potenciométrica com uma declividade regional de 7 m/km,
calcule a taxa natural de descarga da agua subterranea através de um aquifero
confinado com transmissividade T = 0,002 m?/s.

Mostre pela andlise dimensional da equacio S = pogb(a+7 /) que o
armazenamento é adimensional.

12. (a) Um aquifero horizontal é coberto por uma camada saturada de argila de 50 pés

de espessura. O peso especifico (ou peso seco unitario) da argila é 120 Ib/ft®. O
peso especifico da dgua é 62,4 1b/ft®. Calcule a tensdo total que age no topo do
aquifero.

(b) Se a carga de pressdo no aquifero é 100 ft, calcule a tensao efetiva no aquifero.
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(c) Se o aquifero for bombeado e a carga hidraulica em um ponto for reduzida 10
pés, qual serd a mudanca resultante na carga de pressao, na pressao de fluido,
na tensao efetiva e na tensao total?

(d) Se a compressibilidade do aquifero for 10° ft?/lb e sua espessura for 25 pés,
quanto de compactacdo o aquifero sofrera durante a reducao de carga na parte

(c)?
(e) Se a porosidade e condutividade hidraulica do aquifero sio 0,30 e 10 gal/dia/ft?,

respectivamente, calcule a transmissividade e o armazenamento do aquifero. A
compressibilidade da 4gua é 2,1 x 10°® ft?/Ib.

13. Revise os problemas que aparecem na definicdo ou uso dos seguintes termos
classicos de 4agua subterranea: superficie potenciométrica, permeabilidade e
velocidade de fluxo de agua subterranea.
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Os constituintes quimicos e bioquimicos das aguas subterraneas determinam a sua
utilizacdo residencial, industrial e para a agricultura. Os constituintes dissolvidos na
agua fornecem pistas sobre sua histéria geolédgica, sua influéncia no solo ou no substrato
rochoso pelos quais ela percolou, a presenca de depdsitos minerais escondidos e sua
origem dentro do ciclo hidrologico. Os processos quimicos que afetam as aguas
subterraneas podem influenciar a resisténcia de materiais geologicos e, em situacoes
onde ndo sdo reconhecidos, podem causar ruptura em encostas artificiais, barragens,
escavagdes mineiras e outros aspectos importantes para o homem. E cada vez mais
comum que os residuos industriais, agricolas e domésticos sejam armazenados ou
dispostos na superficie ou em subsuperficie. Esta pode ser uma pratica segura ou
perigosa, cujas consequéncias dependem muito dos processos quimicos e
microbiolégicos que afetam as 4guas subterraneas. E comum supor que os processos
fisicos de erosao mecanica, expansao e contracao térmica, congelamento e movimentos
de massa sdo influéncias dominantes na evolu¢do da paisagem, porém, num exame
mais minucioso, verifica-se que frequentemente os processos quimicos que ocorrem nas
aguas subterraneas sdao os maiores controladores.
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O objetivo deste capitulo é descrever as propriedades geoquimicas e os principios
que controlam o comportamento dos constituintes dissolvidos nas dguas subterraneas.
Hem (1970) e Stumm & Morgan (1970) fornecem uma abordagem mais abrangente do
estudo e da interpretacdo das caracteristicas quimicas das aguas naturais. A maioria dos
principios geoquimicos descritos neste capitulo baseia-se em conceitos de equilibrio.
Exemplos descritos no Capitulo 7 indicam que muitos processos hidroquimicos nas
aguas subterraneas avancam lentamente em direcdo ao equilibrio quimico, com alguns
raramente atingindo o equilibrio. As vezes, o leitor pode duvidar da utilidade das
abordagens de equilibrio. No entanto, os conceitos ou modelos de equilibrio tém grande
valor, devido a sua capacidade de estabelecer condicoes de contorno em processos
quimicos. As diferencas entre as condi¢cdes hidroquimicas observadas e as condi¢des de
equilibrio calculadas podem fornecer uma visdo sobre o comportamento do sistema e,
no minimo, um enquadramento quantitativo no ambito do qual podem ser estabelecidas
questdes apropriadas.

3.1. Agua Subterranea e Seus Constituintes Quimicos

Agua e Eletrélitos

A agua é formada pela unido de dois atomos de hidrogénio com um atomo de oxigénio. O
atomo de oxigénio esta ligado aos atomos de hidrogénio de forma nao simétrica, com
um angulo de ligacdo de 105° Esta disposicao assimétrica da origem a uma carga
elétrica desequilibrada que transmite uma caracteristica polar a molécula. A agua no
estado liquido, embora tenha a férmula H,0 ou HOH, é composta por grupos
moleculares onde as moléculas HOH de cada grupo sdo mantidas unidas por pontes de
hidrogénio. Estima-se que cada grupo ou conjunto molecular tenha em média 130
moléculas a 0°C, 90 moléculas a 20°C e 60 moléculas a 72°C (Choppin, 1965). H,;,0,, é
uma féormula aproximada para o grupo a 20°C.

A agua é incomum na medida em que a densidade da fase soélida, gelo, é
substancialmente inferior a densidade da fase liquida, 4gua. Na fase liquida, a densidade
maxima é alcangada a 4°C. Com um resfriamento adicional abaixo desta temperatura
existe uma diminuigdo significativa de densidade.

Todos os elementos quimicos tém dois ou mais is6topos. Neste livro, no entanto,
nos preocuparemos apenas com os is6topos que fornecem informagdes hidrolégicas ou
geoquimicas uteis. A féormula H,0 é uma simplificacdo grosseira do ponto de vista
estrutural e é também uma simplificacdo do ponto de vista atdmico. A agua natural pode
ser uma mistura dos seis nuclideos listados na Tabela 3.1. A natureza atomica dos
is6topos de hidrogénio é ilustrada na Figura 3.1. Dezoito combinag¢des de H-0-H sdo
possiveis usando estes nuclideos. *H,'°0, 'H,'0, *H,"70 sdo alguns exemplos das
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moléculas que compreendem a agua, que, na sua forma mais comum, é 'H,'°0. Dos seis
isotopos de hidrogénio e oxigénio na Tabela 3.1, cinco sdo estaveis e um, *H, conhecido
como tritio, é radioativo, com meia-vida de 12,3 anos.

Tabela 3.1 Is6topos naturais de hidrogénio, oxigénio e carbono radioativo e sua abundancia relativa
no ciclo hidrolégico da agua

Is6topo Abundancia Relativa (%) Tipo
'H Proétio 99,984 Estavel
’H Deutério 0,016 Estavel
SH Tritio 0-101 Radioativo
Meia vida de 12,3 anos
10 Oxigénio 99,76 Estavel
70 Oxigénio 0,04 Estavel
130 Oxigénio 0,20 Estavel
4C Carbono <0,001 Radioativo
Meia vida de 5730 anos

1H “Prétio” 2H “Deutério” 3H “Tritio”

e = elétron n = néutron p = proton

Figura 3.1 Is6topos de hidrogénio

A 4gua pura contém hidrogénio e oxigénio na forma idnica, bem como na forma
molecular combinada. Os ions sdo formados pela dissociagdo da agua, onde os sinais
positivo e negativo indicam a carga das espécies idnicas.

H,0=H" + OH" (3.1)

O hidrogénio pode ocorrer em formas muito diferentes, como ilustrado na Figura
3.2. Embora a forma idnica do hidrogénio na 4gua seja expressa geralmente em equagdes
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quimicas como H*, ele normalmente se encontra na forma H;0%, que denota um nucleo
do hidrogénio circundado por oxigénio, com quatro pares de nuvem eletronica. Nas
discussdes das interacdes das dguas subterraneas com o0s minerais, um processo
conhecido como transferéncia de proétons denota a transferéncia de um H* entre
componentes ou fases.

- “ H' H,0*

Figura 3.2 Quatro formas de hidrogénio desenhadas em escala relativa. (A)
O atomo de hidrogénio, um préton com um elétron. (B) A
molécula de hidrogénio, dois prétons separados em uma nuvem
de dois elétrons. (C) O nucleo de hidrogénio, ou H+, um préton.
D) O ion hidrénio, o oxigénio com quatro pares de nuvem
eletrénica, trés dos quais sédo protonados em H30+.

A dgua é um solvente para muitos sais e alguns tipos de matéria organica. A agua
é eficaz na dissolucao de sais porque tem uma constante dielétrica muito alta e porque
suas moléculas tendem a se combinar com fons para formar fons hidratados. A agitacao
térmica de fons em muitos materiais é grande o suficiente para superar a atra¢do de
cargas relativamente fracas que existem quando cercada por 4gua, permitindo assim que
um grande numero de ions dissocie em solucdo aquosa. A estabilidade dos ions na
solucdo aquosa é promovida pela formac¢do de ions hidratados. Cada ion carregado
positivamente, conhecido como cation, atrai as extremidades negativas das moléculas
polares de agua, ligando varias moléculas num arranjo relativamente estavel. O nimero
de moléculas de agua ligado a um cation é determinado pelo tamanho do cation. Por
exemplo, o pequeno cation Be?* forma o fon hidratado Be(H,0),%. fons maiores, tais
como Mg®* ou Al**, tém formas hidratadas tais como Mg(H,0),*" e Al(H,0)*". As espécies
carregadas negativamente, conhecidas como anions, exibem uma menor tendéncia para
a hidratagdo. Neste caso, os anions atraem as extremidades positivas das moléculas
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polares de agua. Os tamanhos dos ions na sua forma hidratada sdo importantes para
muitos processos que ocorrem nas aguas subterraneas.

Como resultado das interagdes quimicas e bioquimicas entre as aguas
subterrdneas e os materiais geolégicos através dos quais flui, e em menor grau devido as
contribuicbes da atmosfera e dos corpos de aguas superficiais, a agua subterranea
contém uma grande variedade de constituintes quimicos inorganicos dissolvidos em
diferentes concentragdes. A concentracdo de sélidos totais dissolvidos (STD) na agua
subterranea é determinada pesando o residuo sdlido obtido por evaporacao até secagem
do volume medido da amostra filtrada. O residuo sélido, quase invariavelmente,
consiste em constituintes inorganicos e pequenas quantidades de matéria organica. As
concentragdes de STD na dgua subterranea variam em muitas ordens de grandeza. Uma
classificagio das 4guas subterrdneas com base nos STD bastante utilizada é
apresentada na Tabela 3.2. As faixas de concentracao indicam que dgua contendo mais
de 2000-3000 mg/L de STD é geralmente muito salgada para beber. Os STD da agua do
mar correspondem a cerca de 35.000 mg/L.

Tabela 3.2 Classificagcdo das aguas subterraneas com base nos Sdélidos Totais Dissolvidos

Solidos Totais Dissolvidos

Categoria (mg/L) ou g/m?)
Agua doce 0-1.000
Agua salobra 1.000-10.000
Agua salina 10.000-100.000
Salmoura maior que 100.000

A agua subterranea pode ser vista como uma solugdo eletrolitica porque quase
todos os seus principais e menores constituintes dissolvidos estdo presentes na forma
ionica. Uma indicacdo geral dos constituintes ionicos dissolvidos totais pode ser obtida
pela determinacao da capacidade da dgua de conduzir uma corrente eléctrica aplicada.
Esta propriedade é geralmente relatada como condutdncia elétrica e é expressa em
termos da condutincia de um cubo de 4gua de 1 cm? de lado. Corresponde ao reciproco
da resisténcia elétrica e tem unidades conhecidas como siemens (S) ou microsiemens
(uS) no sistema SI. No passado, essas unidades eram conhecidas como milimhos e
micromhos. Os valores sdo os mesmos; apenas as designacdes mudaram. A condutadncia
da agua subterranea varia de varias dezenas de microsiemens para agua praticamente
ndo salina como 4gua da chuva até centenas de milhares de microsiemens para as
salmouras em bacias sedimentares profundas.

A classificacdo das espécies inorganicas que ocorrem nas aguas subterraneas é
apresentada na Tabela 3.3. As categorias de concentracdo sao apenas um guia geral. Em
algumas aguas subterraneas, os intervalos de concentragdo sao excedidos. Os
constituintes principais na Tabela 3.3 ocorrem principalmente na forma ionica e sao
comumente referidos como os fons principais (Na*, Mg*, Ca*, Cl, HCO;, SO,*). A
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concentracdo total destes seis ions principais normalmente compreende mais de 90%

dos sélidos totais dissolvidos na agua, independentemente da agua estar diluida ou ter

salinidade superior a 4gua do mar.

Tabela 3.3 Classificagcdo dos constituintes inorganicos dissolvidos nas aguas subterraneas

Principais Constituintes (concentragdo maior que 5 mg/L)

Bicarbonato
Calcio
Cloreto

Magnésio

Silicio

Sédio

Sulfato

Acido Carbénico

Constituintes menores (concentragdo entre 0,01 e 10,0 mg/L)

Boro
Carbonato
Estroncio

Ferro

Fluoreto
Nitrato

Potassio

Constituintes tragos (concentragdo menor que 0,1 mg/L)

Aluminio
Antimonio
Arsénio
Bario
Berilio
Bismuto
Brometo
Cadmio
Cério
Césio
Chumbo
Cobalto
Cobre
Cromo
Escandio
Estanho
Fosfato
Galio
Germanio
indio
Todeto
Itérbio

ftrio
Lantanio
Litio
Manganés
Molibdénio
Niobio
Niquel
Ouro
Platina
Prata
Radio
Rubidio
Ruténio
Selénio
Talio
Titanio
Toério
Tungsténio
Urénio
Vanadio
Zinco

Zirconio

Fonte: Davis & De Wiest, 1966

As concentragdes dos constituintes inorganicos maiores, menores e tracos nas

aguas subterrdneas siao controladas pela disponibilidade dos elementos no solo e na

rocha através dos quais a agua circulou, por restri¢des geoquimicas como solubilidade e
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adsorcao, pelas taxas (cinética) dos processos geoquimicos, e pela sequéncia na qual a
agua entrou em contato com os varios minerais que ocorrem nos materiais geoldgicos ao
longo das trajetérias de fluxo. E cada vez mais comum que as concentracdes dos
constituintes inorganicos dissolvidos sejam influenciadas pelas atividades humanas. Em
alguns casos, as contribuicdes de fontes artificiais podem fazer com que alguns dos
elementos listados como constituintes menores ou tracos na Tabela 3.3 ocorram como
contaminantes em niveis de concentracdo que sdo ordens de grandeza acima dos
intervalos normais la indicados.

Constituintes Orgénicos

Compostos organicos sdo aqueles que tém carbono e geralmente hidrogénio e oxigénio
como os principais componentes elementares em sua estrutura. Por defini¢do, o carbono
é o elemento-chave. No entanto, as espécies H,CO, CO, HCO, e CO,*, que sdo
constituintes importantes em todas as dguas subterraneas, nao sao classificadas como
compostos organicos.

A matéria organica dissolvida é ubiqua na dgua subterranea natural, embora as
concentracdes sejam geralmente baixas comparadas aos constituintes inorganicos.
Pouco se sabe sobre a natureza quimica da matéria organica nas aguas subterraneas. As
investigacOes da agua do solo sugerem que a maior parte da matéria organica dissolvida
nos sistemas de fluxo subterraneo refere-se ao subterraneos é o acido fulvico e acido
himico. Estes termos dizem respeito a tipos particulares de compostos organicos que
persistem em aguas subterraneas porque sdao resistentes a degradacdo por
microrganismos. Os pesos moleculares destes compostos variam de alguns milhares a
muitos milhares de gramas.

O carbono é geralmente cerca de metade do peso da féormula. Embora pouco se
saiba sobre a origem e composicdo da matéria organica na 4gua subterranea, as analises
das concentragdes totais de carbono organico dissolvido (COD) estdo se tornando uma
parte comum das investigacdes de aguas subterraneas. Concentra¢des no intervalo de
0,1-10 mg/L sdo as mais comuns, mas em algumas areas os valores sdo elevados,
atingindo até varias dezenas de miligramas por litro.

Gases Dissolvidos

Os gases dissolvidos mais abundantes na agua subterranea sao N,, O,, C,, CH, (metano),
H,S e N,0. Os trés primeiros constituem a atmosfera terrestre e, portanto, ndo é
surpreendente a sua ocorréncia na agua subterranea. CH, H,S e N,0 podem
frequentemente existir nas aguas subterraneas em concentragoes significativas porque
sdo o produto de processos biogeoquimicos que ocorrem em zonas subsuperficiais nao
aeradas. Como sera mostrado mais adiante neste capitulo e no Capitulo 7, as
concentracoes desses gases podem servir como indicadores das condi¢des geoquimicas
nas aguas subterraneas. Os gases dissolvidos podem ter uma influéncia significativa no
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ambiente hidroquimico subsuperficial. Eles podem limitar a utilidade das aguas
subterraneas e, em alguns casos, podem até causar grandes problemas ou mesmo
perigos. Por exemplo, devido ao seu odor, H,S em concentrac¢des superiores a cerca de 1
mg/L tornam a agua improépria para consumo humano. CH, liberado da solu¢ao pode
acumular em pocgos ou edificios e causar riscos de explosdo. Gases que saem da solucao
podem formar bolhas em pogos, telas ou bombas, causando uma reducdo na
produtividade ou eficiéncia do pogo. O Radénio 222 (***Rn), é um constituinte comum
das aguas subterraneas, pois, € um produto de decaimento dos elementos radioativos
uranio e torio, que sdo comuns na rocha ou solo, podendo se acumular em
concentragdes indesejaveis em locais ndo ventilados. Os produtos de decaimento do
Radonio 222 podem ser perigosos para a saude humana.

Outras espécies de gases dissolvidos ocorrendo em quantidades diminutas nas
aguas subterraneas podem fornecer informagdes sobre fontes de 4gua, idades ou outros
fatores de interesse hidrologico ou geoquimico. Destacam-se, neste contexto, Ar, He, K,
Ne e Xe, cujas utilizacoes em estudos de aguas subterraneas foram descritas por Sugisaki
(1959, 1961) e Mazor (1972).

Unidades de Concentragdo

Para que se tenha uma discussao plausivel dos aspectos quimicos da agua subterranea,
€ necessario especificar as abundancias relativas do soluto (constituintes quimicos
organicos e inorganicos dissolvidos) e solvente (agua). Tais abundancias sao descritas
por meio das unidades de concentragdo, sendo varias delas apresentadas a seguir.

Molalidade é definida como o nimero de mols do soluto dissolvido em 1 kg de
solvente. Esta é uma unidade no SI, a qual possui simbolo mol/kg. O simbolo no SI
derivado para esta quantidade é m;, onde B denota o soluto. Normalmente utiliza-se A
para designar o solvente. Um mol de um composto quimico é o equivalente a um peso
molecular.

Molaridade é o nimero de mols do soluto em 1 m?® de solucdo. A unidade no SI
para molaridade é definida como mol/m?. E conveniente notar que 1 mol/m? equivale a
1 mmol/L . A unidade mols por litro, a qual possui o simbolo mol/L, € uma unidade
aceita pelo SI e comumente utilizada em estudos sobre agua subterranea.

Concentragdo em massa é a massa de soluto dissolvido num volume unitario
especificado de solugdo. A unidade no SI para essa quantidade é de quilogramas por
metro ctbico, com o simbolo kg/m?3. A unidade gramas por litro (g/L) é também aceita
no SI. A unidade de concentracdo em massa mais comumente utilizada na literatura
sobre dguas subterraneas é miligramas por litro (mg/L). Uma vez que 1 mg/L é igual a 1
g/m3, ndo ha diferenca em magnitude desta unidade (mg/L) para a aceita pelo SI para
concentracdo (g/m?).

Existem diversas outras unidades para expressar concentracdo que sdo
utilizadas na literatura sobre agua subterranea mas ndo sdo recomendadas pelo SI.
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Equivalentes por litro (epL) é o numero de mols de soluto multiplicado pela sua valéncia,
em 1 litro de solucgao:

ep L = 1 litro de solucdo

Equivalentes por milhdo (epm) é o numero de mols de soluto multiplicado pela
sua valéncia, em 10° g de solucdo, podendo ser indicado como o numero de
equivalentes-miligrama de soluto por quilograma de solucao:

_ wols de sol i
epm =
p 10 g de solugio

Partes por milhdo (ppm) é o nimero de gramas de soluto em 1 milhdo de
gramas de solugao:

__ gramas de soluto

ppm 10° g de solugdo

Para 4guas nio salinas, 1 ppm equivale a 1g/m? ou 1 mg/L. A fracdo molar (X;) é
a razdo entre o nadmero de mols de um dado soluto e o nimero total de mols de todos os
componentes na solucdo. Se n; é a quantidade de mols de soluto, n, o numero de mols de
solvente, e n., n,, ... 0 nimero de mols de outros solutos, a fragdo molar do soluto B é:

np

Xp =

nytngtnctnpt...

ou X, para solugdes aquosas, pode ser expressa como

- M
Xp
555+ Xmgcp..

onde m denota molalidade.

Em procedimentos de analise quimica, as quantidades s3do mais
convenientemente obtidas utilizando-se baldes volumétricos de vidro. As concentragdes
sdo, portanto, normalmente expressas no laboratério em termos de massa de soluto
num dado volume d’dgua. A maioria dos laboratdrios quimicos relata resultados
analiticos em miligramas por litro ou em quilogramas por metro cibico, a qual é a
unidade recomendada pelo SI. Quando os resultados das andlises quimicas sdo utilizados
num contexto geoquimico, é geralmente necessario utilizar dados expressos em
molalidade ou molaridade, uma vez que os elementos quimicos se combinam para
formar compostos de acordo com as relagdes entre mols de substancia ao invés das suas
quantias em massa ou peso. Para converter entre molaridade e quilogramas por metro
cubico ou miligramas por litro, a seguinte relagdo é utilizada:
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miligramas por litro ou gramas por metro cubico

molaridade = 1000 x massa molecular

Se a dgua ndo possuir elevadas concentragdes de sélidos totais totais, e se a
temperatura for préoxima a 4 °C, 1 litro de solucdo equivale a 1 kg e, neste caso,
molalidade e molaridade sdo equivalentes, sendo 1 mg/L = 1 ppm. Para a maioria dos
fins praticos, a 4gua que possui menos de cerca de 10.000 mg/L de sdlidos totais totais e
encontra-se a temperaturas abaixo de cerca de 100 °C, pode ser considerada como tendo
uma densidade suficientemente préxima a 1 kg/L para a utilizagdo dos equivalentes
unitarios descritos. Se a agua tiver salinidade ou temperatura mais elevada, devem ser
utilizadas corre¢does de densidade ao se realizar a conversdao entre unidades com
denominadores de massa e de volume.

3.2 Equilibrio quimico

A Lei de Agédo das Massas

Uma das relagdes mais tteis na analise de processos quimicos em dguas subterraneas € a
lei de agdo das massas. Sabe-se ha mais de um século que a for¢a motriz de uma reagao
quimica esta relacionada com as concentragdes dos constituintes que estdo reagindo e
as concentragdes dos produtos da reagdo. Considere os constituintes B e C reagindo para
produzir os produtos D e E,

bB + ¢C 2dD + ¢E (3.2)

onde b, ¢, d e e sdo o numero de mols dos constituintes quimicos B, C, D, E,
respectivamente.

A lei de acdo das massas expressa a relacdo entre os reagentes e os produtos
quando a reac¢do esta em equilibrio,

_ [DIUET
[BI'1CT* (33)

onde: K é um coeficiente, conhecido como constante de equilibrio termodindmico ou
constante de estabilidade. Os colchetes especificam que a concentracdo do constituinte é
a concentracdo termodinamicamente efetiva, normalmente referida como atividade. A
Equacao (3.3) indica que, para qualquer condicao inicial, a reagao expressa na Equacao
(3.2) prosseguira até os reagentes e produtos atingirem suas atividades de equilibrio.
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Dependendo das atividades iniciais, a reacao pode ter que prosseguir para a esquerda ou
para a direita a fim de atingir essa condicdo de equilibrio.

A lei de agdo das massas ndo contém parametros que expressam a taxa na qual a
reacdo prossegue, e, portanto, nao nos diz nada sobre a cinética do processo quimico. Ela
é estritamente uma ratificacao do equilibrio. Por exemplo, considere a reagao que ocorre
quando a agua subterranea flui através de um aquifero calcario composto do mineral
calcita (CaCO,). A reacao que descreve o equilibrio termodinamico da calcita é

CaCOy= Ca*" + COY (3.4)

Esta reagdo prosseguird para a direita (dissolu¢do do mineral) ou para a
esquerda (precipitacdo do mineral) até que o equilibrio pela lei de acdo das massas seja
atingido. Isto pode levar anos ou até mesmo milhares de anos para acontecer. Apés uma
perturbacdo no sistema, tais como a adicdo de reagentes ou remocao de produtos, ele
continuard a avancar em dire¢do a condi¢do de equilibrio. Se a temperatura ou a pressao
mudar, o sistema buscara um novo estado de equilibrio, porque muda a magnitude de K.
Se os disturbios sao frequentes em comparagdo com a taxa de reac¢do, entdo, o equilibrio
nunca sera alcangado. Como veremos no Capitulo 7, algumas interagdes quimicas entre a
agua subterranea e os materiais hospedeiros nunca alcangarao o equilibrio.

Coeficientes de Atividade

Na lei de acdo das massas, as concentragoes de soluto sdo expressas como atividades.
Atividade e molalidade estao relacionadas por

onde: g, é a atividade do soluto i, m, a molalidade e y, o coeficiente de atividade. A
dimensdao de y corresponde ao reciproco da molalidade (kg/mol) e, portanto, a; é
adimensional. Exceto para dguas extremamente salinas, y; ¢ menor que 1 para espécies
ionicas. Na secdo anterior, a atividade foi referida como a concentracao
termodinamicamente eficaz, pois, é conceitualmente conveniente considera-la como a
parte de m; que realmente participa da rea¢do. O coeficiente de atividade €, portanto,
apenas um fator de ajuste que pode ser usado para converter as concentragdes, com
base na termodinamica, numa forma apropriada para uso na maioria das equagoes.

O coeficiente de atividade de um determinado soluto é o mesmo em todas as
solugdes que possuem a mesma intensidade idnica. A intensidade i6nica é definida pela
relacao

I=1 Ymz (3.6)

Do |—
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onde: m, é a molalidade da espécie i e z, é a valéncia, ou carga, daquele fon. Para a 4gua
subterranea, considerando os seis principais fons mais comuns como os unicos
constituintes idnicos, é possivel escrever,

1= 3 [(Na")+4(Mg™) +4(Ca®) + (HCO3) +(CI) + 4(SO; (3.7)

onde as quantidades entre parénteses sdo molalidades. Para obter valores para vy, as
relacoes graficas de y versus I ilustradas na Figura 3.3 podem ser usadas para os
constituintes inorganicos comuns, enquanto que, para solu¢des diluidas, uma relacao
expressa pela equacao de Debye-Hiickel pode ser usada (Apéndice IV). Para intensidades
ionicas abaixo de 0,1, os coeficientes de atividade para muitos dos ions menos comuns
podem ser estimados pela tabela Kielland, que também esta incluida no Apéndice IV.
Para uma discussdo sobre a base tedrica para as relacdes do coeficiente de atividade, o
leitor deve consultar Babcock (1963). Comparag¢des entre os valores calculados e
experimentais dos coeficientes de atividade sdo realizadas por Guenther(1968).
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Figura 3.3 Coeficiente de atividade em fungdo da intensidade ibnica para
constituintes ibnicos comuns na agua subterranea

Equilibrio e Energia Livre

Do ponto de vista termodinamico, o estado de equilibrio é aquele de maxima
estabilidade na dire¢do do qual um sistema fisico-quimico fechado prossegue devido a
processos irreversiveis (Stumm & Morgan, 1970). Os conceitos de estabilidade e
instabilidade para um sistema mecanico simples servem para ilustrar o conceito de
equilibrio termodinamico. Exemplos semelhantes tém sido usados por Guggenheim
(1949) e outros. Considere trés diferentes "posicdes de equilibrio" de uma caixa
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retangular sobre uma superficie horizontal [Figura 3.4(a)]. A posicdo 3 é a posicdo mais
estdvel que a caixa pode alcancar. Nesta posicdo, a energia potencial gravitacional é
minima e se a posicdo for ligeiramente perturbada, ela retornard para a condi¢do de
equilibrio estdvel. Na posicdo 1, a caixa esta também em uma posicdo de equilibrio para a
qual irad retornar se for apenas ligeiramente perturbada. Mas, nesta posicdo, a energia
potencial ndo é minima, sendo referida como uma condicao de equilibrio metaestdvel. Se
a caixa na posicao 2 é perturbada apenas ligeiramente, a caixa se movera para uma nova
posicdo. A posicao 2, portanto, é uma condicdo de equilibrio instdvel.

Uma analogia entre o sistema mecanico e o sistema termodinamico é ilustrada
na Figura 3.4(b). De acordo com Stumm & Morgan (1970), um perfil hipotético e
generalizado de energia ou entropia € mostrado como uma funcao de estado do sistema.
As condicdes de equilibrio estavel, metaestavel e instavel sdo representadas por
depressdes e picos na funcio energia ou entropia. Se o sistema quimico existe em
condi¢des fechadas de temperatura e pressdo constantes, sua resposta a mudancga pode
ser descrita em termos de uma fungao de energia em particular, conhecida como energia
livre de Gibbs, em homenagem a Willard Gibbs, o fundador da termodinamica classica.
Esta direcao de possiveis alteracbes em resposta a mudancas numa variavel de
composicdo é acompanhada por uma diminui¢do na energia livre de Gibbs. O estado C é o
mais estdvel porque tem uma minima energia livre absoluta de Gibbs sob condigées de
sistema fechado a pressdo e temperatura constantes. O estado A é estavel em relagdo a
estados de sistemas infinitesimalmente proximos, mas é instavel em relacio a uma
mudanga finita em direcdo ao estado C. Os processos naturais prosseguem em direcao a
estados de equilibrio e nunca para longe deles. Portanto, o equilibrio termodinamico é
encontrado em condi¢cOes de equilibrio metaestaveis e estaveis, mas ndo de equilibrio
instavel.



