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em particular, às pessoas que dele fazem parte, hoje colegas e amigos. Foi um

iv
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Resumo da Tese apresentada à COPPE/UFRJ como parte dos requisitos necessários

para a obtenção do grau de Doutor em Ciências (D.S.c)

UM NOVO ESQUEMA DE PARAMETRIZAÇÃO HIDROLÓGICA DA
SUPERFÍCIE TERRESTRE COM REDISTRIBUIÇÃO LATERAL DA ÁGUA

NO SOLO

Afonso Augusto Magalhães de Araujo

Maio/2006

Orientadores: Otto Corrêa Rotunno Filho

Isimar de Azevedo Santos

Programa: Engenharia Civil

Nos modelos atmosféricos, as trocas entre o solo e a atmosfera são geralmente pa-

rametrizadas por esquemas solo-vegetação-atmosfera (SVAT). A maioria dos SVAT’s

simulam bem as trocas verticais de calor e água. No entanto, não modelam ade-

quadamente os processos hidrológicos, negligenciando o transporte lateral de água

no solo e seu efeito no ńıvel de água subterrânea. Em escalas regionais, a não

consideração desses processos pode resultar em campos de umidade inconsistentes,

influenciando a estrutura da camada limite atmosférica e a precipitação.

Desta forma, foi desenvolvido um esquema de parametrização hidrológica da su-

perf́ıcie terrestre continental (EPHSTC), com uma abordagem para a redistribuição

lateral da água no solo, capaz de ser facilmente acoplado a modelos atmosféricos de

mesoescala. Com base no modelo ISBA, adicionou-se uma terceira camada de solo,

os mecanismos de drenagem gravitacional, de difusão vertical e de geração de escoa-

mento superficial na escala de sub-grade. Finalmente, um esquema de redistribuição

lateral com base nos gradientes de topografia foi implementado.

O modelo reproduz bem os fluxos verticais e o estado de umidade do solo. Os

resultados obtidos com a ativação da redistribuição lateral mostraram-se consisten-

tes com os efeitos da topografia, ou seja, diferenças positivas foram verificadas em

regiões mais planas e diferenças negativas nas regiões com gradientes mais favorá-

veis ao escoamento. Entretanto, o real impacto da distribuição lateral nos modelos

atmosféricos de mesoescala ainda precisa ser avaliado mediante um acoplamento

bidirecional, bem como a capacidade do modelo de gerar vazões consistentes no

exutório da bacia.
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Abstract of Thesis presented to COPPE/UFRJ as a partial fulfillment of the

requirements for the degree of Doctor in Science (D.Sc.)

A NEW HYDROLOGIC LAND SURFACE PARAMETRIZATION SCHEME
WITH LATERAL SOIL WATER REDISTRIBUTION

Afonso Augusto Magalhães de Araujo

May/2006

Advisors: Otto Corrêa Rotunno Filho

Isimar de Azevedo Santos

Department: Civil Engineering

In the atmospheric models, the exchanges between the soil and the atmosphere

are usually parameterized through a soil-vegetation-atmosphere transfer (SVAT)

model. Most SVAT’s simulate reasonably well the vertical exchanges of heat and

water. However, they do not model the hydrological processes appropriately, es-

sentially neglecting lateral soil water transport and its effect on groundwater. At

regional scales, neglecting these hydrological processes may result in inconsistent

soil moisture fields, which influence the atmospheric model-derived structure of the

atmospheric boundary-layer (ABL) and precipitation.

In this way, a hydrologic land surface scheme containing an approach for lateral

redistribution of the soil water and capable to be easily coupled to mesoscale at-

mospheric models is proposed. Taking the ISBA model as a starting point a third

soil layer, the gravitational drainage and the vertical diffusion processes and the me-

chanism for subgrid-scale surface runoff generation were added. Finally, an approach

for lateral redistribution based on topography gradients was implemented.

The model reproduces quite well the vertical fluxes and the soil moisture state.

The results obtained with the activation of the lateral redistribution showed con-

sistency with the topography controls, which means that positive differences were

verified at plane areas and negative differences at areas with more favorable gradi-

ents to runoff. However, the real impact of the lateral redistribution in the mesoscale

atmospheric models still needs to be evaluated by a two-way coupling, jointly with

the capacity of the model to generate consistent flows at the basin outlet.
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3.3.1 Movimento da água no meio não-saturado . . . . . . . . . . . . . . . . . . 67

3.3.2 Mecanismos de geração de escoamento . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 70

3.4 Os principais esquemas de parametrização da superf́ıcie terrestre con-

tinental . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 74

3.4.1 Evolução conceitual dos EPSTC . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 75

3.4.2 Concepção geral dos principais EPSTC . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 81

3.4.3 Experimentos de intercomparação dos EPSTC . . . . . . . . . . . . . . 83

4 O Esquema de Parametrização Hidrológica da Superf́ıcie Terrestre

Continental - EPHSTC 86

4.1 Aspectos gerais do EPHSTC . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 87

4.2 O balanço vertical de energia na coluna de solo - duas camadas . . . . . 91
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da bacia do rio textitLittle Washita, definidos á partir da topografia
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6.16 Gráficos de dispersão das diferenças de umidade do solo na superf́ıcie

(ws f c), entre SIM2 e SIM1 para o primeiro evento de chuva avaliado -

04/jul/97 - de cima para baixo, para os horários GMT (da esquerda
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6.28 Gráficos de dispersão das diferenças de umidade do solo em (w2),

calculada entre SIM2 e SIM1 para o primeiro evento de chuva avaliado

- 04/jul/97 - nos horários GMT (de cima para baixo, da esquerda para

direita): 10 , 11 , 12, 13 e 14 h - horário (GMT). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 178

xv



6.29 Diferenças na umidade do solo em (w2), calculada entre SIM1 e SIM0

para o segundo evento de chuva avaliado - 10 e 11 /jul/97 - de cima

para baixo, da esquerda para direita: 10, 20, 23, 03, 09, 10, 19 e 20 h

- horário (GMT). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 179
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GMT (de cima para baixo, da esquerda para direita): 18, 20, 22/15

julho e 00/16 julho. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 197
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5.1 Localização e principais caracteŕısticas da superf́ıcie dos pontos/ṕıxeis

de verificação utilizados. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 117

5.2 Classificação do solo segundo Wilson e Henderson-Sellers (1985) e pro-
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tendência (ET) e variância entre os valores observados em LW02 e os

diferentes pontos calculados na simulação SIM1. . . . . . . . . . . . . . . . . . . 153

6.4 Eficiência do modelo (EM), erro médio quadrático (EMQ), erro de
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k - condutividade hidráulica ms−1
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CGsat - coeficiente térmico de saturação para o solo K m2 J−1
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filtração

mm

Pr - precipitação interseptada pela vegetação mms−1

Pat - Pressão atmosférica Pa
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Tsp - temperatura da peĺıcula superficial K
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Ψ - potencial mátrico mm−1
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1 Introdução

O ciclo hidrológico afeta fortemente diversos aspectos da vida humana, desde a

produtividade agŕıcola, utilização de energia, controle de cheias, suprimento de água

para indústria e população, manejo da flora e da fauna, em suma, a manutenção de

toda a vida terrestre e do ecosistema aquático. Em virtude desse quadro, modelos

que representem de forma consistente o ciclo hidrológico podem, efetivamente, con-

tribuir para o planejamento e gestão dos recursos h́ıdricos. Apenas como exemplo,

se imaginarmos um cenário de longo prazo, um dos mais significantes impactos de

posśıveis alterações climáticas é a alteração de regimes hidrológicos regionais, como

já detectado em alguns casos (Tucci e Clark, 1998; Collishonn et al., 2001). Essas

variações no regime hidrológico regional manifestam-se através de alterações na dis-

ponibilidade e qualidade das águas subsuperficiais e superficiais que, associadas com

o estresse advindo das ações antropogênicas, tornam o problema bastante complexo.

Por exemplo, Tucci e Clark (1998) identificaram grandes variações de vazões em

várias sub-bacias do rio da Prata devido a dois componentes básicos: modificações

antrópicas e variabilidade climática.

A superf́ıcie terrestre continental exerce um importante controle nos processos

do ciclo hidrológico, atuando como uma das principais influências no balanço de

água e energia, e requisitos potencialmente indispensáveis tanto nos modelos at-

mosféricos quanto nos modelos hidrológicos. Entretanto, esses balanços de água e

energia, comumente inseridos nos modelos atmosféricos, raramente estão presentes

conjuntamente nos modelos hidrológicos. De toda forma, é consenso que a obtenção

de respostas fisicamente mais realistas do estado da atmosfera passa necessariamente

por um melhor entendimento das interações superf́ıcie-atmosfera e tradução desse

conhecimento na alteração das parametrizações atualmente existentes nos modelos

atmosféricos e hidrológicos.

As grandes questões cient́ıficas, dificuldades a serem superadas, bem como os

principais caminhos que devem ser tomados para a evolução dos esquemas de pa-
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rametrização da superf́ıcie terrestre continental parecem estar bem estabelecidos

pela comunidade hidrometeorológica. Iniciativas como os experimentos globais para

a coleta de dados como o HAPEX-MOBILHY (Andre et al., 1986), FIFE (Sel-

lers et al., 1992; Hall e Sellers, 1995), HAPEX-SAHEL (Goutorbe et al., 1997),

BOREAS (Sellers et al., 1997), entre outros, na sua grande maioria coordenados

pelo programa mundial de pesquisas climáticas (WCRP), associadas a experimentos

numéricos como o projeto para intercomparação dos esquemas de parametrizações

da superf́ıcie terrestre, doravente referênciado por PILPS (Henderson-Sellers et al.,

1995, 1996), têm fornecido importantes subśıdios no sentido de pautar as discussões

para a definição das agendas de pesquisa nessa área (Avissar, 1998; Entekhabi et

al., 1999; Sivapalan et al., 2003)

Três grandes linhas de pesquisa podem ser identificadas: a consideração dos

processos biof́ısicos, através da inclusão do ciclo de carbono para prover os modelos

atmosféricos com fluxos de CO2; o desenvolvimento de esquemas de assimilação de

dados capazes de mesclar dados advindos de fontes pontuais e espaciais (Entekhabi

et al., 1994; Houser et al., 1992; Galanatowicz et al., 1999; Owe et al., 2001; Crosson

et al., 2002) e a inclusão das heterogeneidades e variabilidades espaciais da superf́ıcie

terrestre continental. Esta última linha de investigação cient́ıfica é de particular in-

teresse para o presente trabalho e, juntamente com a umidade do solo, se constituirá

no fio condutor deste texto.

Assim como as grandes linhas de investigação citadas no parágrafo anterior pa-

recem estar bem consolidadas, é consenso que atributos como albedo, rugosidade da

superf́ıcie, caracteŕısticas da vegetação, propriedades do solo, topografia e alterações

antropogênicas são capazes de provocar variações nos balanços de água e energia

na superf́ıcie continental controlando os fluxos de calor e umidade para a atmos-

fera e alterando substancialmente o sistema hidrológico em escalas globais, regionais

e de mesoescala (Dickinson e Henderson-Sellers, 1988; Sud et al., 1988; Avissar e

Pielke, 1989; Xue e Shukla, 1997; Koster e Suarez, 1992; Xue, 1996, 1997; Xue et

al., 2001). Adicionalmente, nuvens e precipitação, mesmo quando forçadas sino-

ticamente, também apresentam grande variabilidade espacial de mesoescala. Esse

comportamento provoca variabilidades na umidade do solo e na radiação ĺıquida inci-

dente, produzindo heterogeneidades nos fluxos superf́ıcie-atmosfera. Essas fontes de

heterogeneidades estáticas e dinâmicas interagem produzindo padrões multiescala de

fluxos de superf́ıcie que evoluem no tempo. Entretanto, ainda não existe consenso

com relação ao grau de complexidade que essas heterogeneidades e variabilidades
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devam ser consideradas e incorporadas nas diferentes parametrizações (Jackemin e

Hornberger, 1993; Franks et al., 1997; Beven, 2000; Zhang et al., 2004).

Estas questões tornam-se bastante relevantes, na medida em que estudos de mo-

delagem têm sugerido que essas heterogeneidades advindas de fluxos superficiais de

mesoescala podem afetar significativamente os processos atmosféricos de mesoescala

(Taylor et al., 1997; Taylor e Lebel, 1998; Baker et al., 2001; Nykanen et al., 2001).

Particularmente, os efeitos de sinergia positivos ou negativos entre a umidade do solo

e precipitações convectivas podem ocorrer, dependendo do perfil termodinâmico da

atmosfera e do campo de vento (Schär et al., 1999; Findell e Eltahir, 2003). Adicio-

nalmente, essas heterogeneidades podem provocar gradientes de pressão horizontal

suficientes para gerar circulações organizadas na baixa troposfera semelhantes às

brisas oceânicas (Segal e Arrit, 1992). Estudos anaĺıticos e numéricos sugerem que

essas circulações, associadas aos seus movimentos verticais, podem afetar a estru-

tura média da camada limite planetária (CLP), intensificar os fluxos verticais de

massa, momentum e escalares e produzir nuvens e precipitação (Anthes, 1984; Dalu

e Pielke, 1993; Chen e Avissar, 1994; Savijarvi, 1995; Avissar e Liu, 1996; Wang et

al., 2000; Roy e Avissar, 2002).

Em virtude da dificuldade observacional dos fenômenos de mesoescala, que per-

siste como um desafio, existem poucas confirmações de circulações de mesoescala

forçadas por heterogeneidades da superf́ıcie (Smith et al., 1994b; E.Curtim et al.,

1995; Sham e Doran, 2001; Negri et al., 2004). Conforme aponta Weaver (2004)

essas questões permanecem no ńıvel do debate (Doran e Zhong, 2002; Weaver e

Avissar, 2002; Henderson-Sellers e Pitman, 2002). Apesar de alguns grupos terem

descrito parametrizações conceituais para levar em conta as circulações de mesoes-

cala induzidas pelas heterogeneidades da superf́ıcie (Arola, 1999; Lynn et al., 2001),

nenhum novo esquema para ser acoplado aos modelos atmosféricos foi desenvolvido

ou alterado para levar em conta esses efeitos.

Na realidade, a maioria dos esquemas de parametrização da superf́ıcie terres-

tre continental atualmente presentes nos modelos de circulação global ou de área

limitada, apesar de, ao longo das duas últimas décadas, terem se sofisticado e, con-

seqüentemente, apresentarem um bom desempenho no que se refere à simulação das

trocas verticais de água e calor, apresenta deficiências na simulação dos processos

hidrológicos, em particular na escala da bacia, fundamentalmente por negligenciar a

redistribuição lateral da água no solo e seu efeito no reservatório subterrâneo (Seuf-

fert et al., 2002).
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Em virtude dessa consideração, estudos recentes passaram a considerar o acopla-

mento de modelos hidrológicos como uma forma adequada de parametrizar as trocas

superf́ıcie-atmosfera (Quinn et al., 1995; Mölders e Raabe, 1997; Chen e Duhia, 2001;

Seuffert et al., 2002; Soulis et al., 2004). Entretanto, a maioria desses trabalhos en-

volve acoplamentos unidirecionais ou bidirecionais com modelos globais para serem

aplicados a escalas espaciais grandes (grandes bacias) e a escalas de tempo longas

(escalas climáticas). Pouca atenção tem sido dada para o acoplamento bidirecional

de modelos hidrológicos com modelos atmosféricos de mesoescala para serem aplica-

dos na escala de bacia e escala temporal compat́ıvel com as necessidades de previsão

do tempo (Seuffert et al., 2002).

Nesse sentido, a presente pesquisa pretende contribuir com o avanço no enten-

dimento das questões que envolvem a consideração das heterogeneidades e variabili-

dades espaciais da superf́ıcie terrestre, traduzindo esse conhecimento na construção

de um esquema de parametrização da superf́ıcie terrestre continental que leve em

conta os processos hidrológicos, em particular a redistribuição lateral de água no

solo, na escala de bacia. Tendo as questões até aqui abordadas como pano de fundo,

as seções seguintes desse caṕıtulo introdutório apresentam uma perspectiva meteoro-

lógica do problema, seguindo-se uma perspectiva hidrológica e, por fim, o problema

do acoplamento.

1.1 Definição do problema - uma perspectiva

meteorológica

Um esquema de parametrização da superf́ıcie terrestre continental, daqui em di-

ante simplesmente EPSTC, constitui-se num algoritimo para determinar as trocas de

energia, massa e momentum entre a atmosfera e a superf́ıcie terrestre sobre regiões

no continente. Aqui, a adição da palavra continental é utilizada para diferenciar das

parametrizações que representam a interação oceano-atmosfera, igualmente impor-

tantes para os modelos atmosféricos. Entretanto, devido a particularidades não só

geográficas, mas de escalas e processos envolvidos, deve ser tratada por esquemas

especializados.

Essas trocas são representadas através de funções complexas de diferentes pro-

cessos f́ısicos, qúımicos e biológicos que ocorrem ao longo de uma ampla faixa de

escalas temporais e espaciais. Por questões computacionais e limitações do nosso

conhecimento sobre os fenômenos naturais, é imposśıvel e, provavelmente desne-
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cessário, incorporar todos os detalhes desses processos nos esquemas numéricos.

Dessa forma, os EPSTC têm sido desenvolvidos com base em uma série de sim-

plificações. Em função dessas simplificações e da estrutura conceitual a partir da

qual são constrúıdos, esses esquemas apresentam diferentes graus de complexidade,

compreendendo desde os modelos clássicos concentrados, do tipo reservatório buc-

ket, introduzidos por Manabe (1969), passando pelos modelos de transferência solo-

vegetação-atmosfera, denominados SVATs, introduzidos por Deardorff (1978) até os

modelos do tipo mosaicos introduzidos por Avissar e Pielke (1989).

Nos modelos atmosféricos, os esquemas de parametrização da superf́ıcie terres-

tre continental são responsáveis pelo fornecimento das condições de contorno f́ısicas,

hidrológicas, termodinâmicas e dinâmicas para a fronteira inferior sobre a região con-

tinental, sob condições climáticas e de tempo diversas. Especificamente, os EPSTC

realizam o particionamento da energia dispońıvel na superf́ıcie entre os fluxos de

calor senśıvel, calor latente e fluxo de calor no solo e o particionamento da água

dispońıvel em forma de precipitação entre as componentes do escoamento superfi-

cial, subsuperficial e subterrâneo, definindo o estado de armazenamento de água no

solo. Assim, os EPSTC são, em grande medida, responsáveis por reproduzir as situ-

ações de controle e modulação de fenômenos f́ısicos e biológicos que possuem grande

importância na definição do tempo e do clima terrestre.

De forma geral, independente da estrutura conceitual da parametrização, elas

foram desenvolvidas sob a perspectiva de representar corretamente os fluxos de su-

perf́ıcie na microescala, ou seja, na escala de campo. Um dos motivos é que a filosofia

reinante requer a validação a partir de dados observados, dispońıveis apenas na mi-

croescala. Entretanto, essas parametrizações foram implementadas inicialmente em

modelos atmosféricos globais, aceitando-se que, tendo sido validadas na microescala,

a transposição para a macroescala ocorreria mediante a utilização de parâmetros efe-

tivos (Sellers e Hall, 1992; Sellers et al., 1992; Shuttleworth, 1994). Refletindo sobre

essas questões, Avissar (1998) chama a atenção para o fato que a mera utilização

de parâmetros efetivos como uma forma de resolver a transposição de escalas não

leva em conta adequadamente as respostas não lineares dos processos atmosféricos

às heterogeneidades da superf́ıcie, nem a viabilidade f́ısica de fornecer os parâmetros

necessários para esses esquemas nas escalas globais. Essa observação deve ser válida

também para escalas regionais e para a mesoescala.

Para que os EPSTC sejam capazes de reproduzir, de forma razoável, em um

ponto espećıfco, a variação do ciclo diurno dos fluxos de superf́ıcie, vários processos
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f́ısicos e biológicos que ocorrem na microescala devem ser cuidadosamente consi-

derados. Como conseqüência, um grande número de parâmetros, associados aos

processos descritos, como albedo, emissividade, transmitância da radiação, ı́ndice

de área foliar, resistência estomática, distribuição espacial das ráızes das plantas,

entre outros, são necessários. Apenas como referência, o modelo SiB (Sellers et al.,

1986) requer algo em torno de 49 parâmetros. Essa demanda torna praticamente im-

posśıvel uma avaliação desses parâmetros não só na microescala, como em qualquer

outra escala de interesse, representando assim uma séria dificuldade para a inclusão

das heterogeneidades e variabilidades da superf́ıcie.

Um primeiro passo para atenuar essa questão foi tomado na direção de se redu-

zir o número excessivo desses parâmetros. Tendo como subśıdio a criação de bases

de dados descrevendo o tipo de vegetação e solo na escala global (Matthews, 1985;

Wilson e Henderson-Sellers, 1985), incluindo experimentos pilotos como o HAPEX-

MOBILHY (Andre et al., 1986) e a utilização de ferramentas como modelos de meso-

escala e técnicas de sensoriamento remoto para auxiliar na verificação dos modelos,

foi posśıvel desenvolver procedimentos de agregação considerando a variabilidade

na escala de sub-grade e definir as propriedades ou processos na escala resolvida

pelos modelos globais. O resultado desse esforço foi o aparecimento de parametri-

zações como o ISBA (Noilhan e Planton, 1989), SSiB (Xue et al., 1991, 1996, 1996),

PLACE (Wetzel e Boone, 1995), a parametrização do modelo ECMWF (Viterbo e

Beljaars, 1995) e o esquema proposto por (Pleim e Xiu, 1995) que, juntamente com

o ISBA, formam a base conceitual do atual EPSTC do modelo regional ARPS (Xue

et al., 2000). Esses esquemas, mesmo utilizando um conjunto menor de parâme-

tros, mostraram-se capazes de reproduzir bem o ciclo diurno dos fluxos de superf́ıcie

(Mahfouf et al., 1995).

A redução do número de parâmetros, dando uma idéia inicial de simplificação

dos modelos, na verdade, é obtida através de evoluções conceituais, associando, nesse

sentido, a idéia de parametrizações mais sofisticadas . Este fato permitiu a imple-

mentação desses esquemas em modelos atmosféricos com resoluções mais refinadas.

Assim, essas parametrizações mais avançadas foram utilizadas com pequenas adap-

tações e, na maioria dos casos, sem qualquer modificação significativa para lidar

mais consistentemente com as não-linearidades dos processos envolvidos (Bougeault

et al., 1991; Giorgi et al., 1993; Chen et al., 1997).

A motivação principal para a inclusão dessas parametrizações mais avançadas

deve-se ao fato que o aumento das resoluções espaciais e temporais, associado à
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evolução das parametrizações da camada limite atmosférica, CLA, dos modelos de

mesoescala mais atuais, permitiu uma simulação mais reaĺıstica da estrutura vertical

diurna da CLA. Em virtude da incumbência de fornecer as condições de contorno

para a atmosfera, os processos superf́ıcie-atmosfera influenciam de forma cŕıtica a

estrutura da CLA e os processos de nuvens e precipitação associados. Além disso,

como a resolução espacial dos modelos de mesoescala continuam aumentando, a den-

sidade das redes observacionais são cada vez mais incapazes de captar as estruturas

de mesoescala iniciais nas pequenas escalas.

A necessidade de se investigar mais detalhadamente a relevância de cada pro-

cesso representado nos EPSTC, conjugada ao aparecimento de um grande número

de diferentes esquemas, cada um combinando diferentes conjuntos de processos, em

diferentes escalas espaciais e temporais, motivou o programa mundial de pesquisas

climáticas (WCRP) a organizar um projeto para intercomparação sistematizada de

forma a ampliar o entendimento das parametrizações de fluxo de calor, umidade e

momentum entre a atmosfera e a superf́ıcie continental nos modelos globais e de

área limitada.

O projeto para intercomparação dos esquemas de parametrizações da superf́ıcie

terrestre, doravante referenciado por PILPS (Henderson-Sellers et al., 1992, 1993),

analisou o comportamento de EPSTC em experimentos controlados, implementados

em quatro fases. As duas primeiras fases inclúıram estudos do comportamento dos

esquemas operando em modo desacoplado e com forçantes atmosféricos prescritos

obtidos a partir da sáıda de modelos globais - fase1 (Pitman et al., 1993), ou a

partir de diferentes conjuntos de dados observados - fase 2 (Shao e Henderson-Sellers,

1996; Chen et al., 1997; Wood et al., 1998). A fase 3, desenvolvida em conjunto

com a primeira fase do projeto para intercoparação de modelos atmosféricos, AMIP

(Love e Henderson-Sellers, 1994), envolveu a análise dos EPSTC acoplados aos seus

respectivos modelos atmosféricos hospedeiros, enquanto que, na fase 4, estarão sendo

avaliados os resultados do acoplamento de diferentes EPSTC a um mesmo modelo

atmosférico (Henderson-Sellers et al., 1996).

O elevado grau de dispersão no particionamento entre os fluxos de calor senśı-

vel e latente, exibido na fase 1, tanto para floresta tropical quanto para regiões de

pastagem em latitudes médias, foram analisados por Pitman et al. (1993), Koster

e Milly (1997) e Desborough (1997) que, de forma geral, atribúıram as incertezas

à ausência de uma parametrização da resistência da superf́ıcie e à necessidade de

uma correção da estabilidade nas equações de fluxos turbulentos. Particularmente,
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Wetzel et al. (1996a) e Koster e Milly (1997) mostraram que a maior parte da va-

riabilidade entre os esquemas é produzida pelas interações cŕıticas entre evaporação

e os processos de escoamento. Já os resultados da fase 2 mostraram a importância

das parametrizações de umidade do solo, em particular as conexões entre o déficit de

água no solo juntamente com a transpiração e as parametrizações do escoamento su-

perficial na escala de sub-grade, no sentido de simular, de forma consistente, vazões

em rios, quando utilizando-se dados diários de precipitação como forçantes na escala

da bacia. Na fase 3, mesmo após a normalização dos forçantes, os EPSTC acoplados

exibiram maior dispersão do que os esquemas desacoplados utilizados nas fases 1

e 2. De toda forma, os resultados das fases 3 e 4, que tratam dos acoplamentos

entre os esquemas e os modelos atmosféricos, ainda precisam ser melhor analisados

e compreendidos.

Ao longo das quatro fases do projeto PILPS, desenvolvidas desde 1992 até a pre-

sente data, é posśıvel identificar claramente as contribuições para o aprimoramento

dos EPSTC e dos resultados obtidos com o acoplamento dessas parametrizações nos

modelos atmosféricos. Entretanto, apesar do avanço no conhecimento, o número de

questões a serem enfrentadas ainda é grande. Além disso, à medida que esses esque-

mas ganham maior complexidade, surge uma tendência de se tornarem comparáveis

a modelos hidrológicos, bioqúımicos e ecológicos, emergindo assim uma nova geração

de EPSTC e de novos conhecimentos a serem explorados e incorporados.

Essas discussões vêm ganhando espaço no âmbito dos programas mundiais de

pesquisas climáticas (World Climate Research Program - WRCP). Encontros orga-

nizados pelo Experimento de Energia Global e o Ciclo da Água (Global Energy and

Water Cycle Experiment - GEWEX ), pelo programa internacional da geosfera e

biosfera (International Geosphere-Biosphere Programa - IGBP) e pelo Instituto Na-

cional de Ciências do Universo (Institut National des Sciences de l´Univers - INSU )

têm apontado direções para as inovações necessárias da próxima geração de EPSTC.

O primeiro ponto identificado foi a necessidade de inclusão dos processos biof́ısi-

cos. A inclusão do ciclo do carbono (Lundin et al., 1999; Calvet e Soussana, 2001) é

necessária para que seja posśıvel prover os modelos atmosféricos com fluxos de CO2

e simular a evolução da vegetação e conseqüentemente os processos sinérgicos entre

as variações climáticas e o estado da biosfera.

Outro ponto que merece consideração refere-se aos métodos de assimilação de

dados. Tanto os modelos hidrológicos quanto os modelos atmosféricos, sejam eles
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de previsão numérica do tempo ou climáticos, são dependentes do estado inicial.

Atualmente, o estado presente da atmosfera e da superf́ıcie terrestre pode ser de-

tectado por diferentes instrumentos com capacidade de medições pontuais, como

os balões meteorológicos ou medições espaciais, obtidas através de instrumentos de

sensoriamento remoto como os radares e satélites.