Propriedades e Principios Quimicos / Cap. 3 105

(a)

ou .
<— entropia

energia —

Estado do sistema

(b)

Figura 3.4 Conceitos no equilibrio mecanico e quimico. (a) Equilibrio
metaestavel, instavel e estavel num sistema mecénico. (b)
Metaestabilidade, instabilidade e estabilidade para diferentes
estados energéticos de um sistema termodinamico (conforme
Stumm & Morgan, 1970).

A forca motriz em uma reacao quimica é comumente representada pela energia
livre de Gibbs da reacdo, denotada como AG,. Para sistemas a temperatura e pressao
constantes, AG, representa a variacdo da energia interna por unidade de massa e é uma
medida da capacidade da reagdo em realizar trabalho nao-mecanico. Uma vez que neste
texto nosso objetivo na utilizacdo de dados termodindmicos consiste em determinar as
dire¢des para as quais as reagdes prosseguirdo e na obteng¢do de valores numéricos para
as constantes de equilibrio, ha pouca necessidade de considerar diretamente os
componentes termodindmicos que compdem AG,. Para um desenvolvimento da teoria da
termodinamica quimica, o leitor deve consultar o texto de Denbigh (1966), enquanto
que uma discussdo abrangente sobre a termodinamica de sistemas de solo foi realizada
por Babcock (1963).

A condicdo de equilibrio quimico pode ser definida como:

Y.energia livre,, . s — 2, energialivre, ugones = 0 (3.8)

O proximo passo neste desenvolvimento é relacionar as mudangas de energia
livre das reagdes com suas constantes de equilibrio. Para fazer isso, é necessario um
conveniente sistema de contabilidade da energia livre. A energia livre padrdo de
formagdo, AG®, é definida como a energia livre da reagdo para produzir 1 mol de uma
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substancia a partir dos elementos estaveis em condi¢des que sao especificadas como
condi¢cdes de estado-padrdo. Por convencado, é atribuido a energia livre padrdao de
elementos em seu estado quimico puro mais estavel um valor igual a zero. Similarmente,
é conveniente tomar como zero o AG’ do fon hidrogénio. Por exemplo, o carbono como
grafite e oxigénio como 0, tém valores de AG’; iguais a zero, mas 1 mol de diéxido de
carbono gasoso tem um valor de AG’ de -386,41 K] (-92,31 kcal), que é a energia
liberada quando o C0, se forma a partir dos elementos estaveis em seu estado padrao. O
estado padrao de agua pura é definido como unitario a temperatura e pressao da reacao
e para solutos o estado padrao é uma concentracdo unimolar em uma condig¢do
hipotética onde o coeficiente de atividade é unitario ou, em outras palavras, em uma
condicdo onde a atividade é igual a molalidade. Para os gases, o estado padrao é o gas
puro (ideal) a uma pressdo total de 1 bar a temperatura da reacdo. Esse sistema de
estados-padrdao  definidos  arbitrariamente = pode, a  principio, parecer
desnecessariamente complexo, mas na pratica conduz a um sistema consistente de
contabilidade. Uma discussao mais detalhada dos estados-padrao é fornecida por Berner
(1971).

A mudanga da reagdo de energia livre padrdo, AG®, é a soma das energias livres
de formacdo dos produtos em seus estados-padrdao menos as energias livres de formacao
dos reagentes em seus estados-padrao:

_ 0 0
AG}Q B z AGfPVOdWOS - z AGfreagentes (3.9)

Para a reagdo geral na Eq. (3.2), a mudan¢a na energia livre da reagdo esta
relacionada a mudanca de energia livre padrao e as atividades de cada um dos reagentes
e produtos, medidos a mesma temperatura, pela expressao:

AG, = AG® + RT [n2LLEL (3.10)

[BI'IC1

onde: R € a constante universal dos gases e T é a temperatura em graus Kelvin. A 25°C, R
= 8,314 J/K.mol ou 0,001987 kcal/K.mol. A conversao das temperaturas na escala de
Celsius para aquelas na escala de Kelvin é feita através da relagdo K = °C + 273,15. Para
que uma reacdo quimica prossiga espontaneamente conforme escrita, AG, deve ser
menor que zero, ou, em outras palavras, deve haver uma diminuicdo na energia livre
final. Se AG, > 0, a reagdo sé pode proceder da direita para a esquerda. Se AG, = 0, a
reacdo ndo ird prosseguir em qualquer direcdo, pois, nesse caso, a condicao de equilibrio
foi alcancada. De acordo com a nossa definicao de estados padrao para solutos (condicao
unimolal onde y = 1), AG°. = AG . no estado padrdo porque [D]‘[E]¢/[B]°[C]c = 1 e,
portanto, o logaritmo natural desse termo € zero. A substituicdo da relacao de equilibrio
constante [Eq. (3.3)] na Eq. (3.10) produz, para as condig¢des de equilibrio,

AGY= —-RTInK (3.11)
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Para condi¢des de estado padrao, a constante de equilibrio pode ser obtida a
partir de dados de energia livre por meio das relagdes

log K= -0,175 AG? (para AG? em LL
(3.12)

log K= —0,733 AG" (para AG® em &)

mnl

onde: AG°, pode ser obtido a partir da Eq. (3.9) usando dados de AG®.. Os valores de AG’;
a 25°C e 1 bar foram calculados para milhares de minerais, gases e espécies aquosas que
ocorrem nos sistemas geolégicos (Rossini et al., 1952; Sillen & Martell, 1964, 1971).
Tabelas menos abrangentes que sdo convenientes para uso por parte dos estudantes
estdo incluidas nos textos de Garrels & Christ (1965), Krauskopf (1967), e Berner
(1971).

Em comparagdo com a abundéincia de dados de AG’ para condigdes de 25°Ce 1
bar de pressao total, hd uma escassez de dados para outras temperaturas e pressdes. A
pressdo tem apenas um ligeiro efeito sobre os valores de AG’, e, consequentemente, tem
pouca influéncia sobre a constante de equilibrio. Para fins praticos, despreza-se a
variacdo em K nas pressoes dos fluidos encontradas normalmente a centenas de metros
da superficie da crosta terrestre. Contudo, mudancas de varios graus podem causar
alteragdes significativas na constante de equilibrio. Para obter estimativas de valores de
K em outras temperaturas, pode ser usada para a compreensdo do comportamento da
solucdo uma expressdao conhecida como relacdo de van't Hoff, em homenagem ao
fisico-quimico holandés por suas contribui¢des importantes no final do século 19 e
inicio do século 20:

AH,.
log Ky =log K, - 53k (F - %) (3.13)

onde: T" é a temperatura de referéncia, geralmente 298,15 K (25°C), T é a temperatura
da solugdo, e 4H,. é a entalpia. Os dados de entalpia para muitos dos minerais, gases e
espécies dissolvidas de interesse estdo expressos nas tabelas referenciadas acima. Como
a equacgao de van't Hoff considera apenas duas temperaturas e assume uma relagao
linear entre elas, apenas valores aproximados sdo produzidos. A melhor abordagem
consiste em desenvolver relacdes de interpolacdo especificas a partir de dados de
energia livre numa ampla gama de temperaturas, caso tais dados estejam disponiveis.

Para ilustrar o uso de dados de AG’ para obter constantes de equilibrio,
considere a reacdo de dissolu¢do da calcita como expressa na Eq. (3.4). Os valores de
AG’; para CaCO0, puro, Ca** e CO,* sdo -1129,10, 553,04 e -528,10 K], respectivamente, a
25°C e 1 bar. Portanto, a energia livre padrdo da reagao é

AGY) = (- 553,04 - 528,10) - (- 1129, 10)
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Da Eq. (3.12) obtemos, para 25°C e 1 bar,

log K =—8,40 ou K. = 10734

calcita

Gases Dissolvidos

Quando a agua é exposta a uma fase gasosa, estabelece-se um equilibrio entre o gas e o
liquido através da troca de moléculas na interface gas-liquido. Se a fase gasosa for uma
mistura de mais de um gas, sera estabelecido um equilibrio para cada gas. A pressao que
cada gas exerce na mistura é a sua pressdo parcial, que é definida como a pressdo que o
componente especifico do gas iria exercer se ocupasse o mesmo volume sozinho. A lei de
pressoes parciais de Dalton afirma que, numa mistura de gases, a pressao total é igual a
soma das pressdes parciais. A pressdo parcial de um vapor é também referida como a
pressdo de vapor.

A agua subterranea contém gases dissolvidos como resultado de (1) exposi¢do a
atmosfera terrestre antes da infiltracdo no ambiente subsuperficial, (2) contato com
gases do solo durante a infiltragdo através da zona ndo saturada, ou (3) ou producdo de
gases abaixo do nivel d"agua por reagdes quimicas ou bioquimicas envolvendo a agua
subterranea, minerais, matéria organica e atividade bacteriana.

Provavelmente o mais importante dos gases dissolvidos na agua subterranea é o
CO,. Duas reagdes que descrevem a interacdo entre CO, gasoso e suas espécies
dissolvidas sao,

CO,(g) + H,0 2 CO,(aq)+ H,O (3.14)

CO,(g) + H,0 2 H,CO4(aq) (3.15)

onde os sufixos (g) e (aq) denotam espécies gasosas e dissolvidas, respectivamente. A
razao CO,(aq)/H,CO, é muito maior do que a unidade em solugdes aquosas; contudo, é
habitual designar todo o CO, dissolvido em dgua como H,CO, (dcido carbénico). Este uso
ndo resulta em perda de generalidade, desde que seja mantida a consisténcia no
tratamento desta espécie molecular dissolvida. Esses assuntos sdo discutidos em
detalhes por Kern (1960).

A pressdo parcial de um gas dissolvido é a pressdo parcial na qual o gas
dissolvido estaria em equilibrio se a solucdo estivesse em contato com uma fase gasosa.
E pratica comum referir-se a pressdo parcial de um soluto tal como H,CO, ou O,
dissolvido mesmo que a 4gua possa estar isolada da fase gasosa. Por exemplo, podemos
nos referir a pressao parcial de CO, dissolvido em agua subterranea mesmo que a agua

esteja isolada da atmosfera terrestre e dos gases nos espagos dos poros vazios acima do
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nivel d"agua.

Em solugdes diluidas, a pressao parcial de um soluto, expressa em bars (1 bar =
10° N/m?), é proporcional a sua molalidade. Esta é uma consequéncia da lei de Henry. E
aplicavel a gases que nao sdo muito soluveis, como CO,, O,, N,, CH, e H,S. Da aplicacdo da
lei de acdo de massas a Eq. (3.15),

K — [HZ CO3]
€O, [H,0][CO,(2)]

(3.16)

Como a atividade de H,O é unitdria, exceto para solu¢des muito salinas, e uma
vez que a pressdo parcial de CO, em bars é igual a sua molalidade, a Eq. (3.16) pode ser
expressa como

K — [H2C03]
CO, ™ Yeo,Peo, (3.17)

onde: vy, é o coeficiente de atividade para CO, dissolvido e P, é a pressdo parcial em
bars. Com esta expressao, pode ser calculada a pressao parcial de CO, que existiria em
equilibrio numa solu¢do com determinada atividade de H,CO,. Os coeficientes de
atividade para espécies solutas neutras tais como os gases dissolvidos (CO,, O,, H,S, N,,
etc.) sdo maiores que a unidade. A solubilidade destes gases na dgua, portanto, diminui
com o aumento da intensidade i6nica. Este efeito é conhecido como extragdo salina.
Além da sua dependéncia da intensidade ionica, o coeficiente de atividade pode
ser influenciado pelo tipo de eletrélito presente na agua. Por exemplo, a uma dada
intensidade i6nica, CO, é menos soluvel (isto é, tem um maior coeficiente de atividade)
numa solu¢do de NaCl do que numa solucdo de KCl. A maioria dos problemas
geoquimicos de interesse na hidrologia das dguas subterraneas envolve solu¢des com
intensidades idnicas inferiores a 0,1 ou 0,2. E pratica comum, portanto, que o coeficiente
de atividade do gas dissolvido seja aproximado como um valor unitario.
Consequentemente, nestas condicdes, a Eq. (3.17) se reduz a relacao

_ [Hyco.]

Keo,= 0 (3.18)

3.3 Associacao e Dissociacdo de Espécies Dissolvidas

A Condicéo de Eletroneutralidade

Antes de prosseguir com a discussdo dos processos e consequéncias das interagdes
quimicas entre as aguas subterraneas e os materiais geologicos percolados, sera
considerado o comportamento dos constituintes dissolvidos na fase liquida sem
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interacdes com as fases solidas.

Uma condicdao fundamental das solugdes eletroliticas é que, em escala
macroscdpica ao invés de molecular, existe uma condicao de eletroneutralidade. A soma
das cargas idnicas positivas é igual a soma das cargas idnicas negativas, ou

> zame =Y z.my (3.19)

onde z é a valéncia idnica, m. a molalidade das espécies catidnicas, e m, a molalidade
das espécies anidnicas. Esta é conhecida como a equacdo de eletroneutralidade ou
equacdo de balan¢o de carga, sendo usada em quase todos os calculos envolvendo
interagoes de equilibrio entre a 4gua e os materiais geolégicos.

Uma indicagdo da precisdo dos dados da andlise de 4gua pode ser obtida
utilizando a equacdo de balango de carga. Por exemplo, se uma amostra de agua é
analisada para os principais constituintes listados na Tabela 3.3, e se os valores de
concentracdo forem substituidos na Equacao (3.19) como

(Na") +2(Mg*" )+ 2 (Ca®") = (CI") + (HCO3) +2(SO;") (3.20)

as quantidades obtidas nos lados esquerdo e direito da equacdo devem ser
aproximadamente iguais. O silicio ndo estd incluido nessa relagdo porque ocorre
preferencialmente em forma neutra ao invés da forma carregada. Se ocorrer desvio
significativo da igualdade, deve ter havido (1) erros analiticos nas determinagdes das
concentragcdes ou (2) espécies ibnicas em concentracdes significativas nao foram
incluidas na analise. A pratica comum é expressar o desvio da igualdade na forma

ZZJ'”C_ zz~mn
E=———— %100 (3.21)

S zmt+ Y z.my,

onde E é o erro do balan¢o de carga expresso em percentagem e 0s outros termos como
ja definidos.

Os laboratérios de andlise de 4gua normalmente consideram aceitavel um erro
no balango de carga menor que 5%, embora para alguns tipos de aguas subterraneas
muitos laboratérios consistentemente alcancam resultados com erros muito menores
que este. Deve-se ter em mente que um erro aceitavel no balango de carga pode ocorrer
em situagdes onde erros consideraveis nas andlises de ions especificos se equilibram
entre si. A avaliagdo do erro do balanco de carga ndo pode, portanto, ser utilizada como
unico meio de deteccdo de erros analiticos.

Para efeitos de calculo do erro de balanco de carga, os resultados das analises
quimicas sdo as vezes expressos em miliequivalentes por litro. Quando estas unidades
sdo utilizadas, os termos de valéncia sao omitidos da Eq. (3.20).

Dissociacdo e Atividade da Agua

No estado liquido, a 4gua sofre a dissociacao de equilibrio,
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H,0 - H' + OH™ (3.22)
a qual, a partir da lei de agdo das massas, pode ser expressa como
_ [H.[0oH”
K, = MR (3.23)

onde os colchetes indicam atividades. Serd considerado que a atividade da agua pura
tem o valor unitario nas condi¢gdes do estado padrdo. Serd considerada a condi¢do de
referéncia correspondendo a 25 °C e 1 bar. Uma vez que o vapor d’agua a pressoes
baixas ou moderadas se comporta como gas ideal, a atividade da dgua em solucdo
aquosa pode ser expressa como

[H,0] = ;2- (3.24)

H,0

onde P',,, é a pressdo parcial de vapor para a dgua pura e P,,, é a pressdo parcial de
vapor para a solucdo aquosa. A 25 °C e 1 bar, a atividade da 4gua é 0,98 numa solugdo de
NaCl a uma concentragdo semelhante a da d4gua do mar, que é aproximadamente 3%,
enquanto que é 0,84 numa solugdo de NaCl a 20%. Assim, exceto para aguas altamente
concentradas, como as salmouras, a atividade da agua pode ser considerada como
unitaria. Neste caso

K, =[H'].[OH] (3.25)
Os valores de K, para temperaturas entre 0 e 50 °C estdo listados na Tabela 3.4.
Uma vez que o efeito da pressao do fluido tem pouca influéncia, esta expressao é

também aceitavel para pressoes até cerca de 100 bars. Para pressoes de 1000 bars e a 25
°C, a atividade da agua é 2,062 (Garrels & Christ, 1965).

Tabela 3.4 Constantes de equilibrio para a dissociagédo da agua, 0-60 °C

t(°C) K, x 10"
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0 0,1139
5 0,1846
10 0,2920
15 0,4505
20 0,6809
25 1,008
30 1,469
35 2,089
40 2,919
45 4,018
50 5,474
55 7,297
60 9,614

Fonte: Garrels & Christ, 1965

Uma vez que o pH é definido como o logaritmo negativo da atividade do fon
hidrogénio, a agua a 25 °C e pH igual a 7 tem atividades iguais de H" e OH ([H] = [OH] =
1,00x107). A temperaturas mais baixas, a igualdade das atividades de H" e OH ocorre em
valores mais altos de pH e vice-versa para temperaturas mais elevadas. Por exemplo, a
0°C aigualdade ocorre a um pH de 7,53 e, a 50 °C, num pH de 6,63.

Acidos Polipréticos
0 4cido mais importante nas 4guas subterraneas naturais e em muitas aguas
subterraneas contaminadas é o acido carbdnico (H,C0,), que se forma quando o diéxido
de carbono (C0,) combina com a agua [Eq. (3.15)]. O acido carbénico pode se dissociar
em mais de uma etapa a partir da transferéncia de ions hidrogénio (protons) através das
reacoes

H,COy <> H + HCO; (3.26)

HCO; < H + COy (3.27)

Como os ions hidrogénio sdo comumente chamados de prétons por quimicos e

porque ha a dissociacdao de mais de um ifon hidrogénio, o acido carbdnico é conhecido

como um acido poliprético. Outro acido poliprético que ocorre na adgua subterranea,

embora em concentragdes muito menores do que o acido carbdénico, é o acido fosférico,
que se dissocia em trés etapas:

H,PO, < H,PO; + H' (3.28)
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H,PO; <> HPO; + H" (3.29)

HPO; < PO, + H' (3.30)

Uma vez que as equagdes de dissociacdo para todos os acidos polipréticos
envolvem H*, é possivel calcular a fracio do acido na sua forma molecular ou em
qualquer uma das suas formas aniénicas como fun¢ao do pH. Por exemplo, para o &cido
carbdnico, as constantes de dissociacdo para as equacgdes (3.26) e (3.27) podem ser
expressas de acordo com o balango de massa como

[H'].[HCOY]
K = L7
H,CO;, [H,CO;] (3'31)

_ [H1.1co7]

KHCO; © [HCO3] (3:32)

Uma expressao do balanco de massa para o carbono no acido e sua forma
anidnica dissociada, expressa em molalidade, é

CID = (H,CO3) +(HCO3) +(CO¥) (3.33)

onde CID é a concentracdo de carbono inorganico dissolvido total nestas espécies. Se
selecionarmos um valor arbitrario de 1 para CID, e reescrevemos a Equacdo (3.33) em
termos de pH, HCO;, K;;,c03 € Koz, € entdo, em termos de pH, CO,* e constantes de
dissociacdo, sdo obtidas equagdes para a concentragdo relativa de H,CO; HCO,; e CO; em
funcao do pH. Elas sdo expressas graficamente na Figura 3.5(a).

o 1.0 CO;-
g [H,COY HCO; i
& 2
5 o8 .
S - _
2 o6 -
g %6 ]
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° 04 |- -
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Io]
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Figura 3.5 Distribuicio de espécies predominantes de (a) carbono
inorganico dissolvido e (b) fésforo inorgénico em agua a 25 °C.
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Em pH mais baixo, H,CO, é a espécie dominante e, em pH elevado, C0,* é a
espécie dominante. Na maior parte do intervalo normal do pH das aguas subterraneas
(6-9), HCO, é a espécie dominante. E por isso que HCO,, ao invés de C0,* ou H,CO, é
listado na Tabela 3.3 como um dos principais constituintes inorganicos dissolvidos na
agua subterranea. Seguindo uma analise semelhante, sdo obtidas as concentracoes
relativas das espécies de fosforo dissolvidas, conforme ilustradas na Figura 3.5(b). Na
faixa de pH normal das 4guas subterraneas, H,P0,” e HP0,* sdo as espécies dominantes.

fons Complexos

Anadlises quimicas dos constituintes dissolvidos na agua subterranea indicam a
concentracdo total dos constituintes, mas ndo a forma na qual eles ocorrem na agua.
Alguns constituintes estdo presentes quase que totalmente na forma i6nica. Por
exemplo, o cloro estd presente como o fon cloreto, Cl. Calcio e magnésio, entretanto,
estdo presentes na forma ionica livre, Ca®* e Mg?*, em associa¢des idnicas inorganicas
como as espécies descarregadas (valéncia-zero), CaSO,° , CaCO,” MgS0,° e MgCO.’, e as
associagOes carregadas, CaHCO," e MgHCO,". Estas associacbes carregadas e
descarregadas sdo conhecidas como complexos ou, em alguns casos, como pares de ions.
Os complexos sao formados pelas forcas de atracdo elétrica entre os ions de cargas
opostas. Algumas espécies inorganicas, como o aluminio, ocorrem dissolvidas na forma
de AI**, como o complexo positivamente carregado ou par de ions, [Al(OH)]%*, e os
complexos com ligacdes covalentes como [AIZ(OH)2]4+, [Al,(OH,)]*", e [Al(OH),]. A
concentragdo total dissolvida de uma espécie inorganica C; pode ser expressa como
C=XC

+XC + XC

ions livres complexos inorganicos complexos organicos (3 3 4)

A ocorréncia de ions complexos pode ser tratada usando a lei de agdo de massas.
Por exemplo, a formagio de CaSO,° pode ser expressa como

Ca*" + SO; = CaSO; (3.35)
com a relacdo de equilibrio
K - SO
CaS0;, [CaSO;] (3.36)

onde K, € a constante de equilibrio termodinamico, algumas vezes referida como
constante de dissociagao, e os termos entre parénteses sdo as atividades. Os valores de
concentracdo para os ions livres estdo associados com a atividade por intermédio da
relagcdo entre a intensidade i6nica e o coeficiente da atividade, conforme descrito na
Secdo 3.2. O coeficiente de atividade para o complexo neutro, CaSO4°, é tido como
unidade. Valores para o K, € constantes de equilibrio para outros pares inorganicos e
complexos podem ser estimados usando a Eq. (3.12).
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A Tabela 3.5 mostra os resultados das analises quimicas de aguas
subterraneas expressas tanto em miligramas por litro (ou gramas por metro cubico)
quanto molalidade. As concentracdes de fons livres e complexos i6nicos inorganicos
foram calculadas a partir das concentragdes analiticas totais, conforme descrito abaixo.
Nesta amostra (Tabela 3.5), os Unicos complexos que ocorrem em concentragoes
aprecidveis sdo os de sulfato; 18% do sulfato total estd complexado. Quando a agua
subterranea possui grande concentracdo de sulfato, os complexos de sulfato sado
normalmente importantes. O procedimento pelo qual as concentracdes de complexos de
fons livres na Tabela 3.5 foram calculadas é descrito por Garrels & Christ (1965) e
Truesdell & Jones (1974).

Constituintes inorganicos em aguas subterraneas também podem formar
complexos dissolvidos com compostos organicos como os acidos fulvicos e himicos. Em
aguas subterraneas naturais, as quais raramente possuem carbono organico dissolvido
com concentragdes maiores que 10 mg/L, a complexacdo dos fons principais com a
matéria organica dissolvida é provavelmente insignificante. Entretanto, em aguas
subterraneas contaminadas, a migracdo de compostos inorganicos perigosos como
complexos organicos pode ser muito importante.

Tabela 3.5 Analise quimica de agua subterrdnea expressa como resultados analiticos e como
espécies dissolvidas estimadas

Resultados analiticos do laboratdrio Espécies dissolvidas estimadas
o j SOi_ HCO; COz_
Constituint mg/Lou Molalidade Corrlcentr~a<;ao de pares de fons * pares de ions t 3
o g/’ x 10° fons livres (molalidade X (molalidade x pares de fons 1
Dissolvido (molalidade * 107%) 107 109) (molalidade * 107%)
Ca 136 3,40 2,61 0,69 0,09 0,007
Mg 63 2,59 2,00 0,47 0,12 0,004
Na 325 14,13 14,0 0,07 0,06 0,001
K 9,0 0,23 0,23 0,003 <0.0001 <0,0001
Cl 40 1,0 1,0
SO, 640 6,67 5,43
HCO, 651 10,67 10,4
CO, 0,12 0,020 0,0086
CID 147,5 12,29 COj3™, CID calculado a partir de HCO, e pH

Temp. = 10°C, pH = 7,20, pressao parcial de CO, (calculada) = 3,04 * 10bar

> cétions (analiticos) = 26, 39m—fi > anions (analiticos) = 25,17

Y cations (estimados) = 23, 64'"—]5"Z > anions (estimados) = 22,44

Erro no total de cations-anions (erro no balango de carga) (analitico) = 2,9%
Erro no total de cations-anions (erro no balango de carga) (estimado) =2,7%
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« complexos SO;” = CaSOY, MgSOS, NaSO;, Na,SO), KSOj.
fcomplexos HCO; = CaHCOj, MgHCOj3, NaHCO.
tcomplexos CO%“ = CaCOg, MgCO°, NaCO;.

Calculo de Espécies Dissolvidas

Dependendo do método de andlise usado no laboratdério, os resultados da analise de
carbono inorganico podem ser expressos como total de carbono inorganico dissolvido
(CID) ou como HCO,. Cada um desses tipos de dados podem ser usados, juntamente com
valores de pH, para calcular as concentragoes de H,CO,, C032' , HCO; ou CID, e a pressao
parcial de CO,. As equagdes (3.18), (3.20), (3.31), (3.32) e (3.33) servem como base para
os calculos. Se a agua ndo é salina, a atividade de H,O e os coeficientes das atividade de
CO, e H,CO,; sdo assumidos como unidade. Deve-se ter em mente que as Egs. (3.18),
(3.31) e (3.32) sao expressas em atividade, enquanto que as Egs. (3.20) e (3.33) em
molalidade. Se na analise quimica da agua a concentracdo de HCO, e o pH sao
determinados, a Eq. (3.31) pode ser utilizada, bem como a Eq. (3.5) para a conversao
entre concentracdes e atividades, de maneira a obter a atividade e concentragdo de
H,CO,. A substituicdo da atividade de H,CO; na Eq. (3.18) gera a pressdo parcial de CO,
em bars. A atividade de CO,* pode ser calculada pela Eq. (3.32) e entdo convertida para
concentracdo pela Eq. (3.5). Substituindo os valores da concentragdo na Eq. (3.33),
obtém-se a concentracdo do CID. A precisdo do resultado calculado é fortemente
dependente da precisao da medida do pH. Para se obter um dado de pH confiavel, é
necessario realizar a sua medida no campo. Isto é discutido posteriormente na Sec¢do 3.9.
Na ilustracao seguinte do método para calculo da concentragdo dos ions-livres e
complexos, sera assumido que apenas os complexos cation-sulfato ocorrem em
concentragdes significantes. As relagdes de equilibrio de interesse sdo, portanto,

_ [CaIs0i]
CaSOy [CaSOY] (3.37)

_ MgIs07]
KMgSQ? [MgSOJ] (3.38)

_ Iva]is07]

NaSO§ [NaSO;] (3.39)

Do principio da conservagdo de massa, pode ser escrito

Ca(total) = (Ca®>") + (CaSOY) (3.40)
Mg(total) = (Mg™") + (MgSO)) (3.41)

Na(total) = (Na") + (NaSO}) (3.42)
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SO (total) = (SO3") + (CaSOY) + (MgSOY) + (NaSO;) (3.43)

As concentragdes de Ca(total), Mg(total), Na(total), e SO,(total) sdo aquelas
obtidas em andlises laboratoriais. Assim sendo, ndés temos sete equagdes e sete
incégnitas (Na‘, Mg*, Ca*, SO,*, NaS0O,**, MgSO0,°, e CaS0,%). As equagdes podem ser
resolvidas manualmente usando o método de aproximagdes sucessivas descrito por
Garrels & Christ (1965). Conversoes entre atividades e molalidades sdo obtidas usando a
relacdo entre a intensidade idnica e os coeficientes de atividade indicada na discussao
das Eq. (3.5) e (3.6). Em muitos casos, a intensidade i6nica calculada a partir dos valores
de concentracdo total possui precisdo aceitavel. Em solugdes salinas, entretanto, a
intensidade ionica deve ser ajustada para o efeito dos complexos.

O processo de calculo de concentragdes de ions-livres e complexos pode
ser bem tedioso e demorado, particularmente quando os complexos de sulfato,
bicarbonato e carbonato estiverem todos incluidos nos céalculos. Atualmente, tornou-se
mais comum a realizacdo dos calculos a partir do uso de computador. HA muitos
programas de computador bem documentados e amplamente usados que sdo
disponiveis para esse proposito. Dois dos melhores programas disponiveis para uso sdao
aqueles de Truesdell & Jones (1974), os quais foram empregados para obter os
resultados apresentados na Tabela 3.5, e de Kharaka & Barnes (1973). O processamento
de dados quimicos de dguas subterraneas usando programas deste tipo esta se tornando
praticamente um processo padrao quando se deseja interpretar andlises quimicas num
contexto geoquimico.