Finalmente, o terceiro ponto refere-se a uma melhor representação da compo-

nente horizontal dos processos que ocorrem na superf́ıcie terrestre. É cada vez maior

o número de trabalhos que reconhecem e demonstram a importância de se considerar

as heterogeneidades e variabilidades da superf́ıcie terrestre continental nas parame-

trizações dos modelos atmosféricos globais e de área limitada, seja para previsões

climáticas ou de tempo: numa perspectiva apenas das caracteŕısticas da superf́ıcie,

como nos estudos de Charney et al. (1977), Shukla e Mintz (1982), Jacobs e Bruin

(1992), Rowntree e Bolton (1983), Yeh et al. (1984), Dickinson e Henderson-Sellers

(1988), Sud et al. (1988), Avissar e Pielke (1989), Pielke e Avissar (1990), Shukla

et al. (1990), Koster e Suarez (1995), Brubaker e Entkhabi (1996), Avissar e Liu

(1996), Avissar e Schmidt (1998), Kim e Entekhabi (1998), Hurk et al. (2002), Zeng

et al. (2002), entre outros tantos; ou numa perspectiva da variabilidade dos proces-

sos hidrológicos, como nos trabalhos de Thomas e Henderson-Sellers (1991), Quinn

et al. (1995), Yu (2000), Chen e Duhia (2001).

1.2 Definição do problema - uma perspectiva hi-

drológica

Os EPSTC, já definidos no ińıcio da seção anterior têm, ao longo do tempo,

se beneficiado claramente com os esforços combinados de diversas áreas da ciência

e, conseqüentemente, apresentado bom desempenho na escala local e, em algumas

situações, até mesmo quando é aplicado em problemas espacialmente distribúıdos.

Entretanto, ao passar da realidade dos modelos de coluna unidimensionais para o

ambiente de modelos totalmente distribúıdos, torna-se extremamente importante

descrever as variações espacias na umidade do solo para garantir uma simulação

acurada dos fluxos de superf́ıcie.

As variações na umidade do solo podem ser produzidas a partir de fatores como

precipitação, tipo de solo, tipo de cobertura vegetal, capacidade de drenagem as-

sociada à topografia e nas propriedades geológicas que definem a capacidade de

armazenamento subterrâneo. Enquanto os EPSTC baseados no balanço de energia
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incluem uma descrição detalhada da região da vegetação e da zona de ráızes, ou

seja, das componentes verticais dos processos, as interações entre o armazenamento

subterrâneo, a zona de ráızes e a região superficial, bem como o escoamento lateral

subsuperficial e superficial, são quase que totalmente desconsideradas. Conseqüen-

temente, esses modelos falham, produzindo previsões inacuradas, particularmente

em regiões onde o reservatório subterrâneo tem influência no escoamento superficial.

Em contraste, é longa a tradição dos hidrólogos no desenvolvimento e aplicação

de modelos distribúıdos que levam em conta essas interações. Entretanto, a inclusão

de EPSTC baseados no balanço de energia são raramente considerados (Soulis et al.,

2004). Curiosamente, mesmo os modelos hidrológicos mais sofisticados, classificados

como modelos f́ısicos, como o sitema hidrológico europeu, SHE (Abbott et al., 1986),

utilizam componentes de evapotranspiração conceituais.

Algumas explicações para esse fato podem ser tentadas. Talvez, a principal

delas seja, de forma análoga aos EPSTC, que funcionam bem para diversas situações

sem uma descrição melhor das componentes horizontais, os modelos conceituais de

evapotranspiração atendem bem aos propósitos para os quais são destinados, não

sendo necessária sua substituição por algo mais complexo. Uma outra questão cŕıtica

está relacionada à intensa necessidade de dados ainda demandada pelos EPSTC que,

até o presente, têm sido utilizados mais fortemente em regiões mais intensamente

monitoradas.

Recentemente, essa percepção vem sendo modificada drasticamente na medida

em que os EPSTC se sofisticam, ou seja, obtêm bons resultados apesar de requere-

rem menos parâmetros. Adicionalmente, as perspectivas de utilização dos EPSTC

integrados a modelos hidrológicos tornan-se bastante promissoras, uma vez que a

disponibilidade e qualidade de dados em resoluções mais refinadas amplia-se, atra-

vés da utilização de técnicas de sensoriamento remoto, e o conhecimento a respeito

do comportamento dos mecanismos de interação superf́ıcie-atmosfera nas diversas

escalas aprofunda-se, mediante os inúmeros estudos envolvendo obtenção intensiva

de dados e experimentos numéricos integrados.

O acoplamento do EPSTC ISBA (Noilhan e Planton, 1989) com o modelo hi-

drológico de grande escala MODCOU, descrito em Ledoux et al. (apud HABETS et

al., 1999) e aplicado nas bacias dos rios Adour (Habets et al., 1999b, 1999a) e Rhone

(Habets et al., 1999) e o acoplamento do esquema de superf́ıcie canadense CLASS

(Verseghy, 1991) e o modelo hidrológico semi-distribúıdo WATFLOOD (Kouwen et
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al., 1993), descrito em Soulis et al. (2004), são, do conhecimento do autor até o

presente momento, os principais representantes do esforço de dotar modelos hidro-

lógicos de EPSTC baseados no balanço de energia. Esse procedimento representa

um estágio importante para o avanço na direção de acoplar modelos hidrológicos e

atmosféricos por meio de parametrizações comuns.

1.3 O problema do acoplamento

A utilização de EPSTC para introduzir o balanço de energia nos modelos hidro-

lógicos tornará posśıvel a realização de um acoplamento dinâmico entre os modelos

atmosféricos e hidrológicos, o que significa dizer que os efeitos de retroalimenta-

ção poderão ocorrer livremente na medida em que a f́ısica dos modelos suportem

tais efeitos. Tais sistemas podem reunir condições únicas para a investigação das

interações superf́ıcie-atmosfera em escalas compat́ıveis com a hidrologia de bacias.

Uma breve introdução sobre os principais problemas que devem ser superados para

a realização do acoplamento entre modelos atmosféricos e hidrológicos por meio de

EPSTC será dada a seguir.

Conforme antecipado neste texto, diante do número de trabalhos que demons-

tram a importância de se levar em conta as heterogeneidades e variabilidades da

superf́ıcie, pode-se dizer que há um consenso nessa direção. Entretanto, exitem im-

portantes questões ainda em aberto, em particular as relacionadas à forma e em

que grau essas heterogeneidades devem ser representadas nas diferentes parametri-

zações e modelos. Essas questões têm sido exaustivamente perseguidas e discutidas

nos principais foruns e encontros cient́ıficos, tanto pela comunidade meteorológica

quanto pela hidrológica, podendo serem organizadas como segue:

• Qual é o grau de heterogeneidade e variabilidade espacial que deve ser incor-

porado aos EPSTC para que seja posśıvel dar conta da defasagem existente

entre as escalas de variabilidade dos fenômenos hidrológicos que vão de metros

até poucos quilômetros, e dos fenômenos atmosféricos, que estão na ordem de

quilômetros a centenas de quilômetros (se nos restringirmos à escala regional)

mantendo-se o problema computacionalmente tratável?

• De que forma as heterogeneidades devem ser incorporadas? Diretamente na

estrutura conceitual dos modelos, através de parametrizações expĺıcitas nas

escalas de sub-grade, ou através de descrições estat́ısticas? Essa tem sido uma
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questão recorrentemente discutida, sendo que parece existir um consenso de

que há uma forte dependência das relações de escalas envolvidas.

Uma abordagem posśıvel para enfrentar o problema da inclusão das heterogenei-

dades e variabilidades espaciais nos EPSTC é, inicialmente, identificar as variáveis-

chave dos principais fenômenos f́ısicos de interesse. A partir de então, trata-se de

verificar se os efeitos das heterogeneidades e variabilidades espaciais em uma dada

variável são suficientes para explicar o seu comportamento ao longo das escalas en-

volvidas. Das variáveis candidatas, tanto a variabilidade espacial da precipitação

(Milly e Eagleson, 1988; Entekhabi e Eagleson, 1989; Pitman et al., 1990) quanto

a umidade do solo têm sido consideradas variáveis essenciais no entendimento dos

mecanismos de interação superf́ıcie-atmosfera.

A precipitação é um dos mais fortes candidatos a ser considerado como sendo res-

ponsável por introduzir variações na escala de sub-grade, em particular em eventos

convectivos. No entanto, uma vez que a umidade do solo atua como um integra-

dor da variabilidade temporal em escalas até um mês, a distribuição instantânea

da precipitação vai tornando-se menos importante a medida que aumenta a escala

temporal do problema.

Dessa forma, a compreensão da dinâmica espacial e temporal da umidade do solo

passa a ser crucial para o acoplamento superf́ıcie-atmosfera. Como exemplos, tem-se

o particionamento da precipitação em escoamento superficial, infiltração, percolação

e evaporação (Digman, 1994; Bronstert, 1999), a troca de massa e energia entre solo

e atmosfera (Entekhabi e Eagleson, 1989; Milly e Dunne, 1993; Brubaker e Entkhabi,

1996), as complexas relações entre umidade do solo e vegetação (Solomon e Shugart,

1993; Rodriguez-Iturbe, 2000; Porporato et al., 2001) e a influência do conteúdo de

água no solo nos processos qúımicos e microbiológicos no solo (Rodriguez-Iturbe et

al., 2001).

Definindo-se como alvo aplicações cujas escalas envolvidas situam-se na faixa da

mesoescala e escala de bacia, os fenômenos hidrológicos que ocorrem na escala de

encosta (“hillslope scale”) passam a desempenhar papel importante no acoplamento

superf́ıcie-atmosfera. Não por acaso, essa faixa de escalas tem despertado acentuado

interesse nas últimas décadas. Alguns estudos concentraram-se nos processos de

escoamento superficial (Bronstert, 1999; Western e Grayson, 1998; O’Loughlin, 1990;

Kirkby, 1988, 1978) e outros nos processos de infiltração e escoamento subsuperficial

(Beldring et al., 2000; Bronstert, 1999; Shakya e Chander, 1998; Wigmosta e Vail,
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1994; Freeze, 1980).

Em que pese os acoplamentos anteriormente citados terem definido a priori

estratégias de agregação das caracteŕısticas da superf́ıcie, como, por exemplo, a

abordagem de unidades de resposta agrupadas, comumente denominada por GRU

(Kouwen et al., 1993), utilizada por Soulis et al. (2004) como uma forma de se

tratar a defasagem de escalas existente entre os modelos hidrológicos e atmosféricos,

os efeitos das operações de agregação e desagregação de informações através das

diferentes escalas precisam ser melhor compreendidos e representados (Güntner e

Bronstert, 2004).

Diversos estudos investigaram o uso das sáıdas de modelos atmosféricos como

entradas para modelos hidrológicos e parametrizações da superf́ıcie terrestre para

a simulação da vazão da bacia (Hostetler e Giorgi, 1993; Kite et al., 1994; Kite,

1997; Kite e Haberlandt, 1999; Lakhtakia et al., 1999). De uma forma geral, os

resultados mostraram que as vazões geradas dessa forma são consistentes com as

vazões observadas.

Até o presente, poucos trabalhos foram desenvolvidos no sentido de acoplar mo-

delos atmosféricos e hidrológicos, considerando a interação nos dois sentidos. Möl-

ders e Raabe (1997) verificaram a influência do acoplamento na formação de nuvens

e na precipitação, enaquanto Seuffert et al. (2002) avaliaram os impactos nos fluxos

turbulentos na estrutura da camada limite e no desenvolvimento da precipitação. No

entanto, a questão da defasagem de escalas não foi tratada explicitamente. Final-

mente, mesmo nos acoplamentos bidirecionais, nem todos os processos hidrológicos

considerados interagem de forma completa. Por exemplo, no acopalmento ISBA-

MODCOU (Habets et al., 1999b), a linha d’água não é atualizada pelo estado de

umidade do solo, não havendo interação entre o ńıvel do lençol e a superf́ıcie.

1.4 Objetivos da tese

O presente trabalho tem como objetivo geral construir um código computacional

de um esquema de parametrização hidrológica da superf́ıcie terrestre continental,

doravante denominado EPHSTC, que inclua a redistribuição lateral de água no

solo em função das heterogeneidades espaciais e que possa ser diretamente acoplado

a modelos atmosféricos de mesoescala. A abordagem adotada será a utilização de

algoritmos de EPSTC existentes (Noilhan e Planton, 1989) ao qual serão adicionados
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processos como infiltração e mecanismos de geração de escoamento (Wood et al.,

1992; Liang et al., 1996; Liang e Xie, 2001), escoamento subsuperficial (Wigmosta

e Vail, 1994; Wigmosta e Lettenmaier, 1999) e escoamento superficial baseado no

esquema do TOPMODEL (Beven e Kirkby, 1979). Para tanto, serão considerados

os seguintes objetivos espećıficos:

• verificação do comportamento do EPHSTC devido a inclusão da terceira ca-

mada de solo e dos processos de drenagem gravitacional e difusão vertical;

• geração de mapas espacias de umidade do solo nas camadas superficial, zona

de ráızes e zona de subráızes, através de simulações utilizando o EPHSTC com

e sem distribuição lateral de água no solo de forma a verificar os impactos na

estrutura espacial da umidade;

• verificação dos efeitos da distribuição lateral de água no solo na estrutura

espacial dos fluxos de superf́ıcie, dos mecanismos de geração de escoamento

subsuperficial, superficial e profundidade do lençol freático.

Por fim, pretende-se que esse código computacional represente uma estrutura

básica a partir da qual estudos no sentido de melhorar os métodos de acoplamento

de modelos atmosféricos e hidrológicos, associados a um avanço na compreenção dos

mecanismos de interação superf́ıcie-atmosfera possam ser realizados. A avaliação

de diferentes estratégias de transposição de escalas, ou seja, técnicas de agregação

e desagregação das diferentes variáveis intercambiadas, a avaliação de diferentes

algoritimos de infiltração e propagação do escoamento subsuperficial e superficial e

o desenvolvimento de esquemas de assimilação de dados são apenas alguns exemplos

das possibilidades que poderão ser exploradas como conseqüência deste trabalho.

1.5 Estrutura do trabalho

O presente trabalho está organizado em sete caṕıtulos incluindo este primeiro

onde se faz uma introdução às principais questões que envolvem o acoplamento de

modelos atmoféricos e hidrológicos e que serão posteriormente aprofundadas nos ca-

ṕıtulos de revisão que se seguem. No segundo caṕıtulo, apresenta-se uma revisão dos

principais acoplamentos que têm sido realizados, abordando-se os principais motivos

para o acoplamento desses modelos e os desafios a serem superados nessa direção. O

terceiro caṕıtulo aborda os principais processos hidrometeorológicos envolvidos na
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interação superf́ıcie-atmosfera, tendo como fio condutor a umidade do solo, variável

considerada chave no nesse processo de interação.

No quarto caṕıtulo, a estrutura conceitual e formulação do EPHSTC é apresen-

tada. A formulação do balanço de energia, que culmina na obtenção dos fluxos de

calor latente, calor senśıvel e calor no solo segue basicamente as descrições clássicas

adotadas para descrever as parametrizações da superf́ıcie terrestre encontradas na

literatura (Noilhan e Planton, 1989; Xiu e Pleim, 2001). Entretanto, uma nova ên-

fase é dada a partir da descrição do processo de acoplamento dessas equações com

o esquema de redistribuição lateral de água no solo.

No quinto caṕıtulo, apresenta-se a região de estudo juntamente com os dados

empregados nas simulações realizadas para avaliação do EPHSTC, principalmente

com relação ao desempenho do esquema de redistribuição lateral da água no solo.

No sexto caṕıtulo, os principais resultados são apresentados junto com uma análise

global do desempenho do modelo, seguida de uma análise mais detalhada realizada

para os três eventos de precipitação mais significativos na área de estudo. Por fim,

no sétimo caṕıtulo, as principais conclusões e recomendações são apresentadas.

Entre os resultados primários que o modelo é capaz de produzir encontram-se

mapas espaciais de umidade do solo para as três camadas, Ws f c, W2 e W3; escoamento

subsuperficial saturado, Qb; escoamento superficial total, Rt ; escoamento superficial

devido ao excesso de saturação, Res; escoamento superficial devido ao excesso de

infiltração, Rei; radiação ĺıquida na superf́ıcie, Rn; temperatura da superf́ıcie do solo,

Ts; temperatura da camada mais profunda do solo, T2; fluxo de calor latente, LE;

fluxo de calor senśıvel H e fluxo de calor no solo, G. Como resultados secundários,

o modelo fornece mapas da profundidade do lençol freático, direção do fluxo de

escoamento, aspecto, declividades, fração vegetada e ı́ndice de área foliar.

As diferenças entre as simulações que inclúıram ou não a distribuição lateral

de água no solo reproduziram de forma consistente os efeitos da topografia. Con-

forme esperado, nas partes baixas e planas, houve uma tendência clara de maior

acumulação de água e produção de fluxo de calor latente. Ao contrário, nas re-

giões elevadas e com gradientes favoráveis ao escoamento, houve uma diminuição da

umidade armazenada e conseqüentemente uma redução no fluxo de calor latente.

Para os fluxos verticais foi posśıvel calcular quatro indicadores sobre a qualidade

das simulações. A eficiência do modelo de acordo com o critério de Nash e Sutcliffe

(1970), o erro médio quadrático, o erro de tendência e o coeficiente de correlação.
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Em que pese esses indicadores, juntamente com os dados simulados, não terem

mostrado diferenças significativas entre as simulações para os pontos de verificação

selecionados, foi posśıvel verificar diferenças marcantes na estrutura espacial das

diferentes simulações. O próximo passo a ser dado no futuro, através do acoplamento

bidirecional dessa parametrização a um modelo atmosférico de mesoescala, é verificar

se essas diferenças na distribuição espacial dos fluxos são significativas ao ponto de

provocar alterações na circulação atmosférica e na precipitação prognosticadas pelo

modelo atmosférico, na linha do que a comunidade cient́ıfica de modelagem superf́ıcie

atmosfera tem perseguido.

Como não foi posśıvel ainda gerar vazão no exutório da bacia, as análises para

verificar os efeitos das heterogeneidades e os estudos multiescala do comportamento

da umidade do solo com relação à vazão não foram realizados. Espera-se que esta

questão, juntamente com outras sugestões apresentadas no caṕıtulo 7, possa ser

investigada em trabalhos futuros, uma vez que a capacidade do modelo em gerar

vazão seja solucionada.
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2 Acoplamento de modelos
hidrológicos e atmosféricos

Há mais de uma década que a importância dos processos superf́ıcie-atmosfera e

sua modelagem desempenham papel fundamental, não apenas em modelos atmosfé-

ricos para grande escala, incluindo-se os modelos de circulação global, mas também

em modelos regionais e de mesoescala. Mais recentemente, começa ganhar força a

idéia de que essas parametrizações podem ser importantes também para os modelos

hidrológicos.

É importante registrar também que parametrizações, cada vez mais sofisticadas,

vêm sendo continuamente e sistematicamente implementadas nos modelos atmos-

féricos, sejam eles climáticos ou para previsão do tempo, globais, regionais ou de

mesoescala. Por outro lado, reforça-se que raramente essas parametrizações estão

presentes em modelos hidrológicos.

Este caṕıtulo, ao mesmo tempo que resgata um pouco da história de evolução das

parametrizações, descreve os diversos aspectos envolvidos nas principais abordagens

utilizadas para o acoplamento de modelos hidrológicos e atmosféricos. Chama-se a

atenção que o caso particular aqui tratado refere-se a parametrizações para a super-

f́ıcie terrestre continental. As parametrizações sobre a superf́ıcie dos oceanos não

serão consideradas neste texto. Entretanto, também desempenham papel impor-

tante, particularmente nos modelos de escala global e modelos climáticos.

2.1 Por que acoplar modelos hidrológicos e at-

mosféricos de mesoescala ?

Os modelos hidrológicos têm sido acoplados a modelos atmosféricos por uma

série de motivos. Em primeiro lugar, como condição de contorno. Do ponto de vista

do modelo atmosférico, os modelos hidrológicos, no grau de complexidade adequado,
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podem fornecer condições de contorno mais adequadas do que as parametrizações

não hidrológicas. Em segundo, como condição inicial, sendo processadas em modo

desacoplado ou integradas com esquemas de assimilação de dados, as parametri-

zações hidrológicas apresentam um potencial de melhora siginificativa na definição

do estado incial da umidade do solo. Um terceiro ponto, de natureza um pouco

diferente dos anteriores, diz respeito ao que vem se denominando de abordagem de

modelagem integrada. Ou seja, o acoplamento de modelos hidrológicos e atmos-

féricos vêm sendo sistematicamente utilizados como ferramentas promissoras para

estudar os efeitos da cobertura e uso do solo no balanço de água e em condições

extremas como cheias e secas.

Fundamentalmente, quase todas as razões que justificam o acoplamento de mo-

delos hidrológicos e atmosféricos advêm do fato de que as interações superf́ıcie-

atmosfera representam uma parte importante do ciclo hidrológico tanto do ponto

de vista climático quanto do comportamento do tempo. É crescente o número de

evidências que mostram que as heterogeneidades da superf́ıcie podem causar impac-

tos significativos na atmosfera, desde escalas da ordem de tempestades até a escala

global (Pielke, 2001). Paralelamente, estudos mostram que a melhoria das parame-

trizações dos modelos resultam em melhorias nas simulações (Dirmeyer, 2000; Xue

et al., 2001).

Uma das dificuldades de se tratar de forma organizada e clara do tema é o fato

de que os desdobramentos dessa questão central recaem numa espécie de ćırculo,

onde mecanismos de retroalimentação e interações entre variáveis estão presentes.

Uma motivação essencial para a evolução dos EPSTC na direção de incluir as

heterogeneidades da superf́ıcie é que, ao refinar as resoluções espaciais e temporais,

paralelamente com a evolução das parametrizações da camada limite atmosférica,

CLA, utilizadas nos modelos numéricos de mesoescala atuais, tornou-se posśıvel

simular de forma reaĺıstica a estrutura vertical diurna da CLA. Assim, os processos

de superf́ıcie assumem o papel de prover a condição de contorno para a atmosfera,

tornando-se cŕıticos na definição da estrutura da CLA e dos processos de formacão

de nuvens e precipitação associados (Chen e Duhia, 2001).

Por exemplo, nos modelos de mesoescala, negligenciar a distribuição lateral de

água no solo e seus efeitos no reservatório subterrâneo podem resultar em subesti-

mativas da umidade do solo nos vales e superestimativa nas regiões de montanha

(Mölders e Raabe, 1997), que geralmente, recebem maior quantidade de precipita-
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ção (Akemi, 2005). Esses campos de umidades incorretos influenciam, por sua vez,

a CLA calculada pelo modelo atmosférico (Braun et al., 2001) e, possivelmente, o

desenvolvimento da precipitação (Mölders e Raabe, 1997; Schär et al., 1999)

Por outro lado, como os modelos de mesoescala continuam aumentando sua reso-

lução espacial, a densidade das redes de observação é incapaz de captar a estrutura de

mesoescala inicial nessas pequenas escalas. A maioria das estruturas de mesoescala

que não são identificadas pela rede de observação são, na realidade, um resultado

dos forçantes de superf́ıcie dados pela topografia, umidade do solo, vegetação e topo

de solo, ou seja, pelas heterogeneidades da superf́ıcie continental.

Assim, é de vital importância que os modelos de mesoescala incluam um es-

quema de parametrização da superf́ıcie continental avançado e robusto no sentido

de corretamente inicializar o estado do terreno durante o processo de assimilação de

dados e, subsequentemente, captar as estruturas de mesoescala na atmosfera livre e

na CLA forçada pela superf́ıcie do terreno (Chen e Duhia, 2001).

Em resumo, modelos hidrológicos e atmosféricos têm sido acoplados como uma

forma de melhor parametrizar a condição de contorno entre a superf́ıcie continental

e a atmosfera. Esse acoplamento representa ainda uma alternativa para a criação

de campos de umidade com vistas a serem utilizados como condições iniciais em

modelos atmosféricos, bem como constitui uma forma de melhorar os forçantes de

precipitação para os modelos hidrológicos. Cabe ainda observar que a integração da

modelagem hidrológica e atmosférica é fundamental para uma adequada e efetiva

gestão de recursos h́ıdricos.

2.2 Desafios para o acoplamento

Ao longo deste texto, tem-se procurado mostrar que existe uma forte expectativa

que o acoplamento de modelos hidrológicos e atmosféricos seja capaz de realmente

melhorar o desempenho dos modelos atmosféricos e, ao mesmo tempo, prover os

dados de precipitação necessários como entrada para os modelos hidrológicos. En-

tretanto, Yu et al. (1999) alertam que a transformação de precipitação simulada

em respostas hidrológicas realistas não é um exerćıcio simples. Objetivamente, pelo

menos três grandes questões podem ser citadas: a questão da diferença de esca-

las espaciais e temporais entre os modelos atmosféricos e hidrológicos, o grau de

heterogeneidades que deve ser considerado e a compatibilização das estruturas dos
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modelos.

2.2.1 A questão de escalas

Uma das mais interessantes propriedades dos objetos na natureza é que eles

se apresentam de formas diferentes quando observados de maneiras distintas. Por

exemplo, uma laranja pode parecer um ponto quando observada de muito longe, mas

aproxima-se de uma esfera quando observada mais de perto. Sob uma lente, pode-

se ver os diversos poros na sua casca e, sob um microscópio, observa-se as células

que a constituem. Assim, um mesmo objeto pode ser diferentemente descrito e

compreendido quando observado em escalas espaciais distintas. Essa estratégia tem

sido explorada pela ciência dentro de uma estratégia conhecida como dividir para

conquistar, o que possibilita melhor analisar e compreender um fenômeno natural

quando tratado dentro de certo intervalo de escala espacial (Costa e Biachi, 2002).

O problema de escalas na hidrologia e na meteorologia apresenta grande seme-

lhança com a questão exemplificada no parágrafo anterior. A defasagem de escalas

surge da própria natureza dos fenômenos f́ısicos, qúımicos e biológicos combinados

com a variabilidade do meio em que eles ocorrem. A variabilidade de atributos como

topografia, tipo de solo e vegetação determinam as diferenças de velocidade dos es-

coamentos nas componentes terrestre e atmosférica que, por sua vez, determinam

diferentes padrões de fluxos de água e nutrientes. Combinando-se todos esses fatores

e somando-se os efeitos de interação, o resultado é um espectro bastante amplo, no

qual ocorrem os fenômenos importantes que se deseja modelar, bem como os fenô-

menos que são responsáveis pela transferência de informação de uma escala para

outra.

Dada a amplitude do espectro de escalas de interesse, a modelagem numérica

completa desses fenômenos torna-se inexeqúıvel. A construção de um arcabouço

teórico consistente em relação aos processos hidrológicos e/ou fenômenos atmos-

féricos defronta-se não só com a imensa faixa de escalas envolvidas, mas também

com as diferentes aparências com que os fenômenos são percebidos nas diferentes

escalas temporais e espaciais (Dooge, 1982, 1986, 1992). Dooge (1992) afirma que

uma completa teoria hidrológica relevante para a modelagem climática deveria co-

brir fenômenos desde a escala molecular (10−10 m /10−1 s) até a escala da grade de

modelos de circulação global ( 100 km /105 s).

Outro exerćıcio importante em termos de escalas hidrológicas e meteorológi-
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cas nos é dado por Dias e Kan (1998), através de uma análise simples de escalas,

onde mostram que, para uma configuração t́ıpica das redes observacionais existen-

tes, supondo-se a existência de 10 postos pluviométricos e 10 postos fluviométricos

uniformemente distribúıdos em uma bacia de 20.000 km2, tem-se, na melhor das

hipóteses, uma escala espacial resolvida pelo modelo da ordem de 45 km. Assim,

como no caso dos modelos para escoamento subterrâneo, as condutividades hidráu-

licas, para escalas inferiores à faixa de 10− 100 metros, devem ser parametrizadas

nos modelos hidrológicos para darem conta de fenômenos que apresentem variabili-

dade importante abaixo da escala resolvida (45 km). Dias e Kan (1998) mostraram

também que os fenômenos que determinam a evaporação e evapotranspiração exi-

bem variabilidade em escalas iguais ou inferiores à meso-β , que, na classificação de

Orlanski (1975), representa uma faixa de até 200 km (veja tabela 2.1).