3.4 Efeitos dos Gradientes de Concentragao

A difusdo em solugdes é o processo pelo qual os constituintes idbnicos ou moleculares da
solucdao se movem sob a influéncia da sua atividade cinética na direcao do seu gradiente
de concentra¢do. A difusdo ocorre na auséncia de qualquer movimento hidraulico da
solucdo. Se a solucao estad fluindo, a difusdo é um mecanismo que, juntamente com a
dispersdo mecanica, causa a mistura de componentes ionicos ou moleculares. A difusdo
cessa apenas quando os gradientes de concentracao se tornam inexistentes. O processo
de difusdo é referido muitas vezes como auto-difusdo, difusdo molecular, ou difusdo
ionica.

A massa do soluto que passa através de uma determinada secao transversal por
unidade de tempo é proporcional ao gradiente de concentragao. Isso é conhecido como a
primeira lei de Fick e pode ser expressa como

F= -D& (3.44)

onde F, que é o fluxo de massa, corresponde a massa de soluto por unidade de drea por
unidade de tempo [M/L’T]; D é o coeficiente de difusdo [L?/T]; C é a concentracio de
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soluto [M/L?]; e dC/dx é o gradiente de concentragdo, o qual é negativo na direcdo da
difusdo. Os coeficientes de difusdao para eletrdlitos em solu¢gdes aquosas sao bem
conhecidos. Os principais fons em 4guas subterrdneas (Na*, K*, Mg*, Ca*, CI, HCO;,
S0,*) tém coeficientes na faixa de 1x10° a 2x10° m?/s a 25°C (Robinson & Stokes, 1965).
Os coeficientes de difusdao sdo dependentes da temperatura. A 5°C, por exemplo, os
coeficientes sdo cerca de 50% menores. O efeito da intensidade i6nica é muito pequeno.

Em meios porosos, os coeficientes de difusdo aparentes para estes ions sdo
muito menores do que em agua. Isso ocorre porque os ions seguem caminhos de difusao
mais longos, causados pela presenca de particulas na matriz sé6lida e pela adsor¢do nos
sélidos. O coeficiente de difusdo aparente para espécies ndo adsorvidas em meio poroso,
D*, é representado pela relacao

D* = oD (3.45)

onde w, que é menor que 1, é um coeficiente empirico que considera o efeito da fase
sé6lida do meio poroso sobre a difusdo. Em estudos laboratoriais de difusdo de ions ndo
adsorvidos em materiais geolégicos porosos, valores de @ entre 0,5 e 0,01 sao
comumente observados.
A partir da primeira lei de Fick e da equagdo de continuidade, é possivel derivar uma
equacdo diferencial que relaciona a concentragdo de uma substancia difusora ao espago
e ao tempo. Em uma dimensao, esta expressao, conhecida como segunda lei de Fick, é

L - preg (3.46)

Para obter uma indica¢do das taxas nas quais os solutos podem difundir em
materiais geoldgicos porosos, consideraremos uma situagdo hipotética em que dois
estratos de solo, contendo diferentes concentracoes de soluto, estdo em contato.
Assume-se que os estratos sdo saturados com agua e que os gradientes hidraulicos sdo
insignificantes. Em um momento inicial, um dos estratos tem uma espécie de soluto i a
concentragdo C,. No outro estrato, a concentracao inicial de i é pequena o suficiente para
ser aproximada como zero. Devido ao gradiente de concentracao através da interface, o
soluto difundira a partir da camada de maior concentragdo para a camada de
concentracdo mais baixa. Também sera assumido que a concentracdo de soluto na
camada de maior concentragdo permanece constante com o tempo, como seria o caso se
a concentracao de soluto fosse mantida em equilibrio por dissolugdo mineral. Os valores
de C na direcdo x ao longo do tempo t podem ser calculados a partir da relagdo (Crank,
1956)

C,(x,1) = Coerfc (3+/D*1) (3.47)

onde erfc é a fungio de erro complementar (Apéndice V). Assumindo um valor de 5x10°*°
m?/s para D* o perfil de concentracio do soluto em intervalos de tempo especificos
pode ser calculado. Por exemplo, se escolhermos uma concentracao relativa C/C,de 0,1 e
uma distancia x de 10 m, a Eq. (3.47) indica que o tempo de difusdo seria de
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aproximadamente 500 anos. E evidente, portanto, que a difusdo é um processo
relativamente lento. Em zonas de fluxo ativo de aguas subterraneas, seus efeitos sao
geralmente mascarados pelos efeitos do movimento da massa de agua. Entretanto, em
reservatorios de baixa permeabilidade, como argila ou xisto, em que as velocidades das
aguas subterraneas sdao pequenas, a difusdo durante periodos de tempo geologico pode
ter uma forte influéncia na distribuicdo espacial dos constituintes dissolvidos. Isto é
discutido mais adiante nas Se¢des 7.8 e 9.2.

Investigacdes laboratoriais mostraram que argilas compactadas podem atuar
como membranas semipermedveis (Hanshaw, 1962). As membranas semipermeaveis
restringem a passagem de fons enquanto permitem a passagem, relativamente irrestrita,
de espécies eletricamente neutras. Se as aguas de estratos de solo separados por uma
camada de argila compactada tiverem concentragdes ionicas diferentes, a concentracao
da agua nesses estratos também deve ser diferente. Devido ao fato de moléculas de agua
como espécies ndo carregadas poderem se mover através de membranas de argila
semipermeaveis, segue-se que, sob condicoes de gradientes hidraulicos insignificantes
através da membrana, o movimento da zona de maior concentragdo de agua (zona de
menor salinidade) para a zona de menor concentragdo de agua (zona de maior
salinidade) ocorreria por difusao. Se a zona de maior salinidade for um sistema fechado,
o movimento de difusdo da dgua através da argila para essa zona fara com que a pressao
do fluido nela aumente. Se a zona de menor salinidade for um sistema fechado, a pressao
de seu fluido diminuira. Este processo de desenvolvimento de um diferencial de pressao
através da argila é conhecido como osmose. A pressdo osmética de equilibrio através da
argila é o diferencial de pressdo que existird quando o efeito da difusdao de agua é
equilibrado pelo diferencial de pressdao. Quando isso ocorre, a migracao de agua através
da argila cessa. Em experimentos laboratoriais, a pressdo osmotica através de uma
membrana semipermeavel separando solugdes de diferentes concentracdes é medida
aplicando um diferencial de pressdo suficiente para impedir a difusdo de agua. Nas
bacias sedimentares, a osmose pode causar diferenciais de pressdo significativos nos
estratos argilosos, mesmo que o diferencial de pressdao osmotica de equilibrio nao seja
alcangado.

Muitas equagdes tém sido usadas para expressar a relacdo entre o diferencial de
pressdo osmotica e a diferenca na concentracdo de solucdes através de membranas

semipermeaveis. Uma delas, que pode ser derivada de argumentos termodindmicos
(Babcock, 1963), é

- L (L (3.48)

0 Vio  [H20]

onde P, é o diferencial de pressdo hidrostatica causada pela osmose, R é a constante dos
gases ideais (0,0821 litro-bar/K-mol), T é a temperatura em graus Kelvin, V,,, é o
volume molar da 4gua pura (0,018L/mol a 25°C), e [H,0]' e [H,0]" sdo as atividades da
agua nas solucdes mais salina e menos salina, respectivamente. Os valores para a
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atividade da agua em varias solugdes salinas estdo listados em Robinson & Stokes
(1965). Usando a Eq. (3.48), pode-se demonstrar que as diferencas de salinidade, que
ndo sdo incomuns em 34guas subterrdneas de bacias sedimentares, podem causar
grandes pressdes osmoticas, desde que haja argila ou xisto compactados e sem fraturas
que separem as zonas de salinidade. Por exemplo, considere dois aquiferos de arenito,
aquifero I e aquifero II, separados por uma camada de argila compactada. Se a 4gua em
ambos os aquiferos possuem altas concentragdes de NaCl, uma com NaCl a 6% e a outra
a 12%, a razao da atividade da agua sera 0,95, que, apds a substituicao na Eq. (3.48),
produz uma diferenca de pressao osmoética entre os dois aquiferos de 68 bars. Este é o
equivalente a 694 metros de coluna d’agua (expresso em termos de agua pura). Este
seria certamente um diferencial de pressdo impressionante em qualquer bacia
sedimentar. No entanto, para que grandes diferenciais de pressdao osmotica ocorram, é
necessario que as condi¢des hidroestratigraficas sejam tais que a pressao osmdtica se
desenvolva muito mais rapidamente que a pressdo que é dissipada pelo fluxo do fluido
da zona de alta pressao para a zona de baixa pressao.

3.5. Dissolucao e Solubilidade Mineral

Solubilidade e a Constante de Equilibrio

Quando a agua entra em contato com minerais, a sua dissolucao comeca e continua até
que as concentracoes de equilibrio sejam atingidas na agua ou até todos os minerais
serem consumidos. A solubilidade de um mineral é definida como a massa de um mineral
que se dissolvera num volume unitario de solugdo sob condigdes especificas. As
solubilidades dos minerais encontrados nas aguas subterraneas sao afetadas por seu
fluxo, provocando uma variacao em diferentes ordens de magnitude. Assim, dependendo
dos minerais com os quais o fluxo da dgua entrou em contato ao longo do tempo, a agua
subterranea pode apresentar uma quantidade ligeiramente maior em so6lidos dissolvidos
do que as aguas provenientes das chuvas, ou se tornar muito mais salgada do que a 4gua
do mar.

A Tabela 3.6 indica as solubilidades de diversos minerais sedimentares em agua
pura a 25°C e 1 bar de pressdo. A tabela também lista as reacdes de dissolucdo para
esses minerais e as constantes de equilibrio para reagdes a 25°C e 1 bar. A solubilidade
de minerais carbonaticos é depende da pressdo parcial de CO,. As solubilidades da
calcita e dolomita sao mostradas na Tabela 3.6, em duas pressdes parciais diferentes
(102 bar e 10" bar), como um indicador da gama de valores relevantes para a dgua
subterranea natural.

A comparacdo entre as solubilidades minerais e constantes de equilibrio mostra
que as magnitudes relativas das constantes de equilibrio sdo uma ma aproximacao das
solubilidades relativas dos minerais, uma vez que nas relagdes de equilibrio, as
atividades dos ions ou moléculas sio aumentadas exponencialmente pelo nimero de
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mols na expressao de dissociacdo balanceada. Por exemplo, a solubilidade da calcita em
agua pura a P, = 10" bar é 500 mg/L e a solubilidade da dolomita, sob as mesmas
condigoes, é aproximadamente a mesma (480 mg/L), porém, as constantes de equilibrio
diferem em oito ordens de magnitude, pois, o pardmetro [CO,?] é elevado ao quadrado
na expressao K, ,. Outro exemplo € a hidroxiapatita, que apresenta uma solubilidade de
30 mg/L em pH 7 e, ainda assim, possui constante de equilibrio de 10°>¢, que é um valor
que pode transmitir a impressao erronea de que a solubilidade do mineral nao é
importante.

Tabela 3.6 Reagdes de dissociagao, constantes de equilibrio e solubilidades de alguns minerais que
dissolvem congruentemente em agua a 25°C e 1 bar de presséo total

Constante de Solubilidade em pH 7

Mineral Reagdo de Dissociacdo equilibrio, (mg/L ou ghn’)
Kgq
34
Gibbsita ALO,2H,0 + H,0 = 24" + 60H" 10 0,001
Si0, +2H,0 = Si(OH), 107 12
Quartzo
Ca.OH(PO,), =5Ca*" +3P0O>~ + OH" 10556 30
Hidroxiapatita asOH(PO,); a 4
iy S102+2HZO:SI(0H)4 10-2,7 ]20
Silica amorfa
. CaF, = Ca* +2F~ 108 160
Fluorita
CaMg(CO,), = Ca* + Mg2+ + 2C0§_ e 90,*4807%
Dolomita
Calcita CaCOy = Ca™" + COY” .y 100,#500%
Gipso CaSO, . 2H,0 = Ca*" + SOy +2H,0 104 2100
L KCl=K"+cCrI 10709 264.000
Silvita
Epsomita MgSO, . TH,0=Mg* +SO;” +TH,0 - 267.000
Mirabilita Na,SO, . 10H,0 =2Na"" +SO;” +10H,0 107 280.000
+ _
Halita NaCl=Na +Cli o 360.000

*Pressdo Parcial de CO, = 10~ bar
tPressdo Parcial de CO, = 10" bar

Fonte: Dados de solubilidade extraidos de Seidell, 1958.

Todos os minerais listados na Tabela 3.6 normalmente sdo dissolvidos
congruentemente. Isto significa que todos os produtos das reac¢des de dissolugdo mineral
sdo formas dissolvidas, com auséncia de substancias sélidas. Muitos minerais que
exercem influéncia sobre a evolucdo quimica das aguas subterraneas dissolvem de
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maneira incongruente, ou seja, um ou mais produtos da dissolu¢do podem ocorrer na
forma de minerais ou substancias sélidas amorfas. A maioria dos silicatos aluminosos
dissolvem incongruentemente, como feldspato e albita.

NaAlSizO4(s) + H,CO; + 2H,0=
— (3.49)

albita

Na' +HCO; +2H,Si0, + Al,Si,05(OH),(s)

[} ]
T

caulinita
Nesta reacdo, a albita se dissolve através da lixiviagdo do acido carbonico

(H,CO,), resultando em produtos dissolvidos e o mineral argiloso caulinita. Essa é uma
reacdo comum em aguas subterraneas situadas em terrenos graniticos. Aplicando a lei
de acdo das massas,

NG HCOSIH,SiO0, P
Kalb—caul o [H2é03]4 * (350)

onde a constante de equilibrio K depende da temperatura e pressao. Se a pressao parcial
de CO, é especificada, é evidente nas Egs. (3.18), (3.31), e (3.32) que [H,CO,] e [HCO,]
também sdo especificados. As solubilidades da albita e outros cations de
aluminossilicatos sdo elevadas conforme o aumento da pressao parcial de CO,.

Efeito da Intensidade l6nica

A comparacdo de solubilidades dos minerais em agua pura e agua hipersalina atesta que
a salinidade incrementa as solubilidades, sendo resultado do chamado efeito da
intensidade (for¢a) idnica, pois, o aumento da solubilidade acontece devido as
diminui¢des nos coeficientes de atividade como resultado do incremento da intensidade
ionica. Como exemplo, pode-se escrever a expressao da constante de equilibrio do gipso

Ko =W T ysog-][(caZJr)(S 03] (3.51)

onde y é o coeficiente de atividade e os parametros entre parénteses sdo expressos em

molalidade. A Figura 3.3 mostra que, se a intensidade idnica aumenta, entdo, diminuem

os valores de Yoo € Ygor-- EM contrapartida, na Eq. (3.51), as concentracdes de Ca** e
4

SO,*devem aumentar, resultando numa maior solubilidade mineral nas condi¢des de
temperatura e pressao dadas. Este efeito € ilustrado na Figura 3.6, pois, a solubilidade do
gipso mais que triplica em virtude do efeito da intensidade idnica. Outros exemplos,
descritos no Capitulo 7, indicam que o efeito da intensidade i6nica pode desempenhar
papel importante na evolucdo quimica das aguas subterraneas naturais e contaminadas.
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Solubilidade do gipso, 25°C
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Figura 3.6 Solubilidade de gipso em solu¢gdes aquosas de diferentes
concentragdes de NaCl a 25°C e 1 bar (conforme Shternina,
1960).

O Sistema Carbonato

Estima-se que mais de 99% do carbono da Terra encontra-se em minerais carbonaticos,
dos quais calcita, CaCO,, e dolomita, CaMg(CO,),, sdo os mais importantes. Em quase
todo terreno sedimentar e em muitas areas de rochas metamorficas e igneas, a agua
subterranea estd em contato com minerais carbonaticos durante pelo menos parte da
histéria de seu fluxo. A capacidade da zona de aguas subterraneas em minimizar efeitos
adversos de varios tipos de poluentes pode ser dependente de interacdes que envolvem
a agua e os minerais carbonaticos. A interpretacdo de datagdes por carbono-14 de aguas
subterraneas requer um entendimento de como a dgua interagiu com esses minerais.

No equilibrio, as reacdes entre a dgua e os minerais carbonaticos calcita e dolomita
podem ser expressas como

K, =[Ca*][COT] (3.52)

Ky = [Ca IMgCOFT (3.53)
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onde as constantes de equilibrio dependem da temperatura e pressao.

Se os minerais dissolvem-se em agua que contém um suprimento abundante de
CO,(g), a uma pressdo parcial constante, a concentracdo de CO, dissolvido (expressa
como 4cido carbonico, H,CO,) permanece constante, como indicado pela Eq. (3.18). E
instrutivo representar o processo de dissolugdo da calcita como

CaCO; + H,CO,—Ca*" +2HCO; (3.54)

o qual indica que a dissolugdo é acompanhada do consumo de acido carbonico. Quanto
maior P, , maior é a quantidade de H,CO; disponivel para consumo, de modo que a
2

reacdo desloca-se para a direita para atingir o equilibrio.
Um sistema aquoso em que o CO, dissolvido é constante devido a interagdo
relativamente desobstruida com um ambiente abundantemente gasoso com P co,

constante, assim como a atmosfera terrestre, é comumente referido no contexto de
dissolu¢do mineral como um sistema aberto. Se o H,CO, consumido por reacdes
agua-mineral ndo é reabastecido a partir de um reservatorio gasoso, o sistema é definido
como um sistema fechado.

Substituindo as Eqgs. (3.18), (3.31) e (3.32) na Eq. (3.52) e rearranjando o produto,
tem-se que

1
2

KH2C03' Ko Kco2
[H']= { — . P o, [Ca™']} (3:55)

K cal

Os termos entre colchetes sdo atividades e P co, é expressa em bars. Valores

para as constantes de equilibrio no intervalo 0-30°C estdo listados na Tabela 3.7. A 25°C,
a Eq. (3.55) simplifica para

[H']= 107 ([Ca* P oo, } (3.56)

Tabela 3.7 Constantes de equilibrio para calcita, dolomita e principais espécies de carbonato aquoso
em agua pura, 0-30°C, e 1 bar de presséo total

Temperatura *

) PK co, PKu,co, PKuco,” PR PK o
0 1,12 6,58 10,62 8,340 16,56

5 1,20 6,52 10,56 8,345 16,63

10 1,27 6,47 10,49 8,355 16,71

15 1,34 6,42 10,43 8,370 16,79

20 1,41 6,38 10,38 8,385 16,89

25 1,47 6,35 10,33 8,400 17,0

30 1,67 6,33 10,29 8,51 17,9

*pK = -log K.

FONTES: Garrels & Christ, 1965; Langmuir, 1971
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Para calcular a solubilidade da calcita sob pressdo parcial de CO, especifica, uma
outra equacao é necessaria. Nesta etapa, neste tipo de problema de equilibrio
agua-mineral, é apropriado utilizar-se da equacdo de eletroneutralidade. Para o caso da
dissolucdo da calcita em agua pura, a expressao da eletroneutralidade é

2Ca*) + (H)Y=(HCO;)+2(CO35) + (OH™) (3.57)

Os termos nesta equacdo sdo expressos em molalidade. Para o intervalo de
interesse de P, em estudos de aguas subterraneas, os termos de (H*) e (OH’) sao
2

despreziveis quando comparados aos outros termos na mesma equacgdo. As Equacgdes
(3.56) e (3.57) podem ser combinadas e com substituicdes das Egs. (3.18), (3.31) e
(3.32) podem ser expressas como polindmio em termos de duas variaveis e dos
coeficientes de atividade. Para uma Pco, especifica, solugdes interativas podem ser

obtidas por computador. Solugdes manuais também podem ser obtidas com pequeno
grau de dificuldade por meio do método de aproximagdes sucessivas delineado por
Garrels & Christ (1965) e Guenther (1975). Como uma primeira aproximag¢ao, uma
abordagem conveniente é assumir que (HCO,) é grande comparado a (CO,*). A Figura
3.5(a) indica que esta hipotese é valida para solu¢des com valores de pH inferioresa 9, o
que inclui quase todas as aguas naturais, desde que as concentragdes de cations que
complexam CO,* sejam baixas. A Equagio (3.57), portanto, se reduz a

_ (HCO3)
o 2

(Cd* (3.58)

Apos a calcita dissolver-se até o equilibrio a uma determinada P ., , as espécies

dissolvidas na dgua podem ser obtidas por meio dos seguintes passos: (1) atribuir um
valor arbitrario de [H*] para a Eq. (3.55) e entdo calcular um valor para [Ca®*]; (2)
estimar um valor de intensidade idnica utilizando [Ca*"] obtida no passo (1) e um valor
de HCO, obtido da Eq. (3.58); (3) obter uma estimativa para Y.*" e YHCO3 " a partir da

Figura 3.3 e entdo calcular (Ca*") pela relagdo (Ca*") = [Ca*]/Y,*"; (4) utilizando P co,

especifica e a [H'] escolhida no passo (1), calcular [HCO,7] utilizando as Egs. (3.18) e
(3.31); (5) converter [HCO,] para (HCO,) a partir da relacdo do coeficiente de atividade;
e (6) comparar o valor de (Ca®**) obtido pelo passo (1) com o valor calculado de
(HCO,)/2 no passo (5). Se os dois valores calculados forem iguais ou perto disto, a Eq.
(3.57) foi satisfeita e uma solucao para o problema foi obtida. Se eles forem desiguais, a
sequéncia de passos computacionais deve ser repetida utilizando uma nova selecao para
[H*]. Nestes tipos de problemas, uma solucao aceitavel pode ser obtida, normalmente,
apos duas ou trés iteragdes. Os resultados destes tipos de calculos para a dissolugdo da
calcita em equilibrio na 4gua pura sob varias condic¢des fixas de PCO2 e temperatura sao

ilustrados na Figura 3.7, a qual indica que a solubilidade é fortemente dependente de
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PCO2 e que os valores de equilibrio de [H*] ou pH variam acentuadamente com PCO2 .0

procedimento de céalculo ndo incluiu pares de fons como CaCO.’ e CaHCO,", os quais
ocorrem em pequenas concentracdes em solugdes aquosas diluidas saturadas com
CaCO,. Da Figura 3.7 fica aparente que as linhas de concentragdo do Ca** e do HCO; sdo
paralelas (distantes apenas 0.30 unidades de medida). Isto indica que a reacao na Eq.
(3.54) representa com precisdo o processo de dissolucdo no intervalo de condi¢cdes de
P co, caracteristica do ambiente de d4gua subterrdnea, onde a P co, é quase

invariavelmente maior que 10™* bar. Isto explica porque o HCO,, ao invés do CO.*,
constitui a espécie idnica de carbono inorganico dissolvido dominante em Aaguas
subterraneas.

Se a agua ficar carregada com CO,, o que pode ocorrer devido ao contato com a
atmosfera terrestre ou da zona do solo, e entdo interagir com calcita ou dolomita numa
zona isolada da fonte gasosa de CO, como a zona de agua subterranea, entdo, a
dissolugdo ocorrera, porém, a concentracdo de espécies dissolvidas no equilibrio sera
diferente. Neste processo de dissolu¢cdo, em sistema fechado, o acido carbdnico é
consumido, ndo sendo reabastecido exteriormente ao sistema, na medida em que a
dissolucao ocorre. Para esta condicdo, a Eq. (3.18) indica que PCO2 também deve

diminuir na medida em que a reagdo avanga em dire¢do ao equilibrio.

Os minerais carbonaticos sdo menos soluveis sob condi¢des de sistema fechado
e possuem valores de pH de equilibrio maiores. No caso de sistema fechado, o carbono
inorganico dissolvido é derivado do CO, dissolvido presente, na medida em que a
dissolucao se inicia e quando a calcita e/ou dolomita se dissolvem. No caso de sistema
aberto, o CO, continua a entrar na solugdo a partir da atmosfera, na medida em que a
dissolug¢do avanga. Neste caso, o carbono inorganico dissolvido total consiste do CO,
inicial, do CO, reabastecido e também dos minerais. Como indicado no Capitulo 7, estas
diferencas podem ser cruciais para a interpretacdo da evolucdo quimica da agua
subterranea em terreno carbondtico e na avaliagcdo de datacdo por carbono-14.
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Figura 3.7 Espécies dissolvidas na agua em equilibrio com calcita em
fungdo da dissolugdo em sistema aberto de P, (segundo

Guenther, 1975).

O Efeito do fon Comum

Em algumas situagdes, a adicdo de fons por dissolugdo de um mineral pode influenciar a
solubilidade de outro mineral em maior grau do que o efeito exercido pela mudanga de
coeficientes de atividade. Se um eletrdlito que ndo contenha Ca** ou CO,* for adicionado
a uma solugdo aquosa saturada com calcita, a solubilidade da calcita aumentara por
causa do efeito da intensidade idnica. Contudo, se um eletrélito que contenha Ca* ou
CO,* for adicionado, a calcita precipitard porque o produto [Ca**][CO,*] deve se ajustar
para atingir um valor igual a constante de equilibrio K_,. Esse processo é conhecido

cal"
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como o efeito do ion comum.

A 4gua em movimento através de uma zona de dgua subterranea contendo Ca* e
CO,* suficientes para que seu produto de atividade se iguale a K_, pode encontrar
estratos que contenham gipsita. A dissolucao da gipsita,

CaS0, . 2H,0 - Ca®* + SO,% + 2H,0 (3.59)

faz com que a intensidade idnica e a concentragio de Ca** aumentem. Expressa em
termos de molalidade e coeficientes de atividade, a constante de equilibrio para calcita é

K. = YCa2+- Y'COSZ-' (Caz+)(CO32-)

A dissolugio da gipsita faz com que o produto do coeficiente de atividade Y,**.
Y o;> diminua. Porém, devido a contribuigio de fons Ca** da gipsita dissolvida, o produto
(Ca**)(CO,*) aumenta em uma propor¢do muito maior. Assim sendo, para que a solugéo
permaneca em equilibrio com relagio a calcita, a precipitacdo da mesma deve ocorrer.
As solubilidades de calcita e gipsita em agua com diferentes concentra¢des de NaCl sdo
mostradas na Figura 3.8. Para um dado teor de NaCl, a presenca de cada mineral, calcita
ou gipsita, causa diminui¢do na solubilidade do outro. Devido ao efeito da intensidade
ionica, ambos os minerais aumentam em solubilidade em concentracdes mais elevadas
de NacCl.

Percentual de NaCl: @ =0 @ =0.25 @ = 0.50
16 @=1 ®=15 ®=2

S
* Linhas de saturagao
< 12
(o]
B T
S 8
©
O
4
0 4 8 12 16 20 24 28 32

CaS0O, - 2H,0 (mol/L x 10-3)

Figura 3.8 Solubilidade de gipsita e calcita em agua com diferentes
concentragdes de NaCl dissolvido, 25°C, P, =1 bar (segundo
Shternina & Frolova, 1945).
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Desequilibrio e indice de Saturacdo

Considerando a Eq. (3.2) numa condi¢do de desequilibrio, a relacdo entre os reagentes e
os produtos pode ser representada como

_ [DIUIEY”
0 (BYICT (3.60)

onde Q é o quociente da rea¢do e os outros parametros sdo como expressos na Eq.(3.3).

A razdo seguinte é uma comparagdo util entre o estado de uma reacdao de
dissolugdo - precipitagdo mineral num ponto especifico no tempo ou espaco e a
condic¢do de equilibrio termodinamico:

S, = 2 (3.61)

onde S, é chamado de indice de saturagdo. Para calcita em contato com agua
subterranea (veja Secdo 3.2), o indice de saturacdo é:

5, = Lelico] (3.62)

As atividades i6nicas no numerador podem ser obtidas por meio de andlises de
amostras de aguas subterraneas e Eq. (3.32), enquanto que a constante de equilibrio K
pode ser obtida a partir de dados de energia livre, ou diretamente de valores conhecidos
da constante de equilibrio, como na Tabela 3.7.

Se §;, > 1, a 4gua contém um excesso de constituintes ionicos. A reacdo [Eq.
(3.4)] deve, portanto, deslocar-se para esquerda, o que requer a precipitacao do mineral.
Se S, <1, areacdo desloca-se para a direita a medida que o mineral se dissolve. Se S. =
1, a reacdo estd em equilibrio, o que significa que esta saturada com relagdo ao mineral
em questdo. Com a relacdo do indice de saturacdo, é possivel comparar o estado de
amostras reais de 4gua com condi¢des de equilibrio calculadas para reagdes especificas
mineral-agua. Para que o indice de satura¢do seja de interesse, o mineral ndo precisa
estar efetivamente presente na zona de dgua subterranea. Contudo, o conhecimento da
composi¢cdo mineraldgica é necessdario caso se queira obter uma compreensao detalhada
do comportamento geoquimico e controle da agua.