Nome Fenômenos Dimensão
horizontal

Micro γ Plumas; turbulência; rugosidade < 20m

Micro β Térmicas; esteiras; turbilhões 20−200m

Micro α Tornados; coveção profunda; ondas de gravi-
dade curtas

200m −
2km

Meso γ Chuvas convectivas; turbulência de céu claro;
efeitos urbanos

2−20km

Meso β Jato noturno; linhas de instabilidade; aglo-
merados de nuvens; efeitos topográficos; efei-
tos de lago

20−200km

Meso α Frentes e furacões 200 −
2000km

Macro β Ondas barocĺınicas 2000 −
10000km

Macro α Ondas planetárias muito longas; ondas de
gravidade

> 10000km

Tabela 2.1: Escalas meteorológicas segundo Orlanski (1975)

Buscando organizar melhor o assunto, pode-se identificar alguns grupos de pro-

blemas associados a escalas hidrológicas e meteorológicas, o que também facilitará,

na seqüência, a avaliação das abordagens mais apropriadas para a solução dos res-

pectivos problemas, a seguir itemizados:

• discrepância de escalas: as escalas de medição, de modelagem e as escalas reais

dos fenômenos hidrológicos e meteorológicos são, em geral, diferentes; por

exemplo, grades t́ıpicas de modelos hidrológicos são da ordem de 10− 10000
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m, enquanto que, nos modelos atmosféricos, são da ordem de 1−100 km;

• estrutura dos modelos: os modelos hidrológicos, em particular, apresentam

uma estrutura fixa para uma grande variedade de bacias, sendo que seus pa-

râmetros é que variam de uma bacia para outra;

• fenômenos f́ısicos: os fenômenos hidrológicos e meteorológicos sofrem um pro-

cesso de degradação, ou perda de informação, à medida que as escalas de

medição e/ou de modelagem vão se ampliando; utilizando uma analogia, Kav-

vas (1999) definiu esse efeito como um empobrecimento ou perda de textura,

atribuindo-o a duas questões principais, a saber, promediações e subamostra-

gem (aliasing).

As abordagens ascendente (upward) e descendente (downward)

Uma das formas utilizadas para lidar com o problema de escalas, no contexto

de modelos hidrológicos, foi sugerida por Klemes (1983). Partindo-se de abordagens

diametralmente opostas, avança-se na direção do desenvolvimento de modelos que

reproduzam a resposta hidrológica na escala da bacia. A abordagem na direção

ascendente (upward) combina, através de śıntese matemática, os fatos emṕıricos

e o conhecimento teórico dispońıvel nas menores escalas (microescala) em teorias e

modelos capazes de prever as respostas em escalas maiores (macroescala). Por outro

lado, a abordagem na direção descendente (downward) esforça-se na busca de um

conceito diretamente na escala de interesse e, então, procura olhar para os passos

que podem ter levado ao resultado a partir de escalas inferiores.

Exemplos de abordagem ascendente são encontrados em Klemes (1983), Blöschl

e Sivapalan (1995) e, mais recentemente, no trabalho de Reggiani et al. (1998, 1999,

2000, 2001), onde a bacia é dividida em entidades menores, denominadas de bacias

elementares representativas (BER), supondo-se que essas unidades possuam um com-

portamento homogêneo do ponto de vista da resposta hidrológica. Um procedimento

de promediação é utilizado para deduzir equações para o balanço de massa, momen-

tum, energia e entropia na escala das BER. Essa abordagem é complementada, por

uma teoria constitutiva, baseada na segunda lei da termodinâmica, para guiar as

parametrizações das trocas de fluxos desconhecidos que aparecem nas equações de

balanço, o que resulta em uma promediação semi-distribúıda de pontos discretos que

substituem a descrição totalmente distribúıda da bacia. Cada ponto representa uma

conexão dita de canal e suas respectivas regiões de escoamento superficial e subsu-
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perficial. As equações resultantes são agrupadas para todas as conexões de canal e

resolvidas simultaneamente para alturas de água, velocidades e saturação em cada

zona. Exemplos de aplicação dessa abordagem para a construção de modelos podem

ser encontrados em Reggiani et al. (2000).

A abordagem descendente envolve o aprendizado dos padrões temporais e/ou

espaciais das respostas hidrológicas, observados em uma forma sistemática. En-

tre os exemplos de abordagens descendentes, além do sugerido por Klemes (1983),

encontram-se as recentes contribuições de Wittenberg e Sivapalan (1999), Farmer et

al. (2001), Jothityangkoon et al. (2001), Atkinson et al. (2001), Eder et al. (2001).

Uma questão básica considerada nessa solução é a evidente hierarquia do controle

de influências que relacionam as interações clima-superf́ıcie da Terra com a previ-

são das respostas hidrológicas nas várias escalas espaciais e temporais de interesse.

Soluções relativamente simples são freqüentemente adequadas para a captura da

essência do balanço de água na grande escala temporal e espacial, considerando-se

que elas levam em conta as variações primárias de controle como a precipitação,

evaporação potencial e a capacidade de armazenamento do solo. Quando elevados

ńıveis de qualidade na previsão são requeridos, isto é, nas escalas de maior resolução

espacial e/ou temporal, então, deve-se considerar a inclusão de variáveis e processos

adicionais no sentido de se considerar casos mais súbitos de variabilidade. Testes

de hipóteses e teorias com respeito aos controles climáticos e terrestres devem ser

realizados em relação às assinaturas essenciais das variabilidades nas escalas mensal,

diária e horária, e nas escalas correspondentes, a saber, bacia, encosta e pontual.

Nessa direção, Farmer et al. (2001) aplicaram a técnica de abordagem evolutiva

(Klemes, 1983) para explorar a variabilidade do balanço de água na escala da bacia,

levando em conta a relação entre os controles climáticos e as caracteŕısticas da

superf́ıcie. Os autores buscaram estabelecer uma ordem hierárquica dos processos

que controlam as interações clima-superf́ıcie da Terra com a previsão do balanço

de água nas diversas escalas espaço-temporais. Definiram-se quatro configurações

diferentes para a estrutura do modelo, partindo-se da mais simplificada com um

reservatório único, S1, similar ao modelo clássico concentrado (Manabe, 1969). Na

configuração S2, o modelo é estendido para considerar a geração de escoamento

subsuperficial (linear ou não-linear), associado a um mecanismo de saturação.

Na configuração S3, diferencia-se o escoamento da zona saturada da zona não sa-

turada, uma vez que resultados de testes de hipóteses indicam que o comportamento

hidrológico é controlado pelas condições de armazenamento da zona não saturada. A
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configuração S4 acrescenta um terceiro reservatório que é abastecido pela percolação

profunda a partir da zona saturada, sendo deplecionado apenas pelo escoamento de

base. Finalmente, a cada configuração S, que representa a variabilidade horizontal

da bacia por meio de um único reservatório homogêneo, foram consideradas repre-

sentações semi-distribúıdas, que assumiram respectivamente as denominações M1,

M2, M3 e M4.

Essas configurações foram, então, avaliadas na sua capacidade de reproduzir

o escoamento superficial para diferentes assinaturas temporais: inter-anual, intra-

anual, duração do escoamento e picos e recessões da hidrógrafa. Essa abordagem

foi aplicada a diversas bacias da Austrália que apresentam climas temperados e

semi-áridos.

Jothityangkoon et al. (2001) utilizaram o mesmo esquema de abordagem evolu-

tiva apresentado por (Klemes, 1983), aplicando-o a uma grande bacia de uma região

semi-árida da Austrália. De forma semelhante a Farmer et al. (2001), foram anali-

sadas diferentes configurações do modelo, testando-se a capacidade de representar o

escoamento superficial em diferentes assinaturas temporais: inter-anual, intra-anual

e duração do escaoamento. O estudo mostrou que, na escala anual, o modelo sim-

plificado, contendo apenas escoamento superficial, gerado a partir de mecanismos

de saturação e evaporação, é suficiente, desde que a variação espacial da profundi-

dade do solo e da chuva sejam levadas em conta através da introdução de múltiplas

unidades de resposta hidrológica (formulações M). Na escala mensal, verificou-se a

necessidade de incluir processos adicionais, tendo-se identificado o escoamento sub-

superficial como processo importante. Para a escala diária, tornou-se necessária a

consideração das não-linearidades da relação vazão-armazenamento na geração do

escoamento subsuperficial, a fim de captar escoamentos de menor freqüência.

A obtenção de dados é fundamental para ambas abordagens ascendente e des-

cendente. Para a abordagen ascendente, um considerável esforço de trabalho é ne-

cessário ainda para desenvolver parametrizações na escala da bacia dos vários fluxos

de troca, incluindo especialmente os efeitos das variações na escala de sub-grade,

baseados em conjuntos de dados facilmente dispońıveis como os modelos digitais de

terreno (MDT), mapas de solos, informações de sensoriamento remoto e novos ex-

perimentos de campo. A abordagem descendente é, por definição, um procedimento

altamente dependente de dados. Dessa forma, os conjuntos de dados atualmente

dispońıveis de todos os fluxos de água, bem como dos parâmetros da bacia, devem

ser utilizados de uma forma sistemática e hierárquica para se apreender o máximo
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posśıvel a respeito do funcionamento da bacia.

Portanto, ambas as abordagens podem beneficiar-se de métodos de assimilação

de dados que levem em conta: 1. a organização natural da bacia no espaço, em termos

de rede de rios, encostas (hillslopes), variabilidade dos solos, variações climáticas,

entre outros espectros; 2. organização dos dados hidrometeorológicos no domı́nio

do tempo, em termos das assinaturas naturais, tais como variabilidade inter-anual,

sazonal ou intra-anual, a curva de duração da chuva e a curva de freqüência de

chuvas.

Nesse ponto, fica evidente que as abordagens até aqui consideradas buscam, na

verdade, superar as dificuldades associadas ao fato de que a escala em que os dados

são coletados é diferente das escalas nas quais as previsões são necessárias. Em outras

palavras, as dificuldades estão relacionadas à necessidade de uma mudança de escala,

das medições para a escala de previsão do modelo. Quando a escala do modelo for

maior do que a de medição esta mudança é denominada, na literatura hidrológica,

de ampliação da dimensão de análise, ou seja, ampliação da escala (upscaling). No

sentido oposto, é denominada diminuição da dimensão de análise ou diminuição da

escala (downscaling). Essas mudanças de escala foram discutidas por Blöschl (1998)

e Beckie (1996). Blöschl (1998) notou que a variabilidade aparente dos dados será

diferente da variabilidade natural verdadeira e que a diferença será uma função da

escala de medições. De forma semelhante, a variabilidade aparente nos parâmetros,

ou nas variáveis de estado de um modelo, será diferente da variabilidade natural

verdadeira e da variabilidade nos dados, e essa diferença será uma função da escala

do modelo.

Um esquema para auxiliar na análise de escalas foi sugerido por Blöschl e Siva-

palan (1995). A idéia básica é que, tanto a escala de medição, quanto a escala de

modelagem, são constitúıdas por três elementos estruturais: espaçamento, extensão

e suporte. O espaçamento refere-se à distância entre as amostras ou os elementos

do modelo, ou seja, entre os pontos onde se conhece efetivamente as informações. A

extensão representa o domı́nio que abrange a região estudada, e o suporte refere-se à

área ou volume de integração. Blöschl e Sivapalan (1995) e Blöschl (1998) notaram

que o efeito do espaçamento, extensão e suporte podem ser entendidos como um

filtro, podendo ser sempre vistos relativamente à escala da variabilidade natural. A

escala de variabilidade natural é também denominada de escala do processo, que está

relacionada com o fato de ser de pequena ou grande escala. Tecnicamente falando,

o comprimento de correlação, ou a escala integral dos processos naturais (Journel e
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Huijbregts, 1978) podem quantificar a escala da variabilidade natural ou escala do

processo.

A partir da diferença na variabilidade espacial aparente nos dados surge uma

tendenciosidade nas propriedades estat́ısticas da variabilidade espacial verdadeira,

calculadas a partir dos dados medidos. Primeiramente, a variância aparente dos

dados apresentará necessariamente uma tendenciosidade se comparada com a vari-

ância verdadeira, e esta tendenciosidade será uma função da relação entre a escala

de medição e a escala do processo. Se o suporte da escala de medição é maior, se

comparado ao suporte da escala do processo que constituiu a escala integral ver-

dadeira, a maior parte da variabilidade será removida e a variância aparente será

menor do que a variância verdadeira. Essa constatação mostra-se consistente com

as observações gerais de que os processos de agregação sempre removem variância.

Entretanto, se a extensão for menor, se comparada à extensão da escala do processo,

a variância da grande escala não é amostrada e a variância aparente será menor do

que a variância verdadeira. Em segundo, a escala integral aparente nos dados apre-

sentará necessariamente uma tendenciosidade se comparada com a escala integral

verdadeira. Novamente, esta tendenciosidade é uma função da relação entre a escala

de medição e a escala do processo.

Como conseqüência disso, medições em grandes dimensões, em termos de espa-

çamento, extensão e suporte, quando comparadas à dimensão da escala natural do

processo, levarão necessariamente a escalas integrais aparentes maiores do que as

escalas integrais verdadeiras, enquanto medições em pequenas dimensões causarão

subestimação da escala integral. Os efeitos da escala de modelagem serão similares

aos da escala de medição.

Conceitualmente, é posśıvel obter-se a tendenciosidade relativa à escala de me-

dição. No entanto, a sua estimativa quantitativa pode ser bastante dif́ıcil. Uma

possibilidade é a utilização de uma abordagem geoestat́ıstica (Journel e Huijbregts,

1978; Vanmarcke, 1983; Isaaks e Srivastava, 1989; Gelhar, 1993). Na geoestat́ıstica,

a estrutura de correlação espacial do processo natural é representada pelo vario-

grama. Baseado no variograma, existem técnicas geoestat́ısticas dispońıveis que

permitem estimar quantitativamente cada uma das tendenciosidades relacionadas

anteriormente. A abordagem geoestat́ıstica tem sido utilizada, cada vez mais, na

tentativa de se incorporar nos modelos a variabilidade espacial das variáveis funda-

mentais.
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Relação entre densidade de informação e escala

Pôde-se ver, anteriormente que o conceito de escala deve ser analisado a partir

do conhecimento de três atributos: espaçamento, extensão e suporte. Considere, a

partir de agora, que a extensão e o suporte das grandezas que serão analisadas estão,

por qualquer motivo, fixados. Resta avaliar o espaçamento, ou seja, a grandeza que

representa a distância entre os valores conhecidos, observados e/ou modelados. Uma

possibilidade é associar a idéia do espaçamento ao tamanho da grade do modelo,

estabelecendo sua resolução como sendo de dimensão d.

A faixa observável de flutuações de processos hidrológicos vai de zero até a

frequência de Nyquist. Se “d” for a escala de espaçamento, então, a freqüência de

Nyquist é representada por 1/2d (Jenkins e Watts, 1971). Se a escala de observa-

ção do processo hidrológico é ampliada da escala original d para rd, então, todas

as flutuações dos processos observados na escala d, com freqüências entre 1/2rd e

1/2d não serão mais observados na escala rd. Essa diferença ocorre porque a nova

freqüência de Nyquist da escala maior é agora 1/2rd. Desta forma, à medida que a

escala de observação cresce gradualmente, é posśıvel observar-se apenas as flutuações

graduais das baixas freqüências (Blöschl et al., 1995).

Os efeitos do tamanho da grade do modelo, bem como da relação entre a va-

riação espacial de atributos hidrológicos e o espaçamento com que são amostrados,

têm sido crescentemente investigados para diversos processos hidrológicos e meteo-

rológicos. Alguns exemplos podem ser encontrados em Avissar (1998), Kuo et al.

(1999), Kavvas (1999), Schmugge et al. (2000), Western et al. (2001), Fekete et al.

(2001), Li et al. (2001).

Analisando o efeito da perda de informação, ou seja, da diminuição da densi-

dade de informação dos processos hidrológicos com a ampliação da escala, Kavvas

(1999) classificou as heterogeneidades em: a) estacionárias e b) não-estacionárias.

Heterogeneidades estacionárias ocorrem quando atributos hidrológicos tais como va-

riáveis de estado (por exemplo, vazão, taxa de infiltração, evaporação, entre outros),

parâmetros hidrológicos (por exemplo, condutividade hidráulica, porosidade, declivi-

dade, rugosidade, entre outros) e condições de contorno (por exemplo, precipitação,

vento, entre outros), possuem suas médias, os momentos estat́ısticos de maior or-

dem e as funções densidade de probabilidade, para as flutuações dos atributos no

tempo e espaço constantes com relação as suas origens espaço-temporais. As hetero-

geneidades dos atributos hidrológicos são não-estacionárias se a média, estat́ısticas
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de maior ordem, e as funções densidade de probabilidade variarem com o tempo

e espaço em relação as suas respectivas origens. Ainda, a heterogeneidade de um

atributo hidrológico pode ser estacionária e ergódica na média, se a sua média de

conjuntos (ensemble average) de suas flutuações for igual às suas correspondentes

médias espacial e temporal.

A importância desse tipo de conhecimento relaciona-se diretamente ao esforço

computacional associado a cada caso. Por exemplo, se um parâmetro hidrológico

possui heterogeneidade não-estacionária, então, o valor esperado da média alterar-se-

á de local para local dentro do domı́nio do escoamento, o que certamente acarretará

um custo computacional elevado. Se, por outro lado, a heterogeneidade exibida pelo

parâmetro for estacionária, o valor esperado da média será constante em cada ponto

dentro do aqúıfero heterogêneo. Se for também ergódica na média, então, a média

de um conjunto finito dos valores amostrais (a média amostral), tomada sobre um

volume/área finito, poderá aproximar-se do valor da média populacional à medida

que o volume/área da amostra aumentam.

Podemos agora examinar os conceitos relativos à extensão da estacionariedade

conforme descrito em Hassanizadeh e Gray (1979), Govindaraju e Kavvas (1992),

Blöschl (1997) e Kavvas (1999). Tomando-se um intervalo amostral fixo (escala)

como incremento, à medida que se avança fazendo médias dos parâmetros dos pro-

cessos ou variáveis de estado, para distâncias observacionais cada vez maiores, a

média tende a se estabilizar numa certa distância Lh (escala amostral), permane-

cendo constante até uma distância Lt (extensão da estacionariedade).

Se imaginarmos agora a região a ser modelada subdividida em poĺıgonos, que,

por exemplo, representem regiões hidrologicamente similares, ou ainda algum atri-

buto hidrológico, como o tipo de cobertura vegetal, a extensão de estacionariedade

para a escala amostral entre-poĺıgonos será a extensão do intervalo do poĺıgono ao

longo da direção amostral. Se for adotada como escala amostral a extensão do

intervalo do poĺıgono, a escala intra-poĺıgono das flutuações das heterogeneidades,

que não são estacionárias, devido à variação de seus valores médios, não serão mais

percebidas nesta escala do poĺıgono. Em outras palavras, para uma freqüência de

Nyquist, definida como o inverso do dobro da escala amostral (extensão do poĺıgono)

ao longo da direção amostral, as flutuações das heterogeneidades intra-poĺıgono em

que as freqüências são maiores do que a freqüência de Nyquist serão eliminadas

enquanto suas freqüências de flutuação mais baixas, que aparecem como não estaci-

onárias na escala intra-poĺıgonos, tornar-se-ão flutuações de alta freqüência na escala
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do retalho.

No sentido da linha de racioćıcio desenvolvida no parágrafo anterior, atributos hi-

drológicos que exibem padrões não estacionários em escalas observacionais pequenas,

não irão demonstrar esses padrões em escalas observacionais maiores, devido a um

processo de perda de perda de informação por subamostragem (aliasing). Seguindo

a hierarquia das escalas observacionais dos processos hidrológicos, existirá uma hie-

rarquia para a extensão das estacionariedades correspondentes a cada escala. Nesse

sentido, as heterogeneidades dos processos hidrológicos em uma escala particular,

observadas como processos não estacionários, podem ser observadas como processos

estacionários em escalas maiores, em que as extensões das estacionariedades serão

maiores do que as respectivas na escala menor. Assim, a medida que se avança na

hierarquia das escalas cada vez maiores, pode-se eliminar não-estacionariedades que

emergem nas escalas menores em troca da perda de informação nas flutuações de

mais alta freqüência, que deixarão de ser observadas nas escalas amostrais maiores.

2.2.2 Incorporação das heterogeneidades espaciais

Os modelos hidrológicos distribúıdos são definidos pela sua abilidade em incor-

porar, num esquema de modelagem, a natureza distribúıda dos parâmetros da bacia

e das entradas. Modelos totalmente distribúıdos aplicam uma f́ısica detalhada na

forma diferencial, entretanto, são extremamente complexos e necessitam de grandes

quantidades de dados para serem resolvidos para grandes bacias. De outro lado,

os modelos concentrados perdem os detalhes da f́ısica e da entrada dos dados. A

necessidade dos modelos hidrológicos levarem em conta a variabilidade espacial das

caracteŕıticas do terreno e dos processos f́ısicos para que seja posśıvel obter uma

representação adequada da bacia foram evidenciadas por Woolhiser et al. (1996),

Merz e Plate (1997), Bronstert e Bárdossy (1999) e Merz et al. (2002). Esses tra-

balhos demonstraram a importância de se utilizar a umidade do solo ou infiltração

espacialmente variáveis em vez de distribuições uniformes médias para modelar a ge-

ração do escoamento superficial. Em particular, para aplicações cuja intenção seja

analisar o efeito da mudança da condição de contorno ou de perturbações como a

variação da cobertura vegetal ou mudanças climáticas, se faz necessário a utilização

de um modelo que leve em consideração as variabilidades espaciais.

Um modelo hidrológico concentrado, apesar de ser capaz de capturar bem a

dinâmica da bacia como um todo, traduzida em termos de uma hidrógrafa no exu-
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tório, terá dificuldades significativas em incorporar tais variações que afetam os

processos individualmente, ou apenas partes da área total da bacia, devido à perda

do significado f́ısico dos parâmetros promediados. Novamente, uma representação

espacialmente distribúıda da bacia é, certamente necessária, onde resultados dis-

tribúıdos sejam um requisito da aplicação do modelo, como, por exemplo, quando

padrões de umidade do solo necessitam ser conectados com outros modelos.

Diversas abordagens têm sido consideradas para incorporar a variabilidade do

terreno em modelos hidrológicos. Uma delas é a utilização de modelos totalmente

distribúıdos como o SHE (Abbott et al., 1986), o IHDM (Beven et al., 1987) ou

o HILLFLOW (Bronstert e Plate, 1997). Entretanto, apesar de inclúırem expli-

citamente o escoamento lateral superficial e subsuperficial e suas redistribuições,

os requisitos de dados e computacionais dificultam a aplicação desses modelos em

grandes bacias (Bronstert, 1999).

Uma abordagem alternativa é captar a variabilidade de qualquer caracteŕıstica

essencial da bacia através de uma função de distribuição de probabilidades sem in-

cluir qualquer relação espacial expĺıcita de áreas de caracteŕısticas hidrológicas dis-

tintas, como, por exemplo, para o déficit de umidade ou infiltração variável (Beven

e Kirkby, 1979; Zhao et al., 1980; Wood et al., 1992). Essas abordagens fornecem,

geralmente, resultados concentrados na escala da bacia. Entretando, uma limitação

é que a redistribuição lateral entre as diferentes partes da área de estudo, ou seja,

entre diferentes classes da distribuição não são representadas pelo modelo. Uma

excessão é o modelo TOPMODEL de Beven e Kirkby (1979), onde a distribuição do

ı́ndice topográfico considera, de forma impĺıcita, o efeito do escoamento subsuperfi-

cial lateral na umidade do solo.

Uma outra alternativa para se considerar integralmente a variabilidade espacial

das variáveis que controlam os diferentes fenômenos hidrológicos, é identificar áreas

da bacia que apresentem comportamento hidrólogico semelhante. Se se considera

que as heterogeneidades da superf́ıcie terrestre controlam em grande parte o com-

portamento hidrológico, é razoável imaginar que, dentro desse domı́nio particular

de similaridade, deve ser posśıvel eliminar os efeitos de escala. Essas áreas, então

identificadas e desagregadas, podem ser modeladas de forma independente. Traba-

lhos que passaram a considerar esse tipo de abordagem se devem a Becker (1995) e

Becker e Braun (1999), que apontam duas vantagens para esse tipo de abordagem:

• um conjunto espećıfico de parâmetros do modelo,válidos para uma determi-
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nada unidade, podem ser avaliados a partir de bases georeferenciadas dispo-

ńıveis, com caracteŕıticas de tipo de solo, uso do solo, vegetação, topografia e

hidrogeologia, utilizando-se sistemas de informações geográficas (SIG);

• na modelagem dos processos verticais, mesmo grandes áreas podem ser mo-

deladas como uma unidade única, considerando-se apenas que os forçantes

atmosféricos como precipitação e temperatura sejam uniformes ao longo de

toda a área.

Na literatura, três formas diferentes de se considerar esta abordagem podem ser

identificadas. As unidades de resposta hidrológica - URH (Becker e Nemec, 1987;

Leavsley e Stannard, 1990), as unidades de resposta agrupada - URA (Petroniro e

Soulis, 2003) e a área representativa elementar - ARE.

A URH é uma região na bacia que, em função de caracteŕısticas como tipo de

solo, cobertura vegetal, declividade, entre outras, é considerada homogênea, pos-

suindo comportamento hidrológico distinto, podendo então ser discretizada. As

URA são regiões que, independente de suas posições geográficas, podem ser agru-

padas, seguindo uma lógica adequada à modelagem, tendo-se em vista condições

atmosféricas e caracteŕısticas da superf́ıcie homogêneas. Finalmente, as ARE repre-

sentam uma escala cŕıtica de referência para a utilização de assuntos subjacentes à

hipótese do cont́ınuo, sem que seja necessário considerar-se padrões de topografia,

solo ou campos de precipitação. Caso seja necessário considerar a variabilidade na

escala de subgrade dessas variáveis, é posśıvel incorporá-la através de funções den-

sidade de probabilidade. Em outros termos, para bacias com áreas maiores do que

a escala integral de correlação, pode-se considerar as variabilidades dessas variáveis

através de suas médias e variâncias.

Uma vez estabelecida a idéia de desagregar áreas espacialmente heterogêneas

entre si, e tratá-las como unidades separadas para fins de modelagem, a questão

básica de que critérios devem ser considerados para essa separação permanece. Essa

é, sem dúvida, uma questão cŕıtica para a aplicação dessa abordagem que pode ser

dividida em dois pontos principais. Primeiro, na seleção de uma grandeza hidrológica

caracteŕıtica de interesse, de acordo com a qual a similaridade será estabelecida.

Segundo, na seleção das caracteŕısticas do terreno, heterogeneidades e processos

hidrológicos relacionados que garantam que a hipótese de similaridade da resposta

hidrológica com cada uma das unidades delineadas de modelagem seja válida.

Essa seleção pode ser feita a partir de conhecimentos de especialistas, pela per-
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cepção do comportamento hidrológico da área de estudo e por estudos comparativos

que avaliem a performance da modelagem para diferentes formas de delinear as URH

(Becker e Braun, 1999; Wooldridge e Kalma, 2001b).

Na maioria dos casos, a discretização do terreno é feita considerando-se a simi-

laridade dos processos hidrológicos verticais, isto é, URH similares em termos dos

processos de infiltração, percolação e fluxos de evaporação (Kite e Kouwen, 1992;

Krysanova et al., 1998; Becker e Braun, 1999; Gurtz et al., 1999; Wooldridge e

Kalma, 2001a). Esse procedimento é, geralmente, realizado superpondo-se dados

fisiográficos como topografia, solos, vegetação e uso do solo. Antes mesmo de se

tentar estabelecer uma lista de critérios, parece razoável seguir a recomendação de

Becker e Nemec (1987) de utilizar domı́nios separados para processos verticais (por

exemplo, precipitação, intercepção, infiltração e armazenamento) e processos laterais

(por exemplo, escoamentos supeficial, intermediário e de base).

De toda forma, a identificação de critérios para definição de regiões que apre-

sentem contrastes hidrológicos bem como os esquemas de desagregação e agregação

necessitam ser ainda melhor investigados. Becker e Braun (1999) iniciaram essa

análise estabelecendo diferentes caracteŕıticas, agrupadas em quatro categorias: (a)

caracteŕısticas hidrológicas essenciais (lençol profundo, lençol próximo, corpo de

água aberto, áreas urbanizadas); (b) tipo de uso e cobetura do solo (floresta, agri-

cultura e mangues); (c) tipo de relevo (plano, inclinado) e (d) fração da área da

bacia.

Outro problema fundamental é que a interação entre diferentes URH, por exem-

plo, em termos da redistribuição das componentes do escoamento entre elas, na

maioria das vezes, não é considerado. Um motivo é que, no caso de URH de forma

irregulares, um esquema de escoamento que as relacione no sentido de montante para

jusante não podem ser claramente definidos. Em grandes bacias, em particular, as

URH tornam-se muito extensas para resolver esses padrões e processos tipicamente

na escala de encostas (hillslope-scale).

Abordagens de modelagem distribúıda baseadas no conceito de área elementar

representativa - AER, fornecem uma forma de resolver problemas de heterogenei-

dade nas escalas de subgrade. O conceito de AER está baseado na idéia de escala

cŕıtica onde a variabilidade é levada em conta de forma apropriada através de fun-

ções de distribuição de probabilidades em vez do conhecimento da precipitação e

propriedades do solo de forma concentrada.
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2.2.3 Compatibilização das estruturas dos modelos

Segundo Polcher et al. (1998), a definição de uma estrutura comum de acopla-

mento envolve dois problemas. O primeiro está relacionado a como o código com-

putacional (em geral, FORTRAN) está organizado e como as variáveis são tratadas,

tanto no modelo atmosférico quanto no EPSTC. O segundo problema, envolvendo

questões mais fundamentais, está relacionado com o fato de que os diferentes esque-

mas numéricos, utilizados nas soluções das equações de balanço de energia, podem

necessitar dos forçantes atmosféricos em passos de tempo diferentes.

Ainda seguindo Polcher et al. (1998), uma posśıvel solução para o problema

abordado acima seria a adoção de um esquema numérico único, e fazer com que

o EPSTC forneça os fluxos de superf́ıcie ou os parâmetros necessários para que os

fluxos sejam calculados. No entanto, modificações no esquema numérico do EPSTC

podem alterar significativamente seu comportamento, rompendo assim o equiĺıbrio

obtido com o uso de um esquema numérico único. Um exemplo, onde esta questão

surge com bastante força, é a parametrização de mistura turbulenta na camada limite

planetária, pois, seu principal forçante provém da superf́ıcie terrestre, envolvendo

escalas de tempo bastante pequenas e processo altamente não linear.

A partir do trabalho de Kalnay et al. (1989), onde foram discutidas regras para

o intercâmbio de parametrizações f́ısicas, Polcher et al. (1998) apresentou uma pro-

posta para a construção de uma interface genérica de acoplamento entre MCG’s e

EPSTC. A primeira questão enfrentada foi a definição clara das tarefas do EPSTC e

das informações a serem intercambiadas entre os EPST e os MCG’s. Posteriormente,

foi definido o acoplamento da radiação e da difusão vertical de forma independente

dos esquemas numéricos adotados nos EPSTC e nos MCG’s, deixando, por último,

a identificação do local adequado para a localização desta interface no EPSTC e no

MCG e que outros passos podem ser realizados para simplificar o acoplamento.

Com relação aos esquemas numéricos, Polcher et al. (1998) analisou, em parti-

cular, o acoplamento entre o esquema de superf́ıcie e a difusão vertical, identificando

as possibilidades para a solução da equação do balanço de energia na superf́ıcie e

descrevendo os métodos atualmente em uso. O tipo de acoplamento adotado é de-

terminado em função da escolha do passo de tempo no qual as variáveis atmosféricas

são utilizadas para o cálculo dos fluxos de calor senśıvel e latente, ficando definido

também o tempo no modelo atmosférico no qual o balanço de energia na superf́ıcie

deve ser resolvido e a aproximação que deve ser empregada. De forma geral, os
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esquemas mais comumente utilizados são os esquemas impĺıcitos e os expĺıcitos.

Os esquemas impĺıcitos requerem a solução de um sistema de equações algébri-

cas para cada passo de tempo (Tannehill et al., 1997). A solução é obtida de forma

iterativa, buscando-se sincronizar os perfis atmosféricos de temperatura e umidade

com as condições da superf́ıcie. Segundo Polcher et al. (1998), estes esquemas foram

utilizados na maioria dos MCGs quando acoplados com parametrizações da super-

f́ıcie terrestre simplificadas como o modelo bucket (Manabe, 1969). Ao lado de uma

elegância matemática e baixo custo computacional, os esquemas impĺıcitos possuem

a vantagem de serem numericamente estáveis. Para o caso de coeficientes de trans-

ferência constantes, mostra-se que o método é incondicionalmente estável (davies,

1983) e linearmente estável (Kalnay e Kanamitsu, 1988). A desvantagem aparece

à medida que as parametrizações ficam mais complexas e incluem parametrizações

para as escalas de subgrade. Apesar disso, os modelo ECMWF (Viterbo e Beljaars,

1995) e ISBA-ARPEGE (Mahfouf et al., 1995) utilizam esquemas impĺıcitos em suas

formulações. Dentro da estrutura dos modelos atmosféricos, as parametrizações de

superf́ıcie devem ser acionadas a partir do esquema vertical de difusão, necessitando

da sensibilidade das variáveis atmosféricas no ńıvel mais inferior como condições

de superf́ıcie e dos coeficientes de transferência de calor e umidade na superf́ıcie

calculados no modelo atmosférico.

Nos esquemas expĺıcitos, apenas uma variável incognita aparece na equação di-

ferencial. O acoplamento expĺıcito utiliza valores na atmosfera e na superf́ıcie em

diferentes passos de tempo para calcular os fluxos verticais. A ênfase do método

volta-se para a obtenção de valores coerentes para o balanço de energia na super-

f́ıcie. As consições atmosféricas passadas são utilizadas, considerando-se que suas

variações ao longo do tempo sejam menores do que as que ocorrem na superf́ıcie.

Com essa estrutura, as parametrizações da superf́ıcie terrestre podem ser acionados

de qualquer parte do modelo atmosférico, sendo adequadas para parametrizações de

subgrade que utilizam mosaicos de vegetação e coeficientes de transferência calcu-

lados no EPSTC, o que melhora a estabilidade na solução interativa do balanço de

energia na superf́ıcie.

Com o intuito de viabilizar o acoplamento de diferentes EPSTC a um mesmo

MCG, ampliando assim o escopo dos estudos de intercomparação do desempenho

dos modelos atmosféricos e as parametrizações desenvolvidas nos Projetos PILPS

e AMIP, permitindo inclusive a avaliação dos efeitos sinérgicos entre a atmosfera e

a superf́ıcie continental, Polcher et al. (1998) propuseram uma interface genérica,
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baseada em argumentos numéricos e f́ısicos, capaz de compatibilizar a conexão de

MCG’s e os EPSTC. Bronstert et al. (2000), buscando conectar modelos e integrá-

los dentro de um sistema para gestão de recursos h́ıdricos na região semi-árida do

Brasil, identificaram, a partir do trabalho de Polcher et al. (1998), pontos chaves

que devem ser seguidos como prinćıpios para o acoplamento de modelos:

• compatibilidade nas trocas dos diferentes fluxos entre os modelos;

• compatibilidade espaço-temporal das escalas nas quais os diferentes processos

operam em cada um dos modelos;

• a informação requerida por um modelo deve ser gerada pelo outro modelo de

forma precisa e sem que haja redundância;

• a conexão bidirecional, ou acoplamento, deve incluir os processos sninérgicos

relevante;

• os modelos acoplados devem possuir graus de complexidades compat́ıveis;

No presente trabalho, considerando os pontos itemizados acima, considerando o

objetivo de que essa parametrização hidrológica possa ser acoplada a modelos at-

mosféricos de mesoescala e, tendo como referência a estrutura do modelo atmosférico

ARPS, foi idealizado uma esquema de acoplamento conforme o diagrama da figura

2.1. O EPHSTC é composto por uma parametrização para os processos verticais

e uma prametrização para os processo laterais, cujo acoplamento iterativo define

o estado de umidade do solo e a profundidade do lençol freático. A operação do

EPHSTC, acoplado ou não a um modelo atmosférico, é controlada por uma inter-

face que, em linhas gerais, deverá ser responsável por:

• organizar e controlar o intercâmbio de variáveis entre o EPHSTC e o mo-

delo atmosférico, tanto do ponto de vista do código computacional, quanto

das variáveis intercambiadas; de um lado, o modelo atmosférico fornecerá ao

EPHSTC os campos de precipitação, temperatura do ar, velocidade do vento,

umidade espećıfica e radiação; de outro, o EPHST será encarregado de de-

volver ao modelo atmosférico os campos de umidade do solo, temperatura da

superf́ıcie, fluxo de calor latente e fluxo de calor senśıvel;

• compatibilizar as escalas de modelagem entre o EPHSTC e o modelo atmos-

férico através de esquemas de agregação e desagregação de dados; em geral,
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os modelos atmosféricos operam com resoluções de grade menores do que as

dos modelos hidrológicos; portanto, as variáveis que são transferidas dos mo-

delos atmosféricos para os hidrológicos precisam ser desagregadas, enquanto

que as que vão do modelo hidrológico para o modelo atmosférico devem ser

agregadas; e

• sincronizar as escalas temporais entre o EPHSTC e o modelo atmosférico, caso

a integração evolua em intervalos de tempo diferentes.

Na seção que se segue, serão abordados as principais conecções e acoplamentos

entre modelos atmosféricos e hidrológicos encontrados na literatura.

topografia ISBA-3l

NDVI

tipo de solo

cob. vegetal

EPEL Transmissividade

Permeabilidade

Esquema de Parametrização Hidrológica da Superfície Terrestre
(EPHST)

umidade do solo

Esquema de Acoplamento

Modelo Atmosférico
ARPS

Interface de Acoplamento

Nível do lençol

precipitação umidade do solo

temperatura da. superície

fluxo de calor sensível

fluxo de calor latente

radiação
humidade específica
velocidade do vento
temperatura do ar

infiltração

drenagem
gravitacional

escoamentos:
    superficial:
    subsuperficial

mecanismos de
geração de
escoamento
(VIC)

Figura 2.1: Esquema de acoplamento.
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2.3 Acoplamento de modelos atmosféricos e hi-

drológicos

A representação dos processos hidrológicos nos modelos atmosféricos de me-

soescala é geralmente feita através de parametrizações do tipo transferência solo-

vegetação-atmosfera, referidas a partir de agora como SVATs. A maioria desses mo-

delos reproduz bem o ciclo diurno dos fluxos de troca de calor e água, mas, em geral,

possui a desvantagem de não representar adequadamente os processos hidrológicos

na escala de bacia. Esta limitação ocorre essencialmente devido a duas questões:

(1) as equações responsáveis pela representação f́ısica dos processos hidrológicos

são concebidas para escalas pontuais e, portanto, ao serem aplicadas diretamente

na escala de bacias, introduzem inconsistências; (2) o transporte lateral de água é

negligenciado juntamente com o seu efeito no ńıvel do lençol freático.

Em escalas regionais, a ausência desses processos hidrológicos afeta fortemente

os campos de umidade do solo, que por sua vez, afeta a estrutura da camada limite

atmosférica calculada pelo modelo atmosférico (Braun et al., 2001) e, possivelmente

o desenvolvimento da precipitação (Schär et al., 1999; Mölders e Raabe, 1997). O

entendimento do grau de dificuldade subjacente às duas questões colocadas ante-

riormente permite-nos compreender porque a componente hidrológica na interação

superf́ıcie-atmosfera, reconhecidamente importante, não foi ainda devidamente con-

siderada.

Quando se pretende acoplar modelos atmosféricos com modelos hidrológicos, é

preciso reconhecer que, além das discrepâncias de escalas intŕınsecas aos processos

hidrológicos, os modelos atmosféricos e hidrológicos são originalmente concebidos

para escalas temporais e espaciais bastante diferentes. Em geral, os modelos atmos-

féricos regionais simulam processos de até 7 dias com resoluções espaciais na faixa

de 1−25 km. De outro lado, modelos hidrológicos distribúıdos geralmente simulam

processos para peŕıodos mais longos, dias até anos, e com resoluções espaciais mais

refinadas, que vão de poucos metros a alguns poucos quilômetros. É verdade que

existe um esforço recente para o desenvolvimento e aplicação de modelos hidrológi-

cos a grandes bacias. Por exemplo, (Collishonn e Tucci, 2003) desenvolveram um

modelo hidrológico com caracteŕıticas voltadas para aplicações em grandes bacias.

Alfredo (2006), realizou simulações hidrológicas na região Amazônica, bacia do Rio

Madeira. Em direção contrária, os modelos atmosféricos globais atingem escalas

cada vez mais refinadas, chegando próximos às escalas regionais t́ıpicas de bacias
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hidrográficas. Entretanto, essa não é ainda uma realidade consolidada, com vá-

rias limitações sob o ponto de vista das representação dos processos f́ısicos do ciclo

hidrológico.

A consideração do escoamento lateral requer a incorporação a incorporação dos

efeitos das heterogeneidades espaciais devidas a topografia, geologia, tipos de solo,

tipos de cobertura vegetal e precipitação que operam nas diferentes variáveis hidro-

lógicas, em diferentes escalas espaciais e temporais. Essa heterogeneidade do solo

afeta a distribuição da umidade do solo por meio da textura, conteúdo de matéria

orgânica, porosidade, estrutura e macroporosidade. Essas caracteŕısticas, por sua

vez, afetam, de alguma forma, as propriedades de transmissão e retenção da água.

Essas variações podem ocorrer em pequenas distâncias, em virtude da variação no

tamanho das part́ıculas do solo e poros. Além disso, a coloração do solo afeta o

albedo e, conseqüêntemente, a taxa de evaporação. Estudos como os de Hills e Rey-

nolds (1969), Hawley et al. (1983), Charpentier e Groffman (1992), Vinnikov et al.

(1996), Famiglietti et al. (1992), Kim e Stricker (1996), Kim et al. (1997), Grayson

e Western (1998), Western et al. (1999), Western e Blöschl (1999), Famiglietti et al.

(1999) e Mohanty et al. (2000) têm sido realisados no sentido de melhor compreender

a relação entre as heterogeneidades espacias da topografia, geologia, tipos de solos

e outros fatores f́ısicos na variabilidade espacial da umidade do solo.

A percepção da importância dos processos hidrológicos na interação superf́ıcie-

atmosfera tem crescido juntamente com o número de estudos realizados, particular-

mente com relação à determinação dos fluxos verticais entre a superf́ıcie e a atmosfera

(Kuhl e Miller, 1992; Miller e Russell, 1992). Em conseqüência disso, forte atenção

tem sido dada para a incorporação das componentes hidrológicas nas parametriza-

ções da superf́ıcie terrestre continental dos modelos atmosféricos globais e regionais.

Duas vertentes principais podem ser identificadas como estratégias para a inclusão

desses processos. Numa primeira vertente, busca-se incorporar os processos hidro-

lógicos que ocorrem na escala de sub-grade através de descrições estat́ısticas. Essa

abordagem é mais adequada para ser utilizada em modelos globais ou, de forma

mais geral, em modelos operados sobre grandes áreas. Em uma segunda vertente, os

processos são incorporados explicitamente nas escalas modeladas, ainda que, muitas

vezes de forma não rigorosa.

Aproveitando-se da abordagem proposta, que surgiu conjuntamente com a di-

vulgação e a publicação do modelo semidistribúıdo TOPMODEL (Beven e Kirkby,

1979; Beven, 1986), que representou uma simplificação de modelos hidrológicos f́ısi-
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cos distribúıdos, por exemplo, SHE - Sistema Hidrológico Europeu - (Abbott et al.,

1986), e, seguindo a linha da primeira vertente, Famiglietti e Wood (1991, 1994a)

propuseram a utilização da estrutura do TOPMODEL no contexto dos modelos

de superf́ıcie terrestre para parametrizar a redistribuição lateral de água no solo e,

conseqüentemente, a variabilidade espacial na escala de sub-grade do escoamento

superficial e dos fluxos de energia. Essa parametrização, proposta inicialmente por

Famiglietti e Wood (1994a) e continuamente aperfeiçoada por Famiglietti e Wood

(1994b), Peters-Lidart et al. (1997), entre outros, recebeu a denominação de TO-

PLATS (TOPMODEL Based Land Surface-Atmosphere Transfer Scheme).

Seguindo essa proposição, associada à percepção de que o mundo não é plano, os

processos hidrológicos não são unidimensionais e que todos os parâmetros estão su-

jeitos a heterogeneidades, ao contrário do que é representado pelos modelos SVATs,

um dos primeiros esforços no sentido de implementar e verificar esse assunto parece

ter sido o trabalho de Quinn et al. (1995), onde um modelo simplificado da camada

limite planetária (CLP) foi conectado ao TOPMODEL, na tentativa de avaliar a pos-

sibilidade de se incluir a complexidade hidrológica nas parametrizações da superf́ıcie

terrestre dos modelos de circulação global o que, de outra forma, significa verificar

o real papel da heterogeneidade na disponibilidade de água para o desenvolvimento

da CLP.

Tendo concentrado esforços exclusivamente na predição dos fluxos de calor la-

tente e senśıvel, o estudo mostrou pontos fundamentais para a evolução das pesquisas

na direção do acoplamento de modelos atmosféricos e hidrológicos. Por exemplo, o

desenvolvimento da CLP mostrou-se mais senśıvel quando a vegetação está em con-

tato com a redistribuição lateral de água de uma parte da bacia para outra. A

diferença máxima entre a simulação de um modelo do tipo BUCKET e o TOP-

MODEL ocorre quando a profundidade do lençol freático é pequena e a condição

antecedente, na zona de ráızes, é de umidade bastante baixa.

O TOPLATS, apesar de ter sido constrúıdo para ser utilizado em modelos cli-

máticos, tem uma concepção incompat́ıvel com a estrutura da maioria dos modelos

de circulação global, além de ser computacionalmente intensivo para a maioria das

aplicações desses modelos. Dessa forma, Stieglitz et al. (1997) incorporaram as equa-

ções anaĺıticas do TOPMODEL a um modelo espećıfico de uma coluna, semelhante

aos esquemas de superf́ıcie dos modelos atmosféricos globais, com a finalidade de

prever o escoamento de base das frações saturadas de forma consistente. A idéia

central é que o conceito fundamental do TOPMODEL auxilie na identificação de
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regiões saturadas e não-saturadas em função do efeito da topografia. A essas frações

seria dado um tratamento diferenciado em termos da evaporação.

O modelo TOPMODEL foi inicialmente concebido para ser aplicado a bacias pe-

quenas e médias em regiões úmidas. Posteriormente, foi adaptado para ser aplicado

a uma faixa mais ampla de escalas e condições climáticas (Sivapalan et al., 1987)

, que, associado a algumas idéias de Famiglietti e Wood (1994b) e Stieglitz et al.

(1997), levaram Ducharne et al. (1999) a utilizar o TOPMODEL para modelar os

processos de superf́ıcie em MCG , admitindo-se a bacia hidrográfica como a unidade

fundamental representativa da superf́ıcie terrestre.

De forma semelhante a Stieglitz et al. (1997), Habets e Salnier (2001) incorpora-

ram o ı́ndice topográfico calculado para o TOPMODEL ao modelo ISBA (Noilhan e

Planton, 1989) para a determinação das frações saturadas e não-saturadas de cada

ponto de grade como uma função da umidade do solo. Essas frações saturadas são

então utilizadas como parâmetros para a produção de escoamento superficial na es-

cala de subgrade. Essa abordagem foi confrontada por Habets e Salnier (2001) com

o modelo VIC (Liang et al., 1994, 1996) como uma forma alternativa de considerar

a variação da umidade na escala de sub-grade e o seu efeito na produção de escoa-

mento superficial. Em geral, as duas abordagens mostraram-se equivalentes, exceto

nos momentos em que a topografia desempenha papel importante na distribuição

lateral de água no solo, quando a abordagem do TOPMODEL mostrou-se superior.

Paralelamente às tentativas desenvolvidas na linha da primeira vertente e diante

das dificuldades oriundas da defasagem de escalas, do grau de heterogeneidades

presentes e das incompatibilidades de estruturas entre os modelos atmosféricos e

hidrológicos, as primeiras tentativas em acoplar modelos atmosféricos e hidrológicos,

na linha da segunda vertente, foram realizadas simplesmente utilizando-se os campos

de precipitação gerados a partir de modelos atmosféricos como entrada para os

modelos hidrológicos. Um dos primeiros trabalhos nessa linha foi desenvolvido por

Hostetler e Giorgi (1993), que mostraram a possibilidade de gerar vazões simuladas

com razoável acurácia a partir de modelos hidrológicos forçados por campos de

precipitação produzidos por modelos atmosféricos regionais.

Nesta mesma corrente, Kite et al. (1994) utilizaram campos de precipitação e

temperatura gerados pelo modelo de circulação global do Centro Climático Cana-

dense para forçar um modelo hidrológico semi-distribúıdo aplicado à bacia do rio

Mackenzie. Os resultados mostraram que a utilização dos dados oriundos do mo-
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delo atmosférico permitiram a geração de hidrógrafas mais próximas à hidrógrafa

observada do que se fossem utilizados os dados das estações climáticas. De forma

semelhante, Liston et al. (1994) utilizaram dados de modelos de circulação global

para simular a vazão no rio Mississipi e mostraram a importância da utilização de

componentes reaĺısticos de escoamento superficial e evaporação.

Ainda na direção de forçar modelos hidrológicos com campos de precipitação

gerados por modelos atmosféricos, o trabalho de Kite (1997) acrescenta pontos im-

portantes. Num primeiro momento, verificou-se que a inclusão de chuvas geradas

por simulações curtas e com resoluções elevadas não melhorou as hidrógrafas simu-

ladas pelo modelo hidrológico calibrado a partir de dados de redes climatológicas de

baixa resolução. Entretanto, os dados gerados pelas simulações de maior resolução

produziram um volume de precipitação maior. Essa constatação colocou em questão

a utilidade ou não de dados gerados com maior resolução, pois, caso o maior volume

de precipitação seja uma conseqüência da melhor representação da orografia, seria

posśıvel mostrar que os campos mais refinados são realmente necessários para a ob-

tenção de simulações hidrológicas mais acuradas. Por outro lado, os bons resultados

obtidos com os campos de mais baixa resolução seriam apenas uma conseqüencia da

calibração do modelo hidrológico.

Em seguida, buscando esclarecer melhor estas questões, Kite e Haberlandt (1999)

compararam as vazões de longo peŕıodo produzidas por um modelo hidrológico ali-

mentado com campos de precipitação provenientes de diferentes modelos atmosfé-

ricos em diferentes resoluções espaciais criando uma base de informações relevantes

para orientar o desenvolvimento de acoplamentos bidirecionais. Esse estudo mostrou

que campos mais refinados tendem a produzir melhores simulações. No entretanto,

a simples utilização da melhor resolução dispońıvel por si só não necessariamente

produz os melhores resultados. Na direção de elaborar uma nova geração de sistemas

de previsões hidrometeorológicas (HFS), Pereira-Fo. e Crawford (1999a, 1999b) tes-

taram uma metodologia de análise para gerar campos de chuvas ajustados com taxas

de precipitação obtidas a partir de radares, proposta com a finalidade de melhorar

as previsões quantitativas de chuvas (QPFs) para aplicações hidrológicas. Essas pre-

visões foram utilizadas como entrada em um modelo hidrológico para estimativas de

vazões.

Numa outra perspectiva, Benoit et al. (2000), utilizando um acoplamento unidi-

recional entre o modelo atmosférico MC2 (Benoit et al., 1997) e o modelo hidrológico

WATFLOOD (Kouwen et al., 1993), mostraram que a comparação entre a vazão ge-
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rada pelos modelos acoplados e a vazão observada é suficientemente senśıvel para

permitir uma avaliação clara das melhoras no modelo atmosférico resultantes do au-

mento na resolução e alteração do tratamento dos processos de precipitação. Dessa

forma, a vazão simulada pelo acoplamento representa um parâmetro adicional útil

para a validação de modelos atmosféricos.

Dentro de um contexto de desenvolver um sistema de previsão hidrometeoro-

lógica para a bacia do rio Susquehanna, localizada na região nordeste dos Estados

Unidos da América, capaz de operar ao longo de uma variada faixa de escalas, o expe-

rimento denominado SRBEX (Susquehanna River Basin Experiment) concentrou-se

no desenvolvimento de metodologias para o refinamento de escalas climáticas (cli-

mate downscaling). Para tanto, uma das alternativas avaliadas foi o desenvolvimento

de um sistema

conectanto um modelo atmosférico de mesoescala a um modelo hidrológico. Em

Yu et al. (1999), a habilidade do modelo HMS (Hydrological Modeling System), de-

senvolvido para ser acoplado a modelos atmosféricos globais e regionais, foi avaliado

por meio da simulação da resposta hidrológica para três eventos de chuva gerados a

partir de campos de precipitação em alta resolução.

Em seguida, em Yarnal et al. (2000), essas simulações, ainda em modo de co-

necção, foram expandidas e a sensibilidade do modelo foi avaliada de forma mais

intensa. Apesar da extensa discução em torno do comportamento dos modelos,

poucas conclusões foram sintetizadas. Entretanto, os autores concluem que o tão

almejado acoplamento bidirecional entre modelos atmosféricos e hidrológicos ainda

levará alguns anos para concretizar-se. As razões apontadas para essas dificuldades

corroboram integralmente os pontos abordados ao longo desse caṕıtulo envolvendo as

discrepâncias de escalas espaciais e temporais, a incorporação das heterogeneidades

e as compatibilização da estrutura dos modelos.

Em praticamente todos os trabalhos até aqui analisados, o acoplamento entre

os modelos atmosféricos e hidrológicos se deram-se na forma unidirecional, ou seja,

os modelos hidrológicos são forçados com campos de precipitação gerados pelos mo-

delos atmosféricos em simulações independentes, onde não existe interação entre os

modelos. Conseqüentemente, os posśıveis mecanismos de retroalimentação, daqui

em diante designados de mecanismos ou processos sinérgicos, não são levados em

consideração. Em contraste com os acoplamentos unidirecionais, existem os acopla-

mentos bidirecionais, onde as estruturas dos modelos são alteradas para acomodar as
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novas parametrizações. Assim, os modelos evoluem no tempo de forma sincronizada,

trocando informações em passos de tempo definidos em função da compatibilidade

das escalas temporais e espaciais dos fenômenos f́ısicos envolvidos.

Se for levado em consideração que os trabalhos descritos anteriormente, onde os

modelos hidrológicos são forçados com campos gerados por modelos atmosféricos,

representem a primeira etapa para avançar na direção de acoplamentos bidirecionais,

a segunda etapa pode ser identificada com a alteração ou construção da estrutura

dos modelos para acomodar as novas parametrizações. Nesse sentido, Walko et

al. (2000) incorporaram uma forma modificada do TOPMODEL no modelo LEAF

(Land Ecosystem-Atmosphere Feedback), responsável por representar os processos

de superf́ıcie no modelo atmosférico RAMS (Pielke et al., 1992). A principal alte-

ração no modelo LEAF, que deu origem ao modelo LEAF-2, consistiu na utilização

das equações do TOPMODEL para redistribuir água entre unidades de resposta hi-

drológica similar, por exemplo, em termos de vegetação e potencial de acumulação

de umidade, numa escala de subgrade.

Um trabalho citado anteriormente nesse texto, por apresentar excelente em-

basamento sobre os motivos para se acoplar modelos atmosféricos e hidrológicos,

com forte ênfase nos processos sinérgicos, é o trabalho de Chen e Duhia (2001) que

acoplaram um modelo hidrológico avançado com o modelo atmosférico de mesoes-

cala MM5 (Grell et al., 1995). O acoplamento foi realizado em modo bidirecional,

aplicado para todo o continente americano e avaliado para peŕıodos de simulações

longos. Os resultados mostraram que a capacidade térmica do solo, a condutivi-

dade hidráulica e o balanço de energia na superf́ıcie são extremamente senśıveis às

variações de umidade do solo. Em virtude disso, conclui-se ser necessário a cons-

trução de um esquema apropriado de assimilação de dados de umidade do solo de

forma a melhorar a inicialização da umidade do solo, especialmente em escalas mais

refinadas.

Acoplamentos de modelos atmosféricos com modelos hidrológicos, na escala re-

gional, foram apresentados por Mölders e Raabe (1997). Eles acoplaram o modelo

GESIMA (Geesthaht Simulation Model - Kapitza e Eppel (1992)) com o modelo

hidrológico NASMO (Neiderschlag Abluss Simulations Modell - Maniak (1996) para

investigar a influência do acoplamento na formação das nuvens e da precipitação.

Nesse estudo, o problema da diferença de resolução espacial entre o modelo atmos-

férico e o modelo hidrológico foi enfrentada incluindo-se células de grade do modelo

hidrológico com resolução de 1 km dentro de células de 5 km × 5 km da grade do



44

modelo atmosférico. O processo de agregação adotado para transposição de escalas

foi tomar a média dos fluxos da grade do modelo hidrológico para a grade do modelo

atmosférico. Numa simulação de 24 horas, com um cenário idealizado, mostrou-se

que a vazão simulada influencia diretamente a umidade do solo e indiretamente a

formação de nuvens e precipitação, através da mudança dos fluxos de energia tur-

bulentos, quando comparados com as simulações de controle.