Alguns autores expressam o indice de saturacdo na forma logaritmica, sendo
que, nesse caso, um valor de indice igual a zero indica a condi¢ao de equilibrio. O indice
de saturagdo aparece em algumas publicacées como indice de desequilibrio porque, em
algumas situacgoes, a agua subterrdnea estd mais comumente em desequilibrio do que
em equilibrio com relacdo aos minerais comuns.
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3.6 Processos de Oxidacao e Reducao

Estados de Oxidacéo e Reagcbes Redox

Muitas reagdes que ocorrem no ambiente de A4guas subterraneas envolvem a
transferéncia de elétrons entre constituintes dissolvidos, gasosos ou sélidos. Como
resultado das transferéncias de elétrons, ha mudancas nos estados de oxida¢do dos
reagentes e produtos. O estado de oxidagdo, algumas vezes referido como niimero de
oxidagdo, representa uma carga hipotética que um atomo teria se o ion ou molécula fosse
dissociado. Os estados de oxidagdo que podem ser atingidos pelos elementos de estado
de multi oxidacao mais importantes que ocorrem na agua subterranea estdo listados na
Tabela 3.8, que também contém algumas regras que podem ajudar a deduzir o estado de
oxidacdo a partir da féormula da substdncia. Algumas vezes existem incertezas na
atribuicdao de perdas ou ganhos de elétrons a um atomo em particular, especialmente
quando as reac¢oes envolvem ligacdes covalentes. Neste livro, algarismos romanos sao
usados para representar estados de oxidacdo, enquanto que algarismos arabicos
representam valéncias reais.

Tabela 3.8 Regras para atribuicdo de estados de oxidacao e alguns exemplos

Regras para atribuicdo de estados de oxidacdo

1. O estado de oxidagdo de elementos isolados e substancias simples é zero.
2. O estado de oxidagdo de um elemento na forma idnica simples ¢ igual a carga do ion.
3. O estado de oxidagdo do oxigénio em compostos oxigenados ¢ -2. As unicas excegdes sdo O,, O, (veja regra 1), OF,
(onde ¢é +2), e peroxidos como H,O, e outros compostos com ligagdes -O-O-, onde € -1.
4. O estado de oxidagdo do hidrogénio ¢ +1, exceto em H, e em compostos onde H estd combinado com elemento menos
eletronegativo.
5. A soma dos estados de oxidagdo para moléculas € zero, e para ions ou complexos € igual a carga formal nas espécies.
Exemplos:
Compostos de carbono Compostos de enxofre Compostos de nitrogénio Compostos de ferro
Substancia Estado de Substancia Estado de Substancia Estado de Substancia  Estado de
Oxidagdo Oxidagdo Oxidagdo Oxidagdo
©) (S) N) (Fe)
HCO; +HV S 0 N, 0 Fe 0
coZ> +IV H,S -1 SCN +II FeO +II
Co, +HIV HS -1I N,O -1 Fe(OH), +II
CH,O 0 FeS, -1 NH, +I11 FeCO, +II
CH,,0, 0 FeS -1I NO,” +V Fe,O, +I11
CH, v SO.» +HIV NO; -IIT Fe(OH), +III
CH,OH -1I SO/~ +VI HCN -1 FeOOH +III

FONTE: Gymer, 1973; Stumm & Morgan, 1970.

Em reagdes de 6xido-reducdo, que serdo referenciadas como reagdes redox, nao
existem elétrons livres. Toda oxida¢do é acompanhada de uma reducdo e vice versa, de
modo que um balango de elétrons é sempre mantido. Por definicdo, oxidacao é a perda
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de elétrons e reducdo é o ganho de elétrons. Isso € ilustrado pela expressao da reacao
redox para a oxidagao do ferro:

0, + 4Fe** + 4H* = 4Fe* + 2H,0 (3.63)

Para cada sistema redox, semi-reagées podem ser escritas da seguinte forma:

estado oxidado + ne = estado reduzido (3.64)

A reacgao redox para ferro pode, assim, ser expressa por meio das semi-reacoes

0, +4H" + 4e = 2H,0 (redugdo) (3.65)

4Fe* = 4Fe® + 4e (oxidacio) (3.66)

Na semi-reacdo de reducdo, o estado de oxidagcdo do oxigénio vai de zero
(oxigénio como 0,) para -II (oxigénio em H,0). H3, dessa forma, uma liberagdo de quatro
elétrons porque 2 mols de H,O se formam a partir de 1 mol de O, e 4 mols de H*. Na
semi-reacdo de oxidacdo, 4 mols de Fe(+II) vao para 4 mols de Fe(+III), com um ganho
de quatro elétrons. A reacao redox completa [Eq. (3.63)] expressa o efeito liquido da
transferéncia de elétron e, portanto, ndo contém elétrons livres. Ao escrever
semi-reacgoes, cuidados devem ser tomados para garantir que elétrons em cada lado da
equacdo estejam balanceados. Estas reagdes ndo precisam envolver oxigénio e
hidrogénio, embora a maioria das reacdes redox que ocorrem em zona de agua
subterranea envolva pelo menos um desses elementos. O conceito de oxidacdo e
reducdo, em termos de mudancas nos estados de oxidacao, € ilustrado na Figura 3.9.
Uma lista de semi-rea¢cdes que representam a maioria dos processos redox que ocorrem
na agua subterranea é apresentada na Tabela 3.9.
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Tabela 3.9 Semi-reacbes redox para muitos constituintes que ocorrem no ambiente das aguas

Oxidagéo

Yy

Estado de

oxidagéo

Redugéo

A

Figura 3.9 Oxidacao e reducao em relagdo a estados de oxidagao

subterraneas
1 0 (18) SOy H,0
) H (19) HyS )
3)  H,0 +OH (20) Fe*
(4) NO;y @21 Fe(OH)y + HCOy -
(5) NOy (22) Fe(OH)y
(6) NO3 (23) Fe(OH)y
(7 NO, (24)
®  NO; (29) Se T e = FeSyy
9) NO; (26) SOy + e 2 FeS, H,0
(10) N @7) Fe(OH),, SOy
(1)  CH,O (28) Fe(COy),, SO7 +HCO,~
(12) COy) (29) MnOyy + HCOy~
(13)  CH,0 (30) Mn®*
(14) 31) MnCO,4
(15) CH,OH (32) MnOOH
(16) Sng H,0 (33) MnO,
(17) SO,

4

Consumo de Oxigénio e Matéria Orgénica
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Os rios e lagos ndo poluidos geralmente tém condigdes oxidantes devido a mistura com

oxigénio da atmosfera terrestre. Nos sistemas de aguas subterraneas, no entanto, a

tendéncia é de reducdo do oxigénio para condi¢des redutoras. A dgua que circula pela

zona de agua subterranea é geralmente isolada da atmosfera terrestre, ndo sendo

reposto o oxigénio que é consumido por reagdes hidroquimicas e bioquimicas. Para que

a reducdo de constituintes inorganicos ocorra, outros constituintes devem ser oxidados.
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O composto geralmente oxidado é a matéria organica. As reagdes sdo catalisadas por
bactérias ou enzimas isoladas, que fornecem energia, facilitando o processo de
transferéncia de elétrons. Nesta discussdo, consideraremos que as reagdes ocorrem
termodinamicamente numa dire¢do apropriada, sem preocupagdo com 0S processos
bioquimicos associados. Para ilustrar o processo de oxidacdo da matéria organica, um
carboidrato simples, CH,O, é utilizado como doador de elétrons, embora numerosos
outros compostos organicos, tais como polissacarideos, sacarideos, acidos graxos,
aminodcidos e fendis, possam ser o composto organico envolvido no processo redox.

'/,CH,0+'/,H,0="/,C0,.,, +H" +e (3.67)

Para obter reacdes completas para os processos redox, a semi-reacdo para a
oxidacdo da matéria organica representada pela Eq. (3.67) pode ser combinada com
varias semi-reagdes para reducdo de compostos inorganicos, conforme apresentado na
Tabela 3.9. Combinac¢des da Eq. (3.67) e reacdo (1) na Tabela 3.9 resultam na reagao
redox

0, + CH,0 = CO,,, + H,0 (3.68)

a qual representa o processo de oxidagdo da matéria organica na presenca de bactérias e
oxigénio molecular livre. Este processo redox é a principal fonte de CO,. O CO, combina
com H,O para produzir H,CO, [Eq. (3.15)], que é um 4cido de for¢a consideravel, sob o
ponto de vista geoquimico.

Como a solubilidade do O, na agua é baixa (9 mg/L a 25°C e 11 mg/L a 5°C), e
uma vez que a reposicao de O, em ambientes subsuperficiais é limitada, a oxidagdo de
uma pequena quantidade de matéria organica pode resultar no consumo de O,
dissolvido. Por exemplo, a partir das relacdes de conservacao de massa inerentes a Eq.
(3.68), a oxidagdo de apenas 8,4 mg/L (0,28 mmol/L) de CH,0O consumiria 9 mg/L (0,28
mmol/L) de O,. Isto resultaria numa agua sem O, dissolvido. A agua que infiltra no solo
esta normalmente em contato com a matéria organica do solo. O consumo de O, e a
producdo de CO, sdo, portanto, processos de ampla ocorréncia na regidao mais rasa do
ambiente de subsuperficie.

A Tabela 3.10 lista algumas reagdes redox onde o oxigénio dissolvido é
consumido. Nessas reacdes, os ions H* sdo produzidos. Em muitos sistemas de aguas
subterraneas, os ions H* sdo consumidos por reagcdes com minerais. Portanto, o pH nao
diminui consideravelmente. No entanto, em alguns sistemas, os minerais que reagem
dessa maneira nao estao presentes, de maneira que o processo de oxidacdo promove a
acidificacdo da agua.
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Tabela 3.10 Alguns processos inorganicos de oxidagdo que consomem oxigénio dissolvido na agua

subterranea
Processo Reacio”
Oxidago de sulfeto 0,+iHS =150, +iH" (1)
Oxidagio de ferro 10,+F&" +H =Fe'" +iH,0 )
Nitrificagdo 0, +3iNH, =iNOy” +H +iH,0 3)
Oxidagio de manganés 0, + 2Mn* + 2H,0 =2MnO,, + 4H" 4)
Oxidagdo de sulfeto de ferrot L0, +FeS,, +3H,0 = Fe(OH)y, + 250, +4H" (5)

*(s), s6lido
+ Expresso como uma reagdo combinada

Quando todo o O, dissolvido é consumido na agua subterranea, a oxidacao da
matéria organica ainda pode ocorrer, mas os agentes oxidantes (isto é, os constituintes
que sofrem redugdo) sdo NO,, MnO,, Fe(OH),, SO, " e outros, como indicado na Tabela
3.11. Na medida em que estes agentes oxidantes sdo consumidos, o ambiente da dgua
subterranea torna-se cada vez mais reduzido. Se o0s processos prosseguirem
suficientemente, o ambiente pode tornar-se tao fortemente reduzido que os compostos
organicos podem sofrer degradacdo anaer6bia. Uma equagdo para este processo, que
representa a conversdao de matéria organica em metano e dioxido de carbono, é
mostrada pela reacdo (5) na Tabela 3.11. A sequéncia de processos redox representada
pelas reacgdes (1) a (5) na Tabela 3.11 procede da oxida¢do aerdbia até a fermentagdo
com metano, desde que (1) a matéria organica na forma consumivel continue a estar
disponivel na agua, (2) as bactérias que participam das rea¢cdes tém nutrientes
suficientes para sustentar sua existéncia, e (3) as variacdes de temperatura nido sao
suficientemente grandes para interromper os processos bioquimicos. Em muitos
sistemas de aguas subterraneas, um ou mais desses fatores é limitante, de modo que a
agua subterranea ndo passa por todos os estagios redox. A evolu¢ao da agua subterranea
através de varios estdgios de oxidacdo e reducdo é descrita com mais detalhes no
Capitulo 7.

Tabela 3.11 Alguns processos redox que consomem matéria organica e reduzem compostos
inorganicos na agua subterranea

Processo Equagio”
Denitrificagiot CH20+§N03_ = %Nz(g)+HCO3_+ %H++%H20 (1)
Redugdo de manganés (IV) CH,0 +2Mn0O,, +3H T =2Mn*" +HCO,” +2H,0 (2)
Redugdo de ferro (I11) CH,0 +4Fe(OH)y, + TH' =4F &' + HCO,™ + 10H,0 3)
Redugio de sulfatof CH,0+$50,”” =LHS  +HCO;” +iH" 4)
Fermentacio de metano CH,0+3H,0=1CH,+1HCO, +-§H+ 5)

*(g), forma gasosa ou dissolvida; (s), s6lido
1 CH,O representa a matéria organica; outros compostos organicos também podem ser oxidados.
1H,S existe como espécies dissolvidas em agua: HS + H* = H,S. O H,S ¢ a espécie dominante em pH < 7.
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Condigbes Redox de Equilibrio

As solugdes aquosas ndo contém elétrons livres, mas é conveniente, no entanto,
expressar processos redox como semi-reacdes e depois manipuld-las como se
ocorressem como processos separados. Neste contexto, um parametro conhecido como
pE é usado para descrever a atividade relativa de elétrons. Por definicao,

pE =-log [€] (3.69)

pE, que é uma grandeza adimensional, é andloga a expressdo de pH para a
atividade do proéton (ion hidrogénio). O pE de uma solucdo é uma medida da tendéncia
de oxidacdo ou reducdao da solucdo. Em paralelo com a conveng¢ao de se atribuir
arbitrariamente AG’ = 0 para a hidratagio de H* (ou seja, K;;, = 0 para a reagdo H* + H,0 =
H,0%), a mudanga de energia livre para a redugdo de H* em H,(g) [H* + e = !/,H,(g)] é
zero. pE e pH sao fung¢des da energia livre envolvidas na transferéncia de 1 mol de
prétons ou elétrons, respectivamente.

Para a semi-reacdo geral
bB + cC+ne=dD + eE (3.70)

a lei de acdao de massas pode ser escrita como

[el"[BI’[CT (3.71)

Por exemplo, considere a oxidagdo do Fe (II) para Fe (III) pelo oxigénio livre:

1/,0,+ 2H"+ 2e = H,0 (redugio) (3.72)
2Fe?" = 2Fe*" + 2e (oxidacdo) (3.73)
17,0, + 2Fe**+ 2H* = 2Fe*" + H,0 (reagio redox) (3.74)

Neste livro, as constantes de equilibrio das semi-rea¢des sdo sempre expressas
na forma reduzida. As formas oxidadas e os elétrons sao escritos na esquerda e os
produtos reduzidos na direita. Isto é conhecido como convengao de Estocolmo ou IUPAC
(Unido Internacional de Fisica e Quimica Analitica). Expressando as semi-reag¢des [Eq.
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(3.72) e (3.73)] em termos das constantes de equilibrio [Eq. (3.71)] a 25°C e 1 bar,
tem-se

_ 1 _ 131,55

K e~ (3.75)
_ IF 101253

K ol 10 (3.76)

Os valores numéricos para as constantes de equilibrio foram obtidos a partir da
Eq. (3.12), usando dados da energia livre de Gibbs a 25°C e 1 bar. Para obter expressoes
para as condi¢des redox expressas como pE, as Egs. (3.75) e (3.76) podem ser
rearranjadas para

pE = 20,78 + -}‘log (Po,) —pH (3.77)
pE = 12,53 +log (%}) (3.78)

Se a reacdo redox [Eq. (3.74)] esta em equilibrio e se as concentragdes de ferro,
PO, , e pH sdo conhecidos, o pE obtido a partir dessas relagdes é o mesmo. Embora
existam muitas espécies dissolvidas na solu¢ao envolvida em rea¢des com transferéncia
de elétrons e fons hidrogénio, no equilibrio ha apenas uma condi¢do de pE, assim como
ha apenas uma condicio de pH. Nos sistemas de aguas subterrdneas, ha uma
interdependéncia de pH e pE. Quase todas as reagdes listadas na Tabela 3.9 envolvem
transferéncias de elétrons e proétons. Se o equilibrio for assumido, as reagdes que
incluem o pH podem ser escritas como func¢des de pE. As representagdes graficas das
relacdes pH-pE sdo descritas abaixo.

Embora a discussdo acima tenha sido baseada inteiramente no pressuposto de
que os processos redox estdo em equilibrio, em situacdes de campo, as concentragdes de
espécies oxidaveis e redutiveis podem estar longe daquelas previstas usando modelos
em equilibrio. Muitas reacdes redox ocorrem lentamente e muitas sdo irreversiveis. E
possivel, portanto, ter varios niveis redox diferentes na mesma localidade. H4 também a
possibilidade de que as bactérias necessarias para catalisar muitas das reacoes redox
existam em microambientes nos meios porosos que ndo sao representativos do macro
ambiente global no qual ocorre o fluxo principal de 4gua subterranea. As consideragdes
de equilibrio podem, no entanto, ajudar muito nossos esfor¢os para compreender de
uma maneira geral as condi¢des redox observadas nas dguas subterraneas. Stumm &
Morgan (1970), em seu texto abrangente sobre a quimica aquatica, sugerem: "Em todas
as circunstancias, calculos de equilibrio fornecem condi¢des de contorno para as quais
os sistemas devem se dirigir. Além disso, os equilibrios parciais (aqueles envolvendo
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alguns, porém, nao todos os pares redox) siao frequentes mesmo que o equilibrio total
nao seja atingido. Percep¢bes valiosas sdao obtidas mesmo quando diferencas sao
observadas entre os calculos e as observacgdes. A falta de equilibrio e a necessidade de
informacgdes adicionais ou de uma teoria mais sofisticada sdo, entdo, esclarecidas"(p.
300).

A condicdo redox para os processos no equilibrio pode ser expressa em termos
de pE (adimensional), Eh (volts), ou AG (joules ou calorias). Embora nos ultimos anos o
pE tornou-se um parametro comumente utilizado em estudos redox, o Eh tem sido
empregado em muitas investigacdes, especialmente antes da década de 1970. O Eh é
comumente referido como o potencial redox e é definido como a energia ganha na
transferéncia de 1 mol de elétrons de um oxidante para H, O h no Eh indica que o
potencial estd na escala de hidrogénio e o E simboliza a for¢a eletromotriz. O pE e Eh
estdo relacionados por

pE = $%=Eh (3.79)

onde F corresponde a constante de Faraday (9,65x10* C.mol™"), R a constante de gas, T a
temperatura absoluta e n ao nimero de elétrons na semi-reacdo. Para reagdes a 25 °C
nas quais as semi-reacoes sao expressas em termos de transferéncia de um unico
elétron, a Eq. (3.79) fica

pE = 16,9 Eh (3.80)

Eh é definido pela relacdo conhecida como equagdo de Nernst,

Eh (volts) = Eh ° + 2 og ( ledanie]) (3.81)
onde Eh ° é uma condicdo padrao ou de referéncia na qual todas as substancias
envolvidas estdo numa atividade unitaria e n é o nimero de elétrons transferidos. Isto é
uma convengdo termodinamica. Atividades unitdrias somente podem existir em
solugdes infinitamente diluidas; esta condi¢do é, portanto, hipotética. A equagdo que
relaciona E/ ° diretamente a constante de equilibrio é

Eh ° =2 ImK (3.82)

No estudo de sistemas aquosos os mesmos objetivos podem ser alcangados
utilizando tanto pE como Eh para representar as condi¢des redox. O parametro pE
costuma ser mais utilizado por envolver representagdes simples de semi-reagdes redox
em combinagdo com a lei de acdo de massas. A facilidade em se computar
indistintamente pE e Eh é desejavel uma vez que as tabelas de dados termodinamicos
para reagdes redox sdo comumente expressas como valores de £4 ° e também porque,
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em determinados sistemas aquaticos, o método adequado para a obtencdo de indicativos
de condicdo redox envolve medicdes de potenciais de eletrodos, como voltagem.

Fatores Microbiol6gicos

Os micro-organismos catalisam grande parte das reacdes redox que ocorrem na agua
subterranea. Isso significa que, embora as reacdes sejam termodinamicamente
espontaneas, elas requerem o efeito catalisador exercido pelos micro-organismos para
procederem numa taxa adequada. Embora os micro-organismos nao costumam ser
considerados componentes fundamentais do ambiente das aguas subterraneas e sua
influéncia seja eventualmente negligenciada, é necessario discutir sua importancia a fim
de auxiliar na compreensdo das causas e efeitos dos processos redox.

Dentre os micro-organismos de maior importancia para os processos redox que
ocorrem na agua subterranea, estdo as bactérias. Outros tipos de micro-organismos,
como algas, fungos, leveduras e protozodrios siao também importantes, porém, em
outros tipos de ambientes aquosos. As bactérias normalmente possuem tamanho entre
0,5 e 3 um, sendo pequenas quando comparadas ao tamanho dos poros de materiais
geolodgicos e grandes em relacdo ao tamanho de moléculas e fons presentes na dgua. A
capacidade catalitica das bactérias é conferida pela atividade das enzimas que possuem.
Estas enzimas sdo substancias protéicas produzidas por micro-organismos vivos que
possuem a capacidade de aumentar a taxa das reagdes redox por reduzirem a energia de
ativacdo das reagdes. Esta capacidade se deve pela forte interagcdo dos micro-organismos
com moléculas complexas, representando estruturas moleculares que ocorrem entre o
processo de conversao de reagentes em produtos (Pauling & Pauling, 1975). O ambiente
molecular das diversas reagdes enzimaticas é bastante distinto da complexidade do
ambiente aquoso.

As bactérias e suas enzimas estdo envolvidas no processo redox a fim de
adquirir energia para sintese e manutencdo celular. Uma importante etapa no processo
de crescimento celular bacteriano se refere a formacao de moléculas armazenadoras de
energia, conhecidas como adenosina trifosfato (ATP). Ap6s a sua formacgdo, estas
moléculas de elevado potencial energético podem ser hidrolisadas por meio de reagdes
sequenciais, liberando energia para sintese de material celular. O crescimento bacteriano
é, portanto, diretamente relacionado ao nimero de moles de ATP formado a partir dos
substratos disponiveis. Parte da energia obtida nas rea¢des redox é utilizada para
manutencdo de fungdes celulares como mobilidade, para prevencdo de um fluxo
indesejado de solutos tanto para dentro como para fora da célula, ou para nova sintese
de proteinas constantemente degradadas (McCarty, 1965).

Para que as bactérias consigam fazer uso do rendimento energético obtido em uma
reacdo redox, é necessaria uma troca de energia livre minima de aproximadamente 60
k] /mol entre reagentes e produtos (Delwiche, ,1967). A principal fonte de energia para
as bactérias na zona de aguas subterraneas é proveniente da oxidacdo da matéria
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organica.

As bactérias que conseguem sobreviver somente na presenca de oxigénio
dissolvido sdo conhecidas como bactérias aerdbias, enquanto que bactérias anaerébias
requerem a auséncia de oxigénio para sua sobrevivéncia. Existem ainda bactérias
facultativas que podem sobreviver tanto na auséncia como na presenca de oxigénio. O
limite minimo de oxigénio dissolvido necessdrio para a existéncia da maioria das
bactérias aer6bias é de aproximadamente 0,05 mg/L, embora algumas espécies sejam
capazes de sobreviver em ambientes com concentragbdes inferiores a esta. Como a
maioria dos métodos comumente empregados para analisar oxigénio dissolvido possui
limite de deteccdo proximo de 0,1 mg/L, é possivel que bactérias aerdbias consigam
mediar processos redox que possam parecer anaerobios, considerando essa limitacao
dos métodos de andlise de oxigénio dissolvido.

Diferentes espécies bacterianas podem tolerar pressdes de centenas de bars,
faixas de pH de 1 até 10, temperaturas proximas de zero e até mesmo acima de 75 °C,
além de salinidades superiores as da agua do mar. Sdo capazes também de migrar
através dos poros de materiais geolégicos e, em ambientes desfavoraveis, podem ativar
componentes celulares que lhes conferem resisténcia em ambientes extremos
(Oppenheimer, 1963). Apesar destas caracteristicas resilientes, existem diversos
ambientes subterraneos em que a matéria organica nao é degradada na taxa desejada.
Consequentemente, esta matéria organica acaba persistindo no ambiente apesar de todo
o tempo disponivel para que estas reacdes de oxidacdo ocorram. Quando as reacgoes
redox que requerem a atividade catalitica microbiana ndo ocorrem dentro da taxa
esperada, é possivel que exista uma limitagdo nutricional no ambiente, a qual pode estar
influenciando negativamente a atividade microbiana. Existem diversos tipos de
nutrientes. Alguns compostos de carbono, nitrogénio, enxofre e fosforo, além de diversos
metais, sdo necessdarios para a composicao celular bacteriana. Outros nutrientes podem
atuar como doadores de elétrons ou fontes de energia, como agua, amonia, glucose e H,S,
enquanto outros atuam como receptores de elétrons, como oxigénio, nitrato e sulfato.
Macronutrientes sdo substancias requisitadas em grandes quantidades para atuarem
como elementos de base na construcao celular. Ja os micronutrientes sdo necessarios em
quantidades tao pequenas que dificultam sua detec¢do. Os macronutrientes
demandados pela maioria das bactérias sdo semelhantes ou idénticos, enquanto que a
demanda de micronutrientes costuma variar de espécie para espécie (Brock, 1966).

Embora as bactérias desempenhem um papel fundamental no ambiente
geoquimico da agua subterranea, o estudo das bactérias existentes em niveis mais
profundos do que o do solo est4 ainda em seus primordios. As proximas décadas devem
promover avangos interessantes nesta area de pesquisa.

Diagramas pE-pH

Graficos que representam o equilibrio de ions ou minerais como dominios relativos ao
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pE (ou Eh) e pH sdo conhecidos como diagramas pE-pH ou Eh-pH. Durante a década de
50, estes diagramas foram construidos por M.].N. Pourbaix e colaboradores no Centro
Belga de Estudos de Corrosdo, como uma ferramenta pratica da quimica aplicada. Os
resultados deste trabalho estdo descritos em Pourbaix et al. (1963). Ap6s os métodos
desenvolvidos pelo grupo belga, R.M. Garrels e colaboradores realizaram trabalhos
pioneiros na aplicagdo destes diagramas para a andlise de sistemas geoldgicos. Os
diagramas pE-pH tém sido amplamente aplicados nas areas de geologia, limnologia,
oceanografia e pedologia. Nas investigacdes da qualidade da agua subterranea,
consideravel énfase tem sido dada para a compreensdo dos processos que controlam a
ocorréncia e mobilidade de elementos minoritarios e elementos-trago. Nesse contexto,
os diagramas pE-pH se apresentam como uma importante ferramenta. A discussao
subsequente destes diagramas se refere apenas a uma breve introdug¢do. A condicao
redox sera representada por pE ao invés de Eh, por conveniéncia. Discussdes
aprofundadas sobre este tema estdo disponiveis nos trabalhos de Garrels & Christ
(1965), Stumm & Morgan (1970) e Guenther (1975). Uma discussao concisa sobre os
métodos utilizados para a elaboracdo de diagramas Eh-pH estd disponivel em Cloke
(1966).

Em virtude do interesse na ocorréncia de equilibrio (estabilidade) de espécies
dissolvidas e minerais em ambientes aquosos, a primeira etapa a ser considerada para as
relacdbes pE-pH é determinar sob quais condi¢des H,0 é estavel. A partir das
semi-reacoes redox:

02(g) + 4H  + 4e = 2H,0 (3.83)
2H" + 2e = Hyy, (3.84)
obtém-se para condic¢des a 25 °C,
pE = 20,8 - pH + 4 log PO, (3.85)
pE =—pH - % log PH, (3.86)

Estas relacdes estdo ilustradas nas linhas 1 e 2 no diagrama pE-pH da Figura
3.10(a).
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Figura 3.10 Diagramas pE-pH, a 25°C e 1 bar. (a) Campo de estabilidade
para agua; (b) linhas de construgéo para o sistema Fe-H,O (ver
no texto as equagdes que representam os numeros atribuidos as
linhas); (c) diagrama completo representando campos de
estabilidade para as principais espécies dissolvidas e fases
sélidas

Para exemplificar os dominios de estabilidade de fons e minerais, o sistema
Fe-H,O representado na Figura 3.10 sera considerado. Na agua subterranea, o ferro em
solucdo estd normalmente presente nas formas Fe* e Fe®'. Assim, estas sdo as
especiacoes do ferro que serao consideradas em nossa analise. No caso de uma avaliagdo
mais aprofundada, os complexos como Fe(OH)%*, Fe(OH)," e HFeO,” deveriam também
ser considerados. Os compostos so6lidos que poderiam ocorrer no sistema Fe-H,0 estdo
listados na Tabela 3.12. Uma série de reagdes de redugdao envolvendo um material sélido
(composto de ferro), H* e e como reagentes, e um composto sélido mais reduzido e agua
como produtos podem ser descritas para os compostos nesta tabela. Por exemplo,

Fe(OH), + H" + e = Fe(OH), + H,0 (3.87)

Expressando esta reacdo na forma de acdo de massas, com atividade da agua e fases
sélidas assumidas como unidade (pelas razdes discutidas na Sec¢do 3.2), obtém-se:

K= [H]le] (388)
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Tabela 3.12 Oxidos e Hidréxidos no Sistema Fe-H,O

Estado de Oxidagao Substancias
Soélidas
0 Fe
II FeO,
Fe(OH),
el Fe,0,
I Fe,03, Fe(OH),,
Fe(OH),,
FeOOH
e na forma logaritimica,
logK —pH-pE =0 (3.89)

A constante de equilibrio nessa equac¢do pode ser obtida usando a Eq. (3.12) e
tabelas com os valores da energia livre de Gibbs de formacado (AGOf), como indicado na

Secdo 3.2. A equacao (3.89) é representada como uma linha no diagrama pE-pH
apresentado na Figura 3.10(b) (linha 3). No dominio pE-pH acima desta linha, Fe(OH), é
estavel; abaixo desta linha é reduzido para Fe(OH),. Estes sdo conhecidos como os
campos de estabilidade destes dois compostos solidos de ferro. Linhas que representam
as demais equagoes de reduc¢do obtidas através da reacao dos demais sdlidos da Tabela
3.12 com H' e e para formar compostos ainda mais reduzidos e H,0 podem ser
construidas nos diagramas de pE-pH. Contudo, estas linhas estdo localizadas fora do
campo de estabilidade para H,O [isto é, acima e abaixo das linhas (1) e (2)], e, como
consequéncia, ndo sdo do interesse do estudo de aguas subterraneas.