No estudo de Seuffert et al. (2002), o modelo atmosférico regional operacional do

Serviço Meteorológico Alemão, denominado (Lokal Model ( LM - Doms e Schättler

() foi acoplado ao modelo hidrológico de superf́ıcie, TOPLATS (TOPMODEL Based

Land Surface-Atmosphere Transfer Scheme), descrito em Famiglietti et al. (1992),

Famiglietti e Wood (1994a, 1994b) e Peters-Lidart et al. (1997), para investigar a

influência dos fluxos de superf́ıcie calculados pelo modelo hidrológico, a estrutura da

camada limite atmosférica e a precipitação. Nesse caso, as dificuldades de transferên-

cia de escalas foram resolvidas utilizando-se a mesma resolução espacial para ambos

os modelos. O trabalho comparou simulações com e sem redistribuição do fluxo

lateral de água, mostrando que os resultados que inclúıram a redistribuição lateral

apresentaram melhores resultados, causando impactos nos três pontos investigados.

Além disso, testes onde o modelo de superf́ıcie, conectado unidirecionalmente com o

modelo atmosférico, foi inicializado com campos de umidade providos pelo modelo

hidrológico TOPLATS mostraram que, apesar de haver melhora na representação

dos fluxos de superf́ıcie, não foi posśıvel reproduzir adequadamente a estrutura da

camada limite atmosférica. Esses resultados enfatizam claramente a importância do

acoplamento dos modelos e a necessidade da simulação dos padrões de umidade do

solo.

Inserido no contexto do programa de previsão de bacias pobremente monitoradas

(PUB - Predictions in Ungaged Basins - PUB (2003)), organizado pela Associação

Internacional para a Ciência Hidrológica (IAHS - International Association for Hy-

drological Science ), Soulis et al. (2004), propuseram uma estratégia de acoplamento

entre modelos atmosféricos e hidrológicos que pode operar em diferentes ńıveis de

complexidade. Denominado por sistema MAGS, essa estrutura de acoplamento en-

volve o esquema de superf́ıcie canadense, CLASS (Verseghy et al., 1993) e o modelo

hidrológico semi-distribúıdo WATFLOOD (Kouwen et al., 1993). Para a solução da

defasagem de escalas foi adotada a abordagem de URA dicutida na seção 2.2.2.

Mais recentemente, Katia et al. (2005) avaliaram a conecção entre um modelo

atmosférico de mesoescala não-hidrostático com o modelo hidrológico TOPMODEL
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para fins de previsão de vazões geradas a partir de chuvas intensas sob uma região

denominada Gard, localizada no sul da França e freqüêntemente atingida por even-

tos severos. O modelo atmosférico foi configurado com dois domı́nios aninhados.

Um com uma grade de 10 km e outro com uma grade de 2,5 km de resolução. Os

campos de precipitação gerados por essa configuração do modelo atmosférico foram

utilizados como entrada, de acordo com Benoit et al. (2000), no modelo TOPSIMPL

Saulnier (apud KATIA et al., 2005), uma versão simplificada do TOPMODEL (Be-

ven e Kirkby, 1979) para um evento simples. As vazões horárias produzidas foram

comparadas com campos de precipitação observados, interpolados através de técni-

cas de krigagem (Creutin e Obled, 1982; Lebel et al., 1987). Os resultados mostraram

que, de forma geral, as simulações que utilizaram as precipitações geradas pelo mo-

delo atmosférico resultaram melhores. Entretanto, a alta resolução do modelo e a

melhor parametrização f́ısica não foram suficientes para que o sistema de mesoescala

fosse posicionado no local correto, introduzindo desvios na definição da profundidade

do lençol freático.

Finalmente, o último trabalho avaliado, bastante semelhante ao anterior, envol-

veu a conecção do modelo atmosférico denominado METRI-meso (Kim e Ek, 1995)

com o modelo hidrológico TOPMODEL. O sistema foi aplicado a dois domı́nios: um

maior, que cobre o leste da Ásia com uma resolução horizontal de 60×60 km2, e um

domı́nio menor, que cobre a peńınsula koreana, com resolução de 12×12 km2. De

forma geral, os resultados das 72 horas de simulação mostraram uma importância

na definição da vazão inicial prescrita e melhores resultados obtidos com a utilização

de campos oriundos da resolução mais refinada, com impactos claros na definição

das chuvas orográficas, redução do tempo de estabilização (spin-up time) do modelo

e melhores simulações de vazão em função da maior quantidade de pontos de grade

no interior da bacia.

Como uma śıntese da revisão dos trabalhos envolvendo o acoplamento de mo-

delos atmosfércios e hidrológicos apresentada nessa seção, é posśıvel verificar, que a

maioria dos trabalhos descritos envolve a conecção de modelos, ou seja, as sáıdas ge-

radas pelos modelos atmosféricos são utilizadas para forçar os modelos hidrológicos.

Além disso, a maioria dos trabalhos se conentraram em aplciações para grandes ba-

cias e peŕıodos de simulações mais longos. As questões principais giraram em torno

da necessidade de se utilizar ou não resoluções refinadas para a produção dos campos

de precipitação, sendo que, de forma geral, os resultados apontaram favoravelmente

para a utilização de resoluções mais refinadas.
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Apenas mais recentemente é que começa a surgir uma tendência na direção

de coneções utilizando modelos de mesoescala e modelos hidrológicos na escala de

bacias aplicados a intervalos de tempo menores. Trabalhos envolvendo acoplamentos

propriamente ditos, ou seja, acoplamentos bidirecionais são raros e essa questão

permanece como um desafio para a modelagem hidrometeorológica.

No caṕıtulo que se seque, a revisão é particularizada para os principais proces-

sos hidrometeorológicos que têm importância no contexto das interações superf́ıcie

atmosfera.
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3 Processos hidrometeorológicos
- interação
superf́ıcie-atmosfera

Neste caṕıtulo, os principais processos hidrometeorológicos que desempenham

papel importante na interação superf́ıcie-atmosfera serão apresentados. A partição

de energia e água na superf́ıcie são descritos juntamente com uma revisão da evolução

das formas de modelagem. A umidade do solo, variável de dif́ıcil medição, devido ao

seu comportamento altamente não linear ao longo das diferentes escalas de interesse,

é a variável de estado natural da superf́ıcie terrestre e, portanto, assunto de interesse

central no presente trabalho. Em virtude desse referencial, nos temas tratados a

seguir, a umidade do solo estará presente como o grande eixo condutor.

A primeira razão para se abordar os referidos temas é a de tentar estabelecer

as bases cient́ıficas para um maior entendimento dos fundamentos que devem estar

presentes no acoplamento de modelos atmosféricos e hidrológicos. A partir desse

est́ımulo, busca-se, em função do problema a ser resolvido e do foco da aplicação,

verificar a necessidade do acoplamento desses modelos, tentando estabelecer o grau

de complexidade que deve ser considerado. Em suma, de forma análoga à discussão

proposta por Avissar (1998) para modelos de circulação global, pretende-se estabe-

lecer elementos que permitam uma reflexão em torno do tipo de parametrização da

superf́ıcie terrestre que deve ser acoplada a modelos de mesoescala.

A segunda razão está conectada a aspectos de modelagem. Por exemplo, um

dos objetivos da modelagem hidrológica é a calibração de um modelo ou esquema

de parametriza-ção para a obtenção de uma boa correspondência entre as quantida-

des simuladas e observadas. Entretando, uma boa correspondência certamente não

garante que os resultados dos modelos estão sendo produzidos pelas razões corretas.

No sentido de se garantir a confiança nos resultados, é indispensável uma ampla

compreenção dos processos envolvidos.
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Visando facilitar o entendimento, podemos distinguir dois grupos de processos

f́ısicos de interação entre a superf́ıcie continental da e a atmosfera. No primeiro

grupo, encontram-se os processos de natureza mais meteorológica, ligados funda-

mentalmente aos forçantes radiativos, que introduzem o balanço de energia térmica

na superf́ıcie terrestre continental. O segundo grupo, de natureza mais hidrológica,

está fundamentalmente ligado à precipitação que atua como um forçante, introdu-

zindo quantidade de água.

Apesar de ser posśıvel distinguir os diversos processos, tanto meteorológicos

como hidrológicos, nota-se que eles não ocorrem de forma independente. Ao contrá-

rio, esses processos ocorrem concomitantemente, em escalas espaciais e temporais

distintas, resultando em processos iterativos complexos e altamente não-lineares,

que, muitas vezes, exibem comportamentos diferenciados em função da escala tem-

poral e espacial nas quais são avaliados.

A interação entre esses processos tem como resultado o particionamento da ener-

gia térmica entre as componentes dos fluxos verticais e o particionamento da quan-

tidade de água entre as componentes de escoamento e de armazenamento. A correta

modelagem desse particionamento é fundamental para o acoplamento de modelos

hidrológicos e atmosféricos e passa pelo entendimento não apenas dos processos em

si, mas da interação entre eles.

3.1 Mecanismos de transferência superf́ıcie-atmosfera

Ao longo das duas últimas décadas, a importância da interação superf́ıcie-atmosfera

na determinação da dinâmica do clima e do tempo tem sido cada vez mais consi-

derada. A medida que o entendimento sobre os mecanismos que agem no sistema

solo-atmosfera se ampliam, reconhece-se que esses mecanismos são um dos compo-

nentes dinâmicos essenciais que, ao mesmo tempo, influenciam e são influenciados

por todo o sistema.

3.1.1 Aspectos gerais

Os mecanismos de transferência de fluxos entre a superf́ıcie terrestre continental

e a atmosfera ocorrem dentro de uma região denominada camada limite atmosfé-

rica (CLA), que se desenvolve justamente devido à interação entre a superf́ıcie e a
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atmosfera. Um dos efeitos dessa interação, que surge através do atrito, é a redução

da velocidade do vento, estabelecendo um gradiente vertical, através do qual ocor-

rem os fluxos de calor e massa da superf́ıcie para a atmosfera, e que, por sua vez,

modificam o estado da camada limite. Existem outros fenômenos que controlam

os fluxos de calor e umidade, atuando em diferentes escalas temporais e espaciais.

Por exemplo, a radiação solar apresenta um ciclo diurno, provocando o aquecimento

diferenciado da superf́ıcie da Terra; a transpiração das plantas, que apresenta dois

ciclos distintos de variação temporal, um diário e outro sazonal, varia espacialmente

de acordo com o tipo da vegetação; finalmente, os forçantes que atuam através da

fronteira superior da camada limite alteram as suas caracteŕısticas médias.

Uma vez que o mecanismo de turbulência por si só não é capaz de transferir

quantidades como calor, momentum ou umidade entre a interface de dois meios

como a superf́ıcie da Terra e a atmosfera, é necessário considerar-se os efeitos da

difusão molecular, que explica a transferência dessas quantidades entre a superf́ıcie

e os primeiros miĺımetros da camada mais inferior da atmosfera. A partir desse

ponto, a turbulência atua de forma associada à difusão molecular para transportar

calor, momentum e outras grandezas para alturas maiores na atmosfera.

Uma das formas de se entender, representar e tentar quantificar esses fluxos é

através da realização de balanços de energia, calor e massa entre os meios. Para

tanto, estabelece-se uma região de controle que engloba uma parcela superficial do

solo e uma camada da atmosfera, limitada no topo pela vegetação mais alta. Os

fluxos radiativos são compostos pela componente da radiação solar incidente (Rs ↓)

e refletida (Rs ↑) em comprimentos de onda curtos, radiação atmosférica incidente

(Ra ↓) e refletida (Ra ↑) em comprimentos de onda longos e radiação emitida pela

superf́ıcie (Re ↑) em comprimentos de onda longos. Os conceitos fundamentais e os

detalhes para os cálculos das componentes radiativas e demais termos do balanço

encontram-se bem descritos, por exemplo, em Dias e Kan (1998). Matematicamente,

o balanço de energia na superf́ıcie da Terra é dado por

Rn = H +LE +G+D, (3.1)

onde: Rn é a radiação solar ĺıquida que atinge a superf́ıcie, repartindo-se em seguida

entre o fluxo de calor senśıvel H, perdido no topo da camada para aquecer o ar; o

fluxo de calor latente LE é responsável pela mudança de fase da água ĺıquida em

vapor; o fluxo molecular de calor para o interior do solo é representado por G; por
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fim, o termo D representa o armazenamento interno de energia, ou seja, o termo de

aquecimento/resfriamento do volume de controle.

Na porção atmosférica da região de controle, vários processos complexos podem

ocorrer tais como: radiação entre folhas, plantas, edif́ıcios e animais; circulações

turbulentas de natureza diferente das existentes em regiões superiores da camada

limite; variações verticais dos fluxos de calor senśıvel e latente associados com a

evaporação, condensação e transpiração. Em virtude dessa complexidade, busca-se

simplificar essa camada e, conseqüentemente, todos os processos existentes nela por

um efeito ĺıquido equivalente. Uma possibilidade é considerar-se a camada atmosfé-

rica como sendo uma camada infinitesimal, onde o armazenamento é reduzido a zero,

ou seja, D tende a zero, uma vez que, em uma camada de tamanho infinitesimal, a

quantidade de massa armazenada também tende para zero. Dessa forma, o balanço

de fluxo de calor resultante torna-se igual a:

Rn = H +LE +G. (3.2)

Essa aproximação da camada de armazenamento funciona bem para situações de

estado quase permanente, onde não ocorrem variações apreciáveis da temperatura

nessa camada. De toda forma, uma das tarefas que um modelo da interação superf́ıcie-

atmosfera deve ser capaz de realizar é o particionamento da energia que alimenta

os fluxos de superf́ıcie. Se estabelecermos que a energia advinda da radiação solar

incidente é a fonte geradora do desequiĺıbrio no sistema, tem-se uma alternativa para

se modelar a temperatura e a umidade do solo através do particionamento direto do

fluxo de radiação solar ĺıquida incidente.

Em situações de céu claro e advecção fraca, os fluxos de calor senśıvel e latente da

superf́ıcie são governados pelo ciclo diurno da radiação solar. Seguindo o racioćınio

proposto por Stull (1988), caṕıtulo 7, que, aproveitando-se do ciclo diurno do balanço

de energia na superf́ıcie e usando alguma dose de imaginação, idealizou a situação

na qual o Sol esteja inicialmente desligado, enquanto o ar e a superf́ıcie estejam a

mesma temperatura. Após religar o Sol, com uma radiação ĺıquida constante Rn,

a superf́ıcie será aquecida. À medida que ela se aquece, um fluxo de calor senśıvel

desenvolver-se-á para remover o excesso de calor do solo para o ar. Se o solo estiver

úmido, a evaporação também removerá calor. Algum calor também será conduzido

para o solo.

Se a remoção de calor através dos fluxos de calor senśıvel, de calor latente e
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do fluxo do solo for insuficiente para balancear a radiação Rn incidente, então, a

temperatura da superf́ıcie continuará a se aquecer. Com isso, os fluxos superfici-

ais aumentarão também até atingirem uma condição de equiĺıbrio, ou seja, onde o

fluxo de radiação incidente for balanceado pelos fluxos turbulentos e moleculares de

sáıda. Apesar da temperatura da superf́ıce ser importante na criação desse equiĺı-

brio, na condição de equiĺıbrio, os fluxos devem equilibrar-se independentemente da

temperatura.

Esse argumento sugere uma parametrização onde a radiação ĺıquida incidente

pode ser particionada diretamente nos outros fluxos de calor senśıvel, latente e do

solo, conforme estabelecido pela equação (3.2), sem a necessidade de previsão da

temperatura da superf́ıcie. Em outras palavras, a radiação incidente é um forçante

externo, enquanto que, H, LE e G são as respostas. O fluxo no solo é, freqüentemente,

a menor fração, mas não despreźıvel, da radiação ĺıquida. Consideraremos, a partir

de agora, (Rn −G) como uma forçante imposta, que deve ser particionada em H e

LE como segue:

(Rn −G) = H +LE. (3.3)

De forma geral, tanto H quanto LE atingem um pico durante o meio-dia, apro-

ximadamente ao mesmo tempo em que a forçante solar, diminuindo ao amanhecer e

entardecer. Esse fato suporta a idéia da partição proposta. Entretanto, um exame

mais detalhado de balanços semelhantes em regiões distintas sugere que as magnitu-

des relativas de H e LE variam de acordo com a umidade e vegetação da superf́ıcie.

Dessa forma, as diversas parametrizações devem ser capazes de reproduzir esse efeito.

Segundo Viterbo (2002), a maioria dos aspectos relevantes para as parametriza-

ções superf́ıcie-atmosfera foram identificadas por Richardson (1922) e estão relatadas

no seu livro clássico em previsão numérica da atmosfera. Um dos primeiros pontos

identificado foi com relação às condições de contorno, de forma que, as equações da

atmosfera podem ser simplificadas se uma previsão para a quantidade de água no

solo for realizada. Os balanços de calor e água no solo devem ser resolvidos através

da discretização das equações diferenciais representando as transferências de calor e

água no solo.

A generalização da lei de Darcy, estabelecida em 1856, para o escoamento da

água na parte não-saturada do solo é, geralmente atribúıda a Richards (1931). Ainda

segundo Viterbo (2002), teria sido proposta nove anos antes por Richardson (1922).
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Ele propôs integrar a equação diferencial parcial resultante utilizando como condições

de contorno na fronteira superior. Especificando as propriedades da água no solo

como, o potencial mátrico e a condutividade hidráulica, em função da quantidade

de água no solo. Além disso, inclui no balanço de água no solo um termo adicional

representando o efeito do transporte de água na fase de vapor.

Para o transporte de calor no solo, foi aplicada a lei clássica de Fourier, com

a condutividade de calor dependendo da quantidade de água no solo. Dois termos

foram adicionados, um para o calor transportado com a água e outro para a parcela

de calor envolvida com a mudança entre as fases ĺıquido-vapor no solo.

Para o cálculo da evaporação a partir da vegetação, ele reconheceu o controle

fisiológico das plantas na redução da transpiração quando a umidade do solo atinge

um patamar abaixo de um dado valor cŕıtico, dependente do tipo do solo. Dessa

forma, a noção da resistência da vegetação e a analogia elétrica passou a ser conside-

rada. Utilizou-se um reservatório para a água interceptada, representando as folhas,

absorvendo precipitação e evaporando à taxa potencial.

3.1.2 Métodos de particionamento dos fluxos de superf́ıcie

Definida como a relação entre os fluxos de calor senśıvel e latente na superf́ıcie e,

ainda sem incorporar as principais idéias de Richardson (1922), a técnica da razão de

Bowen (1926) apresenta a vantagem de incorporar perfis verticais de temperatura

e vapor de água para a estimativa dos fluxos de energia na superf́ıcie. Para a

aplicação da técnica não é necessário o conhecimento da velocidade do vento e dos

perfis de momentum na camada superficial. No entanto, as estimativas dos fluxos

são restringidas pelo balanço de energia. As relações dos perfis de fluxo para o calor

senśıvel e latente são dadas respectivamente por:

H = ρcpkh

∂T

∂ z
(3.4)

LE =
Lρεkν

P

∂ea

∂ z
(3.5)

onde, em 3.4, ρ representa a densidade do ar [kgm−3]; cp o calor espećıfico do ar

seco a pressão constante [Jkg−1K−1]; kh o coeficiente de difusividade do calor; ∂T/∂ z

o gradiente de temperatura do ar ao longo da vertical [Km−1] e, em 3.5, L calor
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latente de vaporização [J/Kg]; ε a razão dos pesos moleculares do vapor de água

para o ar seco; kν o coeficiente de difusividade da água; Pat a pressão atmosférica [Pa]

e, finalmente, ea representa a pressão parcila do vapor [Pa]. Na prática, o gradiente

finito da pressão parcial do vapor de água ∂ (ea)/∂ z e o gradiente de temperatura, são

medidos sob a mesma distância vertical na torre de observação. A razão de Bowen,

β , é definida como a relação entre os fluxos de calor senśıvel e de calor latente na

superf́ıcie, conforme 3.4 e 3.5, o que resulta em:

β =
H

LE
=

Pcp

Lε

(T1 −T2)

(e1 − e2)
(3.6)

onde Pcp/Lε = 0,0004 [(gw/gar k−1)] é a constante psicométrica, comumente re-

presentada por γ . Note que foi implicitamente assumido que os coeficientes de

difusividade para o calor e água, kh e kν , são iguais. Como se deveria esperar, β

é menor sobre superf́ıcies úmidas, onde a maior parte da energia é utilizada para

evaporação, e maior sobre as superf́ıcies secas, onde a maior parte da energia vai

para o aquecimento senśıvel. Valores t́ıpicos vão de 5 sobre regiões semi-áridas, 0,5

sobre gramados e florestas, e 0,2 sobre áreas irrigadas, 0,1 sobre o oceano, até valores

negativos sobre o oásis.

Se a razão de Bowen para uma dada superf́ıcie é conhecida, então, pode-se

acoplar (3.6) a (3.3), o que resulta:

LE =
(Rn −G)

(1+β )
(3.7)

H = β
(Rn −G)

(1+β )
(3.8)

Algumas tentativas de utilização desse esquema, na sua maioria, falharam, pois

a relação de Bowen geralmente varia com o tempo e sazonalmente sobre cada local.

Além disso, a componente de evaporação do fluxo de calor latente das plantas é

uma função complexa da idade, ou fase de desenvolvimento, temperatura e estresse

h́ıdrico da planta. Os poros ou estômatos das plantas abrem e fecham para regularem

os processos vitais da planta. Então, a resistência estomática ao fluxo de água ou

transpiração também varia, o que dificulta a aplicação do método.

Uma das abordagens bastante utilizadas na concepção dos EPSTC é considerar

uma analogia entre circuitos elétricos providos de resistências com os mecanismos de
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transferência superf́ıcie-atmosfera. Basicamente, o análogo elétrico define que a taxa

de troca, F , de uma quantidade entre dois pontos A e B é induzida pela diferença

de potencial da quantidade X e equilibrada por um número de resistências, r, que

dependem de fatores ligados ao clima local, das propriedades da superf́ıcie terres-

tre continental e, em determinadas situações da interação entre esses dois fatores.

Matematicamente, essa taxa de troca pode ser traduzida, de uma forma geral, por:

F = C
XB −XA

rAB

(3.9)

onde C é uma constante função da quantidade X considerada. Como exemplo para

esse modelo, pode-se imaginar que os pontos A e B são, respectivamente, a superf́ıcie

terrestre e a atmosfera enquanto a quantidade X pode ser a temperatura, pressão

de vapor ou o dióxido de carbono.

Um dos primeiros e mais bem conhecidos modelos a utilizar o análogo elétrico

para obter equações para a solução simultânea do balanço de energia na superf́ıcie

e o transporte turbulento de calor e vapor de água foi desenvolvido por Penman

(1948). Ele descreveu a evaporação a partir de uma superf́ıcie úmida, conectando o

análogo elétrico ao balanço de energia na superf́ıcie e, posteriormente, eliminando a

necessidade de conhecer os potenciais de superf́ıcie, supondo que a pressão de vapor

de saturação é uma função linear da temperatura. Considerando que o potencial de

superf́ıcie é raramente medido, essa questão foi e ainda mantém-se extremamente

útil.

Nos modelos computacionais mais recentes, é prática comum a utilização de so-

luções iterativas para o balanço de energia na superf́ıcie, onde a temperatura aparece

como um subproduto do cálculo dos fluxos de superf́ıcie. Penman considerou uma

única resistência atuante entre a superf́ıcie e a atmosfera, denominando essa resistên-

cia agregada de resistência atmosférica. Essa resistência expressa a habilidade do ar

em transportar uma dada quantidade extráıda da superf́ıcie. Sob condições instáveis,

quando a superf́ıcie é fortemente aquecida, o empuxo intensificará os movimentos

verticais, permitindo um transporte mais rápido e, conseqüentemente, diminuindo

a resistência. Por exemplo, em condições estáveis, durante uma noite de céu claro

com ventos leves, o movimento vertical é reprimido pela estratificação estável do ar

próximo à superf́ıcie.

Um dos primeiros esquemas de superf́ıcie a utilizar a aproximação de Penman

e, portanto, levando em conta que a evaporação sobre a superf́ıcie terrestre ocorre
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à mesma taxa que sobre uma superf́ıcie úmida, foi o modelo concentrado, conhe-

cido como modelo BUCKET, concebido por Manabe (1969). O modelo BUCKET

armazena o máximo de água que evapora à mesma taxa que uma superf́ıcie úmida.

Entretanto, esse comportamento ocorre apenas imediatamente após um evento de

precipitação, quando a folhagem está completamente úmida. Para outros instantes,

a evaporação é controlada por dois fatores importantes. O primeiro é o processo de

drenagem da parte superficial do solo que reduz fortemente a evaporação a partir do

solo nu. O segundo refere-se aos estômatos das plantas, que, ao oferecerem resistên-

cia ao processo de difusão molecular da umidade, retardam a taxa de transpiração

das plantas.

Inicialmente, esses esquemas foram concebidos para os modelos de circulação

global (MCG), onde se considerou a superf́ıcie como sendo um grande reservatório

concentrado, que seria preenchido pela precipitação e esvaziado pela evaporação,

dependente apenas das condições de umidade do solo. Esses modelos foram exten-

sivamente utilizados em estudos climáticos de longo peŕıodo (Delworth e Manabe,

1989; Hansen et al., 1984).

Reconhecendo a influência dos controles da superf́ıcie na evapotranspiração total,

Monteith (1965) aprimorou a equação de Penman para que ela pudesse levar esses

controles em consideração. Para tanto, foi introduzida uma resistência adicional.

Essa resistência leva em consideração os efeitos do tipo da vegetação, condições

de umidade do solo e o clima local. Os modelos do tipo Penman-Monteith são

freqüentemente referenciados como modelos de uma camada (beag-leaf models), uma

vez que eles não diferenciam a evaporação a partir do solo e a evapotranspiração,

tratanto a superf́ıcie terrestre continental como uma superf́ıcie homogênea. Essas

expressões são consideradas as mais completas para o particionamento de (Rn −G)

em H e LE e foram aplicadas a superf́ıcies cultivadas por Monteith (1965) e Rijtema

(1965). Seguindo Viterbo (2002), apresenta-se, na seqüência, uma demonstração

esquemática das equações de Penman-Monteith, que, para o fluxo de calor senśıvel,

pode ser escrita como

H = ρcpchUL(TL −Tsk) (3.10)

onde: ch é o coeficiente de troca para o calor; UL é a velocidade do vento em um ńıvel

arbitrário [m/s], ou seja, uma altura zL na camada superficial; TL é a temperatura

reinante no ńıvel zL, em [K]; Tsk é a temperatura em um ponto no ar imediatamente
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adjacente à região do dossel ou solo, para o caso de solo não vegetado. Utilizando o

esquema geral do análogo elétrico dado em (3.9), a equação (3.10) pode ser reescrita

na seguinte forma:

H = ρcp
TL −Tsk

ra
, (3.11)

onde ra é a resitência aerodinâmica da superf́ıcie. Comparando-se (3.10) e (3.11)

obtém-se:

1

ra
= chUL , (3.12)

que relaciona a resistência aerodinâmica, ra, ao produto da velocidade do vento e

o coeficiente de troca de calor. O fluxo de evaporação, ou seja, o fluxo de água

entre o ar no interior do estômato, na saturação, e o ar na camada superficial, pode

ser modelado seguindo-se (3.11). Tem-se agora conceitualmente duas resistências.

Uma para o ar dentro do estômato até a superf́ıcie das folhas, rc, e outra a partir da

superf́ıcie das folhas até o ńıvel arbitrário zL, ra, o que nos leva à seguinte formulação:

E = ρ
eaL

− es(Ta)

rc − ra
, (3.13)

onde eaL
e es(Ta) representam, respectivamente, a pressão de vapor reinante no ńı-

vel zL e a pressão de saturação do vapor d’água à temperatura Ta, ambas em [Pa].

Suponha-se que ra possa ser especificada a partir de estimativas padrões de turbulên-

cia utilizando-se (3.12) e rc a partir do conhecimento do estado e tipo da vegetação

e outros fatores ambientais. Tendo-se uma estimativa para qL, por exemplo, via

observações ou valores do ńıvel mais baixo do modelo, na equação (3.13), fica res-

tando apenas Ta como incógnita. Realizando uma expansão em série de Taylor de

es(Ta)−es(TL), Ta−TL pode ser eliminada através da combinação das equações (3.2)

e (3.11). Se apenas o termo linear for mantido (veja Milly (1991) para as aproxi-

mações de mais alta ordem, e a equação de Clausius-Clapeyron for utilizada para se

obter a inclinação da função da pressão de saturação do vapor, ou seja,

s =
d es

d T |T=TL

, (3.14)

a equação de Penman-Monteith é finalmente obtida:
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LE =
s(Rn −G)+ρcp

δe
ra

s+ γ[1+ rc

ra
]

, (3.15)

onde foi utilizado δe = es(Ta)− eaL
, representando o déficit de saturação em zL;

γ = cp/L é a constante psicrométrica, sendo L o comprimento de Obukhov. A equa-

ção (3.15) aplica-se a extensas áreas integralmente cobertas com vegetação uniforme.