Na maior parte dos estudos de aguas naturais, o interesse é focado na espécie
dissolvida, bem como nas fases minerais. Por isso, a informacao sobre as concentracgoes
de equilibrio é normalmente incluida nos diagramas de pE-pH. Para fins ilustrativos,
sera considerado adiante o sistema Fe-H,0. O estado de oxidagdo do ferro em Fe(OH), é
+I1II. A dissocia¢do na 4gua do moderadamente cristalino Fe(OH), é

Fe(OH),+3H = Fe& +3H,0 AG®, =— 1,84 kJ (3.90)

De acordo com a lei de acdo de massas temos

_ F 3+
KFe(OH)3 = Iﬁl (3.91)

A partir da Eq. (3.12), temos que o valor obtido para logK é +0,32. A relagdo de
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acdo de massas pode ser expressa como

log [Fe*] =0,32 -3 pH (3.92)

a qual é tracada como uma linha vertical no diagrama pE-pH. Se o pH é especificado, a
reta obtida a partir desta expressio representa a atividade em equilibrio do Fe** que ira
existir na solu¢do aquosa em contato com a fase solida, Fe(OH),. A Equacao (3.92) indica
que a atividade do Fe*" aumenta com a diminui¢do do pH. Na construcio dos diagramas
pE-pH, é um procedimento comum escolher um pH no qual a atividade de espécies
dissolvidas pode ser desprezada. A escolha desta faixa de pH depende da natureza do
problema. Para fins ilustrativos, duas linhas sao ilustradas na Figura 3.10(b) [linhas (4) e
(5), que representam as atividades do Fe** como sendo 10° e 10°]. Embora teoricamente
estas linhas representam atividades, e, portanto, sdo adimensionais, elas apresentam
validade para representar a molalidade, pois, em solu¢des de baixa salinidade, os
coeficientes de atividade sdo quase iguais a unidade.

Sob condi¢bes de pE menores, o Fe** é a espécie mais importante de ferro
dissolvido. A reacdo de interesse é

Fe(OH), +3H +e=Fe& +2H,0 AG°, =+26,33 kJ (3.93)
A partir da relagdo de acdo de massas, a expressao pode ser modificada para

log [Fe*'] =10,23 - 2pH (3.94)

Para valores de [Fe?'] iguais a 10° e 10, esta equacio é representada na Figura
3.10 pelas linhas (6) e (7), respectivamente. Estas linhas se sobrepdem apenas na area
do diagrama onde a fase sélida estavel é o Fe(OH),. Porém, o Fe** também existe em
alguma atividade no equilibrio na parte do diagrama na qual o Fe(OH), é a fase sélida
estavel. O Fe** e Fe(OH), podem ser relacionados pela semi-reagdo redox

Fe(OH),+3H + e=Fe* +3H,0 AG°, = -76,26kJ (3.95)
A partir da relagdo da agdo de massas
log [Fez+] = log K om, = 3PH - pE (3.96)

onde log K, op), = 13,30. Na figura 3.10(b) esta expressao é representada pelas linhas

(8) e (9) para valores de [Fe?*] iguais a 10° e 10°%, respectivamente.

A Figura 3.10(c) é uma versado “limpa” do diagrama pE-pH. Ela ilustra a forma
normalmente encontrada na literatura para diagramas pE-pH. E importante nio
esquecer que as linhas de contorno entre as fases sélida e de espécies dissolvidas
baseia-se em valores especificos de atividade, e que a sua validade a partir de condigdes
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de equilibrio termodinamicamente definidas é dependente da confiabilidade dos dados
de energia livre usados na construcao do diagrama. No exemplo acima, ha uma incerteza
consideravel na posicdo de alguns contornos, pois, a fase soélida, Fe(OH),, é uma
substancia com varia¢des na rede cristalina, possuindo valores diferentes de AG®, de

acordo com a cristalinidade.

No capitulo 9, diagramas pE-pH sdo usados para outros constituintes
dissolvidos nas aguas subterraneas. Embora alguns diagramas pE-pH aparentam ser
mais complexos, sua construcdo pode ser feita por procedimentos ndo muito mais
elaborados que os descritos acima.

3.7 Troca de fons e Adsorcio

Mecanismos

Materiais geoldgicos porosos que sdo compostos por uma relativa porcentagem de
particulas de tamanho coloidal possuem a capacidade de realizar trocas dos
constituintes idnicos que estdo adsorvidos nas superficies das particulas. Particulas
coloidais possuem um didmetro no intervalo de 103-10°mm. Sio grandes em
comparagdo com o tamanho de pequenas moléculas, mas sdo pequenas o suficiente para
que estas forcas entre as superficies sejam significantes para o seu comportamento. A
maior parte dos argilominerais sdo de tamanho coloidal. Os produtos do intemperismo
geoquimico das rochas sdo frequentemente inorganicos, coléides amorfos (sem ou com
pouca forma cristalina definida) em estado permanentemente metaestavel. Esses
produtos de intemperismo coloidais podem ocorrer revestindo as superficies de
particulas maiores. Até mesmo um depoésito aparentando ser apenas areia limpa ou
cascalho pode possuir quantidades consideraveis destes coléides.

Processos de troca de ions sdo praticamente exclusivos das particulas coloidais
porque elas exibem uma grande carga elétrica em comparacao com sua area superficial.
A carga na superficie é resultado de (1) imperfeicdes ou substitui¢cdes idnicas no reticulo
cristalino ou (2) reacdes de dissociacdo quimica que ocorrem na superficie da particula.
Substituicdes i6nicas causam uma carga liquida positiva ou negativa no reticulo
cristalino. Esse desequilibrio é compensado por uma acumulacdo de ions de carga
contraria na superficie da particula, chamados de contra-ions. Eles consistem numa
camada adsorvida de composicdo variavel. fons nesta camada podem ser trocados por
outros ions desde que o desequilibrio de cargas no reticulo cristalino possa ser
balanceado.

Nos materiais geologicos, os coldides que apresentam como caracteristica
primaria uma superficie carregada causada por substituicdes i6nicas sdo os
argilominerais. Os mais comuns podem ser subdivididos em cinco grupos: grupo da
caulinita, grupo da montmorilonita (ou das esmectitas), grupo da ilita, grupo da clorita e
grupo da vermiculita. Cada grupo inclui alguns ou varios tipos de estruturas, com nomes
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de minerais distintos. Contudo, todos os cinco grupos sdo aluminossilicatos com
camadas. A estrutura e a composicao destes grupos é descrita em detalhes em varias
monografias, por exemplo, de Grim (1968) sobre argilominerais e de van Olphen (1963)
sobre troca idnica.

Silica, que é o 6xido mais comum na crosta terrestre e um dos 6xidos mais
simples, é caracterizada por ter superficies eletricamente carregadas. As superficies
contém fons que ndo estdo completamente coordenados e, portanto, apresentam uma
carga desbalanceada. No vacuo, a carga liquida é extremamente pequena. Ao entrar em
contato com a agua, os locais carregados sdo convertidos para grupos de hidréxido na
superficie, os quais controlam a carga superficial do mineral. A carga na superficie é
gerada devido a dissociacao dos grupos OH™ adsorvidos naquela superficie especifica.
Para neutralizar essa carga, uma camada adsorvida de cations e anions forma uma zona
adjacente a camada de hidréxidos. Parks (1967) mostra que as condi¢des da superficie
com hidroxidos devem ocorrer em todos os materiais 6xidos que tiveram a oportunidade
de entrar em equilibrio com o meio aquoso. Dependendo se o grupo de dissociacdo das
hidroxilas é predominantemente bdsico ou 4acido, a carga liquida na camada com
hidréxidos pode ser positiva ou negativa. A carga superficial também pode ser produzida
pela adsorcdao de complexos idonicos carregados.

A natureza da superficie carregada depende do pH. Para valores baixos de pH, prevalece
uma carga superficial positiva; para pH elevado, desenvolve-se uma superficie carregada
negativamente. Para valores intermediarios de pH, a carga sera zero, que € uma condicao

conhecida como ponto de carga zero (pH, ). Portanto, a tendéncia para adsorcdo de

zpc

cations ou anions depende do pH da solugao.

Capacidade de Troca Catibnica

A capacidade de troca catiénica (CTC) de um material coloidal é definida por Van Olphen
(1963) como o excesso de contra fons na zona adjacente a camada de carga superficial
que pode ser trocada por outros cations. A capacidade de troca cationica de materiais
geoldgicos é normalmente expressa como o nimero de miliequivalentes de cations que
podem ser trocados numa amostra com uma massa seca de 100 g. O teste padrdo para
determinar a CTC desses materiais envolve (1) saturacdo dos locais de troca com NH,’,
misturando a amostra de solo com uma solugdo de acetato de amonio, (2) ajuste do pH
da agua dos poros para 7,0, (3) remogdo do NH," adsorvido por lixiviagdo com uma
solucdo forte de NaCl (o Na* substitui NH," nos locais de troca), e (4) determinagao do
conteudo de Na*da solucdo de lixiviagdo apds o equilibrio ter sido alcangado. Os valores
de CTC obtidos a partir dos testes padrdes de laboratério sio uma medida da capacidade
de troca cationica nas condi¢cdes especificadas do teste. Para os minerais que devem sua
capacidade de troca as reagdes de dissociacdo quimica em suas superficies, a real
capacidade de troca pode ser fortemente dependente do pH.

O conceito de capacidade de troca catidnica e sua relagdo com minerais
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argilosos e substituicao isomorfica é ilustrado pelo seguinte exemplo adaptado de Van
Olphen (1963). Seja uma argila montmorilonitica em que 0,67 mol de Mg ocorre em
substituicao isomorfica de Al nos octaedros do reticulo cristalino da alumina. A férmula
da célula unitaria para o reticulo cristalino da montmorilonita pode ser expressa como

Ex (Sig)(Al; 53 Mgy 67)0, (OH),

onde Ex denota cations permutaveis. Sera assumido que os cations permutaveis
correspondem apenas a Na*. A partir dos pesos atdmicos dos elementos, a férmula peso
desta montmorilonita é 734 g. Desta maneira, a partir do nimero de Avogadro, 734 g
desta argila contém 6,02 x 10* células unitarias. A célula unitaria é a menor unidade
estrutural a partir da qual as particulas de argila sio montadas. Dimensdes tipicas de
células unitarias para montmorilonita determinadas a partir de analises de difracdo de
raios X sdo 5,15 A e 8,9 A (Angstroms) no plano das folhas octaédricas-tetraédricas. Os
espacamentos entre folhas variam de 9 a 15 A, dependendo da natureza dos cations
adsorvidos e moléculas de dgua. A area superficie total de 1 g de argila é

1 R2/ o =
77 X 6,02x10%x2x515x89 A%/ g=750m* /g

Para equilibrar a carga negativa causada pela substituicio de Mg, 0,67 mol de
cation monovalente, neste caso o Na’, é necessario por 734 g de argila. Expressa nas
unidades normalmente utilizadas, a capacidade de troca cationica é, portanto

CTC = 27 % 10° x100 = 91, 5 meq/100g

734

a qual é equivalente a 0,915 x 6,02 x 10%° cations monovalentes por grama.

Uma vez que o numero de cations necessario para equilibrar a carga superficial
por unidade de massa de argila e a area superficial por unidade de massa de argila sao
agora conhecidos, a d4rea superficial disponivel para cada cation monovalente
substituivel pode ser calculada:

x 20 _

Tl = 136 A%/ion

O raio hidratado de Na+ é estimado na faixa de 5,6-7,9 A , correspondendo a
areas de 98,5-196,1 A2.Comparacdes destas 4reas com a area superficial disponivel por
cation monovalente indicam que pouco mais do que uma monocamada de cations
adsorvidos é necessaria para equilibrar a carga superficial causada por substituicao
isomorfica.

Um calculo semelhante para a caulinita indica que para esta argila a area
superficial é de 1075 m2/g (Wayman, 1967). A capacidade de troca catidnica para
caulinita esta tipicamente na faixa de 1-10 meq/100 g, e, portanto, uma monocamada de

cations adsorvidos corresponderia aos requisitos do balango de cargas.



Propriedades e Principios Quimicos / Cap. 3 147

Equacgées da Acao de Massas

Seguindo a metodologia utilizada em muitos dos outros tépicos abordados no capitulo,
desenvolveremos relacdes quantitativas para os processos de troca de cations, aplicando
a lei da acao de massas. Nesse sentido, assume-se que o sistema de troca consiste em
duas fases discretas, a fase da solucao e a fase de troca. A fase de troca consiste no meio
poroso total ou parcial. O processo de troca i6nica é, entdo, representado simplesmente
como uma troca de ions entre estas duas fases,

aA +bB(ad) = aA(ad) = bB (3.97)

onde A e B sdo os fons trocaveis, a e b sdo o nimero de mols, e o sufixo (ad) representa
um fon adsorvido. A auséncia deste sufixo denota um ion em solucdo. Da lei da acdo de
massas,

_ )87
Kas = Ty [Bual’ (3.98)
onde as quantidades entre parénteses representam atividades. Para a troca entre Na* e
Ca**, a qual é bastante importante em muitos sistemas naturais de 4guas subterraneas, a

equacdo de troca é

2Na* + Ca(ad) = Ca*" + 2Na(ad) (3.99)

[Ca™][Cay,,)

Na-Ca = [NLZ+]2 [Ca(ad)] (3.100)

A razdo de atividade dos ions em solugdo pode ser expressa em termos de molalidade e
coeficientes de atividade como

B _ LB’
IR (3.101)

onde os valores dos coeficientes de atividade (y, _y; ) podem ser obtidos da forma
habitual (Se¢do 3.2). Para que a Eq. (3.98) seja util é necessario obter valores para as
atividades dos ions adsorvidos na fase de troca. Vanselow (1932) propds que as
atividades dos fons adsorvidos sejam iguais as suas fracdes molares (a Se¢ao 3.2 inclui
uma definicao desta quantidade). As fracdes molares de A e B sdo

_ ™ __®
Nz © M= mw

onde (A) e (B), expressos em mols, sdo os constituintes adsorvidos. A expressdo do
equilibrio torna-se
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J— b b a
_ L8 Niw
Kon) = Yy wi, (3.102)

Vanselow e outros encontraram experimentalmente que, para alguns sistemas
de troca envolvendo eletrdlitos e argilas, K é uma constante. Consequentemente, K se
tornou conhecido como coeficiente de seletividade. Nos casos em que ndao é uma
constante, ele é mais apropriadamente chamado de fungdo seletividade (Babcock, 1963).
Em muitas investigacdes, os termos do coeficiente de atividade na Eq. (3.101) ndo estao
incluidos. Babcock & Schulz (1963) mostraram, no entanto, que o efeito do coeficiente
de atividade pode ser particularmente importante no caso da troca de cations
monovalente-divalente.

Argersinger et al. (1950) ampliaram a teoria de Vanselow para explicar mais
apropriadamente os efeitos dos ions adsorvidos. Foram introduzidos coeficientes de
atividade para ions adsorvidos numa forma analoga aos coeficientes de atividade do
soluto.

Mg _ [Bagl
YA(ad) - N s e YB(ad) - Nsaay (3103)

A constante de equilibrio de acdo de massas, KA-B, estd, portanto, relacionada
com a funcgdo seletividade por

YViw) T
Kyp= 7Kg (3.104)

Embora, em teoria, esta equacao deve fornecer um método valido para prever os
efeitos da troca idnica nas concentracdes de cations nas dguas subterraneas, com as
notaveis excecdes das investigacdes feitas por Jensen & Babcock (1973) e por El-Prince
& Babcock (1975), geralmente, os estudos de troca de cations nao incluem a
determinagcdo de valores de K e Y ad) - A informagdo sobre os coeficientes de

. - 7 . . . + +
seletividade é muito mais comum na literatura. Para o par de troca M g2 -Cd , Jensen
& Babcock e outros observaram que o coeficiente de seletividade é constante em
grandes intervalos de razdes (Mg*") ,/(Ca*"),, e de intensidade idnica. Os valores de

EMg—Ca estdo tipicamente no intervalo de 0,6-0,9. Isto indica que Ca*" é adsorvido

preferencialmente a Mg>" .

O interesse nos processos de troca de cations na zona de aguas subterraneas
concentra-se na questdo do que ira acontecer com as concentragdes de cations nas aguas
subterraneas a medida que a 4gua move para uma zona na qual existe uma capacidade
de troca cationica significativa. Estratos que podem alterar a quimica das aguas
subterraneas por troca catidnica podem possuir outras propriedades geoquimicas
importantes. Por questdes de simplicidade, elas sao excluidas desta discussao. Quando a
adgua subterranea de uma composicdo particular se move para uma zona de troca
cationica, as concentragdes catidnicas irdo ajustar-se a uma condicdo de equilibrio de
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troca. As concentragdes catidnicas de equilibrio dependem das condi¢des iniciais, tais
como: (1) as concentra¢des cationicas da agua que entra no espago poroso em que a
troca ocorre e (2) as fracdes molares de cations adsorvidos nas superficies dos poros
imediatamente antes da entrada de nova agua nos poros. Na medida em que cada novo
volume de agua se move através do espaco poroso, um novo equilibrio é estabelecido em
resposta ao novo conjunto de condi¢des iniciais. O movimento continuo das aguas
subterraneas através da zona de troca catidnica pode ser acompanhado por uma
mudanga gradual da quimica dos poros, embora o equilibrio de troca na agua dos poros
seja mantido a todo momento. Esta condicdo de mudanca de equilibrio é
particularmente caracteristica dos processos de troca de cations na zona de agua
subterranea e também esta associada a outros processos hidroquimicos onde o fluxo
hidrodinamico provoca a substituicdo continua da dgua dos poros na medida em que
ocorrem reagdes rapidas de 4gua-mineral.

O exemplo a seguir ilustra como as reagdes de troca podem influenciar a
quimica da agua subterranea. Considere a reacao

2+
(M) +(Ca®)=(Ca” )+ (Mg ")y (3.105)
que leva a
E = 2el(Ca®) Nug 3.106
Mg—Ca “/Mg(MgZJr) Neg ( ) )

onde EMg_Ca é o coeficiente de seletividade, y denota o coeficiente de atividade, (Ca*")

e (Mg”") sdo molalidades, e N,,, e N, sdo as fracdes molares de Mg*" e Ca*'

adsorvidos. Nas baixas e moderadas intensidades ionicas, os coeficientes de atividade de
Ca*" e Mg2+ sdo semelhantes (Figura 3.3), e a Eq. (3.106) pode ser simplificada para

—_— 2+

Kiyrg-ca = é‘%z% x_zg (3.107)

Neste exemplo, a troca ocorre quando a dgua subterranea de baixa intensidade

idnica com molalidades de Mg?* e Ca** de 1 x 107 flui através de um estrato argiloso com
uma capacidade de troca catidnica de 100 meq/100g. Concentragdes de outros cations
na agua sdo insignificantes. Supde-se que antes da entrada da dgua subterrdnea no
estrato de argila, as posi¢cdes de troca na argila sdo igualmente compartilhadas por Mg?*
e Ca*. A condicdo de adsor¢do inicial é portanto, Ny, = N, Para calcular as
concentracoes de equilibrio catidnico, € necessario informacgao sobre a porosidade ou
densidade da massa seca de argila. Supde-se que a porosidade é 0,33 e que a densidade
dos solidos é 2,65 g/cm?® Uma estimativa razoavel para a densidade de massa seca é,
portanto, 1,75 g/cm®. E conveniente, neste contexto, expressar as concentracdes dos
cations em solucao como mols por litro, as quais, nas baixas concentrag¢des, equivalem a
molalidade. Uma vez que a porosidade é 0,33, expressa como uma fracao, pode-se dizer
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que cada litro de 4gua no estrato argiloso esta em contacto com 2 x 10® cm?® de sélidos
que tém uma massa de 5,3 x 10% g. Uma vez que a CTC é de 1 meq/g e desde que 1 mol
de Mg®* ou Ca%*= 2 equivalentes, entdo, 5,3 x 10° g de argila terdo um total de 5,3
equivalentes, correspondendo a 1,33 mol de Mg e 1,33 mol de Ca** adsorvidos. Supde-se
também que a agua subterranea flui para a argila saturada com agua, deslocando
totalmente a agua original dos poros. As concentracdes de Ca®** e Mg* na 4agua
subterrdanea podem agora ser calculadas na medida em que esta entra no estrato
argiloso. Um valor de I_{Mg_Ca de 0,6 sera usado, assumindo-se que o deslocamento da

agua dos poros ocorre instantaneamente, com dispersdo hidrodindmica insignificante.
Uma vez que as condi¢des iniciais sdo especificadas como Ny, = N¢,, um litro de agua esta
em contato com argila que tem 1,33 mol de Mg*e 1,33 mol de Ca** nos locais de troca.
Comparada as concentracdes de Mg®* e Ca®* na dgua subterrinea, a camada adsorvida
nas particulas de argila é um grande reservatorio de cations trocaveis.

A substituicdo dos valores iniciais no lado direito da Eq. (3.107) produz um
valor para o quociente de reacdo [Eq. (3.60)]:

W

0 — 1x107,05 _
Mg-Ca 1x10™2 05

Para que a reacao prossiga para o equilibrio em relacdao a nova agua dos poros,
Oirg-ca deve diminuir para um valor de 0,6 até atingir a condi¢do de Q = K. Isto ocorre

por adsorcio de Ca** e liberacido de Mg** para a solucio. O equilibrio é alcancado quando
Ca* = 0,743 x 103, Mg** = 1,257 x 10, N, = 0,500743 e Ny, = 0,499257. A proporgéo de
cations adsorvidos ndo é significativamente alterada, mas a razdo (Mg®") / (Ca*") para as
espécies dissolvidas aumentou de 1 para 1,7. Se a dgua subterrdnea continuar a fluir
através do estrato argiloso, as concentracdes cationicas de equilibrio permanecerdo
como indicado acima até que um numero suficiente de volumes de poro faca com que a
razdo de cations adsorvidos varie gradualmente. Eventualmente, a razdo Ny, / N,
diminui para um valor de 0,6, ocasido em que a argila deixara de ser capaz de alterar as
concentracoes de Mg?* e Ca** da 4gua subterrinea de entrada. Se a quimica da agua de
entrada mudar, o equilibrio de estado estacionario ndo sera atingido.

Este exemplo ilustra a natureza dinamica dos equilibrios de troca catiénica. Pelo
fato das reacoes de troca entre cations e argilas serem normalmente rapidas, pode-se
esperar que as concentracoes de cations na agua subterranea estejam em equilibrio de
troca, mas muitos milhares ou milhdes de volumes de poros podem ter que passar
através do meio poroso antes que a propor¢do de cations adsorvidos se ajuste
completamente a agua de entrada. Dependendo das condigdes geoquimicas e
hidrolégicas, podem ser necessarios periodos de milhdes de anos para que isso ocorra.

A troca envolvendo cations da mesma valéncia é caracterizada pela preferéncia
por um dos ions caso o coeficiente de seletividade seja maior ou menor do que a
unidade. A ordem normal de preferéncia para alguns cations monovalentes e divalentes
para a maioria das argilas é
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Afinidade por adsorg¢do
Cs">Rb">K'>Na >Li

Mais forte Mais fraco

Ba** > S > Ca®* > Mg*

Os fons divalentes tém normalmente uma afinidade de adsor¢do mais forte do
que os monovalentes, embora isto dependa em certa medida da natureza do trocador e
da concentracdao das solugdes (Wiklander, 1964). Ambas sequéncias de afinidade
prosseguem na direcdo do aumento dos raios ionicos hidratados, com adsor¢do mais
forte para os ions hidratados menores e mais fraca para os fons maiores. No entanto,
deve ter-se em mente que a dire¢do na qual uma reacdo de troca catidnica prossegue
depende também da razdo das fracdes molares adsorvidas na condic¢do inicial e da razao
de concentracao dos dois ions em solugdo. Por exemplo, se considerarmos a condicao de
troca Mg - Ca usada nos calculos de equilibrio apresentados acima, mas alterarmos a
condicdo inicial dos ions adsorvidos para NMg = 0,375 e N, = 0,625, ndo havera alteracao
nas concentracdes de Mg? e Ca?* na medida em que a agua subterrinea passa pela
argila. Se as condi¢Ges iniciais de ions adsorvidos fossem tais que a razdo N, / N, fosse
menor que 0,6, a reacdo de troca iria prosseguir na direcao inversa [para a direita na Eq.
(3.105)], fazendo com que a razio (Mg?*) / (Ca®") diminua. Isto indica que para
determinar a direcdo na qual uma reacdo de troca idnica prosseguira, é necessario mais
informacado do que a simples série de afinidade de adsor¢ao apresentada acima.

As reacOes de troca catibnica mais importantes nos sistemas de dagua
subterrdnea sao aquelas que envolvem cations monovalentes e divalentes como
Nd" - Cd*"\Na" -Mg* K" - Ca*",e K" - Mg”" . Para estas reagdes,

24" + B(ad) = B* + 2A4(ad) (3.108)
J— [BZ+]N2
= —d (3.109)

A-B — [A+]2NB

A reagio de troca Na' - Ca*" é de especial importancia quando ocorre em
argilas montmoriloniticas (esmectita), pois, pode causar grandes alteragdes na
permeabilidade. As argilas do grupo montmorilonita podem expandir-se e contrair-se
em resposta a alteracdes na composicao do cation adsorvido entre as plaquetas de
argilominerais. Os raios hidratados de Na' e Ca*" sio tais que dois Na" hidratados
requerem mais espaco do que um de Ca*". Assim, a substitui¢io de Ca** por Na" nos
locais de troca causa um aumento na dimensdo da rede cristalina. Isto resulta numa
diminuicdo da permeabilidade, podendo causar degradacdo da produtividade agricola
dos solos.
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3.8 Is6topos Ambientais

Desde o inicio dos anos 1950, os is6topos que ocorrem naturalmente na agua no ciclo
hidrolégico tém sido usados em investigacdes de sistemas de aguas subterrdneas e
superficiais. De importincia primordial nestes estudos sdo o tritio (*H) e o carbono 14
(**C), que sdo radioativos, e o oxigénio 18 (**0) e o deutério (*H), que sdo nio radioativos
(Tabela 3.1). Estes ultimos sao conhecidos como isétopos estaveis. O tritio e o deutério
sdo muitas vezes representados como T e D, respectivamente. O *H e o **C sdo usados
para determinar a idade das 4guas subterrdneas. O '®0 e o *H servem principalmente
como indicadores de d4reas fonte de aguas subterrdneas e como indicadores de
evaporacdo em corpos de aguas superficiais.

Neste texto, estes quatro is6topos sao os Unicos is6topos ambientais para os
quais sdo descritas aplicagdes hidrogeoldgicas. Para discussoes da teoria e utilizagdo
hidrolégica ou hidroquimica de outros is6topos naturais, tais como carbono 13,
nitrogénio 15 e enxofre 34, o leitor deve consultar Back & Hanshaw (1965), Kreitler &
Jones (1975) e Wigley 1975). Ha vdrias situacées em que os dados isotépicos podem
fornecer informacdes hidrolégicas valiosas que de outra forma ndao poderiam ser
obtidas. Técnicas sofisticadas para a medi¢ao dos is6topos acima mencionados em agua
estdo disponiveis ha varias décadas, periodo durante o qual a utilizacdo destes is6topos
nos estudos de dguas subterraneas tem aumentado gradativamente.

Carbono-14

Previamente ao advento dos grandes testes termonucleares acima do solo em 1953, 0 *C
na atmosfera global era derivado inteiramente do processo natural de transmutacao do
nitrogénio causado pelo bombardeamento dos raios c6smicos. Esta producio de *C foi
estimada em cerca de 2,5 dtomos/s.cm?* (Lal & Suess, 1968). A oxidagado para CO, ocorre
rapidamente, seguida da mistura com o reservatorio atmosférico de CO,. A concentragao
em estado estacionario de *C na atmosfera é de cerca de um dtomo de **C para cada 10'*
adtomos de carbono comum (*2C). Estudos do contetido de C nos anéis de arvores
indicam que esta concentracio de '*C variou ligeiramente durante os ultimos 7000 anos.
Outras evidéncias sugerem que nao houve grandes mudancas nas concentragoes
atmosféricas de *C durante as dltimas dezenas de milhares de anos.

A lei de decaimento radioativo descreve a taxa na qual a atividade de **C e todas
as outras substancias radioativas diminuem com o tempo. Isto é expresso como

A=A2Y" (3.110)

onde A, é o nivel de radioatividade em algum instante inicial, A é o nivel de
radioatividade ap6s um tempo ¢, e T é a meia-vida do is6topo. Esta lei, em conjunto com
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medi¢des do conteudo de *C na dgua subterrinea, pode ser usada como estimar a idade
da dgua subterrdnea. Neste contexto, o termo idade refere-se ao periodo de tempo
decorrido desde que a agua se moveu a zonas profundas de ocorréncia de aguas
subterraneas, depois de ter se isolado da atmosfera da Terra.

O uso de 'C para a datacdo de aguas subterrdneas foi proposto pela primeira
vez por Miinnich (1957), seguindo o desenvolvimento de técnicas para a datagio por *C
de materiais carbonaticos sélidos conduzidas por W. F. Libby, laureado Nobel em 1950.
Quando a agua se move abaixo do nivel d"agua e torna-se isolada do reservatorio de CO,
da Terra, o decaimento radioativo faz com que o contetddo de *C no carbono dissolvido
diminua gradualmente. A expressdo para o decaimento radioativo [Eq. (3.110)] pode ser
rearranjada, e, apds substituicdo de T = 5730 anos, obtém-se

t = —-8270In4 (3.111)

onde 4, é a atividade especifica (desintegracdes por unidade de tempo por unidade de
massa da amostra) do *C na atmosfera terrestre, A é a atividade por unidade de massa
da amostra, e t é a idade de decaimento do carbono. Em investigacées de aguas
subterrineas, as determinacdes de *C sdo feitas no carbono inorginico extraido de
amostras de aguas subterraneas que geralmente variam em volume de 20 a 200 L. A
massa de carbono necessaria para uma andlise precisa por métodos convencionais é
cerca de 3 g. Os valores de C obtidos deste modo sdo uma medida dos teores de *C do
C0,(aq), H,CO,, CO,* e HCO, na 4gua no momento da amostragem. O *C também pode
estar presente no carbono organico dissolvido tais como &cidos falvicos e huimicos,
porém, esta fonte de *C é pequena, ndo sendo normalmente incluida nos estudos de
idade das aguas subterraneas.