Assim, a resistência aerodinâmica da superf́ıcie é determinada fundamentalmente

por fatores fisiológicos, excetuando-se quando as folhas se encontrem úmidas. Nesse

caso, a resistência da superf́ıcie torna-se inoperante e assume o valor rc = 0. Dife-

rentes questões relativas à equação (3.15) foram tratadas em detalhe em Monteith

(1981). A equação para o fluxo de calor senśıvel pode ser obtida levando-se (3.3) em

(3.15), o que resulta em:

H =
γ
[
1+ ra

rc

]
(Rn −G)−ρCp

δe
ra

s+ γ
[
1+ rc

ra

] . (3.16)

Manipulando-se algebricamente as equações (3.15) e (3.3), é posśıvel obter-se

uma expressão para rc na seguinte forma:

rc =

(
s

γ
δ −1

)
ra +

ρCp

γ

δe

(Rn −G)
(1+β ) , (3.17)

onde β é a razão de Bowen, conforme definido em (3.6). Com essa relação, rc pode

ser determinado a partir de medições micrometeorológicas. Uma das formas de se

determinar a resistência do ar, ra, é pela aplicação da teoria de similaridade de

Monin-Obukhov (Businger, 1973), que envolve procedimentos iterativos. Alternati-

vamente, podem ser utilizadas fórmulas emṕıricas como a devida a Thom e Oliver

(1977), empregada por DeBruin e Holtslag (1982).

Esses modelos foram amplamente utilizados, em particular em modelos atmos-

féricos globais, devido a combinação de uma base f́ısica com alguma simplicidade

conceitual. Em regiões densamente vegetadas, os modelos BUCKET mostraram-se

suficientes para descrever a evapotranspiração (Monteith e Unswortf, 1990). Exem-

plos de parametrizações que utilizaram essa abordagem são o TOPUP (Schults et

al., 1998) e o PROMET (Mauser e Schädlich, 1998).

Em que pese a coerência f́ısica da formulação de Penman-Monteith, ela apre-

senta a desvantagem de requerer um número relativamente grande de parâmetros,
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incluindo-se a presença de parâmetros emṕıricos como o caso da resistência da su-

perf́ıcie rc. Nesse sentido, formulações simplificadas que conduzam a resultados

similares são extremamente úteis. A simplificação mais conhecida para a formula-

ção de Penman-Monteith deve-se a Priestley e Taylor (1972), cuja equação proposta

para o fluxo de calor latente para superf́ıcies saturadas é dada por:

LE = α
s

s+ γ
(Rn −G) (3.18)

onde α é o parâmetro de Priestley-Taylor. A introdução desse parâmetro permite

que as equações sejam utilizadas em condições de não saturação (Debruin e Keijamn,

1979; Debruin, 1983). Para superf́ıcies não saturadas, α assume valores em torno

de 1, enquanto que, para superf́ıcies saturadas, o valor pode ser até 30% maior

(Priestley e Taylor, 1972; Brutsaert e Stricker, 1979). Utilizando-se as equações

(3.3) e (3.18), chega-se à expressão para o calor senśıvel, dada por:

H =
(1−α)s+ γ

s+ γ
(Rn −G). (3.19)

A aplicação do método de Priestley-Taylor em regiões de clima moderado, LE >

H, onde o processo de advecção tende a se pronunciar, pode resultar em erros mai-

ores para a estimativa de H. Uma forma simplista de corrigir esse problema seria

aumentar-se artificialmente o valor de α . Outra forma, mais freqüentemente ado-

tada (McNaughton, 1976; DeBruin e Keijman, 1979; Singh e Taillefer, 1986), é a

adição de um novo parâmetro advectivo, β , na equação do fluxo de calor latente,

que, conseqüentemente, deve ser subtráıdo da equação para o fluxo de calor senśıvel.

De uma forma geral, essas formulações combinadas tornaram-se importantes por

uma série de razões. Em primeiro lugar, elas são úteis para estimativas microme-

teorológicas da evaporação, uma vez que a temperatura da superf́ıcie é eliminada

do balanço de energia na superf́ıcie. Em segundo lugar, elas podem ser utilizadas

para estimar a evaporação regional em bases mensais ou diárias (Priestley e Taylor,

1972). Em terceiro lugar, podem ser utilizadas em modelos numéricos de previsão

como base para as parametrizações da superf́ıcie terrestre continental (Pan, 1990).

Finalmente, elas são um instrumento poderoso de interpretação para a análise de

resultados experimentais ou de modelos, bem como para a compreensão dos mecanis-

mos f́ısicos responsáveis pela evaporação. Uma revisão desses métodos combinados

e diferentes formulações para as equações de Penman podem ser encontradas em
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Monteith (1980, 1981), Brutsaert (1982) e Milly (1991).

Em modelos numéricos, a superf́ıcie terrestre, freqüentemente, é representada

por grades, divididas em células dentro das quais o modelo é aplicado. Nos casos

onde a área coberta por uma célula é formada por agrupamentos de vegetação,

cercada por áreas de solo descoberto, a hipótese dos modelos BUCKET’s tende a

falhar. Esse fato, motivou o desenvolvimento de modelos que subdividem as células

em poĺıgonos de acordo com o tipo de cobertura vegetal. O modelo é aplicado

separadamente em cada fração com os parâmetros correspondendo ao solo nu e à

vegetação. Concebidos originalmente por Avissar e Pielke (1989), os exemplos mais

conhecidos de modelos que utilizam essa formulação são o ISBA (Noilhan e Planton,

1989) e o SEWAB devido a Mengelkamp et al. (1999). Os modelos do tipo mosaico

são considerados modelos de uma camada, uma vez que os fluxos de cada fração não

interagem entre si.

Em situações onde a superf́ıcie é coberta por uma vegetação homogênea esparsa,

sabe-se que existe interação entre os fluxos de superf́ıcie e da vegetação. Esse fato

foi verificado tanto experimentalmente quanto numericamente em diversas situações.

Por exemplo, Ham e Heilmann (1991) observaram que, para uma plantação de algo-

dão, com ı́ndice de área foliar (LAI) próximo a 1,6, o fluxo de calor senśıvel gerado

à superf́ıcie do solo é responsável por 1/3 da energia dispońıvel para a transpiração.

Resultado semelhante foi encontrado por Heilmann et al. (1994) para um parreiral

na região do Texas. Nessas situações, os modelos de uma camada reconhecidamente

falham na descrição dos fluxos de superf́ıcie, o que levou ao desenvolvimento dos

modelos de duas camadas.

Os modelos de duas camadas são constitúıdos por uma camada única de ve-

getação, semi-transparente, localizada sob a superf́ıcie do solo de maneira que, a

única forma do calor e umidade entrarem ou sáırem é através da superf́ıcie vege-

tada, onde se permite que as componentes dos fluxos interajam. Uma estrutura

amplamente utilizada para esse tipo de concepção foi proposta por Shuttleworth e

Wallace (1985). Essa estrutura incorpora uma resistência agregada representando

o comportamento dos estômatos da vegetação, similar ao utilizado nos modelos do

tipo mosaico. Entretanto, introduzem uma segunda resistência de superf́ıcie para

controlar a evaporação do solo. Supondo que os efeitos aerodinâmicos sejam efici-

entes no processo de homogeneização e mistura, de forma a permitir a existência

hipotética de um escoamento médio na região do dossel, essa formulação permite

que os fluxos de calor e água da superf́ıcie e da vegetação interajam antes deles
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serem trocados com a atmosfera.

Os modelos de duas camadas que seguem essa abordagem incluem três resis-

tências aerodinâmicas que controlam as transferências entre a camada superficial e

o escoamento médio no dossel, entre o solo e o escoamento médio e entre o escoa-

mento médio e uma superf́ıcie a uma altura de referência localizada acima do dossel.

Exemplo desse tipo de modelo é o SiB2 (Sellers et al., 1996).

Alguns estudos questionam a utilização de uma resistência do solo para descrever

a evaporação sobre o solo. Por exemplo, Daamen e Simmonds (1996a) verificaram

que a utilização de uma única resistência do solo, dependente apenas da umidade do

solo, se bem calibrada, é capaz de estimar razoavelmente a evaporação acumulada

ao longo de um peŕıodo de vários dias. Entretanto, este método é consideravelmente

menos preciso para escalas de tempo de dias ou horas. Essas evidências levaram

ao desenvolvimento de novas abordagens para os modelos de duas camadas, onde a

evaporação a partir do solo é tratada por métodos alternativos.

Exemplos desses modelos modificados são os modelos DAISY, SVAT desenvol-

vido por Keur et al. (2001) e o SWEAT, desenvolvido por Daamen e Simmonds

(1996b, 1996a). Em ambos os modelos, a utilização da formulação de resistências

do solo é circunscrita pelo cálculo da evaporação como uma função da demanda

evaporativa, limitada pelas propriedades hidráulicas da camada superior do solo.

Do ponto de vista estrutural, os modelos de duas camadas permitem facilmente

a sua extensão para a inclusão de mais de uma camada de vegetação. Nesses mo-

delos de multicamadas, os efeitos da estrutura vertical do dossel são considerados,

e tornam-se necessários para a correta descrição dos fluxos em situações onde haja

um contraste significativo entre a superf́ıcie do terreno e o tipo de cobertura vegetal.

As taxas de transferência são calculadas para cada camada e os fluxos na escala

do dossel são obtidos integrando-se ao longo da profundidade do dossel. Exemplos

desses modelos são dados por Baldocchi e Harley (1995) e Gu et al. (1999), que

diferenciaram os modelos multicamadas em completos e incompletos. Os modelos

incompletos são os que descrevem a diferenciação vertical na radiação solar e veloci-

dade do vento, enquanto outros fatores, tais como a temperatura e umidade do ar,

são tomados como constantes ao longo da profundidade do dossel. Em contraste,

nos modelos de multicamadas completos, as variações verticais dessas variáveis são

consideradas.

A aplicação desses modelos requer informações detalhadas, camada a camada,
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sobre a estrutura e fisiologia do dossel dos diferentes tipos de cobertura vegetal,

dados de turbulência, entre outros. Dessa forma são, em geral, computacionalmente

intensivos.

Finalmente, uma nova geração de parametrizações da superf́ıcie terrestre tem

emergido nos últimos anos. Nesses modelos, a troca de água e calor na superf́ıcie

vegetada são conectadas com as trocas de CO2, motivadas pelo fato que os controles

fisiológicos da evapotranspiração das plantas parecem atuar como um mecanismo de

otimização que maximiza os fluxos de carbono através da fotosśıntese, reduzindo as

perdas de água das plantas através do fechamento dos estômatos. Esses mecanismos

foram implementados tanto no modelo SiB2 de duas camadas (Sellers et al., 1996)

e no de multicamadas (Gu et al., 1999).

3.2 O fluxo de calor no solo

A referência fluxo no solo será feita para representar o fluxo de calor que ocorrre

na direção do solo, ou seja da atmosfera para o interior do solo, que será medido no

topo do solo. Esse fluxo é equivalente a uma pequena fração do balanço de energia

na superf́ıcie, que, apesar de pequena, não deve ser desconsiderada. Esse fluxo

está também relacinado à temperatura de uma fina camada da superf́ıcie do solo,

ou camada de pele superficial, que é o que a atmosfera percebe quando interage

radiativamente com a fronteira inferior. Se o fluxo não é conhecido ou medido

diretamente, então, é freqüentemente necessário parametrizá-lo para modelos de

previsão da camada limite planetária (CLP). Na seqüência, exploram-se algumas

das principais parametrizações propostas na literatura.

3.2.1 Esquemas simplificados

Considerando-se uma média sobre um peŕıodo completo de 24 horas, o fluxo

de calor ĺıquido é freqüentemente próximo de zero. O aquecimento do solo durante

o dia é aproximadamente contrabalanceado pelo resfriamento durante a noite, o

que resulta numa pequena mudança ĺıquida da quantidade de calor no solo. Dessa

forma, por simplicidade, em alguns modelos climáticos, assume-se que G = 0. Outra

possibilidade simplificada bastante utilizada é dada por:

G = XRn, (3.20)
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o que significa que o fluxo através do solo é dado como sendo uma parcela X da

radiação ĺıquida. Valores t́ıpicos de X são da ordem de 0,1, durante o dia, e de 0,5 à

noite. Quando não existem medições na superf́ıcie de G, uma alternativa é assumir

que o fluxo da superf́ıcie é uma parcela do fluxo de calor senśıvel turbulento para o

ar:

G = 0,3H. (3.21)

Essa relação tem validade na escala horária (Brutsaert, 1982; Stull, 1988). Em

ńıvel diário ou sobre escalas temporais maiores, G tende a ser uma ou mais ordens de

grandeza menor que os demais termos de (3.1), podendo ser, portanto, desprezado

(Brutsaert, 1982; Dias e Kan, 1998).

Ambos os esquemas simplificados assumem que o sinal do fluxo de superf́ıcie

é sempre o mesmo da radiação ĺıquida ou do fluxo de calor senśıvel. Como se

pode perceber, esses modelos apresentam grandes limitações. Na medida que é

necessário representar com melhor qualidade a variabilidade desses fluxos, esquemas

mais sofisticados são necessários.

3.2.2 Modelos de solo multicamadas

No lado oposto da sofisticação, estão os modelos multicamadas do solo. Sabe-se

que a maior parte da variação da temperatura no solo ocorre no topo dos primeiros

20 cm. Abaixo de 1 metro aproximadamente, existe uma pequena mudança da

temperatura, associada com o ciclo diário, apesar do sinal do ciclo anual ser maior

nessa profundidade. Uma vez que é o primeiro processo de transporte, podemos

escrever o fluxo em qualquer profundidade como sendo:

G = −Kg
∂T

∂ z
(3.22)

onde Kg é a condutividade térmica molecular do solo, e G = G(z = 0). Valores

t́ıpicos para a condutividade de diferentes tipos de solo podem ser encontrados na

literatura (Stull, 1988). Supondo que não existem outras fontes ou sumidouros

de calor no solo e desconsiderando o acoplamento da transferência de água com a

transferência de calor no solo, pode-se considerar que a lei de difusão de Fourier

governa a transferência de calor no solo de acordo com:
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∂T

∂ t
= −

(
1

CG

)
∂G

∂ z
(3.23)

onde CG é a capacidade de calor do solo (ou seja, a densidade do solo vezez seu

calor espećıfico). Combinando-se as equações (3.22) com (3.23) obtém-se a equação

clássica para a condução de calor, dada por:

∂T

∂ t
= −νg

∂ 2T

∂ z2
(3.24)

onde νg = Kg/Cg é a difusividade térmica do solo. Valores t́ıpicos para νg são 2,7×

10−7 [m2/s] para a neve, 2.0×10−7 para plantações, e 1.5×10−7 para a água. Uma

variedade de soluções para essa equação clássica para várias condições de contorno

são encontradas em textos de matemática aplicada, f́ısica e engenharia.

Para um solo com difusividade térmica uniforme ao longo da profundidade, as

condições de contorno freqüentemente utilizadas são: (1) variação periódica da tem-

peratura na superf́ıcie; e (2) nenhuma variação de temperatura a grandes profundida-

des. A solução é uma variação periódica da temperatura, que decresce em amplitude

com a profundidade, e aumenta sua fase com a profundidade. Se o peŕıodo do ciclo

é τ , então, a amplitude ΔT da onda varia com a profundidade como:

ΔT (z) = ΔTs f cexp

[
−z

( π

ντ

)1/2
]

(3.25)

O tempo de fase Δt associado com o deslocamento de fase ao longo da faixa Δz

é:

Δt =

(
ΔZ

2

)[
τ

Πνg

] 1
2

(3.26)

Essas equações podem ser aplicadas a um ciclo anual (τ = 1ano) ou diário (τ =

1 dia). Para forçantes mais reaĺısticas, não periódicas, ou propriedades do solo

não reaĺısticas, (3.24) pode ser resolvida por uma variedade de métodos numéricos,

expansões em séries anaĺıticas ou decomposições de Fourier. Nesse sentido, variações

na difusividade térmica podem ser inclúıdas para permitir variações na umidade do

solo. Uma vez que a umidade do solo depende da precipitação, evaporação, ńıvel de

água no solo, escoamento superficial e da transpiração das plantas, parametrizações

que levem em conta todos os detalhes dos processos do solo podem tornar-se bastante
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complexas.

Até bem pouco tempo, a maioria dessas parametrizações utilizavam esquemas

com duas camadas (Noilhan e Planton, 1989; Liang et al., 1994; Lackshmi e Wood,

1998). No entanto, estudos como o de Boone et al. (1999) mostraram as limitações

dessa abordagem além de sugerirem que a inclusão de uma terceira camada permi-

tiria uma melhor consideração da dinâmica da zona de ráızes, principalmente com

relação a sua recarga durante os peŕıodos de seca. Em virtude dessas considerações

muitos desses modelos atualizaram suas formulações para considerarem um esquema

de três camadas (Boone et al., 1999).

Seguindo uma abordagem oposta, um outro conjunto de modelos utiliza-se de

um número maior de camadas, na tentativa de levar em conta a variabilidade vertical

das propriedades hidrológicas. Nessa linha, alguns modelos consideram um número

fixo de camadas (Smith et al., 1994a), em torno de 20, regularmente espaçadas,

enquanto outros modelos permitem a utilização de um número variável de camadas,

com a espessura das camadas sendo fixadas a partir de séries geométricas (Wetzel e

Boone, 1995; Viterbo e Beljaars, 1995; Abramopoulus et al., 1988).

Na tentativa de se estabelecer uma idéia mais clara com relação ao número ade-

quado de camadas a serem consideradas, alguns estudos foram realizados. Mahrt e

Pan (1984) realizaram uma comparação entre o seu modelo do solo de duas cama-

das e um modelo de 100 camadas. Foi verificado que, em virtude da deficiência em

estabelecer o gradiente vertical de umidade, os modelos de duas camadas subesti-

mam significativamente, em relação ao modelo de alta resolução, os fluxos de água

entre as camadas. Verificou-se também que esse impacto no fluxo de água pode ser

reduzido definindo-se uma camada superficial suficientemente fina e utilizando-se a

conditividade hidráulica relativa ao conteúdo de umidade da camada da zona de

ráızes. Um outro estudo devido a Koren et al. (1999a) analisou resultados obtidos

com diferentes configurações do modelo de Mahrt e Pan (1984) para duas, quatro

e dez camadas, onde se detectou que o número de camadas possui uma influência

considerável na evapotranspiração, escoamento superficial e variação da umidade do

solo. Mais recentemente, Martinez e Dduchon (2001) testaram a sensibilidade do

esquema de balanço de água do modelo SHEELS (Crosson et al., 2001) ao número

de camadas considerado.
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Figura 3.1: Esquema do modelo forçante-restauração de duas camadas.

3.2.3 Método do forçante-restauração

Uma alternativa elegante para solucionar o problema de balanço de energia em

compartimentos é o método da força de restauração. Atualmente, esse método é o

mais utilizado nas parametrizações de modelos atmosféricos. Baseando-se no fato

que a maior parte da mudança de temperatura do solo ocorre numa fina camada

próxima à superf́ıcie, Blackadar (1976), Balckadar (1979), Zhang e Anthes (1982),

Anthes et al. (1987a) sugeriram uma aproximação de duas camadas, onde uma fina

fatia do solo é delimitada inferiormente por uma fatia de temperatura constante

(veja figura 3.1). Posteriormente, essa aproximação foi estendida para o cálculo da

umidade do solo (Deardorff, 1978; Noilhan e Planton, 1989).

A profundidade ds da camada superior deve ser cuidadosamente escolhida, tendo-

se como base todo o conhecimento das soluções apresentadas nas seções anteriores.

A expressão:

ds =

[
(νgτ)

4π

] 1
2

(3.27)

representa a profundidade efetiva que percebe o ciclo diurno, atingindo valores da
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ordem de vários cent́ımetros para um ciclo diário no deserto. Pode-se perceber que

ciclos de peŕıodos longos são sentidos sobre uma profundidade maior. Tendo-se o

conhecimento dessa profundidade cŕıtica, a capacidade do solo absorver calor por

unidade de área, CGA, pode, então, ser determinada para a camada superficial do

solo por

CGA = Cgds (3.28)

onde: CGA é a capacidade de calor do solo por unidade de área; Cg é a capacidade

de absorção de calor por unidade de volume, que assume valores t́ıpicos da ordem

de 106 [Jm−3K−1] para neve e água, 1,3×106 para regiões desérticas e entre 3×106

e 5× 106 para regiões de cultivo. Seguindo essas definições, o balanço de energia

dado pela equação (3.1) pode ser reescrito para a temperatura da camada superior

na forma prognóstica como:

CGA

∂Tg

∂ t
= Rn +H +LE +G (3.29)

Na formulação original de Blackadar (1976), os fluxos de calor para o solo e para a

atmosfera são diretamente parametrizados, e o fluxo de calor latente é negligenciado.

Assimem-se:

∂Tg

∂ t
=

Rn

CGA

+
2π

τ
[Tm −Tg]−aFR[Tg −Ta]. (3.30)

Supõe-se que o primeiro termo, referente à variação da temperatura no topo da

camada superficial, opera como uma resposta aos forçantes de radiação ĺıquida (se-

gundo termo), de condução da camada mais profunda (terceiro termo) e do trans-

porte turbulento (quarto termo). Em outras palavras, o fluxo da camada mais

profunda tende a restaurar a temperatura da camada superficial em oposição aos

forçantes radiativos.

A temperatura da camada mais profunda, TM, é considerada como uma condição

de contorno aproximadamente constante. Dessa forma, o fluxo para o solo pode ser

determinado a partir de:

G = CGA

∂Tg

∂ t
+

[
2π

CGA

τ

]
(Tg −TM). (3.31)
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As equações (3.30) e (3.31), podem ser resolvidas numericamente avançando-se

no tempo a partir de uma condição inicial conhecida. O coeficiente aFR é entendido

como uma espécie de condutividade entre o solo e o ar. Blackadar (1976) sugeriu

valores da ordem de 2π/τ , ou seja, 3×10−4 [s−1] para peŕıodos diurnos, onde Tg < Ta,

e 1×10−1 [s−1] para Tg < Ta em peŕıodos noturnos.

Trabalhos recentes vêm tornando o método mais flex́ıvel. Por exemplo, Jacobs et

al. (2000) particularizaram o método da força de restauração para aplicações em re-

giões desérticas, tanto para calor quanto para o conteúdo de umidade. Inicialmente,

a solução para as duas equações parece a mesma. No entanto, sob condições ex-

tremamente secas, surgem condições consideravelmente diferentes. Primeiro, existe

uma diferença entre a profundidade cŕıtica para a temperatura e para o conteúdo de

umidade do solo. Em segundo lugar, existe um limite mı́nimo para o conteúdo de

umidade, θmin, que não ocorre para a temperatura. Quando o conteúdo de umidade

do solo aproxima-se desse limite, o transporte de umidade será afetado, devido a

extrema redução da difusividade do solo. Enfim, essa é uma questão que deve ser

investigada na aplicação desses modelos na região do nordeste brasileiro.

Outro exemplo é o trabalho de Montaldo e Albertson (2001), que propuseram

uma abordagem para particularizar o método da força de restauração para solo

estratificados, ou seja, solos que apresentam sua estrutura vertical heterogênea, não

seguindo, portanto, o decaimento exponencial proposto por Beven e Kirkby (1979).

3.3 Transferência de água no solo

3.3.1 Movimento da água no meio não-saturado

O movimento da água no solo na região não saturada obedece a seguinte equação

ρw
∂θ

∂ t
=

∂F

∂ z
+ρw Sθ , (3.32)

onde: ρw é a densidade da água em [kgm−3]; θ é o conteúdo volumétrico de água no

solo [m3m−3], no intervalo Δt; F é o fluxo de água no solo em [kgm−2s−1] e positi-

vamente orientado para abaixo; Sθ é um termo fonte em [m3m−3] que corresponde

à água extráıda pelas ráızes e conduzida até os estômatos devido à diferença de

pressão osmótica e às mudadanças de fase da água. Como enfatizado na introdução

deste trabalho, na maioria dos EPSTC, a equação (3.32) supõe que as transferências
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horizontais não são levadas em conta. Para modelos com grade em torno de 50×50

[km], essa aproximação geralmente é válida. Entretanto, para escalas bem menores,

tipicamente as escalas compat́ıveis com a modelagem de bacias, o gradiente devido

a topografia do terreno podem induzir grandes fluxos horizontais de água.

Como visto anteriormente nesse caṕıtulo, Richardson (1922) e Richards (1931)

estenderam a lei de Darcy ao escoamento de água para o caso não saturado, ex-

pressando o fluxo de água em termos do gradiente do carga hidráulica, representado

como a soma do potencial mátrico, Ψ, em [m], e o potencial gravitacional, segundo

a seguinte expressão:

F = −ρw

[
K(Ψ)

∂Ψ

∂ z
−K(Ψ)

]
. (3.33)

Novamente, o gradiente lateral (Ψ) está sendo desconsiderado no mecanismo

responsável pela transferência de água. O potencial mátrico possui as mesmas uni-

dades do que o simétrico da pressão p e g(Ψ− z) pode ser interpretado como uma

energia por unidade de massa, ou o trabalho necessário para extrair do solo uma uni-

dade de massa de água contra a força de capilaridade e gravidade. A condutividade

hidráulica K(Ψ), dada em [ms−1], é uma função da carga de pressão. Para integrar

(3.32) acoplada à definição de fluxo dada em (3.33), é necessária uma expressão para

Ψ = Ψ(z) ou, alternativamente, Ψ = Ψ(θ). Tal expressão permitiria escrever que

F = −ρw

[
K(θ)

∂Ψ

∂ z
−K(θ)

]
e (3.34)

λdh = K
∂Ψ

∂θ
. (3.35)

onde λdh é dado em [m2s−1] e representa a difusividade hidraúlica. Nesse ponto, é

oportuno lembrar do efeito da histerese que, quando presente, significa que K não é

uma função única de Ψ ou θ . Combinando (3.34) e (3.35) tem-se:

F = −ρw

[
λdh(θ)

∂θ

∂ z
−K(θ)

]
, (3.36)

que, por sua vez, combinada com (3.32), resulta em:

∂θ

∂ t
=

∂

∂ z

[
λdh

∂θ

∂ t

]
−

∂K

∂ z
−Sθ (3.37)
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onde todos os elementos já são conhecidos. A equação (3.37) com o termo fonte igual

a zero é normalmente identificada como a equação de Richards. Desconsiderando o

segundo e terceiro termo do lado direito da equação, obtém-se uma forma semelhante

à equação de Fick para a difusão, sendo que Hillel (1971a) alertou para que essa

analogia não fosse tão fortemente considerada, dado que o processo modelado pela

equação (3.37) não representa de fato uma discusão molecular ou turbulenta, mas

uma transferência de água ocorrendo no meio poroso. Uma outra diferença, de

natureza mais prática, entre (3.37) e (3.32) está ligada ao termo forçante (Savijarvi,

1995). Na primavera e verão, a equação de calor no solo é forçada primordialmente

pela radiação ĺıquida na superf́ıcie, ou seja, uma soma de harmônicos correspondente

aos forçantes diurnos e sazonais modulados pela presença de nuvens. Em contraste,

o forçante de (3.37) na superf́ıcie é a precipitação que pode ser comparada com um

sinal quase-aleatório.

A integração de (3.37) requer relações funcionais para λdh = λdh(θ) e K = K(θ).

Uma revisão sobre diversas formas emṕıricas propostas para essas relações foi apre-

sentada por Hillel (1971a). Mahrt e Pan (1984) compararam um extensivo conjunto

de relações observadas para diferentes texturas de solo, todas obedecendo a forma

funcional proposta por Clapp e Hornberger (1978) e Cosby et al. (1984) dada pelas

expressões

K = Ksat

(
θ

θsat

)2b+3

e, (3.38)

λdh = λsat

(
θ

θsat

)b+2

e, (3.39)

onde Ksat e λsat são os valores na saturação da condutividade e difusividade hidráu-

lica respectivamente, e b é um coeficiente adimensional denominado de coeficiente

de Clapp e Hornberger. Note que as equações (3.38) e (3.39) indicam uma forte

variação em termos da umidade do solo para a condutividade e difusividade, atin-

gindo variações de duas ou mais ordens de grandeza. Clapp e Hornberger (1978) e

Cosby et al. (1984) mediram valores para Ksat e λsat para uma grande quantidade

de amostras de solo classificadas de acordo com os onze tipo de solo do USDA. Os

três coeficientes variaram fortemente entre as classes de textura do solo, indo das

texturas mais grosseiras (areia) até as texturas mais finas (argila) da seguinte forma:

(1) Ksat variou entre 1×10−4 e 1,76×10−2 [ms−1]; (2) λsat variou entre 8,22×10−5
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e 2,18×10−2 [m2s−1] e, os valores de b variaram entre 2,8 e 11,5. Para um dado tipo

de solo, as variações em termos da umidade do solo foram ainda mais dramáticas.

Para uma textura de solo considerada média (loam), K variou entre 1,07× 10−10

e 1,48× 10−6 ms−1 para uma faixa de valores aceitáveis de umidade do solo, indo

desde o solo seco até o solo úmido. Para os mesmos valores de umidade, λdh variou

entre 5,77×10−7 e 9,29×10−5 [m2s−1].

As variações não lineares de λdh e K em termos da umidade do solo tornam

a equação (3.37) de dif́ıcil integração, mesmo numericamente. Algumas discussões

em torno dessas questões podem ser encontradas em trabalhos como o de Wang

(1990) que reviu algumas soluções anaĺıticas das equações de Richards para situações

idealizadas de diferentes cenários hidrológicos. Estabelecidos os principais elementos

para a definição do transporte da água no solo, uma questão subjacente de extrema

importância para o presente trabalho está relacionada aos mecanismos de geração do

escoamento lateral, cujas principais abordagens comumente utilizadas pelos EPSTC

serão revistas a seguir.

3.3.2 Mecanismos de geração de escoamento

Considerando que a escala espacial de interesse para a aplicação da metodologia

proposta está na ordem de grandeza das escalas de bacias hidrográficas, ou seja, es-

cala regional, tem-se que os fenômenos hidrológicos que são tratados pela hidrologia

de encosta devem ser especialmente considerados. Além disso, é importante atentar

para o fato de que, nessa faixa de escala de encostas, existe uma aproximação maior

entre as escalas hidrológicas e as meteorológicas, em relação às escalas tratadas nos

MCG.

Em geral, a hidrologia de encosta se concentra no particionamento do escoamento

nos seus diversos componentes. Comumente, a precipitação efetiva é particionada

entre escoamento superficial e subsuperficial, que, em seguida, subdivide-se entre

escoamento intermediário e subterrâneo. Anderson e Burt (1990) afirmaram que o

escoamento subsuperficial constitui-se na principal fonte de geração de escoamento,

pois tanto influencia o escoamento superficial, quanto é um importante contribuinte

para a formação da cheia. No entanto, a importância do escoamento superficial não

deve ser minimizada, uma vez que a quantidade de escoamento superficial gerado

afeta diretamente a umidade do solo, que, por sua vez, afeta de forma significativa

os balanços regionais de energia e água em diferentes escalas temporais.
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Dessa forma, a descrição correta desses componentes é um pré-requisito para a

quantificar os fluxos verticais de calor, pois, se esse particionamento estiver incorreto,

os fluxos de evaporação e evapotranspiração serão afetados. A seguir, mostra-se

como os mecanismos de geração de escoamento são geralmente descritos e como são

tratados nos diferentes EPSTC.

Mecanismos de produção de escoamento superficial

O escoamento superficial hortoniano, baseado na teoria de infiltração de Horton

(1933), é produzido quando a capacidade de infiltração do solo é excedida pela taxa

de precipitação em qualquer região não saturada. Até 1960, existia, por parte da

comunidade cient́ıfica, uma grande concordância em torno da validade da teoria de

infiltração de Horton, sendo, portanto, considerado como o processo dominante na

formação de cheias (Kirkby, 1988).

No peŕıodo seguinte, diversos estudos de campo revelaram a grande variedade

de respostas do escoamento, resultando numa crescente consciência de que gran-

des cheias podem ser produzidas por apenas uma pequena fração da bacia gerando

escoamento superficial (Kirkby, 1988). Esse mecanismo passou a ser denominado

por escoamento superficial saturado. É produzido quando a capacidade de arma-

zenamento do solo em regiões tipicamente localizadas próximas aos rios e canais

de drenagem, esteja completamente preenchida (saturada) e, portanto, adições sub-

seqüentes de água nessas regiões são forçadas a escoar sobre a superf́ıcie do terreno.

O próximo mecanismo capaz de produzir escoamento superficial é denominado

de escoamento de retorno, que pode ocorrer mesmo após a precipitação ter cessado

Esse processo ocorre quando o escoamento subsuperficial é forçado a aflorar do solo.

É localizado especialmente em perfis côncavos e em convergências ou em casos de

permeabilidades decrescentes ao longo da encosta.

A formulação para a partição de chuva nos componentes de escoamento e arma-

zenamento de umidade no solo varia consideravelmente entre os diferentes EPSTC

atualmente utilizados nos modelos atmosféricos globais ou regionais. Esse proce-

dimento é claramente ilustrado nas diferentes fases do projeto PILPS (Chang et

al., 1999). As parametrizações para geração de escoamento superficial nos EPSTC

atuais e em alguns dos modelos hidrológicos mais comumente utilizados foram clas-

sificados por Liang e Xie (2001) nas categorias que seguem abaixo discriminadas no

texto:
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• Escoamento superficial por excesso de infiltração, sem a consideração da vari-

abilidade espacial na escala de sub-grade: modelos, nessa categoria, permitem

o escoamento subsuperficial apenas quando a taxa de precipitação excede a ca-

pacidade de infiltração pontual, promediada espacialmente, que é geralmente

calculada com base em equações de difusão. O escoamento superficial por

excesso de infiltração, é um processo do tipo tudo ou nada (Wetzel et al.,

1996b). Pertencem a essa categoria modelos como o ALSIS (Atmosphere-land-

surface interaction scheme), BEST (Best approximation of surface exchanges),

PLACE (Parametrization for land-atmosphere-cloud exchange) e o modelo do

OSU (Oregon State University).

• Escoamento superficial por excesso de saturação sem a consideração da vari-

abildiade espacial na escala de subgrade: os modelos pertencentes essa cate-

goria permitem o escoamento superficial apenas quando a camada da superf́ı-

cie do solo torna-se saturada. Integram essa categoria os modelos BUCKET

(Manabe, 1969), CLASS (Canadian land surface scheme), (European centre

for medium-range weather forecasts), SEWAB (Surface energy and water ba-

lance), ISBA (Interaction soil biosphere atmospphere) e a maioria dos demais

modelos baseados no método de forçante-restauração. O modelo hidrológico

concentrado Sacramento, por exemplo, é um modelo operacional chuva-vazão

utilizado para previsão de vazões em rios pelo Serviço Nacional de tempo ame-

ricano com tal abordagem. O modelo BATS (Biosphere-atmosphere transfer

scheme) parametriza o escoamento superficial de forma emṕırica como uma

proporção da precipitação efetiva que atinge o solo. Na parametrização do

escoamento superficial do modelo BATS, os dois mecanismos de geração de

escoamento (Horton e Dunne) não são representados fisicamente. Além disso,

a variabilidade das propriedades do solo na escala de subgrade que afetam o

escoamento superficial não é considerada.

• Escoamento superficial por excesso de infiltração considerando a variabilidade

espacial na escala de subgrade: a importância da variabilidade espacial na es-

cala de subgrade tem sido considerada por diversos pesquisadores (Avissar e

Pielke, 1989; Wood, 1991; Koren et al., 1999a). Os modelos, nessa catego-

ria, geram escoamento superficial por excesso de infiltração, considerando, até

um certo grau, a variabilidade na escala de subgrade. Por exemplo, o modelo

(Simplified Simple Biosphere Model - Xue et al. (1991)) e o modelo do Centro

Nacional para Previsões Ambientais americano (NCEP) pertencem a essa ca-
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tegoria. O modelo do NCEP utiliza a parametrização do modelo de balanço

de água simplificado (SWB - Simple Water Balance - Schaake et al. (1996))

para estimar o escoamento superficial, onde se considera a heterogeneidade

espacial da precipitação e da capacidade de infiltração. Em cada célula de

grade, o escoamento superficial do modelo SWB é obtido com base em médias

probabiĺısticas da equação de excesso de infiltração pontual (Moore, 1985), su-

pondo funções de distribição exponencial para a precipitação e capacidade de

infiltração (Schaake et al., 1996; Koren et al., 1999b). O modelo concentrado

de bacias Stanford também pertence a esse grupo.

• Escoamento superficial por excesso de saturação considerando a variabilidade

espacial na escala de subgrade: os modelos pertencentes a essa categoria ge-

ram escoamento superficial por excesso de saturação levando em consideração

um certo grau de variabilidade espacial na escala de subgrade. Por exemplo,

o modelo MOSAIC (Koster e Suarez, 1996) assume que cada célula da grade

é composta por uma parte úmida (saturada) e uma parte seca. A precipi-

tação que atinge a região úmida do solo gera instantaneamente escoamento

superficial, enquanto que a precipitação que atinge a região seca deve pri-

meiramente levar à saturação a camada superficial do solo antes de passar a

gerar escoamento superficial. Na fração de solo seco a variabilidade espacial

das propriedades do solo não são consideradas. Além disso, a precipitação,

tanto para eventos frontais como convectivos, é assumida como constante so-

bre uma fração da grade do modelo. O modelo VIC, baseado no conceito de

capacidade de infiltração variável, de duas ou três camadas, gera escoamento

superficial por excesso de infiltração, considerando a variabilidade espacial na

escala de subgrade, tanto para o solo quanto para a precipitação (Liang et

al., 1994, 1996). Para levar em conta os efeitos da variabilidade espacial do

solo na escala de subgrade, os modelos ISBA e SEWAB passaram a incorporar

a abordagem de capacidade de infiltração variável na geração do escoamento

superficial por excesso de saturação. (Wood et al., 1998; Mengelkamp et al.,

1999). O modelo hidrológico TOPMODEL também pertence a essa categoria.

Outros modelos que consideram os efeitos da variabilidade espacial na escala de

subgrade foram revistos por Liang et al. (1996). Entre eles, os modelos de Entekhabi

e Eagleson (1989) e Famiglietti e Wood (1991) consideram o escoamento superficial

na célula de grade, tanto por excesso de infiltração quanto por excesso de saturação.

Entretanto, o escoamento superficial calculado por ambos os modelos é uma média
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calculada sobre a fração da grade na qual ocorre precipitação pontual. Em outras

palavras, ambos os modelos supõem que cada ponto é independente um do outro e

que cada ponto possui a mesma distribuição estat́ıstica para a precipitação, umidade

do solo e ı́ndice topográfico de umidade. Nesse particular, o modelo SWB aplica uma

abordagem estat́ıtica similar (Schaake et al., 1996).

Mecanismos de produção de escoamento subsuperficial

Durante os anos 1960 e 1970 começaram a crescer as evidências em torno da

complexidade da geração do escoamento, ficando claro o impacto do escoamento sub-

superficial na hidrógrafa de cheia (Bryan e Jones, 1997). Os hidrólogos de campo

perceberam que vazões de cheias poderiam ocorrer mesmo em locais onde o esco-

amento superficial estava ausente como, por exemplo, em bacias florestadas. Con-

clúıram que devem existir, na subsuperf́ıcie, mecanismos capazes de proporcionarem

uma resposta à precipitação bastante rápida. Por exemplo, em bacias onde a rocha

impermeável é coberta por camadas finas de solos ou onde solos permeáveis tornam-

se menos permeáveis com a profundidade, o escoamento subsuperficial pode ser, em

grande parte, responsável pelas altas vazões (Anderson e Burt, 1990). Esse efeito

pode ocorrer a taxas de precipitação bem abaixo das requeridas pelo escoamento

superficial Hortoniano.

Uma possibilidade para explicar as altas taxas de escoamento através do es-

coamento subsuperficial pode ser encontrada na ocorrência de macroporos. Uma

excelente revisão a respeito da ocorrência de macroporos em solos, da influência dos

macroporos nos processos de infiltração e sua relação com o escoamento subsuperfi-

cial pode ser encontrada em Beven e Germann (1982).

3.4 Os principais esquemas de parametrização da

superf́ıcie terrestre continental

Ao longo dessa última década, experimentou-se um grande desenvolvimento dos

esquemas de parametrizações da superf́ıcie terrestre continental - EPSTC. Não é

dif́ıcil contabilizar na literatura quase 50 modelos que implementam, com diferentes

concepções e abordagens, os mecanismos de interação superf́ıcie-atmosfera descritos

no caṕıtulo 2 desse documento. Na seção 3.4.1, é apresentado um perfil da evolução

conceitual dos EPSTC, mostrando a tendência dessas parametrizações se tornarem
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cada vez mais semelhantes a modelos hidrológicos. Em seguida, em 3.4.2 apresenta-

se uma śıntese das principais concepções adotados pelos diferentes EPSTC. Parte da

história da evolução dos EPSTC é contada pelos experimentos de intercomparação

de parametrziações da superf́ıcie terrestre - PILPS (Pitman et al., 1993; Wood et

al., 1998). Dessa forma, os aspectos mais importantes dos resultados do Projeto

PILPS serão abordados na seção 3.4.3.

3.4.1 Evolução conceitual dos EPSTC

O acoplamento entre os processos hidrológicos da superf́ıcie terrestre e os proces-

sos meteorológicos que ocorrem na atmosfera é representado nos modelos atmosféri-

cos, sejam eles modelos de circulação global (MCG) ou modelos de mesoescala (MM),

através do balanço de energia e massa na superf́ıcie, que inclui: o particionamento

da energia radiativa nos fluxos de calor, umidade e momentum; e o particionamento

do conteúdo de umidade no solo nas componentes de escoamento superficial e sub-

terrâneo. Em geral, essa função nos modelos atmosféricos é desempenhada pelos

chamados esquemas de parametrização da superf́ıcie terrestre.

Inicialmente esses esquemas foram concebidos para os MCG, onde se considerou

a superf́ıcie como sendo um grande reservatório concentrado, que seria preenchido

pela precipitação e esvaziado pela evaporação (Manabe, 1969), dependente apenas

das condições de umidade do solo. Esses modelos foram extensivamente utilizados

em estudos climáticos de longo peŕıodo (Delworth e Manabe, 1989; Hansen et al.,

1984).

Em meados da década de setenta, ińıcio dos anos oitenta, os trabalhos de De-

ardorff (1978), McCumber (1980) e Yamada (1982) propiciaram o desenvolvimento

de novos esquemas de parametrização que passaram a incluir camadas de solo e ve-

getação. Em particular, Deardorff (1978) inclui explicitamente uma única camada

de vegetação, representativa do comportamento médio das diversas espécies existen-

tes na grade do modelo. O efeito dessa camada de vegetação é explicitado através

das caracteŕısticas do solo, albedo, emissividade e área total das folhas, resistência

estomática e quantidade de água interceptada na vegetação.

As primeiras iniciativas para melhorar a modelagem da componente continental

do ciclo hidrológico em modelos de circulação global (GCMs) foram desenvolvidas

por Russel e Miller (1990), Dumenil e Todini (1992), Miller et al. (1994), Jenkins

e Barron (1997) e Ducharne (1997). Esses estudos concentraram-se no cálculo de



76

vazões de grandes rios através da simulação do escoamento superficial a partir de

MCG e comparadas com a climatologia. Abdulla et al. (1996) propuseram a apli-

cação de modelos hidrológicos na macroescala para a estimativa do balanço anual

de água em bacias de grandes rios. Leung et al. (1996) e Wood et al. (1998) foram

responsáveis pela introdução de esquemas f́ısicos de superf́ıcie com uma resolução

expĺıcita do ciclo diário.

É recente o primeiro passo na direção de se melhorar a simulação do balanço

de água numa área de aproximadamente 104 km2. A partir da utilização de um ex-

tenso conjunto de dados atmosféricos, hidrológicos e de caracteŕıticas da superf́ıcie

terrestre, coletados durante o experimento Hapex-Mobilhy (HM) (Bougeault et al.,

1991; Noilhan et al., 1991), Habets et al. (1999b) aplicaram o modelo hidrológico

MODCOU, descrito em Habets et al. (1999a). Esse modelo foi acoplado ao esquema

de superf́ıcie ISBA (Noilhan e Planton, 1989) e a uma parametrização para o es-

coamento superficial na escala de subgrade, baseada no esquema de capacidade de

infiltração variável, VIC (Dumenil e Todini, 1992; Wood et al., 1992; Zhao, 1992). O

referido estudo tinha como objetivos avaliar o impacto de um esquema de superf́ıcie

aperfeiçoado na simulação do balanço de energia e água para regiões distintas do

experimento HM e demonstrar a capacidade de aplicação de modelos hidrológicos

calibrados para investigar os métodos de agregação para as heterogeneidades da es-

cala de subgrade em MCG. As áreas utilizadas apresentavam contrastes em termos

do ciclo hidrológico anual.

Tendo como objetivo geral o acoplamento de modelos hidrológicos e atmosféricos

numa escala regional, Yu et al. (1999) definiram de três objetivos espećıficos: (1)

seleção de três eventos de chuvas representativos para simulação; (2) simulação das

tempestades através do modelo MM5 (Duhia, 1993; Grell et al., 1995); (3) simula-

ção da resposta da bacia à precipitação simulada e observada utilizando o modelo

hidrológico “Hydrologic Model System” (HMS). A partir dos experimentos de simu-

lação realizados, os autores recomendaram, como melhoramentos futuros, a inclusão

da variabilidade espacial na escala de subgrade da precipitação e dos parâmetros

hidráulicos, uma vez que os modelos mostraram uma tendência de subestimação das

vazões simuladas.

O modelo BATS, proposto incialmente por (Dickinson, 1983), é composto por

três camadas de solo superpostas, tendo uma superf́ıcie comum e profundidades di-

ferentes (0,1, 1 e 10 m). Cada quadrado da grade é formado por seis componentes,

cada um possuindo duas variáveis de estado (temperatura e umidade do solo). Estas
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variáveis de estado não são independentes, na medida que: (1) a temperatura da

camada de solo mais profunda é constante e (2) se houver cobertura de neve, a tem-

peratura será a mesma da camada superior do solo. Os fluxos de energia e umidade

são calculados em função do tipo de solo. Os fluxos de calor senśıvel e latente, na

camada do dossel e acima dela, são dependentes das caracteŕısticas da vegetação que

pode variar entre onze tipos pré-classificados. Seguindo essa formulação, resultam

10 equações de conservação de energia, que devem ser resolvidas para as 10 variáveis

prognósticas de estado independentes, em cada ponto de grade.

O modelo SiB, proposto por (Sellers et al., 1986), apesar de apresentar seme-

lhanças com o modelo BATS e apesar do termo simples, é bastante mais complexo.

Enquanto o modelo BATS possui algo em torno de 20 parâmetros, o SiB pode al-

cançar quase 50 para descrever as propriedades biológicas e f́ısicas em cada célula

da grade. A vegetação da região do dossel é representada por duas camadas que

podem estar presentes ou não em qualquer ponto e intervalo de tempo. A camada

superior é composta por árvores e vegetação de menor porte, e a camada inferior é

composta por gramı́neas e outras espécies herbáceas. Cada tipo de vegetação possui

caracteŕısticas morfológicas, f́ısicas e fisiológicas, que são consideradas homogêneas

ao longo da grade dos MCG. Estes parâmetros são utilizados pelos submodelos do

SiB, que descrevem a intercepção e o particionamento das componentes de radiação

entre o viśıvel, infravermelho próximo e o termal; a intercepção da chuva e a sub-

seqüente evaporação, infiltração, drenagem e armazenamento da chuva residual; o

controle biológico da transpiração e a transferência aerodinâmica do fluxo de calor

senśıvel, vapor de água e momentum da superf́ıcie do solo e da vegetação para a at-

mosfera. As componentes mais importantes do modelo são a transferência radiativa,

a resistência aerodinâmica e a resistência da superf́ıcie.

A complexidade envolvida nas parametrizações propostas nos modelos BATS e

SiB expõe a impossibilidade real de se avaliar a grande quantidade desses parâmetros

tanto na microescala quanto na escala global, colocando-se em questão a validade de

se desenvolver um esquema que seja calibrado para reproduzir os processos observa-

dos na microescala e, de forma um tanto quanto subjetiva, aceitar a sua aplicação

em escalas de maior ordem. Seguindo essa idéia, novas formulações visando a simpli-

ficação dos esquemas superf́ıcie-atmosfera foram desenvolvidas. Pitman et al. (1991)

desenvolveram um esquema simplificado denominado BEST. A estratégia empregada

foi a de utilizar apenas os elementos considerados essenciais para a representação da

variabilidade espacial e temporal das interações superf́ıcie atmosfera. Esse modelo
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foi implementado no MCG do “Australian Bureau of Meteorology Research Centre”

(Yang et al., 1993).

Outra linha de investigação explorou representações da superf́ıcie do solo que

levam em conta a variação na escala de subgrade, associadas às heterogeneidades do

terreno, solo e vegetação. Abramopoulus et al. (1988) desenvolveram um esquema

para as interações superf́ıcie-atmosfera que considera a variação espacial na escala

de subgrade através de uma composição, ponderada pela área, de caracteŕısticas da

vegetação e do solo, extráıdas de um conjunto de dados dispońıveis numa resolu-

ção de 1 × 1 grau. Avissar e Pielke (1989) mostraram, através de simulações com

modelos de mesoescala, que heterogeneidades na vegetação podem ter efeitos signi-

ficativos na temperatura e na precipitação. Seguindo essa idéia e considerando que

o estado da arte das parametrizações dos processos de superf́ıcie não levavam em

conta as heterogeneidades da superf́ıcie da Terra, encontradas nas escalas resolvidas

dos modelos, Avissar (1990) propôs um esquema que levava em conta as diferentes

feições da superf́ıcie aplicando técnicas de estat́ıstica dinâmica. A idéia fundamental

era substituir a grande quantidade de parâmetros presentes em modelos como BATS

e SIB, cujos valores assumiam um valor fixo único representativo, por um conjunto

bem menor de parâmetros, que representassem as principais caracteŕısticas do sis-

tema solo-planta-atmosfera, que afetam o particionamento da energia, através de

funções densidade de probabilidade (fdp).

A idéia inicial introduzida no modelo SiB de considerar, na grade do modelo,

apenas duas classes posśıveis de vegetação, uma representando o solo descoberto e

uma outra representando um comportamento médio da vegetação predominante, foi

modificada por Koster e Suarez (1992). Nesse sentido, foi proposto um esquema para

MCGs de forma a permitir a coexistência de um número arbitrário de diferentes tipos

de vegetação na grade do modelo. A grade do modelo assume, então, a forma de

um mosaico de retalhos, onde, para cada retalho corresponde um tipo de vegetação.

Henderson-Sellers e Pitman (1992) mostraram que, apesar das parametrizações

da superf́ıcie da Terra terem sido sofisticadas nos MCG, a consideração estática das

caracteŕısticas da superf́ıcie, como, por exemplo, rugosidade, ı́ndice de área foliar

e albedo da vegetação, é irreal e pode levar a simulações do clima completamente

equivocadas. Se a simulação pelo MCG previr altas temperaturas durante peŕıo-

dos prolongados, num cenário de recessão de CO2, a previsão da umidade do solo

cairá bastante. Entretanto, se as caracteŕıticas da superf́ıcie ficarem inalteradas,

então, após anos de simulação num cenário de seca, a vegetação permanecerá in-
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consistentemente inalterada. No momento inicial do peŕıodo chuvoso, a vegetação

interceptará a água que evaporará, antes que a umidade do solo seja recuperada aos

ńıveis adequados para sustentar consistentemente uma vegetação.

Em virtude disso, Henderson-Sellers e Pitman (1992) investigaram três impor-

tantes assuntos que envolvem o acoplamento dos esquemas de superf́ıcie em MCG:

o desenvolvimento de métodos para incluir a evolução dinâmica da vegetação e seus

respectivos parâmetros; o desenvolvimento de métodos para a agregação espacial de

dados da superf́ıcie para a resolução requerida do modelo e, finalmente, a representa-

ção, na escala de subgrade, de processos hidrológicos relevantes no processo de troca

entre o solo-vegetação-atmosfera. Em especial, Henderson-Sellers e Pitman (1992)

mostraram que a representação da precipitação e de lagos na escala de subgrade

aumenta o ńıvel de realismo das simulações climáticas.

Até aqui, os modelos concentraram-se em resolver o problema de modelagem da

superf́ıcie terrestre na grande escala, sendo desenvolvidos fundamentalmente para

os MCG. Boa parte do esforço empregado para melhorar a representação da compo-

nente continental do ciclo hidrológico foi na direção de incluir uma descrição melhor

dos fenômenos na escala de subgrade. Num primeiro momento, surgiram esquemas

bastantes sofisticados, que passaram a ser simplificados na medida em que se ob-

tinha uma melhor compreensão e sensibilidade dos parâmetros considerados. Essa

trajetória atingiu um ponto onde se torna posśıvel considerar parametrizações de-

senvolvidas especialmente para serem incorporadas a modelos de mesoescala. Além

disso, estudos, incluindo experimentos de campo e numéricos (Ookouchi et al., 1984;

Mahfouf et al., 1987), mostraram a necessidade de se melhorar a representação dos

processos de superf́ıcie, tanto em modelos de circulação global quanto em modelos

de mesoescala.

Famiglietti e Wood (1990) desenvolveram um modelo hidrológico da superf́ıcie,

em que a resposta do escoamento superficial é controlada pela variação da topogra-

fia e das propriedades do solo, seguindo o ı́ndice topográfico proposto por Beven

e Kirkby (1979). Wood et al. (1992) propuseram um modelo que generaliza o es-

quema hidrológico da superf́ıcie como a variação da capacidade de infiltração dentro

da grade do modelo de criculação global. Esse modelo, denominado capacidade

de infiltração variável (VIC), requer a estimativa de apenas três parâmetros: um

parâmetro de infiltração, um parâmetro de evaporação e um coeficiente para a re-

cessão do escoamento de base. Posteriormente, o VIC, foi generalizado por Liang

et al. (1994), com a inclusão de uma segunda camada na coluna vertical do solo e
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a representação aerodinâmica dos fluxos de calor senśıvel e latente na superf́ıcie. O

algoritmo para a umidade do solo é uma generalização do modelo Arno (Francini

e Pacciani, 1991) onde, a infiltração, a evaporação, a umidade do solo e a geração

de escoamento superficial varia segundo a área de contribuição ou com a grade do

modelo.

Provavelmente, um dos primeiros modelos completos a serem desenvolvidos es-

pecialmente para modelos de mesoescala, foi o ISBA - Interactions between soil

biosphere and atmosphere, desenvolvido por Noilhan e Planton (1989). Esse modelo

utiliza duas classes de parâmetros. A distribuição espacial dos parâmetros primá-

rios, isto é, os tipos dominantes de solo e vegetação em cada célula de grade, são

especificados a partir de bases digitais existentes para todo o globo. A classe de parâ-

metros secundários descreve as propriedades f́ısicas de cada tipo de solo e vegetação

e podem ser inferidas através de medições ou experimentos numéricos.

Buscando avançar na representação dos processos f́ısicos da superf́ıce em múl-

tiplas escalas, Famiglietti e Wood (1994a) aplicaram técnicas de agregação a um

modelo de transferência solo-vegetação-atmosfera simplificado (Wood et al., 1992),

que considera a variação da topografia para incorporar a redistribuição lateral da

água através do escoamento subsuperficial. O balanço de água e energia local são

agregados na escala da bacia (escala regional), através de um esquema espacialmente

distribúıdo, enquanto que a agregação para a escala macro é feita através de técni-

cas de estat́ıstica dinâmica aplicadas ao ı́ndice de topografia (Sivapalan et al., 1987;

Beven, 1986; Beven e Kirkby, 1979).

Seguindo a linha de desenvolver parametrizações para escalas menores e para

previsões numéricas do tempo, para horizontes curtos, Pleim e Xiu (1995) desenvol-

veram um esquema de transferência solo-vegetação-atmosfera para ser incorporado

no modelo MM4/MM5 (Duhia, 1993; Grell et al., 1995), baseado em um algoritmo

simplificado do método da força de restauração, com umidade do solo e evaporação

considerados de forma expĺıcita.