A atividade especifica de '*C no carbono que estava em equilibrio com a
atmosfera da Terra, previamente aos testes na atmosfera de dispositivos termonucleares,
é de aproximadamente 10 desintegragdes por minuto por grama (dpm/g). Um
equipamento moderno para a medicdo de *C pode detectar niveis de atividade de *C tio
baixos quanto cerca de 0,02 dpm/g. A substituicdo dessas atividades especificas na Eq.
(3.111) produz uma idade maxima de 50.000 anos. Deve-se enfatizar que esta é uma
idade aparente do carbono inorganico dissolvido. Para obter algumas informacdes
hidrolégicas tuteis a partir destes dados, é necessario determinar a fonte de carbono
inorganico. Calcita ou dolomita ocorrem em varios ambientes de agua subterranea. O
carbono que entra na agua subterranea por dissolucdo destes minerais pode causar a
dilui¢do do teor de *C em relacdo ao total de carbono inorginico na dgua. Esta é a razio
pela qual, na maioria dos sistemas de dguas subterraneas, a calcita e a dolomita sdo mais
antigas que 50.000 anos. O carbono delas é, portanto, desprovido de quantidades
significativas de C, o qual é referido como carbono "morto". Para obter estimativas da
idade real da 4gua subterrdnea a partir de C é necessario avaliar o efeito do carbono
morto na reducdo do teor relativo de *C na dgua subterranea. Uma indicacio de como
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isto pode ser feito esta descrita no Capitulo 7.

Tritio

A ocorréncia de tritio nas aguas do ciclo hidrolégico decorre de fontes naturais e
artificiais. De forma semelhante a produgdo de '*C, *H é produzido naturalmente na
atmosfera terrestre por interacao de raios césmicos produzidos por néutrons com o
nitrogénio. Lal & Peters (1962) estimaram que a taxa de produg¢do atmosférica é 0,25
atomos/s.cm? Em 1951, Van Grosse e colaboradores descobriram que o *H ocorreu
naturalmente na precipitacdo. Dois anos mais tarde, grandes quantidades de tritio
artificial entraram no ciclo hidrolégico como resultado de testes atmosféricos
conduzidos em larga escala com bombas termonucleares. Infelizmente, poucas medigoes
de tritio natural na precipitacdo foram feitas antes de ter ocorrido a contaminacao
atmosférica. Estima-se que, antes do inicio dos testes atmosféricos em 1952, o contetido
natural de tritio na precipitacdo correspondia a 5-20 unidades de tritio (Payne, 1972).
Uma unidade de tritio equivale a um atomo de tritio para cada 10 atomos de
hidrogénio. Como a meia-vida de *H é 12,3 anos, espera-se que a dgua subterrinea que
sofreu recarga antes de 1953 possua concentracdes de *H abaixo de 2-4 TU. A primeira
fonte importante de *H artificial entrou na atmosfera durante os testes iniciais de
grandes dispositivos termonucleares em 1952. Eles foram sucedidos por testes
adicionais em 1954, 1958, 1961 e 1962, antes da moratoria dos testes atmosféricos,
conforme acordo entre os Estados Unidos e a Unido Soviética.

Desde o inicio dos testes termonucleares, o teor de tritio na precipitacao tem
sido monitorado em varios locais no hemisfério norte e em nimero menor, mas
significativo, no hemisfério sul. Considerando os dados separadamente por hemisférios,
existe um forte paralelismo na concentracdo de *H com o tempo, embora os valores
absolutos variem de um local para outro (Payne, 1972). No hemisfério sul, os valores de
3H sdo mais baixos devido a maior razio entre a drea oceinica e terrestre. O maior
registro continuo de concentra¢des de *H na precipita¢io é o de Ottawa, Canad4, onde a
amostragem foi iniciada em 1952. O registro do teor de *H em fung¢io do tempo para este
local est4 ilustrado na Figura 3.11. As tendéncias apresentadas neste grafico para o *H
sdo as mesmas para qualquer local no hemisfério norte. Os dados de tritio obtidos pela
Agéncia Internacional de Energia Atomica (AIEA) a partir de uma rede global de
amostragem permitem estimar o *H no tempo em areas onde ndo hi estagdes de
amostragem ou onde ocorrem apenas registros de curto prazo. Numa dada latitude, as
concentracdes de tritio na precipitacao nas estacoes de amostragem proximas a costa
sdo menores do que areas interiores, devido a diluicdo do vapor d"agua oceanica, que é
baixo em tritio.

As medicdes das concentragdes de tritio podem ser um auxilio valioso em
muitos tipos de investigacdes de Aguas subterraneas. Se uma amostra de agua
subterranea de um local do hemisfério norte contém tritio em niveis de concentracdo de
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centenas ou milhares de TU, é evidente que a agua, ou pelo menos uma grande fragdo
dela, entrou originalmente na zona de aguas subterraneas depois de 1953. Se a agua tem
menos que 5-10 TU, entdo, deve ter se originado antes de 1953. Usando métodos
rotineiros para a medi¢do de baixos niveis de tritio em amostras de agua, concentragoes
proximas de 5-10 TU podem ser determinadas. Contudo, utilizando métodos especiais
para a concentracdo de *H nas amostras de agua, valores tio baixos quanto 0,1 TU
podem ser obtidos. Se as amostras nio contém *H detectavel em medig¢des de rotina, é
razoavel admitir que quantidades significativas de agua pds-1953 ndo estao presentes. A
agua p6s-1953 é ainda referida como dgua moderna ou dgua com tritio de bomba.

Os dados de tritio originados de padrdes de amostragem detalhados podem, as
vezes, ser usados para distinguir diferentes zonas de idade na parte da 4gua moderna de
sistemas de fluxo de agua subterranea. Para este tipo de uso do tritio, o cenario
estratigrafico deve ser simples, de forma que os padrdes de fluxo complexos ndo
impecam a identificagdo das tendéncias de tritio. Em situa¢des onde as concentragdes de
’H de duas zonas de fluxo adjacentes sdo bem definidas, os dados de tritio podem ser
Uteis para distinguir as zonas de mistura. A utilidade do tritio em estudos de aguas
subterrdaneas é reforcada pelo fato de que ele nao é significativamente afetado por
quaisquer reacdes, exceto o decaimento radioativo.
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Figura. 3.11 Variagdo de tritio na precipitacigo em Ottawa, Canada
(concentragdo média mensal, TU).

Oxigénio e Deutério

Com o advento do espectrometro de massas, tornou-se possivel logo no inicio da década
de 1950 a realizacdo de medidas rapidas e precisas das razdes isotdpicas. As razdes dos
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principais isétopos associados com a molécula de agua, *0/*°0 e 2H/'H, tem sido de
especial interesse para os hidrologos. As razdes isotdpicas sdao expressas em valores
delta (8), na unidade de partes por mil (%o), correspondendo a diferencgas relativas a um
padrao arbitrario conhecido como SMOW (dgua ocednica média padrao):

0(%o0)=[(R—R

)/R 1% 1000 (3.112)

padrdo padrdo

onde: R e R, correspondem, respectivamente, as razdes isotépicas *H/'H ou *0/'°0
da amostra e padrdo. A precisdo das medidas é geralmente melhor que +0,2%o0 e *2%o0
para 6'%0 e &°H, respectivamente.

Os varios tipos isotopicos de agua possuem pressoes de vapor e pontos de
congelamento ligeiramente diferentes. Essas duas propriedades causam diferencas nas
concentracdes de '®0 e “H na agua em varias partes do ciclo hidrolégico. O processo por
intermédio do qual o contetido isotépico de uma substancia se modifica em virtude da
evaporacdo, condensacao, congelamento, fusdo, reagcdes quimicas ou efeitos bioldgicos
chama-se fracionamento isotdpico. Quando a 4gua evapora dos oceanos, o vapor d'dgua
produzido é empobrecido em ¥0 e ?H relativamente a 4gua dos oceanos, isto &, 12-15%o
em 0 e 80-120%o em *H. Quando o vapor d'adgua condensa, a chuva ou neve formada
exibe maior concentracio em 0 e *H do que o vapor d’dgua remanescente. Uma vez que
o vapor d’adgua desloca-se para areas interiores em funcao dos sistemas de circulacdo
atmosférica regional ou continental, e como o processo de condensacao e precipitacao é
repetido muitas vezes, entdo, a chuva ou neve torna-se caracterizada por baixas
concentracoes dos isdtopos pesados 0 e *H. A presenca de '®0 e ?H na precipitacio
ocorrendo em determinado local numa certa época depende, de uma maneira geral, da
sua localizagdo no continente e, mais especificamente, da histéria de
condensacdo-precipitagdo do vapor d'dgua atmosférico. Desde que ambos, a
condensacdo e o fracionamento isotépico, sdo dependentes da temperatura, a
composicao isotépica da precipitacdo é também dependente da temperatura. O efeito
combinado desses fatores implica em (1) acentuada tendéncia da composicao isotépica
média anual da precipitacdo nos continentes, (2) acentuada variacdo sazonal da média
temporal da composicdo isotopica da precipitacio numa dada localidade, e (3) bastante
variavel e ndo previsivel composicdo isotépica da chuva ou neve durante um evento
individual de precipitagdo. Chuvas ocorrendo em areas continentais podem apresentar
valores entre 0 e -25%o para 0 e entre 0 e -150%o para *H, apesar de que as médias
anuais possam exibir pouca variacdo. Assim, acentuadas variagdes podem efetivamente
ocorrer durante eventos individuais de precipitagdo em virtude de mudancas de
temperatura na zona de condensacdo atmosférica ou de efeitos de empobrecimento
isotopico. Mudancas também podem ocorrer durante a queda das gotas de chuva,
principalmente no inicio de uma tempestade e em regides aridas ou semiaridas.

Nas zonas mais profundas em subsuperficie, onde as temperaturas estdo acima
de 50-100°C, o teor de '®0 e ?H na 4gua subterrinea pode ser significativamente alterado
em funcdo das interagdes quimicas com a rocha hospedeira. Porém, nas temperaturas
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inferiores tipicamente associadas a aguas subterraneas circulando a baixa profundidade,
ocorrem poucas alteracdes na concentracdo desses isotopos devido a processos
quimicos. Nesses regimes de fluxo, tanto o ®0 quanto o *H sio tracadores de ocorréncia
natural ndo-reativos cujas concentracdes sdo determinadas tanto pela composicdo
isotopica das aguas metedricas quanto pela quantidade de evaporagdo que ocorre antes
da agua penetrar na por¢ao superior da zona de solo. Na medida em que a 4gua move
para esta zona, as concentragdes de '®0 e “H tornam-se uma propriedade caracteristica
da massa d’agua em subsuperficie, a qual, em muitos contextos hidrogeoldgicos, permite
que as areas fontes e padroes de mistura sejam determinados por amostragem e analise
desses isétopos.

As concentragdes de *H e '®0 obtidas a partir de monitoramentos globais da
precipitacao estdo correlacionadas de acordo com a equacgao (Dansgaard, 1964)

02H(%0) = 8 9'°0(%o) + 10 (3.113)

a qual é conhecida como reta das dguas metedricas. Correlacdes lineares com
coeficientes ligeiramente diferentes deste sdo obtidas a partir de estudos envolvendo a
precipitacao local. Nas condi¢des naturais, quando a dgua evapora do solo ou corpos
d'dgua superficiais, ela se torna enriquecida em 0 e ?H. O grau relativo de
enriquecimento é diferente daquele que ocorre durante a condensagio. A razdo §'%0/5°H
da precipitacdo parcialmente evaporada é maior que a razdo da precipitagdo normal
obtida a partir da Eq. (3.113). O afastamento das concentracdes de '®0 e 2H em relacgdo a
reta das aguas metedricas é um aspecto dos is6topos que pode ser usado em varias
investigacoes hidroldgicas, incluindo estudos da influéncia das aguas subterraneas no
balanco hidrolégico de lagos e reservatorios e efeitos da evaporagdo na infiltracao.

3.9 Medida a Campo de Parametros Indexadores

A descricdo de técnicas laboratoriais utilizadas para a analise quimica ou isotépica de
amostras de agua esta além do escopo deste texto. Para esse tipo de informacgao,
sugere-se que o leitor consulte Rainwater & Thatcher (1960) e U.S. EPA (1974b). O nosso
propdsito aqui é descrever brevemente os métodos a partir dos quais varios importantes
parametros indexadores sdo medidos no campo. Esses parametros sdo a condutancia
elétrica especifica, pH, potencial redox e oxigénio dissolvido. Nos estudos envolvendo as
aguas subterraneas, cada um desses parametros pode ser medido no campo por meio da
imersao de sondas em amostras de dgua ou pela insercdo das sondas nos po¢os ou
piezémetros.

A condutividade elétrica é a capacidade de uma substancia conduzir corrente
elétrica. Possui a unidade de reciproco de ohm-metros, correspondendo no sistema SI a
siemens por metro (S/m). A condutancia elétrica é a condutividade de um corpo ou
massa de fluido por unidade de comprimento e sec¢do transversal numa temperatura
especifica. Na literatura relacionada as aguas subterraneas, a condutancia elétrica tem
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sido normalmente expressa como o reciproco de miliohms ou o reciproco de microohms,
conhecidos como milimhos e micromhos. No sistema SI, 1 milimho é denotado como 1
milisiemen (mS) e 1 micromho como 1 microsiemen (puS).

A 4gua pura no estado liquido tem uma condutancia elétrica muito baixa, menor
que um décimo de 1 microsiemen a 25°C (Hem, 1970). A presenca de espécies idonicas
carregadas em solugdo torna a solugao condutiva. Uma vez que as aguas naturais contém
espécies idnicas e ndo idnicas em quantidades variadas, as determinacdes de
condutancia ndo podem ser usadas para a obtencdo de estimativas precisas da
concentragdo de ions ou sdélidos totais dissolvidos. Contudo, como uma indicagao geral
dos solidos totais dissolvidos (TDS), os valores de condutadncia especifica sdo
frequentemente Uteis para propoésitos praticos. A seguinte relagdo pode ser empregada
para efetuar a conversao entre os valores de condutancia e TDS (Hem, 1970):

TDS = AC (3.95)

onde: C é a condutincia em microsiemens ou micromhos, TDS é expresso em g/m? ou
mg/L, e A é um fator de conversdo. Para a maioria das aguas subterraneas, A esta entre
0,55 e 0,75, dependendo da composicao i6nica da solugdo.

As medidas de condutancia elétrica podem ser feitas no campo simplesmente
pela imersdo de uma célula de condutdncia nas amostras de 4gua ou pela sua insercdo
nos pog¢os e registro da condutincia num galvanémetro. Equipamentos robustos
adequados para uso no campo tém sido disponibilizados por varios fornecedores. Nos
estudos envolvendo as dguas subterraneas, as medidas de condutancia sdo geralmente
feitas no campo a fim de que as variagcdes nos soélidos dissolvidos possam ser
determinadas sem os atrasos associados com o transporte das amostras até o
laboratorio. Uma vez que as distribuicdes dos valores de condutincia na agua
subterranea sdo mapeadas no campo, programas de amostragem podem ser ajustados
de maneira a levar em conta anomalias ou tendéncias que podem ser identificadas na
medida em que o trabalho de campo se desenvolve.

Com o propdsito de evitar mudancas ocasionadas pelo escape de CO, da agua,
medidas do pH da agua subterranea sao normalmente feitas no campo imediatamente
apos a coleta da amostra. O diéxido de carbono na agua subterrdanea normalmente
ocorre numa pressdo parcial muito maior que na atmosfera terrestre. Quando a dgua
subterranea é exposta a atmosfera, o CO, escapa e o pH aumenta. O acréscimo do pH
para um dado decréscimo em Py, pode ser calculado a partir dos métodos descritos na
Secdo 3.3. Para as determinacdes de pH no campo, medidores portateis de pH e
eletrodos sdo geralmente usados. As amostras sao usualmente trazidas até a superficie
do terreno por bombeamento ou por intermédio de amostradores apropriados ao invés
de se realizar a insercao dos eletrodos nos pog¢os. Uma descricao detalhada da teoria e
métodos para a determinacdo de pH nas dguas sdo apresentados por Langmuir (1970).

O oxigénio dissolvido é outro importante parametro hidroquimico comumente
medido no campo a partir da imersao de uma pequena sonda nas amostras de agua ou



Propriedades e Principios Quimicos / Cap. 3 159

nos po¢os. Numa sonda de oxigénio dissolvido, as moléculas do gas oxigénio difundem
através de uma membrana para uma célula de medida numa taxa proporcional a pressao
parcial do oxigénio na agua. Em seu interior, o sensor de oxigénio reage com um
eletrolito e é reduzido por uma voltagem aplicada. A corrente gerada é diretamente
proporcional a pressdo parcial do oxigénio na agua externa ao sensor (Back and
Hanshaw, 1965). Sondas robustas de oxigénio dissolvido que podem ser conectadas a
medidores portateis estdo disponiveis no mercado. Essas sondas podem ser
introduzidas diretamente nos pocos ou piezdmetros para fins de obtencdo de medidas
representativas das condigdes in situ. O oxigénio dissolvido também pode ser medido no
campo por uma técnica de titulacdo conhecida como método de Winkler (U.S. EPA,
1974b).

As sondas de oxigénio dissolvido comumente utilizadas possuem um limite de
deteccdo de aproximadamente 0,1 mg/L. Sondas de alta precisio podem medir o
oxigénio dissolvido em niveis tdo baixos quanto 0,01 mg/L. Mesmo em concentracdes de
oxigénio dissolvido préximas desses limites de detec¢do, a agua subterranea pode conter
oxigénio suficiente para realizar a oxidacdo de muitos tipos de constituintes reduzidos.
Os valores de Eh ou pE podem ser determinados a partir dos valores medidos de
oxigénio dissolvido por intermédio da Eq. (3.77). A concentragao de oxigénio dissolvido
pode ser convertida para P, por intermédio da Lei de Henry (P,, = O, dissolvido/K,,,
onde K,,a 25°C é 1,28x10 mol/bar). Em pH 7, os valores de pE obtidos dessa maneira
para concentra¢des de oxigénio dissolvido nos limites de detec¢do foram 13,1 e 12,9,
correspondendo a Eh de 0,78 e 0,76 V, respectivamente. A Figura 3.10 indica que esses
valores estdo préoximos do limite superior do dominio pE-pH para a 4gua. Se a 4gua esta
saturada com oxigénio dissolvido (isto é, em equilibrio com o oxigénio na atmosfera
terrestre), o valor calculado de pE é 13,6. Para que os valores de pE calculados a partir
das concentragdes de oxigénio dissolvido possam servir como indicacdo verdadeira da
condi¢do redox da agua, o oxigénio dissolvido deve ser a espécie oxidativa controladora
na agua com condi¢bes redox no equilibrio ou préximas dele. Valores medidos de outros
constituintes dissolvidos multivalentes podem também ser usados para uma estimava
das condi¢des redox da agua subterranea. Uma discussao adicional deste tépico esta
incluida no Capitulo 7.

Outra abordagem para se avaliar a condicdo redox da agua subterranea
corresponde a realizacdo da medida do potencial elétrico na dgua por meio de um
sistema de eletrodos que inclui um eletrodo metalico inerte (platina é geralmente
utilizado). Os sistemas de eletrodos conhecidos como sondas Eh sdao comercialmente
disponiveis. Com o propdsito de registrar o potencial elétrico, eles podem ser acoplados
aos mesmos medidores utilizados para as determinacdes de pH. A fim de que essas
leituras apresentem significado, as sondas devem ser introduzidas nos poc¢os ou
piezdmetros, ou, ainda, imersas diretamente nas amostras armazenadas em frascos
isentos de ar. Para muitas zonas de ocorréncia de agua subterranea, os potenciais
medidos dessa maneira indicam as condi¢des redox reais, porém, em muitos casos, isto
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ndo ocorre. Uma discussdo detalhada da teoria e significado do uso de eletrodos para as
medidas redox é apresentada por Stumm & Morgan (1970) e Whitfield (1974).
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Problemas

Nos problemas listados a seguir que envolvem a realizacdo de calculos, deve ser
negligenciada a ocorréncia de associagdes de ions ou complexos como CaS0,°, MgSo0,°,
NaSO,, CaHCO,*, e CaCO,’. As informagdes que podem ser obtidas de algumas figuras
deste texto servem como um guia para a resolucao de muitos problemas.

1. Uma andlise laboratorial indica que o carbono inorganico dissolvido total numa
amostra de agua de aquifero corresponde a 100 mg/L (expressa como C). A
temperatura no aquifero é 15°C, o pH é 7,5 e a intensidade ionica é 0,05. Quais sdo
as concentra¢des de H,CO,, CO,*, e HCO, e pressdo parcial de CO,? Estd a Py, no
intervalo de variagdo tipico para as aguas subterraneas?

2. Agua salina é injetada num aquifero que esta confinado por uma rocha impermeavel
subjacente e por uma camada densa de argila ndo fraturada sobrejacente de 10 m de
espessura. Um aquifero de agua doce ocorre acima deste aquitardo. A concentragdo
de CI' na 4gua injetada é de 100.000 mg/L. Determinar o tempo necessario para o CI’
atingir por difusdo molecular o aquifero de agua doce apds passar pelo aquitardo
argiloso. Expresse sua resposta em termos do periodo de tempo que seria razoavel
em funcdo da informagdo disponivel. Assuma que a velocidade do fluxo hidraulico
através da argila é desprezivel em relacao a taxa de difusao.

3. Dois estratos horizontais permedaveis de arenito numa bacia sedimentar profunda
estdo separados por um leito de folhelho montmorilonitico nao fraturado de 100 m
de espessura. Um dos estratos de arenito possui uma concentragdo de solidos totais
dissolvidos de 10.000 mg/L, enquanto que o outro de 100.000 mg/L. Dadas
condi¢des hidrodinamicas favoraveis, determinar a maior diferenca de potencial que
poderia ocorrer através do folhelho como resultado de efeitos de osmose (para a
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atividade da agua em solug¢des salinas, consultar Robinson & Stokes, 1965). O
sistema esta numa temperatura de 25°C. Quais sdo os fatores que governariam a
diferenca de potencial real que se desenvolveria?

4. A 4gua de chuva infiltra num depdsito de areia composto de quartzo e feldspato. Na
zona de solo, a 4gua esta em contato com o ar no solo que esta numa pressao parcial
de 10" bar. O sistema estd numa temperatura de 10°C. Determinar o pH da 4gua do
solo. Assumir que as reagdes entre a agua e a areia sao tdo lentas, de maneira que
elas ndo afetam significativamente a quimica da agua.

5. Os resultados da analise quimica de uma agua subterranea sdo (valores expressos em
mg/L): K* = 5,0, Na* = 19, Ca** = 94, Mg** = 23, HCO, = 334, ClI =9, e SO,* = 85; pH
7,21; temperatura 25°C. Determinar os indices de saturacdo em relagdo a calcita,
dolomita e gipso. A amostra de agua provém de um aquifero composto de calcita e
dolomita. Esta a 4gua apta a dissolver o aquifero? Explique.

6. Existe alguma evidéncia de que a analise quimica relacionada na questao 5 exibe erros
que tornariam a andlise inaceitavel quando se leva em conta a precisdo analitica?

7. Uma agua subterrdnea numa temperatura de 25°C e Py, de 10 bar flui através de
estratos enriquecidos em gipso, tornando-se saturada em gipso. A agua, entdo,
desloca-se até um aquifero calcario e dissolve calcita até saturagdo. Determinar a
composicao da agua no calcario depois que a calcita dissolve até atingir o equilibrio.
Assuma que o gipso nao precipita na medida em que a calcita dissolve.

8. Uma amostra de agua de um aquifero na temperatura de 5°C tem a seguinte
composi¢do (expressa em mg/L): K* = 9, Na* = 56, Ca** = 51, Mg** = 104, HCO, =
700, CI' = 26, e SO,* = 104; pH 7,54. O pH foi obtido a partir de medida feita no
campo imediatamente ap0s a amostragem. Se é permitido que a amostra entre em
equilibrio com a atmosfera, determinar qual o novo valor de pH. (Nota: A P, da
atmosfera terrestre é 103 bar; assuma que a calcita e outros minerais nio
precipitam numa taxa significativa na medida em que ocorre o equilibrio com a
atmosfera terrestre).

9. Medidas em campo indicam que agua num aquifero livre possui pH 7,0 e concentragao
de oxigénio dissolvido igual a 4 mg/L. Estimar o pE e Eh dessa agua. Assuma que o
sistema redox esta no equilibrio e que a 4gua esta a 25°C e 1 bar.

10. A 4gua descrita na questdo 9 possui uma concentragdao de HCO; igual a 150 mg/L. Se
a concentragdo de ferro total é governada por equilibrios envolvendo o FeCO,(s) e
Fe(OH),(s), determinar as concentragdes de Fe** e Fe?* na dgua. Quais sdo as fontes
potenciais de erro nesta determinag¢ao?

11. Uma amostra de agua tem condutancia especifica de 2000 pS na temperatura de
25°C. Determinar os soélidos totais dissolvidos e a intensidade idnica dessa agua.
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12.

13.

14.

15.

16.

17.

18.

Apresentar a resposta como uma variacdo esperada para a ocorréncia dos valores de
TDSel.

Uma agua subterrdnea tem a seguinte composicao (expressa em mg/L): Na* = 460,
Ca* = 40, Mg* = 2, HCO, = 1200, Cl' = 8, e SO,* = 20; pH 6,7. Qual a quantidade de
adgua necessaria a ser coletada de maneira a se obter suficiente carbono para a
determinacio de ™C por técnicas convencionais?

Determinar a P, para a agua descrita na questao 12. Ela esta bem acima do valor da
Py, para a atmosfera terrestre. Bem como acima do valor tipico para a maioria das
aguas subterraneas. Sugerir uma razao para a elevada P_,.

Na variacdo normal do pH das aguas subterraneas (6-9), quais sdo as espécies
dominantes dissolvidas de fésforo? Explique porque.

Preparar um grafico de ocorréncia percentual em fung¢do do pH similar ao da Figura
3.5 para as espécies dissolvidas de sulfeto (HS, S*, H,S) na dgua a 25°C.

Medidas radiométricas numa amostra de carbono inorganico proveniente de um
pogo forneceram uma atividade de *C igual a 12 desintegracdes por minuto (dpm).
A atividade do ruido de fundo é 10 dpm. Qual é a idade aparente da amostra?

Uma 4gua subterranea a 5°C possui pH 7,1. Esta 4gua é 4cida ou alcalina?

A precipitagdo de calcita em zonas abaixo do nivel d"agua (condigdes de um sistema
fechado) faz com que o pH da 4gua aumente ou diminua? Explique.
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4.1 Litologia, Estratigrafia e Estrutura

A natureza e distribuicdo de aquiferos e aquitardes em um sistema geoldgico sao
controladas pela litologia, estratigrafia e estrutura dos depdsitos geolégicos e suas
formacdes. A litologia é a composicdo fisica, incluindo a composicdo mineraldgica,
tamanho e empacotamento dos graos, dos sedimentos ou das rochas que compdem o
sistema geologico. A estratigrafia descreve as relagdes geométrica e temporal entre as
diversas lentes, camadas e formagdes nos sistemas geoldgicos de origem sedimentar.
Feigdes estruturais tais como clivagens, fraturas, dobras e falhas sdo as propriedades
geométricas dos sistemas geoldgicos produzidas por deformacdo apdés deposicao ou
cristalizagdo. Em depositos inconsolidados, a litologia e estratigrafia constituem os
controles estruturais mais importantes. Na maioria das regides, o conhecimento da
litologia, estratigrafia e estrutura conduz diretamente a compreensao da distribuicao
dos aquiferos e aquitardes.

Situagdes em que a estratigrafia e a estrutura controlam a ocorréncia de
aquiferos e aquitardes estao ilustradas na Figura 4.1. Nos estados das Grandes Planicies
e no oeste do Canada ha muitas ocorréncias de arenitos do Cretaceo ou do Paleozoico
deformados ao longo das montanhas rochosas ou ao longo de intrusdes igneas, como em
Black Hills. Os arenitos permeaveis sao aquiferos artesianos regionais [Figura 4.1 (a)]
alimentados por recarga nas areas de afloramento e por fluxos através de camadas
argilosas confinantes. Nas bacias intramontanas, no oeste dos Estados Unidos, aquiferos
de areia e cascalho permeaveis sdao formados em leques aluviais intercalados com



Geologia Agua Subterranea / Cap. 4 165

camadas de silte e argila depositados em lagos desérticos [Figura 4. (b)]. A agua
recarrega os aquiferos ao longo das montanhas. Condi¢cdes de confinamento se
desenvolvem a medida que os aquiferos ocorrem em direcdo a planicie da bacia. No
Saara, regido da Africa, as camadas permeaveis pouco deformadas formam aquiferos
regionais que recebem agua através da regido frontal de montanhas distantes e por
fluxos verticais. As ocorréncias de agua superficial sdo controladas por falhas ou dobras,
ou onde a superficie desértica é erodida perto do topo dos aquiferos [Figura 4.1 (c)].
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Figura 4.1 Influéncia da estratigrafia e estrutura na ocorréncia de aquiferos
regionais. (a) Mergulho suave de aquiferos areniticos com area
de afloramento ao longo da frente de montanha. (b) Aquiferos
com intercalagdes de areia e cascalho que se estendem desde
regibes de sopé intramontanos. (c) Aquiferos falhados e
dobrados em regides desérticas. Os corpos de aguas superficiais
refletem caracteristicas estruturais (segundo Hamblin, 1976).

Desconformidades sdo caracteristicas estratigraficas de especial importancia em
hidrogeologia. Uma desconformidade é uma superficie que representa a duragao de um
intervalo de tempo em que a deposicdo foi desprezivel ou inexistente, ou mais
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comumente, durante o tempo em que a superficie das rochas existentes foram
degradadas, erodidas ou fraturadas. Muitas vezes, as rochas subjacentes foram
deformadas ou inclinadas antes da deposicio de novos materiais sobre a
desconformidade. Aquiferos sdo comumente associados com desconformidades, tanto
em zonas alteradas ou fraturadas logo abaixo de superficies erosionais, ou em zonas
permeaveis de sedimentos grosseiros depositados acima da superficie erosional,
quando o sistema iniciou uma nova era de acres¢do. Em muitas das partes
tectonicamente estaveis do interior da América do Norte, onde rochas sedimentares
sub-horizontais ocorrem sob a sobrecarga natural, a ocorréncia de desconformidades é
a chave para a distribuicao dos aquiferos e aquitardes e da qualidade da agua entre eles.

Em terrenos que foram deformados por meio de dobramento ou falhamentos,
pode ser dificil discernir os aquiferos por causa da complexidade geoldgica. Nestas
situagdes, o fator principal nas investigacdes de aguas subterraneas €, geralmente, a
analise estrutural do contexto geoldgico em escala grande.

4.2 Dep0sitos Fluviais

Depdsitos inconsolidados sao compostos por particulas de cascalho, areia, silte ou
particulas na granulometria de argila que ndo sao fixados ou consolidados através da
cimentacdo mineral, por pressdo ou por alteracdo termal dos graos. Depdsitos fluviais
sdo materiais depositados por processos fisicos nos canais dos rios ou em planicies de
inundacdo. Os materiais sdo também conhecidos como depdsitos aluviais. Esta secao
enfatiza os materiais fluviais depositados em ambientes nao glaciais. Os depositos
formados pelo derretimento de rios congelados serdo discutidos na Secao 4.4.

Materiais fluviais ocorrem em quase todas as regides. Em diversas areas, os
aquiferos de origem fluvial sdo importantes fontes de abastecimento de agua. A Figura
4.2 ilustra a morfologia e variacdes nos depdsitos formados por rios entrelagados e
canais meandrantes. Devido a mudan¢a na posicdo dos canais dos rios e alteracdo
constante nas velocidades de deposicdo, os depoésitos em rios possuem variabilidade
textural caracteristica do local, o que ocasiona muita heterogeneidade na distribuicao
das propriedades hidraulicas. Rios entrelacados, geralmente, ocorrem em locais onde o
sedimento disponivel para o transporte possui areia grossa ou cascalho e onde
velocidades de transporte sdo altas devido a topografia regional de encostas ingremes.
As mudancas na configuracao dos canais, dos cursos dos rios e a variacao da velocidade
podem resultar em extensos depdsitos de camadas de areia e cascalho com pequenas
zonas de sedimentos siltosos ou argilosos preenchendo os canais abandonados. Rios
meandrantes e os seus ambientes de planicie de inundagdo também possuem depoésitos
com granulometria de fracdo grossa e fina. As abundancias relativas e as relacoes
estratigraficas dos sedimentos, no entanto, sao geralmente muito diferentes dos
depésitos de rios entrelagados. Depésitos com canais preenchidos com material siltoso
ou argiloso sdo mais abundantes do que em depdsitos de rios entrelacados. Areia em
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estratificacdes cruzadas geralmente com graos finos ou médio com composi¢do variavel
de silte e argila, é depositada nos diques e planicies aluviais. Areia de granulometria
mais grossa e cascalho geralmente se formam ao longo de barras em diversos pontos. Os
depdsitos de cascalho se desenvolvem como canais residuais de fundo. A abundéancia
relativa dos varios depdsitos formados em rios meandrantes e em suas planicies de
inundacdo é muito influenciada pela natureza dos sedimentos fornecidos ao rio a partir
da bacia hidrografica. Devido a variabilidade das fontes e do fluxo de sedimentos, a
delimitacdo de zonas aquiferas nestes depositos utilizando-se dados de sondagem é
uma tarefa dificil que, muitas vezes, envolve muita especulacao.

Um grande numero de testes de condutividade hidraulica, tanto no campo
quanto no laboratério, foi realizado em depdsitos fluviais. Os resultados dos testes de
permeabilidade em amostras de testemunhos indicam variagdes dentro das zonas
permeaveis de mais de 2 ou 3 ordens de grandeza. Essas variagdes refletem a diferenca
nas distribui¢des granulométricas em camadas individuais dentro do corpo do depdsito.

Planicie de Inundagdo
Abandonada

Figura 4.2 Caracteristicas da superficie e natureza dos depésitos formados
em (a) ambiente de rios entrelacados e (b) ambiente da planicie
de inundagéao de rios meandrantes (segundo Allen, 1970).

Quando as propriedades médias de grandes volumes sao consideradas, a
caracteristica de acamamento dos depdsitos fluviais confere uma forte anisotropia ao
sistema. Em uma escala reduzida representada por amostras de testemunhos testados
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no laboratério, a anisotropia de permeabilidade esta presente, mas nio como uma
caracteristica marcante. Johnson e Morris (1962) relatam sobre as condutividades
hidraulicas verticais e horizontais de 61 amostras de laboratério, de sedimentos fluviais
e lacustres do Vale S3o Joaquim, Califérnia. 46 amostras apresentaram maior
condutividade hidraulica horizontal do que vertical, sendo que 11 das amostras foram
isotropicas e apenas 4 apresentaram maior condutividade vertical. As condutividades
horizontais apresentaram valores entre 2 e 10 vezes maiores que os valores verticais.

4.3 Depositos Edlicos

Materiais que sdo transportados e depositados pelo vento sdo conhecidos como
depdsitos edlicos. Depositos eolicos consistem em areia ou silte. Dunas de areia
formam-se ao longo de costas e em areas interiores onde as precipitacdes pluviais sao
esparsas e a areia superficial estd disponivel para transporte e deposicao. A areia edlica
inconsolidada é caracterizada pela auséncia das fragdes argilosas e siltosas, por possuir
textura uniforme com granulometria variando de fina a média e por conter graos
arredondados. Essas areias sdo moderadamente permeaveis (10 - 10 m/s) e formam
aquiferos em areas onde ocorrem espessuras saturadas consideraveis. Suas porosidades
estdo entre 30 e 45%. Em comparacdo com depoésitos aluviais, areias edlicas sdo
bastante homogéneas e tdo isotrépicas quanto qualquer outra ocorréncia de depoésito
natural. A acdo de sele¢do do vento tende a produzir depésitos que sdo uniformes em
uma escala local e, em alguns casos, muito uniformes em grandes areas.

Os mais extensos depdsitos edlicos inconsolidados na América do Norte sdo
depositos geralmente de silte, conhecidos como loesse. Loesse ocorre em superficie ou
em subsuperficie rasa em amplas areas na regido do Centro-Oeste e das Grandes
Planicies da América do Norte. O loesse foi depositado durante o Pleistoceno e
pOs-Pleistoceno como resultado da atividade de vento que provocou nuvens de silte que
se espalharam pela paisagem. Devido as pequenas quantidades de argila e cimento de
carbonato de calcio, que estdo quase sempre presentes, o loesse é leve a
moderadamente coeso. A porosidade do loesse normalmente estd entre 40 e 50%. A
condutividade hidraulica do loesse varia de 10 m/s, em fragdo grossa, a 107 m/s, em
loesse limpo; ou valores inferiores, em loesse de fragdo fina ou moderadamente
argilosa, que ndo possui permeabilidade secundaria.

Fraturas, dutos radiculares e tocas feitas por animais geralmente produzem
permeabilidade secundaria na direcdo vertical que pode exceder em muito a
permeabilidade primaria. Como um resultado de repetidos episédios de movimentos de
silte na atmosfera, solos soterrados sdo comuns em loesse. Zonas de porosidade
secundaria sdo frequentemente associadas com esses solos. Em algumas areas de loesse,
a permeabilidade suficiente ocorre em profundidade para abastecimento rural ou
doméstico. Os principais aquiferos, no entanto, ndo ocorrem em loesse. Em algumas
situagdes, coberturas de loesse atuam como aquitardes sobrepostos aos principais
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aquiferos. Para maiores informagdes sobre a ocorréncia e propriedades hidraulicas de
loesse, o leitor pode obter maior detalhamento em Gibbs e Holland (1960) e McGary e
Lambert (1962).

4.4 Depositos Glaciais

De particular importancia hidrogeoldgica, na parte norte dos Estados Unidos da
América, no Canada e na Europa, existem depdsitos formados por geleiras continentais
ou associados a elas. Os depositos incluem till glacial, sedimentos glaciofluviais e
sedimentos glaciolacustres. Em lagos com agua de degelo que existiram durante o
Pleistoceno, depositos de silte e argila glaciolacustres foram formados ao longo da costa.
Estes depdsitos formam alguns dos mais extensos e rasos aquitardes da Ameérica do
Norte. Os depdsitos de areia e cascalho formados préximos a costa e nas praias sao
aquiferos em algumas areas. Em comparacao aos aquiferos de origem glaciofluvial,
esses aquiferos de origem glaciolacustre sdo geralmente de menor importancia.

O till glacial é o material que foi depositado de forma mais abundante na
superficie terrestre durante o Pleistoceno. Na regido do Escudo Pré-Cambriano, o till é
geralmente arenoso, com quantidades variaveis de silte e pouca argila. O till arenoso
forma aquiferos locais em algumas areas. Nas regides de rochas sedimentares na
América do Norte, a erosdo glacial produziu till que geralmente possui quantidade
consideravel de silte e argila e, portanto, baixa permeabilidade. Camadas de till desse
tipo sdo aquitardes.

A Figura 4.3 é um diagrama esquematico da ocorréncia de aquiferos e aquitardes
no Centro-Oeste e na regido de Grande Planicies da América do Norte. A maioria dos
aquiferos nessas regides é composta por areia e cascalho glaciofluviais confinados por
depdésitos de till ou de silte, ou de argila glaciolacustres. Os aquiferos ocorrem como
extensas coberturas ou como depositos de canais em superficie ou em vales soterrados.
Os depositos de areia e cascalho em vales soterrados formam aquiferos que, geralmente,
possuem dezenas de quilometros de extensdo e varios quildémetros de largura. Os
maiores vales soterrados possuem dezenas de quilometros de largura. Em muitos casos,
ndo existem indicacdes em superficie da presenca de aquiferos de nesses vales. A
espessura da sobreposicdo de till, frequentemente, é de algumas dezenas de metros ou
menos, entretanto, ocasionalmente, pode estar na ordem de centenas de metros de
espessura.
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Figura 4.3 Diagrama esquematico da ocorréncia de aquifero em regides
glaciais das provincias fisiogréficas do Centro-Oeste e Grandes
Planicies.

Muitos dos rios de agua de degelo que formaram depdsitos aquiferos eam
entrelacados, conforme mostrado na Figura 4.2(a); outros fluiam em canais profundos
ou vales erodidos em terrenos glaciais ou em substrato rochoso sedimentar. Exemplos
de aquiferos originados em vales e que se apresentam como depoésitos cobertos estdo
incluidos na Figura 4.3.

Além dos tipos classicos de depdsitos de agua de degelo formados por rios de
aguas de degelo que fluem além da margem de geleiras, muitas areas glaciais possuem
depésitos de areia e cascalho que foram formados no topo de massas de gelo estagnado
durante episédios de recuo glacial. Esses depoésitos sao conhecidos como outwash de
colapso, outwash de gelo estagnado ou depdsitos frontais de geleira. Um exemplo desse
tipo de depdsito esta ilustrado na Figura 4.4. Os aquiferos constituidos de areia e
cascalho dessa origem ocorrem na superficie ou soterrados sob depodsitos de till
depositados durante periodos de avango da geleira.
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Figura 4.4 Formacdo de outwash de colapso em um ambiente de
estagnacgao glacial continental (segundo Parizek, 1969).

Till glacial de granulometria fina e depdsitos de silte e argila glaciolacustres,
ambos densos, sdo os aquitardes mais comuns na maior parte da por¢do norte dos
Estados Unidos da América e na por¢ao mais ao sul do Canada. Estes depo6sitos possuem
condutividade hidraulica intergranular muito baixa, com valores tipicamente entre 10
e 10 m/s. Com um gradiente hidraulico de 0,5, que é préximo ao limite superior dos
gradientes observados nesses aquitardes, e condutividade hidraulica de 10" m/s,
aproximadamente 10.000 anos seriam necessarios para a agua fluir através de uma
camada sem fraturas de 10 metros de espessura desse material. Extensos depdsitos de
till argiloso ou argila glaciolacustre podem isolar aquiferos soterrados de regides de
fluxo da 4gua subterranea préxima a superficie.

Na regido das Grandes Planicies, em partes do Centro-Oeste Americano e ao sul
de Ontéario, tem sido observado que, em alguns locais, depdsitos de till argiloso ou
siltoso e argilito glaciolacustre possuem redes de fraturas capilares. Por vezes, essas
feicoes sao referidas como fissuras ou juntas. As fraturas sido, predominantemente,
verticais ou proximas da vertical. A distdncia entre as fraturas varia de alguns
centimetros a muitos metros. Preenchimentos de calcita e gipsita sdo comuns. A matriz
do solo adjacente as fraturas é, geralmente, distinguida por uma mudanga de coloragao
causada por diferentes graus de oxida¢do ou reducdo. Em algumas areas, finas radiculas
sao observadas ao longo das fraturas até profundidades entre 5 e 10 metros abaixo da
superficie. Em alguns casos, as fraturas atravessam sucessivas camadas de till e
argilitos. Em outros casos, sdo restritas a camadas individuais.

Em muitas areas, as fraturas ampliam a capacidade de fluxo para a agua
subterranea. A condutividade hidraulica de tilito e argilito fraturados determinada por
ensaios de campo é geralmente 1 a 3 ordens de magnitude maior que os valores de
condutividade hidraulica intergranular determinados por ensaios laboratoriais em
amostras nao fraturadas. Como resultado do aumento das tensdes laterais causado pela
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sobrecarga, a condutividade hidraulica de tilito e argilito fraturados diminui com o
aumento da profundidade, mas devido a rigidez de muitos destes materiais, as fraturas
podem gerar permeabilidade secundaria significativa em profundidades de centenas de
metros.

Em areas de till glacial e argilitos glaciolacustre, zonas muito fraturadas sao
comuns em varios metros abaixo da superficie. Fraturas rasas sdo causadas,
primeiramente, por mudancas de tensao resultantes de ciclos de molhagem/secagem e
congelamento/descongelamento. Aberturas formadas por raizes também geram
permeabilidade secundaria. A origem das redes de fraturas em grandes profundidades é
mais problematica. Mecanismos como a liberacao de tensao relacionados a descarga
glacial e soerguimento crustal e alteracbes de volume devidas aos processos
geoquimicos, como troca cationica, tém sido sugeridos por varios pesquisadores. Para
discussdes mais detalhadas sobre a natureza e o significado hidrogeoldgico de fraturas
em tilitos e argilitos glaciolacustre, o leitor pode obter maior detalhamento em Williams
e Farvolden (1969), Rowe (1972), Grisak e Cherry (1975) e Grisak et al. (1976).

4.5 Rochas Sedimentares

Arenitos

Cerca de 25% das rochas sedimentares do planeta sdo arenitos. Em muitos paises, os
estratos de arenito formam aquiferos regionais que possuem vasta quantidade de 4gua
potavel. Corpos de arenitos de principal significincia hidrogeolégica devem sua origem
a varios ambientes deposicionais, incluindo ambientes de planicies de inundagao, linha
de costa marinha, deltaico, edlico e de corrente turbiditica. O conhecimento da
distribuicao de permeabilidade em arenitos pode ser melhor adquirido por meio de
uma estrutura interpretativa que se baseie em uma compreensdo de ambientes
deposicionais em que os corpos arenosos foram formados. Nesse sentido, é necessario
um conhecimento de sedimentologia. A monografia de Blatt et al. (1972) fornece uma
discussao compreensiva sobre a origem e caracteristicas do arenito.

Areias inconsolidadas possuem porosidade entre 30 e 50%. Arenitos, no entanto,
comumente possuem porosidades menores devido a compactacdo e ao material de
cimentacdo entre os grdos. Em casos extremos, a porosidade é menor que 1% e as
condutividades hidraulicas se aproximam daquelas encontradas em siltitos nao
fraturados e xistos (ou seja, menor que 10 m/s). Os materiais de cimentacio mais
comuns sao quartzo, calcita e argilominerais. Esses minerais sao formados a partir de
precipitacao ou alteracdo mineral durante a percolacdo de agua subterranea através da
areia. A compactacdo é importante em grande profundidade, onde temperatura e
pressdo sao elevadas. Em estudos realizados por Chilingar (1963), Maxwell (1964) e
Atwater (1966) mostram que a porosidade do arenito decresce sistematicamente com o
aumento da profundidade. Nos reservatorios de petréleo de Louisiana, Atwater
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constatou que o decréscimo varia cerca de 1,3% para cada aumento de 300 metros na
profundidade do soterramento. Chilingar (1963) mostrou que, quando a areia e o
arenito sao agrupados de acordo com as categorias granulométricas, existem tendéncias
bem definidas no aumento da permeabilidade com o aumento da porosidade (Figura
4.5). Um aumento na porcentagem da porosidade corresponde a um acréscimo
acentuado na permeabilidade.
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Figura 4.5 Relacéo entre a porosidade e a permeabilidade do arenito em
varias categorias granulométricas (segundo Chilingar, 1963).

Testes de permeabilidade em amostras de estratos de arenito indicam que a
condutividade pode variar, localmente, até 10-100 vezes nas zonas que parecem Ser,
com base em inspec¢ao visual, relativamente homogéneas. A Figura 4.6 é uma ilustragdo
esquematica de um perfil de condutividade hidraulica vertical através de um arenito
relativamente homogéneo. As variacdes de condutividade refletem pequenas alteracoes
nas condi¢des de deposicdo que existiam quando a areia foi depositada.

Davis (1969) sugere que a presenca de estratificacio em pequena escala no
arenito permite que a permeabilidade de amostras muito grandes seja considerada
uniformemente anisotropica. Ele indica que o efeito grosseiro da estratificacdo de
permeabilidade é que a permeabilidade vertical efetiva de grandes massas de arenito
pode ser baixa mesmo em zonas onde a permeabilidade horizontal é bastante alta. Davis
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afirma que o conhecimento sobre a anisotropia em pequena escala do arenito é bastante
incompleto, mas é, no entanto, muito melhor fundado do que a nossa compreensao da
anisotropia total de grandes volumes. Com base em medidas de condutividade
hidraulica de um grande niimero de amostras, Piersol et al. (1940) observaram uma
propor¢dao média de condutividade horizontal a vertical de 1,5. Apenas 12% das
amostras apresentaram proporg¢oes acima de 3,0.
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Figura 4.6 Diagrama esquematico da condutividade hidraulica versus
relacdo de profundidade em um aquifero arenoso relativamente
homogéneo.

A medida que as areias se tornam mais cimentadas e compactadas (isto é, mais
litificadas), a contribuicdo das fraturas para a permeabilidade do material aumenta. A
tendéncia de grandes valores de permeabilidade ocorrer na direcdo horizontal é
substituida por uma preferéncia de ter maior permeabilidade de fratura na direcao
vertical. A natureza da anisotropia no meio fraturado pode refletir uma histéria
geoldgica complexa envolvendo muitos ciclos de tensdes.
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Rochas Carbonaticas

As rochas carbonatadas, na forma de calcario e dolomito, consistem principalmente de
minerais calcita e dolomita, com quantidades muito pequenas de argila. Alguns autores
referem-se a rocha dolomitica como calcario dolomitico. Neste texto, dolomita é usada
para denotar tanto o mineral quanto a rocha. Quase toda a dolomita é de origem
secundaria, formada por alteracdo geoquimica da calcita. Esta transformacao
mineraldgica causa um aumento na porosidade e permeabilidade porque a estrutura
cristalina da dolomita ocupa cerca de 13% menos espago do que a da calcita. As rochas
carbonatadas geologicamente jovens tém comumente porosidades que variam de 20%
para calcario grosseiro a 50% para blocos de calcario pouco endurecido (Davis, 1969).
Com o aumento na profundidade da escavac¢ao, a matriz de minerais de carbonato macio
é normalmente comprimida e recristalizada em uma massa de rocha mais densa, menos
porosa. A permeabilidade primdaria do calcario e da dolomita ndo-fraturados é
comumente inferior a 107 m/s a temperaturas préxima da superficie. As rochas
carbonatadas com permeabilidade primaria desta magnitude podem ser importantes na
producdo de petréleo, mas ndo sao fontes significativas de abastecimento de agua
subterranea.

Muitos estratos de carbonato tém consideravel permeabilidade secundaria como
resultado de fraturas ou aberturas ao longo de planos de acamamento. Aberturas
secundarias em rochas carbonatadas causadas por mudangas nas condi¢des de tensdes
podem ser ampliadas como resultado da dissolugdo da calcita ou da dolomita devido a
circulacdo de agua subterranea. Para que a agua provoque o aumento da rede da
permeabilidade, ela deve ser insaturada no que diz respeito a estes minerais. A origem
das aberturas por dissolucdo em rocha carbonatada é descrita no Capitulo 11.

Observagdes em pedreiras e outras escavacdes em rochas carbonaticas planas
indicam que as aberturas por dissolucdes ao longo das juntas verticais geralmente sao
amplamente espacadas. As aberturas ao longo dos planos de acamamento sdo mais
importantes do ponto de vista da produtividade de agua dos pocos (Walker, 1956;
Johnston, 1962). Em rochas carbonaticas semi-horizontais com fraturas verticais
regulares e plano de acamamento horizontal, ha geralmente uma maior probabilidade
para pogos interceptarem aberturas horizontais do que fraturas verticais. Isso pode ser
observado na Figura 4.7. Nas rochas carbonatadas fraturadas podem existir em estreita
proximidade tanto pog¢os bem sucedidos quanto pocos secos, dependendo apenas da
frequéncia de fraturas no pogo. Sazonalmente, os niveis de 4gua em pog¢os rasos podem
variar muito devido a porosidade total das fraturas nos pogos geralmente ser baixa.
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Figura 4.7 llustracdo esquematica da ocorréncia de aguas subterrdneas em
rochas carbonatadas em que a permeabilidade secundaria
ocorre ao longo de fraturas e planos de acamamento (Walker,
1956; Davis e De Wiest, 1966).

Em algumas rochas carbonatadas, fraturas verticais concentradas podem designar
lineamentos caracterizando zonas de alta permeabilidade. A Figura 4.8 ilustra uma
situacdo em que as intersecoes de fratura e os lineamentos se refletem na morfologia da
superficie terrestre. As zonas em que as fraturas sdo concentradas sdo as zonas com
fluxo mais rapido das aguas subterraneas. A dissolucdo pode fazer com que a
permeabilidade dessas zonas aumente. Estudos intensivos de lineamentos em rochas
carbonatadas realizado por Parizek e seus colaboradores demonstraram que a
probabilidade de obter po¢os bem-sucedidos é muito maior se os locais de perfuracao
estiverem localizados ao longo dos lineamentos ou em suas interse¢des (Lattman e
Parizek, 1964; Parizek e Drew, 1966). Em algumas areas, no entanto, espessuras
excessivas de cobertura no terreno impedem o reconhecimento de lineamentos na
rocha e, desta forma, a busca de locais favoraveis para perfuragdo nao é viavel.
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Figura 4.8 Ocorréncia de zonas permeaveis em rochas carbonatadas
fraturadas. Os maiores rendimentos de pog¢os ocorrem nas zonas
de intersecgéo de fraturas (Lattman e Parizek, 1964).

Em areas de rochas carbonatadas dobradas, as zonas de concentragdo de fratura
e de alargamento destas por dissolucdo sao comumente associadas as cristas dos
anticlinais e, em menor grau, as depressdes sinclinais (Figura 4.9). Em situacdes onde a
recarga pode ocorrer direta e rapidamente, o alargamento das fraturas por dissolucao
tem uma grande influéncia. Na situacdo ilustrada na Figura 4.9, a 4gua que se infiltra na
rocha carbonatada fraturada sob a aluvido causara o aumento de dissolugdo se a aluviao
estiver desprovida de minerais carbonaticos. Se a aluvido tem um conteudo significativo
de minerais carbonaticos, a 4gua subterranea normalmente se torna saturada em
relacdo a calcita e dolomita antes de atingir as zonas fraturadas na rocha carbonatica.
Em rochas carbonaticas fraturadas em que a canalizacdo por dissolucdo foi ativa no
passado geoldgico, podem se formar cavernas ou grandes tuneis, fazendo com que a
permeabilidade local seja quase infinita em comparacdao com outras partes da mesma
formacao.
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Figura 4.9 Ocorréncia de zona de alta permeabilidade em fraturas abertas
em dissolugdo ao longo da crista exposta de um anticlinal de
rochas carbonaticas (Davis e De Wiest, 1966).

Carvao

Camadas de carvdo sdo ocorréncias comuns dentro das sequéncias de rochas
sedimentares formadas em planicie de inundacdo ou em ambientes deltaicos. Em
grande parte do interior da América do Norte, particularmente em partes da Dakota do
Norte, Montana, Wyoming, Saskatchewan e Alberta, as camadas de carvao, lignitos
friaveis, formam importantes aquiferos. Os estratos de carvao, que sdao de idade
Tercidria ou Cretacea, tém geralmente menos de 10-20 metros de espessura e muitos
tém apenas um metro ou dois de espessura. Esses aquiferos comumente sdo uma fonte
de abastecimento de dgua para fazendas e pequenas cidades nestas regioes.

Apesar de sua importancia, pouco se sabe sobre as propriedades hidrogeoldgicas
de aquiferos em carvao. Investigacbes da condutividade hidraulica em camadas
superficiais de lignitos por Van Voast e Hedges (1975) e Moran et al. (1976) indicam
valores geralmente na ordem de 10°10* m/s, com valores decrescentes em
profundidades superiores a 50-100 metros. Abaixo de cerca de 100 m, os estratos de
carvao raramente sdo capazes de fornecer agua com vazdes adequadas para o
abastecimento. A maior parte da condutividade hidraulica em carvao pode ser atribuida
as juntas e aberturas ao longo dos planos de acamamento. A porosidade oriunda da
grande quantidade de fraturas geralmente representa uma pequena fracdao de ~1%.

O papel hidrogeolégico do carvio em regides das Grandes Planicies
recentemente tornou-se foco de interesse devido ao rapido aumento de areas
mineraveis nesta regiao. Os aquiferos de carvao proximos da superficie sdo drenados a
medida que os avanc¢os da mineracdo prosseguem em algumas areas. As camadas de
carvao mais profundas podem servir como fontes alternativas de abastecimento de
agua. A maioria das camadas de carvao sdo limitadas na base e topo por camadas de
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silte ou argila que atuam como aquitardes regionais. Menos comum, as camadas de
carvao ocorrem acima ou abaixo de arenitos oriundos de planicie de inundag¢do. Quando
a camada de carvao e de arenito ocorrem juntas geralmente funcionam como um tnico
sistema aquifero.

Folhelho

As camadas de folhelho constituem os aquitardes mais espessos e extensos na maior
parte das bacias sedimentares. O folhelho tem sua origem nas lamas depositadas nos
fundos dos oceanos, em areas de aguas calmas, ou em ambientes de inundacao em
amplas planicies aluviais. Processos diagenéticos relacionados a compactagdo e a
atividade tectonica convertem a argila em folhelho. A lama, a partir da qual o folhelho é
formado, pode ter porosidades tdo altas quanto a 70-80% antes do soterramento.
Contudo, apds a compactacdo, o folhelho tem, geralmente, uma porosidade primaria
inferior a 20% e, em alguns casos, inferior a 5%. Em 4areas aflorantes o folhelho é
geralmente friavel, fraturado e, muitas vezes, bastante permeavel. No entanto, em
profundidade, o folhelho é geralmente mais maleavel, as fraturas sdo muito menos
frequentes e a permeabilidade é geralmente muito baixa. Algumas camadas de folhelho
sdo bastante plasticas e as fraturas sdo insignificantes.

Valores de condutividade hidraulica obtidos em laboratério em amostras de
folhelho (Peterson, 1954, Young et al., 1964, Davis, 1969, Moran et al., 1976) raramente
apresentam resultados maiores do que 10° m/s e comumente estdo na ordem de 102
-10' m/s. A partir da relacdo de Darcy fica evidente que, mesmo sob fortes gradientes
hidraulicos, as dguas subterraneas em folhelhos nao fraturados nao podem se mover a
taxas maiores do que poucos centimetros por século. Esta taxa é pouca significativa em
uma escala de tempo humana, mas em uma escala de tempo geoldgico, o fluxo de agua
subterranea em folhelhos pode ser um componente significativo no balanco hidrico de
aquiferos regionais, confinados pelos folhelhos. Em algumas centenas de metros da
superficie do solo, as fraturas em folhelhos podem se tornar importantes componentes
da porosidade secundaria e permeabilidade. Mesmo em situagdes onde exista um
espacamento relativamente grande entre os lineamentos das fraturas, a baixa
porosidade secundaria desenvolvida (talvez tdo baixa quanto 10*10° m/s) pode
produzir permeabilidade secundaria em magnitudes que excedem a permeabilidade
primaria.

4.6 Rochas igneas e Metamérficas

Em amostras intactas de rochas metamorficas e de rochas igneas plutdnicas, ndo
fraturadas, as porosidades sdo raramente superiores a 2%. Os vazios intercristalinos
que compdem a porosidade sao insignificantes e, muitas vezes, ndo estdo interligados.
Devido aos poros possuirem um tamanho reduzido e ao seu baixo grau de
interconectividade, a permeabilidade primaria destas rochas é extremamente baixa.
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Medi¢cdes em rochas metamoérficas (metassedimentos) intactas do distrito de Marquette
Mining (Michigan) indicaram valores de permeabilidade primaria na ordem de 0,00019
milidarcy (10"!-10" m/s), expresso como condutividade hidraulica em temperatura
ambiente para quartzito, micaxisto, cherte, ardosia e grauvacas (Stuart et al,, 1954).
Medicoes de permeabilidade de granitos em po¢os onde geralmente ndo tem fraturas,
obtiveram valores na ordem de 10 milidarcy (10" m/s). Permeabilidades desta
magnitude indicam que estas rochas sdo impermeaveis no contexto da maioria dos
problemas com agua subterranea.

Em terrenos compostos por rochas igneas plutdonicas e rochas metamdrficas
cristalinas, a permeabilidade por fraturas geralmente ocorre dentro de dezenas de
metros e, em alguns casos, a poucas centenas de metros da superficie. As fraturas sdo
causadas por mudangas nas condi¢cdes de estresse que ocorreram durante varios
episodios na historia geolédgica das rochas. As larguras de abertura das fraturas sdo
geralmente inferiores a 1 mm. Uma vez que a descarga de agua subterranea é
proporcional a abertura das fraturas elevada uma poténcia de aproximadamente 3 [Eq.
(2.86)], as diferencas de permeabilidade entre rochas com fraturas na ordem de
décimos de milimetro e outras ordem de milimetros sdo enormes.

Tolman (1937) e Davis (1969) chamam a atengdo para o fato de que, em alguns
casos, a dissolugdo de rochas silicosas pode causar aumentos significativos na largura
da abertura das fraturas. Davis apresentou um exemplo hipotético em que a agua de
recarga passando através dos 10 metros superiores de um quartzito removeria silica
suficiente para alargar suas fraturas em 0,38 mm em 100.000 anos. Este alargamento
pode ser muito significativo em termos do fluxo de fluidos. Davis indica que diversos
fatores reduzem ou impedem a tendéncia para a rapida abertura das fraturas de rochas
cristalinas por dissolucdo. A medida que a 4gua subterranea flui ela também se satura
em silica antes de entrar nas fraturas das rochas, pois normalmente assimila grandes
quantidades de silica dissolvida. Consequentemente, a dissolucdo é relativamente pouco
agressiva aos minerais silicaticos ao longo das faces das fraturas. Diferentemente do que
ocorre na maioria das rochas carbonaticas, as rochas ricas em silica tém residuos
insoluveis na forma de 6xidos de ferro e aluminio que tendem a obstruir as pequenas
fraturas depois que o processo de intemperismo é iniciado.
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Figura 4.10 Diminuicdo da produtividade dos pogos (gpm/ft, abaixo do nivel
freatico) em relacdo a profundidade em rochas cristalinas na
area de Stateville, Carolina do Norte. Os numeros proximos aos
pontos indicam o numero de pogos usados para obter os valores
médios que definem a curva (segundo Legrand, 1954; Davis e
De Wiest, 1966). As unidades gpm/ft sdo galbes/minutos =
3,7854 litros/min e ft (pés) = 0,3048 m. Considerado aqui
unidades de galdo americano, o galdo inglés é 4,54 litros.

Uma das caracteristicas mais tipicas da permeabilidade das rochas cristalinas é a
tendéncia geral a sua diminuicdo com a profundidade. Os resultados (Figura 4.10) de
um estudo numa area de rochas cristalinas na Carolina do Norte (granito, gabro, gnaisse
e xisto), feito por LeGrand (1954), sdo uma expressao quantitativa da tendéncia que os
perfuradores de pogos observam de forma mais qualitativa em muitas regides de rochas
cristalinas. As relagdes quantitativas entre a profundidade e a produtividade do pogo
também foram estabelecidas por Summers (1972) para uma darea de rochas
pré-cambrianas em Wisconsin. As rochas cristalinas fraturadas sdo menos permedaveis
em maiores profundidades porque, ao longo do tempo geolégico, as variacdes de tensdo
que causam as fraturas sao maiores e ocorrem com mais frequéncia proximas a
superficie. As fraturas tendem a se fechar em profundidade devido as tensoes verticais e
laterais impostas por sobrecargas do soterramento e por tensdes horizontais de
fechamento de origem tecténica. As rochas mantém grande parte de seu carater friavel
até a profundidades de varios quilometros. A permeabilidade por fraturas pode,
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portanto, existir a uma grande profundidade. Uma evidéncia notavel desse fato provém
de tuneis e de minas a profundidades de 1 km ou mais, onde a agua flui ativamente nos
shafts e tineis de exploragdo. Em rochas cristalinas as minas secas sdo a exce¢do e ndo a
regra.

Em granitos, a ocorréncia de fraturas sub-horizontais paralelas a superficie foi
atribuida a remocdo da sobrecarga pela erosao, segundo LeGrand (1949). Em uma area
na Geédrgia, estudada por LeGrand, estas fraturas sub-horizontais representam
importante fonte de suprimento de agua a pouca profundidade. Com aumento da
profundidade, as fraturas deste tipo diminuem rapidamente tanto em frequéncia quanto
em largura das fendas. Provavelmente representam contribuicdes irrelevantes a
permeabilidade em profundidades superiores de 100 m (Davis e De Wiest, 1966).

Como muitas fraturas devem sua origem a tensdes prdéximas a superficie e
relacionadas direta ou indiretamente as condi¢des topograficas, nao é surpresa que em
muitas areas de rocha cristalina a frequéncia de poc¢os e suas produtividades estejam
relacionadas com a topografia. Os resultados do estudo de LeGrand (1954) podem ser
novamente utilizados como uma ilustragdo quantitativa das relagdes
pocos-produtividades, desta vez, relacionando também com as fei¢des topograficas. A
Figura 4.11 indica que as produtividades dos po¢os em rocha cristalina da area de
estudo da Carolina do Norte sdo mais altas em vales e em largas depressoes, e mais
baixas nos entornos de cristas de morro. As produtividades em areas planas (planaltos)
e areas de baixa declividade (encostas) estdo entre os valores extremos. Em muitos
lugares, vales e depressdes se desenvolvem ao longo de zonas de falhas. A tendéncia
para zonas de falhas terem maiores permeabilidades é o fator elementar da relagdo
poco-produtividade.

As rochas vulcanicas formam-se como resultado da solidificacdo do magma em
superficie ou proximo dela. No sentido hidrogeoldgico, essas rochas cristalinas
geralmente se diferem da maioria porque possuem diferentes caracteristicas primarias
de geracdo da permeabilidade dentro da rocha. Davis (1969), em uma excelente
descricdo sobre permeabilidade e porosidade das rochas vulcanicas, adverte que essas
caracteristicas estdo relacionadas com a historia das rochas.

Quando o magma extrude para a superficie e flui em forma de lava, as rochas que
se formam por resfriamento sdo geralmente muito permedaveis. Na superficie, o rapido
resfriamento e o escape de gases causam resfriamento das juntas e espagos porosos
semelhantes a bolhas. Quando a lava esta em movimento, uma crosta se forma no topo
de sua superficie durante o resfriamento. Fluxo da lava sob a crosta resfriada faz com
que ela se torne fraturada, produzindo uma massa de blocos de rocha que é comumente
empurrado para debaixo das bordas dianteiras do fluxo de lava. O resultado final é uma
massa sélida que, em muitos lugares, apresentam zonas com fragmentos mais grossos
acima e abaixo de rochas mais densas (Davis, 1969).
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Figura 4.11 Distribuicdo da frequéncia acumulada dos rendimentos dos
pocos em relagdo a posicdo topogréfica, area de Statesville,
Carolina do Norte (segundo Legrand, 1954; Davis e De Wiest,
1966).

Cascalhos depositados por correntes em paisagem de lava sao depois cobertos
por novos fluxos de lava. As massas rochosas em blocos e as intercalagdes de cascalhos
associados produzem uma permeabilidade total que é muito elevada na maioria dos
basaltos jovens. Outras causas da alta permeabilidade em basaltos jovens sdo escapes
de gas, tubos de lava e moldes de arvores. Alteracao por soterramento profundo ou pelo
influxo de fluidos de cimentacdo durante o tempo geoldgico faz diminuir a
permeabilidade.

Em larga escala, a permeabilidade do basalto é muito anisotrépica. Os centros de
fluxos de lava sdo geralmente impermeaveis. Solos enterrados que produzem alta
permeabilidade se desenvolvem no topo dos fluxos de lava arrefecidos. Os depdsitos de
correntes de lavas ocorrem entre os fluxos. As zonas de blocos de cascalhos geralmente
ocorrem paralelamente a direcdo do fluxo. A direcdo da maior permeabilidade é,
portanto, geralmente paralela a direcdo do fluxo. Davis indica que dentro do fluxo a
permeabilidade é normalmente maior na direcio do mergulho original mais ingreme
dos fluxos. Isso é ilustrado esquematicamente na Figura 4.12 que indica a orientacao e a
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magnitude relativa da permeabilidade total das rochas basalticas jovens. Em algumas
situagdes, contudo, a orientacdo dos eixos principais pode nao ser eliptica.

Uma das maiores acumulagdes de rocha basaltica do mundo esta localizada na
parte noroeste dos Estados Unidos na regido conhecida como Planalto do Rio Columbia.
Durante o Mioceno e Plioceno, volumes enormes de magma extravasaram por fissuras e
espalharam-se em ampla superficie sobre areas estimadas em cerca de varios milhdes
de quilometros quadrados. Consequentemente, grande parte do magma tinha um baixo
teor de gas. O basalto nesta regido é geralmente bastante denso, com apenas zonas
limitadas de basalto vesicular. Extensivos sedimentos fluviais ocorreram entre muitos
fluxos de basalto. A espessura total média da sequéncia de basalto sobre o Planalto do
Rio Columbia é de cerca de 550 metros.

Mergulho original
de fluxo de lava

Direcao do
fluxo de lava

Figura 4.12 Orientagdo provavel e magnitude relativa da permeabilidade
aparente de rochas basalticas jovens (segundo Davis, 1969).

Estudos em perfuracdo de pocos na parte inferior da sequéncia de basalto em
um local na regido sudeste do Estado de Washington produziram dados de
condutividade hidraulica, transmissividade e porosidade (Atlantic-Richfield Hanford
Company, 1976), resumidos na Tabela 4.1. Os depésitos fluviais intercalados e as zonas
de basaltos que sdo vesiculares, fraturadas, intemperizadas ou brechadas sdo aquiferos
nos quais ocorre fluxo regional predominantemente horizontal. As zonas de basalto
denso tém baixa condutividade hidraulica e porosidade efetiva, mas sdo, no entanto,
geralmente capazes de transmitir 4gua consideravelmente. Algumas zonas de basalto
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denso, ndo fraturado tém condutividade hidraulica muito baixa e provavelmente agem
como aquitardes regionais.

Tabela 4.1 Escala de propriedades hidrolégicas de fluxos de basaltos (Yakima
Inferior) e suas intercamadas.

Condutividade hidraulica | Porosidade
(m/s) (%)
Basalto denso 10"-108 0,1-1
Basalto vesicular 10°-10% 5
Basalto fraturado, 10°-10° 10
alterado e brechado
Intercamadas 108-10° 20

4.7 Permafrost

Dentro do circulo artico, o solo perenemente congelado conhecido como
permafrost estd presente em quase toda parte. Principalmente nas regides mais ao norte
do Canada, do Alasca, da Groenlandia, da Escandinavia e da Rudssia, o permafrost é
continuo, mas em muitas regides nao habitadas ou na fronteira de recursos ao norte, as
zonas de permafrost sao descontinuas. Exceto nos altos dos Andes e da Antartica, o
permafrost esta ausente no hemisfério sul.

Contrariamente ao que se poderia intuitivamente esperar, o permafrost nao
necessariamente se forma em todos os locais onde a temperatura do solo diminui para
0°C. Temperaturas significativamente inferiores a 0°C sdo, frequentemente, requeridas
para iniciar a alteracao da agua dos poros para gelo (Anderson e Morgenstern, 1973;
Banin e Anderson, 1974). A ocorréncia e a magnitude da depressdao no ponto de
congelamento inicial dependem de varios fatores, incluindo a pressdo do fluido, o teor
de sal da dgua dos poros, a distribuicdo granulométrica do solo, a mineralogia e a
estrutura do solo (van Everdingen, 1976). As relacdes entre o teor de agua liquida
contida nos poros e as temperaturas do volume médio estao ilustradas na Figura 4.13.
Quando o solo esta parcialmente congelado, o material contém agua liquida e gelo. O
termo "permafrost" deve ser reservado para o material em que a agua persiste no
estado congelado ou parcialmente congelado ao longo do ano. A condicdo de
temperatura 0°C indica pouco sobre o estado fisico exato da 4gua dos poros.

A importancia hidrogeolégica do permafrost reside nas grandes diferencas em
condutividade hidraulica existentes para a maioria dos materiais geologicos entre seus
estados de congelamento e ndao congelamento. A Figura 4.14(a) mostra a relacao entre o
conteddo de 4gua ndo congelada dos poros e a temperatura de varios solos; e a Figura
4.1(b) mostra o efeito dessa relagao na condutividade hidraulica. O teor de agua nao
congelada diminui e a quantidade de gelo no poro aumenta quando a temperatura geral
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do material é reduzida de 0°C para -1°C. As condutividades hidraulicas diminuem em
varias ordens de grandeza a medida que a temperatura diminui alguns décimos de grau
abaixo de 0°C. A areia fina, por exemplo, que poderia ser um aquifero num estado
descongelado sob as condi¢cdes estratigraficas apropriadas, torna-se um aquitarde de
baixa permeabilidade a uma temperatura ligeiramente inferior a 0°C. O silte, que
poderia ter caracteristicas de um aquitarde em um estado nao congelado, torna-se um
aquitarde impermedavel quando congelado inteiramente.

Liquida
(seco, umido, ou molhado) Congelado

100% IN

~—

Congelamento pacial
(congelamento em reducéo de T
descongelamento em aumento de T)

7

Depressao do ponto
de congelamento

— Ponto de congelamento inicial

T > 0°C 0°C T > 0°C
Temperatura

Figura 4.13 Grafico hipotético do teor de agua liquida versus temperatura
do solo mostrando condigdes para estados de solo néao
congelado, parcialmente congelado e congelado (van
Everdingen, 1976).
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A importancia da configuracao do permafrost na distribuicdo dos aquiferos pode
ser mostrada em relacdo a se¢bes transversais de dois vales aluviais na area de
Fairbanks, nordeste do Alasca (Figura 4.15). O depoésito de cascalho e areia sob o
aquitarde de silte, vale Happy Creek, é um aquifero que produz agua abundantemente. A
agua é recarregada por meio de zonas descongeladas nas encostas superiores e nos
depésitos fluviais nas porgdes de montante dos riachos. Sob Dome Creek, por outro
lado, a base do permafrost se estende para a camada de substrato rochoso abaixo da
areia e cascalho. Como consequéncia, ndo se pode obter agua a partir destes materiais
de granulometria grossa. Devido ao efeito confinante do permafrost, as aguas
subterraneas nas zonas de rocha sob a base do permafrost exibem cargas hidraulicas
que se elevam acima da superficie do solo e pocos jorrantes sdo encontrados em
profundidade.

10+ k- 1) llite de Fithian

II) Argila de Leda

1076 Ill) Argila siltosa de Oneida

0 wv)site

Condutividade Hidraulica (cm/s)

oo T

Contetido de agua descongelado (% peso seco)

0 -0.2 —04 -0.6

Temperatura (C°) Temperatura (C°)

(a) (b)

Figura 4.14 Efeito da temperatura nas propriedades hidraulicas de solos
saturados. (a) Teor de agua nao congelada versus temperatura;
(b) condutividade hidraulica versus temperatura (Burt e Williams,
1976).
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Figura 4.15 Secdes hidrogeolédgicas de dois vales no distrito de mineragéo
de Fairbanks, Alaska. (a) Ocorréncia de aquifero de areia e
cascalho abaixo da base do permafrost; (b) depdsito de areia e
cascalho congelado na zona de permafrost. Os pogos jorrantes
ocorrem abaixo da base do permafrost (segundo Williams, 1970).
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5.1 Redes de Fluxo por Construgao Grafica

Vimos no Capitulo 2 que um sistema de fluxo de agua subterrdnea pode ser
representado por um conjunto tridimensional de superficies equipotenciais e um
conjunto correspondente de linhas de fluxo ortogonais. Se uma secdo transversal
bidimensional significativa pode ser selecionada dentro do sistema tridimensional, o
conjunto de linhas equipotenciais e linhas de fluxo assim expostas constituem uma rede
de fluxo. A construcdo de redes de fluxo é uma das ferramentas analiticas mais
poderosas para a analise do fluxo de agua subterranea.

Na secdo 2.11 e Figura 2.25, vimos que uma rede de fluxo pode ser interpretada
como a solucdo de um problema bidimensional em estado estacionario. A solugdo
requer conhecimento da regido do fluxo, as condi¢cdes dos contornos nos limites da
regido e da distribuicdo espacial da condutividade hidraulica dentro da regido. No
apéndice III, é apresentado um método matematico analitico da solucdo. Nesta secao,
aprenderemos que as redes de fluxo também podem ser construidas graficamente, sem
recorrer a matematica avancada.
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Sistemas Homogéneos Isotropicos

Vamos, primeiramente, considerar uma regiao de fluxo que é homogénea, isotropica e
completamente saturada. Para um fluxo em estado estacionario nesta regido, trés tipos
de contorno podem existir: (1) contornos impermedveis, (2) contornos com carga
hidraulica constante, (3) contornos do nivel freatico. Primeiro, iremos considerar o
fluxo nas adjacéncias de um contorno impermeavel, [Figura 5.1(a)]. Uma vez que ndo
pode haver fluxo através do contorno, as linhas de fluxo adjacentes ao contorno devem
ser paralelas a ele, e as linhas equipotenciais devem encontrar-se com o contorno em
angulos retos. Utilizando a lei de Darcy e definindo a descarga especifica ao longo do
contorno igual a 0, somos levados a férmula matematica da condi¢ao do contorno. Para
contornos que sdo paralelas ao eixo em um plano xz:
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Figura 5.1 Fluxo subterrdneo nas adjacéncias de: (a) um contorno
impermeavel. (b) contorno de carga hidraulica constante. (c)
contorno do nivel freatico.

Na verdade, qualquer linha de fluxo em uma rede de fluxo constitui um contorno
impermeavel imaginario, pelo fato de nao existir fluxo através de uma linha de fluxo. Na
construcdo de uma rede de fluxo é geralmente desejavel reduzir o tamanho da regido de
fluxo considerando apenas as por¢des da regido de um lado ou do outro de alguma linha
de simetria. Se for claro que a linha de simetria também é uma linha de fluxo, a condicao
de contorno a ser utilizada sera a da Equacgao (5.1).

Um contorno no qual a carga hidraulica é constante (Figura 5.1(b)) é uma linha
equipotencial. Linhas de fluxo devem (obrigatoriamente) encontrar o contorno em
angulos retos e linhas equipotenciais adjacentes devem (obrigatoriamente) ser
paralelas ao contorno. A condicdo matematica é:
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No nivel freatico, a carga piezométrica, ¥, é igual a 0, e a relacdo simples da
carga é, h = ¢ + z, é descrita:

h=1z (5.3)

para a condi¢ao de contorno. Como mostrado na Figura 5.1(c), para um caso de recarga
o nivel fredtico ndo é nem uma linha de fluxo nem uma linha equipotencial. Ela é
simplesmente uma linha com h variavel, porém conhecido.

Se soubermos a condutividade hidraulica K para o material em uma regidao
homogénea e isotropica, é possivel calcular a descarga através do sistema a partir de
uma rede de fluxo. A Figura 5.2 é uma rede de fluxo completa para o caso simples
anteriormente apresentado na Figura 2.25(a). A area entre duas linhas de fluxo
adjacentes é conhecida como tubo de fluxo ou tubo de escoamento. Se as linhas de fluxo
estiverem igualmente espacadas, a descarga através de cada tubo de fluxo é a
considerada a mesma. Considerando o fluxo na regidao ABCD na Figura 5.2. Se as
distancias AB e BC sdo ds e dm, respectivamente, e se a queda de carga hidraulica entre
AD e BC é dh, a descarga dessa regido para uma darea transversal, na unidade de
profundidade perpendicular a pagina é:

dQ = K%dm (54)
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Figura 5.2 Rede de Fluxo quantitativo para um sistema de fluxo muito
simples.

Em condicdes de estado estacionario, a descarga em qualquer plano de profundidade
(por exemplo AD, EH ou FG), dentro do tubo de fluxo também deve ser dQ. Em outras
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palavras, a descarga através de qualquer parte de um tubo de fluxo pode ser calculada
considerando o escoamento em somente um elemento dele.

Se de maneira arbitraria decidimos construir a rede de fluxo em quadrados, onde ds =
dm, entao a equacao (5.4) se torna:

dQ = K dh (5.5)
Para um sistema com m tubos de fluxo, a descarga total é:
Q =mK dh (5.6)

Se a perda de carga total no decorrer da regido de fluxo é H e temos n divisdes de carga
na rede de fluxo (H = n dh), entao:

Q= ol (5.7)

Para a Figura (5.2), m=3,n =6, H= 60 m, e da equacio. (5.7), Q = 30K. Para K= 10*m/s,
Q=3x102m?/s (por metro de se¢io perpendicular a rede de fluxo).

A equacdo (5.7) deve ser usada com cuidado. Somente deve ser aplicada para
sistemas de fluxo simples, com somente um contorno de recarga e um contorno de
descarga. Para sistemas mais complexos, é melhor simplesmente calcularmos a dQ para
um tubo de fluxo e multiplicarmos pelo nimero de tubos de fluxo para obtermos Q.

A Figura 5.3 é uma rede de fluxo que mostra a infiltracdo sob uma barragem
através de uma fundacdo de rocha limitada em profundidade por uma camada
impermeavel. Ela pode ser usada para adicionar trés pontos importantes sobre
construcdo de redes de fluxo.

1. Os “quadrados” em todas as redes de fluxo, exceto as mais simples, sdo, na
verdade, quadrados "curvilineos"; ou seja, eles tém dimensdes centrais iguais; ou
visto de outra maneira, eles contém um circulo, que tangencia todas as 4 linhas
de borda.

2. Nao é necessario que as linhas de fluxo tenham contornos finitos em todos os
lados; regides de fluxo que se estendem ao infinito em uma ou mais diregdes,
como a camada infinita horizontal na Figura 5.3, sdo trataveis.

3. Uma rede de fluxo pode ser construida com um tubo de fluxo “parcial” nos seus
limites.
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Figura 5.3 Infiltracdo abaixo de uma barragem com funda¢édo de rocha
homogénea e isotropica.

Para a rede de fluxo mostrada na Figura 5.3, m =31/2.. Se H =100 m e K = 10* m/s,
entdo, desde que n = 6, temos Q = 5,8 x 10° m3/s (por metro de se¢io perpendicular a
rede de fluxo).

Em meios homogéneos e isotrdépicos, a distribui¢cdo da carga hidraulica depende
somente da configura¢do das condi¢des de contorno. A natureza qualitativa da rede de
fluxo é independente da condutividade hidraulica dos meios. A condutividade hidraulica
sé entra em jogo quando sdo feitos calculos de descarga quantitativa. Vale ressaltar
também que as redes de fluxo sdo adimensionais. As redes de fluxo das Figuras 5.2 e 5.3
sdo igualmente validas tanto para regides de escoamento de poucos metros quadrados a
até milhares de metros quadrados.

0 esbogo das redes de fluxo é de certa forma uma arte. Uma tarefa que envolve
tentativa e erro, alguns hidrélogos se tornam extremamente talentosos em encontrar
redes de fluxo aceitaveis rapidamente. Enquanto que para outros, encontrar tais redes é
um exercicio de continua frustragdo. Para uma rede em um meio homogéneo e
isotropico, as regras de construcdo grafica sdo enganosamente simples. Podemos
resumir da seguinte maneira: (1) linhas de fluxo e linhas equipotenciais devem se
cruzar em angulos retos em todo o do sistema; (2) linhas equipotenciais devem
encontrar barreiras impermeaveis em angulos retos; (3) linhas equipotenciais devem
ser paralelas aos contornos com carga constante; e (4) se a rede de fluxo é desenhada de
modo que os quadrados sejam criados em uma por¢do do campo, entao, com a possivel
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excecdo nas bordas dos tubos de fluxo parcial, quadrados devem existir ao longo de
todo esse campo.

Sistemas Heterogéneos e a Lei da Tangente

Quando as linhas de fluxo da 4gua subterrdnea cruzam um limite entre duas formagdes
geoldgicas, com diferentes valores de condutividade hidraulica, elas refratam, assim
como a luz quando passa de um meio para outro. Contudo, contrariamente a lei de Snell,
que se baseia na lei dos senos, a refragdo da agua subterranea obedece a lei das
tangentes.

Figura 5.4 Refrag&o das linhas de fluxo no contato geoldgico.

Considere um tubo de fluxo mostrado na Figura 5.4. O fluxo passa de um meio
com condutividade hidraulica K; para um meio com condutividade hidraulica K,, onde
K, > K,. O tubo de fluxo tem uma unidade de profundidade perpendicular a pagina e
seus angulos e distancia sdo tais como indicados na Figura. Para fluxo constante, o fluxo
de entrada, Q,, deve ser igual ao fluxo de saida, Q,; ou, segundo a lei de Darcy,

dh, dh

onde dh,, ¢ a perda de carga através da distancia dl, e dh, € a perda de carga através da
distancia dl,. No caso de dl,e dh, limitarem essas duas linhas equipotenciais, fica claro
que dh,= dh,; e a partir dessas considera¢cdes geométricas temos que,a=bcos &,ec=b
cos 8,.Note que b/dl,=1/sin &, eb/dl,=1/sin &, assim, a eq.(5.8) torna-se:
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cos0; cos 0,
Kl sin®, KZ sin 0, (5.9)
ou
K, _ tanb,
K,  tan, (5.10)

A Equacao (5.10) constitui a lei da tangente para a refracao das linhas de fluxo da
agua subterranea no contato geoldgico de meios heterogéneos. Conhecendo K, K, e &,
podemos resolver a Eq. (5.10) para &,. A Figura 5.5 mostra linhas de fluxo refratando
para dois casos com K, /K, = 10. As linhas de fluxo, como se ja soubessem o que é melhor
para elas, preferem usar formagdes de alta permeabilidade como condutoras e tentam
atravessar formacoes de baixa permeabilidade pelo caminho mais curto. Em sistemas
aquifero-aquitarde com diferenca de permeabilidade de 2 ordens de grandeza ou mais,
as linhas de fluxo tendem a se tornarem quase horizontais no aquifero e quase verticais
nos aquitardes. Quando se considera a ampla variedade de valores de condutividade
hidraulica exibida na Tabela 2.2, fica claro que uma diferenca de 2 ordens de grandeza
ou mais nao é tao incomum assim.

K,
K_,_10

Figura 5.5 Refracdo de linhas de fluxo em sistemas de camadas (adaptado
de Hubbert, 1940).

Se alguém tentar desenhar as linhas equipotenciais para completar os sistemas
de fluxo dos diagramas da Figura 5.5, logo ficara claro que ndo é possivel construir
quadrados (malhas quadriculadas) em todas as formag¢des. Em sistemas heterogéneos,
quadrados (malhas quadriculadas) em uma formac¢do se tornam retangulos (malhas
retangulares) em outra.

Podemos resumir as regras para a representacao grafica de redes de fluxo em
sistemas heterogéneos e isotropicos como: (1) linhas de fluxo e equipotenciais devem
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intersectar angulos retos ao longo de todo sistema; (2) linhas equipotenciais devem
encontrar fronteiras impermeaveis em angulos retos; (3) linhas equipotenciais devem
ser paralelas a fronteiras de carga constante; (4) a lei da tangente deve ser satisfeita nos
contatos geoldgicos; e (5) se a rede de fluxo é desenhada de tal forma que os quadrados
(malhas quadriculadas) sdo criados em uma por¢do de uma formagdo, quadrados
(malhas quadriculadas) devem existir ao longo de toda formacao e ao longo de todas as
outras formacdes de mesma condutividade hidraulica. Retdngulos (malhas
retangulares) serdo criados em formacgdes de condutividades distintas.

As duas ultimas regras tornam extremamente dificil a representacao quantitativa
acurada de redes de fluxo em sistemas heterogéneos complexos. No entanto, redes de
fluxo qualitativas, onde a ortogonalidade é preservada, mas ndo se tenta criar
quadrados (malhas quadriculadas), pode ser de grande valia para entender o sistema de
fluxo da agua subterranea. A Figura 5.6 € um esquema qualitativo de rede de fluxo para
o problema de infiltracdo de barragem ja apresentado na Figura 5.3, porém com uma
rocha de fundacao que esta separada em camadas.

h=h, h=h,
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Figura 5.6 Infiltracao abaixo de uma barragem com fundagéo de rochas
heterogéneas e isotropicas.

Sistemas Anisotropicos e a Se¢ao Transformada

Em meios homogéneos, porém anisotrépicos, a representac