Mais recentemente, Avissar (1998) propôs um esquema simplificado, que utiliza

um número menor de parâmetros, provenientes de dados de satélites, e que poderiam

ser calibrados diretamente para fornecer os forçantes da atmosfera na grande escala.
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3.4.2 Concepção geral dos principais EPSTC

A tabela (3.1) apresenta um sumário dos principais EPSTC que foram verificados

para essse trabalho, bem como as respectivas referências. Na maioria dos EPSTC,

o escoamento superficial é baseado no excesso de saturação, na capacidade de infil-

tração variável e na capacidade máxima de infiltração. O escoamento subsuperficial

é resolvido fundamentalmente em função do escoamento gerado devido ao excesso

de água em relação à saturação e em função da drenagem gravitacional. Alguns

possuem uma formulação separada para o escoamento de base, mas apenas um dos

modelos possui uma função para a vazão do escoamento subterrâneo (TOPLATS).

Para o regime de umidade do solo, os modelos geralmente utilizam o escoamento

Darcyniano entre camadas ou a abordagem do método da força de restauração (De-

ardorff, 1978; Noilhan e Planton, 1989), ou ainda diferentes formulações da equação

de Richards.

A quantidade de camadas varia de uma (SWAP) até nove (SSiB). Dois dos mo-

delos verificados implementaram uma componente para o processo de molhamento

do solo (SEWAB e CLASS). Existem dois tipos principais para o regime térmico do

solo: os modelos multicamadas (veja seção 3.2 neste caṕıtulo), que assumem ∂T/∂ z

como sendo uma função linear e os modelos que utilizam o método do forçante-

restauração (Blackadar, 1976). Apenas um dos modelos utiliza um regime térmico

para o solo, resolvendo o balanço de energia na superf́ıcie de forma iterativa como

uma função não linear (CLASS).

Na maioria dos modelos, a evaporação é separada em: evaporação a partir do

solo descoberto, evaporação a partir do dossel da vegetação e transpiração a partir

da área de folhas. Dois métodos principais são utilziados: (1) o método de transfe-

rência concentrado, utilizando, para a condição de estabilidade atmosférica, a teoria

de Monin-Obkhov, ou suas versões simplificadas; (2) funções da equação de Penman

ou Penman-Monteith. Além disso, a maioria dos modelos utiliza-se de analogias com

sistemas de resistências para representarem as resistências dinâmicas e estomáticas

e a função que conecta a evapotranspiração ao sistema do solo, ou seja, a evapo-

transpiração potencial, que é limitada pelo conteúdo de água na camada superfical

do solo.
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Tabela 3.1: Principais EPSTC e referências
EPSTC Sigla Referência
Biosphere Atmosphere Trasfer Scheme BATS Dickinson (1983)
Bare Essentials of Surface Transfer BEST Pitman et al. (1991)
BUCKET BUCKET Manabe (1969)
Canadian Land Surface Scheme CLASS Verseghy (1991), Ver-

seghy et al. (1993)
Interaction Soil Biosphere Atmosphere ISBA Noilhan e Planton

(1989)
NOAH Ek et al. (2003)
PLACE Wetzel e Boone (1995)

Soil Canopy Scheme CSIRO Kowalczyk et al. (1991)
Simple Biosphere Atmosphere Transfer SiB Sellers et al. (1986)
Simple Biosphere Atmosphere Transfer SiB2 Sellers et al. (1996)
Schematization des ExChanges Hydriques In-

terface Biosphere-Atmosphere

SECHIBA Ducoudre et al. (1993)

Simplified Simple Biosphere Model SSiB Xue et al. (1991)
Surface Energy and Water Balance SEWAB Mengelkamp et al.

(1999)
TOPMODEL based Land Atmosphere TOPLATS Famiglietti e Wood

(1994a)
Variable Infiltration capacity VIC Liang et al. (1994)

Tabela 3.2: Produção do escoamento e umidade em alguns EPSTC

EPST Escoamento Superficial Escoamento Subsuperficial Umidade do solo
BATS lei de potencia semelhante à

curva do VIC, dependente da
umidade do solo para as duas
camadas superiores do solo

drenagem gravitacional modelo de solo multicamadas;
formulação integrada do movi-
mento capilar; e conteúdo de
água pela equação de difusão

CLASS escoamento superficial dado
pela capacidade de retenção
superficial

drenagem gravitacional modelos de três camadas; flu-
xos entre faces parameetriza-
dos pela equação de Richards
- média artimética

ISBA cuva do VIC para a umidade
do solo total

drenagem gravitacional ou de-
pendente da declividade

modelo multicamada variável;
método da força de restauração

PLACE excesso residual de água so-
bre a intercepção; capacidade
de armazenamento e infiltração
máxima

discarga lateral controlada
pela topografia e drenagem
gravitacional

modelo de cinco camadas; flu-
xos de umidade dados pelas
equações de Richards e Darcy;
interpolação na interface dada
por equações de Richards em
alta resolução

SEWAB excesso de saturação; VIC; for-
mulação do escoamento subsu-
perficial; infiltração e umideci-
mento

excesso de saturação; formu-
lação do escoamento de base;
drenagem gravitacional; drena-
gem e sáıda livre

modelo multicamadas variável;
equação de Richards e formu-
lação de Clapp e Hornberger,
resolvidas implicitamente utili-
zando o algoritmo de Thomas

SiB,SSiB excesso de saturação e equação
de infiltração pontual

drenagem gravitacional modelo de duas e três camadas
com uma aproximação de di-
ferenças finitas para a equação
de difusão, resolvida separada-
mente para cada camada.

TOPLATS excessos de infiltração e satu-
ração

ı́ndice topográfico de umidade;
balanço de água da zona satu-
rada para a vazão subterrânea

redistribuição da água no solo
por elementos finitos variáveis
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3.4.3 Experimentos de intercomparação dos EPSTC

O Projeto PILPS representa uma oportunidade ı́mpar para se avaliar e inter-

comparar o comportamento dos EPSTC. O texto, a seguir, explora os principais

resultados obtidos ao longo das diversas fases desse projeto, tendo como a referência

mais atual dispońıvel, os resultados referentes à fase 2c, reunidos em um número

especial, onde uma das principais publicações é o trabalho de Wood et al. (1998).

O projeto PILPS, fase 2c é, do conhecimento do autor, um dos experimentos de

intercomparação mais recentes registrado na literatura (Wood et al., 1998). Outras

fases do PILPS estão em andamento, entretanto poucos resultados foram publicados

até o presente momento. A principal contribuição desse experimento foi avaliar a

habilidade das EPSTC em reproduzir os fluxos de energia e água observados, ao

longo de múltiplos ciclos sazonais diferentes, para a escala de bacias continentais.

Adicionalmente, foi testada a habilidade dos esquemas de ter seus parâmetros ca-

librados utilizando dados de pequenas bacias e de transferir essa informação das

bacias calibradas para outras bacias e para as grades computacionais (Wood et al.,

1998). Esse experimento mostrou em detalhes as fragilidades dos EPSTC, apon-

tando para a necessidade de desenvolvimentos futuros dos esquemas. Assim sendo,

algumas das conclusões serão sumarizadas em seguida.

Lohman et al. (1998) obtiveram algumas conclusões com relação a vazão gerada

pelos modelos, à evaporação e a variações de umidade do solo. A vazão média anual

acompanha as caracteŕısticas climáticas e a variabilidade espacial em termos do des-

vio padrão, apresentando a mesma magnitude que a vazão média. As variações mais

comuns dos modelos foram os padrões sazonais, ou seja, subestimativas das vazões

nos meses mais secos e em partes da bacia. As caracteŕısticas das hidrógrafas do

escoamento superficial variam bastante em função das diferentes conceitualizações.

Lohman et al. (1998) sugeriram que os modelos onde a produção de escoamento

superficial é dominada pelo escoamento sub-superficial produzem geralmente, os re-

sultados mais razoáveis durante os peŕıodos de vazões baixas do verão. Os ciclos

sazonais de armazenamento da umidade do solo foram considerados os maiores cau-

sadores de problemas para a parametrização dos esquemas. Em outras palavras,

o déficit da variação do armazenamento na primavera foi perdida pela maioria dos

esquemas, e a grande variação positiva no armazenamento durante o outono foi

subestimada.

O regime de armazenamento deficiente afetou a previsão da evaporação. A
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evaporação foi subestimada na fase seca do verão e superestimada nos meses úmi-

dos. Os resultados da fase 2c do PILPS sugeriram que a maioria dos esquemas

poderiam ser melhorados através do refinamento das parametrizações das intera-

ções solo-evapotranspiração. Os termos do balanço de energia mostraram uma boa

concordância geral entre os esquemas, com respeito às magnitudes mensais e pa-

drões sazonais. Entretanto, houve menos concordância com os desvios padrões e

distribuições espaciais mensais. Esse resultado sublinha a importância de se realizar

intercomparações para múltiplos anos, em vez de concentrar a análise em um único

ano espećıfico (Liang et al., 1998).

Noilhan e Mahfouf (1996) conclúıram que foi dada atenção especial à validação

dos vários componentes dos EPSTC na escala local. Em virtude dos dados relevan-

tes para essas verificações estarem dispońıveis, fundamentalmente nessa resolução,

muito pode-se aprender em relação ao funcionamento dos modelos, com respeito

aos processos de troca simulados sobre solo descoberto, intercepção da chuva pelas

plantas, transpiração e balanço de umidade do solo. Atualmente, considerável vo-

lume de observações, provenientes de vários experimentos de campo realizados ao

longo da última década sob os mais variados tipos de biomas, encontram-se dispo-

ńıveis. Entretanto, recomenda-se que sejam coletados dados micrometeorológicos e

de umidade do solo por longos peŕıodos visando prover as informações necessárias

para validação e simulação do balanço anual de água e calor.

Boone e Wetzel (1996) estabeleceram que uma das mais importantes componen-

tes das EPTS é o esquema hidrológico da superf́ıcie. Esse esquema é utilizado para

determinar o particionamento da precipitação em infiltração, escoamento superfi-

cial, drenagem e armazenamento no solo, incluindo-se áı o perfil de umidade no solo.

Os autores sugeriram que se concentre o máximo de atenção nessa componente dos

EPSTC. A distribuição vertical da umidade do solo, no domı́nio do modelo, está

relacionada com os fluxos superficiais através da evaporação do solo descoberto e

da transpiração das plantas. O perfil de água no solo possui um grande efeito no

balanço de energia na superf́ıcie através do particionamento da energia dispońıvel

na superf́ıcie, entre fluxos de calor senśıvel e latente. Conseqüentemente, essa abor-

dagem possui um grande efeito nas simulações numéricas do modelo atmosférico

subjacente.

Enquanto que a maioria dos EPSTC utilizam o movimento descrito pela equação

de Darcy para o escoamento de água no solo, parece não haver tal consenso entre

os modeladores quanto a forma de parametrizar alguns processos. Pode-se, por
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exemplo, a drenagem na base do modelo, o tratamento do escoamento nas camadas

saturadas e o esquema de interpolação do conteúdo de umidade do solo utilizado

para calcular o fluxo de água entre as camadas da coluna de solo. As parametri-

zações de drenagem são similares entre diversos modelos, mas a interpretação f́ısica

dos parâmetros associados diferem significativamente. O tratamento do escoamento

saturado afeta o escoamento superficial total, que, por sua vez, afeta a taxa na qual a

reserva de umidade do solo é deplecionada. Alguns modelos tratam a camada de solo

como reservatórios fechados, sem troca lateral, enquanto outros permitem diferentes

graus e formas de escoamento superficial. A escolha de um método de interpolação

é um tema significante, motivo pelo qual, na maioria dos modelos, são utilizadas

médias entre camadas a partir da equação de Richards, que é extremamente não

linear para o conteúdo de umidade no solo.

Gusev e Nasonova (1998) propuseram uma estrutura para tratar as variações sa-

zonais. A utilização do formalismo matemático requer a distinção entre os principais

aspectos dos fenômenos envolvidos e a desconsideração dos detalhes insignificantes.

A dificuldade é que, durante diferentes peŕıdos do ano, os EPSTC são dominados

por diferentes processos hidrotérmicos, em função das variações sazonais das trocas

de calor e água na superf́ıcie terrestre. Por essa razão, é imposśıvel desenvolver um

modelo anaĺıtico geral, simples e adequado para o ano inteiro. Ao mesmo tempo, é

posśıvel dividir o ano em diversos peŕıodos, onde haja prevalência de algum tipo de

processo, permitindo o desenvolvimento de um modelo para cada peŕıodo e, poste-

riormente, integrá-los em um único sistema, permitindo a realização de simulações

intra e interanuais cont́ınuas.
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4 O Esquema de
Parametrização Hidrológica
da Superf́ıcie Terrestre
Continental - EPHSTC

O esquema de parametrização hidrológica da superf́ıcie terrestre continental,

daqui em diante referido como EPHSTC, constitui-se num código computacional

que, tanto pode operar de forma independente, como um modelo hidrológico do-

tado de uma parametrização da superf́ıcie terrestre baseada no balanço de energia,

como acoplado a um modelo atmosférico de mesoescala, através de uma interface

apropriada, fornecendo a condição de contorno na superf́ıcie terrestre continental.

A estratégia utilizada para a construção do presente código foi adotar um es-

quema de parametrização da superf́ıcie terrestre já existente como referência e, a

partir dele, introduzir as modificações necessárias para dotar esse esquema com as

funcionalidades de um modelo hidrológico, em particular a redistribuição lateral de

água no solo via escoamento subsuperficial e superficial. Nesse sentido, para resolver

o balanço vertical de água no solo ultilizou-se o modelo ISBA (Noilhan e Planton,

1989), combinado com o esquema de superf́ıcie implementado no modelo atmosférico

ARPS (Xue et al., 2001), inspirado em Pleim e Xiu (1995). Para o balanço lateral de

água no solo, foi utilizado o esquema quase-tridimensional para o escoamento sub-

superficial proposto por Wigmosta e Vail (1994), enquanto que, para o escoamento

superficial, foi adotado o esquema simplificado utilizado no modelo TOPMODEL

(Beven e Kirkby, 1979).

Desde Noilhan e Planton (1989), o modelo ISBA sofreu uma série de evoluções,

sendo que as que têm relação direta com o balanço de água, como a inclusão da

drenagem gravitacional (Mahfouf e Noilhan, 1996), a inclusão da terceira camada

(Boone et al., 1999) e a modificação para considerar as heterogeneidades na escala de

sub-grade dos processos de geração do escoamento superficial (Habets et al., 1999),
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serão implementadas neste trabalho.

4.1 Aspectos gerais do EPHSTC

O EPHSTC constitui-se numa proposta de pametrização hidrológica da superf́ı-

cie terrestre que simula o balanço continental de água numa escala regional. Baseado

em simplificações da f́ısica, o balanço vertical de água e energia são calculados. A

partir das modificações propostas, realiza-se a partição da água no solo nas compo-

nentes de escoamento subsuperficial e superficial, na escala de subgrade, obtendo-se

como subproduto da interação entre os processos hidrológicos verticais e horizontais,

a evolução espacial e temporal da profundidade do lençol freático.

Cada ponto de grade é caracterizado por uma cobertura vegetal, que inclui uma

parcela de solo nú e uma vegetação dominante, de acordo com a classificação utili-

zada pelo USDA (Olson et al., 1985), por um tipo de solo, cujos parâmetros são as-

sociados a uma textura segundo a classificação dada por Wilson e Henderson-Sellers

(1985) e por um gradiente de escoamento lateral definido em função da topografia

local e profundidade do lençol freático.

O balanço de energia inclui equações prognósticas para a temperatura do solo

em duas camadas, uma mais superficial e outra mais profunda, e funciona como

o termo forçante para o prognóstico da temperatura da camada superficial, sendo

composto pela radiação ĺıquida, pelo fluxo de calor senśıvel, fluxo de calor latente e

o fluxo de calor no solo. A temperatura da camada mais profunda é resolvida com o

aux́ılio do método do forçante-restauração force-restore method (Bhumralkar, 1975;

Blackadar, 1976; Stull, 1988).

O balanço vertical de água no solo que, após Boone et al. (1999), passou a

contar com três camadas, inclui a precipitação sobre o solo e a vegetação, água

interceptada pela vegetação, infiltração variável inclúıda por Habets et al. (1999),

evaporação direta do solo e da vegetação, evapotranspiração e fluxos verticais de

água no solo, incluindo a drenagem gravitacional (Mahfouf e Noilhan, 1996) e a

difusão vertical. A transpiração a partir da zona de ráızes, através da vegetação, é

modelada por um algoritmo que busca reproduzir os efeitos da resistência estomática

das plantas.

Estabelecido o balanço vertical de água e, conseqüentemente, definido os estados

de umidade de cada camada do solo, obtem-se a nova profundidade do lençol freático
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em cada ponto de grade e calcula-se os gradientes laterais de umidade. O balanço

de água é então modificado através da redistribuição lateral, segundo as direções

do escoamento definidas de forma proporcional aos maiores gradientes laterais. A

definição da profundidade do lençol freático, bem como a função de transferência

lateral de água, consideram as propriedades f́ısicas associadas ao tipo de solo como a

transmissvidade lateral, porosidade e profundidade do solo e os parâmetros ligados

à vegetação como a distribuição e profundidade das ráızes.

Diferente, portanto, do modelo TOPMODEL, que redistribui a umidade do solo

de forma concentrada entre classes de ı́ndice topográfico, espacialmente desconecta-

dos, o EPHSTC redistribui a umidade do solo entre céluals de grade espacialmente

conectadas e considera, de forma expĺıcita, o efeito da topografia e das heteroge-

neidades e variabilidades da superf́ıcie (Wigmosta e Lettenmaier, 1999). O efeito

ĺıquido dessa redistribuição é o estabelecimento de um escoamento subsupercial em

meio saturado, representado por uma vazão de base, Qb, de forma que, células de

grade com gradientes mais favoráveis ao escoamento perderão umidade para células

com gradientes menos acentuados, favoráveis ao acúmulo de umidade. A interação

entre a redistribuição lateral, a profundidade do lençol e atmosfera ocorre no passo

de tempo seguinte, quanto o escoamento de base é contabilizado nas equações de ba-

lanço, alterando o estado de umidade do solo, que por sua vez, interfere nos cálculos

dos fluxos verticais e na nova posição do lençol freático.

O volume de água a ser escoado superficialmente é definido em dois momen-

tos e por dois mecanismos distintos. Durante o balanço vertical de água, caso a

intensidade da precipitação ultrapasse a capacidade máxima de infiltração do solo,

calculada com o aux́ılio do esquema infiltração variável (VIC - Habets et al. (1999b)),

o excesso de água sobre a capacidade máxima de infiltração torna-se escoamento su-

perficial. O outro momento ocorre após a atualização da profundidade do lençol

freático. Caso a profundidade do lençol ultrapasse a profudidade do solo devido a

ocorrência de saturação, o excesso de água sobre a capacidade máxima de armaze-

namento é adicionada ao escoamento superficial.

Finalmente, o volume acumulado como escoamento superficial, em cada passo

de tempo, é propagado até o exutório da bacia de acordo com o esquema do modelo

TOPMODEL (Beven e Kirkby, 1979). O escoamento superficial é agregado segundo

o ı́ndice topográfico e propagado de acordo com uma cruva tempo-área obtida através

de processo de calibração.
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Desta forma, as seis equações diferenciais parciais prognósticas que representam

os processos verticais, incluindo o termo relativo à redistribuição lateral de água,

responsável pelo acoplamento com os processos horizontais são dadas por:

∂Ts

∂ t
= CT (Rn ↓ −H ↑ −LE ↑)−

2π

τd

(Ts −T2), (4.1)

∂T2

∂ t
=

1

τd

(T2 −Ts), (4.2)

∂wg

∂ t
=

C1

ρwd1
(I −Eg)−D1 (4.3)

∂w2

∂ t
=

1

ρwd2
(I −Eg −Etr)−K2 −D2 −Qb (4.4)

∂w3

∂ t
=

d2

d3 −d2
(K2 +D2)−K3 −Qb (4.5)

∂Wv

∂ t
=

1

ρwdv
(vegP−Ev −Rv)0 ≤Wv ≤Wvmax (4.6)

Nas equações (4.1) e (4.2), Ts representa a temperatura, em [K], de um camada

fina de profundidade d1, tipicamente 10 [cm], localizada na interface superf́ıcie-

atmosfera; T2 a temperatura média, em [K], na zona de ráızes; CT representa a

capacidade de calor da superf́ıcie, em [Km2J−1]; Rn ↓, H ↑ e LE ↑ representam

respectivamente, a radiação ĺıquida, o fluxo de calor senśıvel e o fluxo de calor latente

provenientes do balanço de energia na superf́ıcie da Terra, dados em [Wm−2]. τd é

o peŕıodo do ciclo diurno do solo, em [s], ou seja, a constante forçante-restauração.

O fluxo ĺıquido determina as variações diurnas de Ts. O termo de fluxo de calor no

solo, ou seja, o segundo termo do lado direto da equação (4.1) tende a restaurar Ts

para a temperatura média do solo T2 da camada mais profunda de acordo com τd .

Nas equações (4.3) a (4.6), wg representa o volume de água por volume de solo

[m3 m−3] numa fina camada, de profundidade d1, em [m], tipicamente de 5 cm, que

interage diretamente com a atmosfera; a segunda camada, de umidade w2 e profun-

didade d2, em [m], representa, após a inclusão da terceira camada por Boone et al.

(1999), a dinâmica da zona de ráızes. A terceira camada, de umidade w3 e profundi-

dade (d3−d2), em [m], representa o comportamento de um reservatório subterrâneo
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de resposta mais lenta, todas em unidades de [m3m−3]; C1 é o coeficiente admenci-

onal do método do forçante-restauração (force-restore method) e ρw a densidade da

água, em [kgm−3].

A parcela que infiltra da precipitação que atinge o terreno é representada, nas

equações (4.3) e (4.4), por I, em [ Kg m−2 s−1]; Eg, Etr e Ev, representam a fração

de evaporação sobre solo nú, a parcela de transpiração realizada pelas plantas e a

parcela de evapotranspiração realizada pela vegetação, todas em [Kg m−2 s−1]; D1

e D2, em [s−1], representam, respectivamente, a difusão vertical entre as camadas 1

e 2 e as camadas 2 e 3; K2 e K3, em [s−1], representam, respectivamente, o termo

de drenagem gravitacional da segunda camada para a terceira e da terceira camada

para fora do domı́nio do modelo, inclúıdos após Mahfouf e Noilhan (1996).

Finalmente, a equação (4.6) descreve o balanço da umidade armazenada na

vegetação, representada por wv. Esse reservatório possui uma capacidade equivalente

a uma camada de profundidade dv, ou seja, uma altura equivalente de vegetação,

dada em [m]; vegP, representa a fração da precipitação que cai sobre a vegetação,

em [Kg m−2 s−1] e Rv, em [Kg m−2 s−1], representa o escoamento superficial a partir

da vegetação, que acontece quando a umidade na vegetação excede a sua capacidade

limite, dada pelo parâmetro Wvmax.

Na formulação proposta por Boone et al. (1999), o volume de água drenado

para fora do domı́nio, propocional ao coeficiente K3, é literalmente perdido pelo

modelo. Com a introdução da redistribuição lateral de água no solo e da interação

do escoamento no meio saturado e não-saturado, K3 será adicionado à linha d’água,

funcionando como uma recarga do lençol freático. Isso deverá contribuir para que

o modelo funcione melhor do ponto de vista da conservação de massa. Note que,

d3, corresponde à profundidade total da coluna de solo modelada. O limite inferior

desta camada pode ser determinado como sendo a região onde a variação da umidade

com o tempo pode ser desconsiderada. Essas informações relativas às espessuras das

camadas podem ser obtidas a partir de perfis de umidade do solo observados.

Note que, a camada superficial está aninhada na camada de ráızes. Essa é uma

configuração criticável do ponto de vista de um balanço de volume de controles.

Entretanto, a modificação dessa configuração requer estudos cuidados para a defi-

nição dos coeficientes de troca entre uma camada e outra, envolvendo a utilização

de modelos mais detalhados, que resolvam o perfil vertical de umidade do solo em

alta resolução permitindo a calibração dos coeficinentes de transferência (Boone et
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al., 1999). A figura 4.1a apresenta um esquema ilustrativo do balanço de energia

em duas camadas para uma coluna solo-atmosfera, enquanto que, na figura 4.1b,

ilustra-se o balanço de água em três camadas.

H LE

R R

G
Ts

T2

d

d

1

2

Ra lwsw

W 3

W2

W g

d2

d3

Wr
Eg

EtrEr
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D1 K2

K
3

albRsw

Rn

a

(1-veg) veg

P

Pg

Pv

I

Rei

QoutQ in

Figura 4.1: Balanço vertical de: (a) energia; (b) de água para uma coluna de solo.

Na seqüência, as formulações que foram implementadas para a representação de

cada processo serão detalhadas.

4.2 O balanço vertical de energia na coluna de

solo - duas camadas

As equações teóricas para a partição da energia na superf́ıcie terrestre continen-

tal foram apresentadas nas seções 3.1 e 3.2. A seguir, as formulações que foram

utilizadas na implementação do balanço de energia no EPHSTC serão detalhados

na seqüência. Um balanço de energia único é considerado para todo o sistema solo-

vegetação. Desta forma, as transferências de calor e massa entre a superf́ıcie e a

atmosfera são relacionadas aos valores médios de Ts e wg.
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4.2.1 O balanço de radiação ĺıquida

A formulação de radiação ĺıquida utilizada aqui leva em consideração as compo-

nentes de radiação incidentes medidas através de radiômetros ĺıquidos, sendo calcu-

lada através da seguinte expressão:

Rn = (Rsi −Rsr)+ εaσT 4
a − εsσT 4

s , (4.7)

onde Rsi e Rsr são as radiações solares incidente e refletida respectivamente, medidas

pelo piranômetro em [Wm2]; σ é a constante de Stefan-Boltzman que assume o valor

de 5,67×10−8 [W m−2 K−4]; Ta é a temperatura do ar medida em [K]; finalmente,

εa e εs representam a emissividade do ar e do solo respectivamente. Em geral, os

valores das emissividades são considerados constantes, entretanto eles podem variar

sensivelmente de uma região para outra e devem ser cuidadosamente fixados, pois

infuenciam diretamente na definição da energia dispońıvel para ser particionada

entre os fuxos verticais.

Em virtude da disponibilidade de dados, o que ocorre com certa freqüência em

virtude da ausência de medições diretas, a radiação solar refletida, Rsr, é substitúıda

pelo albedo da superf́ıcie, definido como a razão entre a radiação refletida e a radiação

incidente, ou seja,

αs =
Rsr

Rsi
, (4.8)

que, levada na equação 4.7, resulta em:

Rn = Rsi(1−αs)+ εa(σT 4
a )− εg(σT 4

s ). (4.9)

A equação (4.9) resultante pode ser bastante útil desde que existam informações

sobre o albedo da superf́ıcie. Entretanto, a aparente simplificação pode introduzir

dificuldades adicionais, uma vez que o albedo é dependente do tipo de superf́ıcie,

da quantidade de água no solo, wg, e do ângulo solar zenital. Assim, caso o albedo

da superf́ıcie não seja adequadamente caracterizado, αs pode tornar-se mais um

parâmetro a ser ajustado no modelo.
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4.2.2 Fluxo de calor senśıvel

O fluxo de calor senśıvel em (4.1) é parametrizado como:

H ↑= ρcpCdhVa(Ts −Ta), (4.10)

onde ρ é a densidade do ar, fixada em 1,2 [kgm−3]; cp é o calor espećıfico à pressão

constante para o ar seco, tomado como cp = 1.005 [Jkg−1]; Cdh é o coeficiente de

transferência turbulenta de calor; Va é a velocidade do vento medida em [m/s]; Ts é

a temperatura da superf́ıcie e Ta é a temperatura do ar, tomada do primeiro ńıvel

do modelo atmosférico (quando acoplado), ou fornecida, por exemplo, a partir de

dados observados, ambas em [K]. Para condições de atmosfera estável, Cdh pode ser

determinado pela expressão:

Cdh =
k2

ln
(

z
z0m

)
ln

(
z

z0H

) , (4.11)

sendo k a constante de von Kármán, igual a 0,4; z = 10 [m] corresponde à altura de

medição das variáveis meteorológicas; z0m
e z0H

são os comprimentos de rugosidade

para o momentum e calor respectivamente. Formulações para levar em conta condi-

ções instáveis foram testadas por Vissoto (2003). No presente trabalho, de forma a

manter o modelo o mais próximo posśıvel do original, a menos das modificações rela-

tivas à redistribuição lateral da água no solo, a formulação clássica que considera Cdh

independente das condições de estabilidade atmosférica será utilizada. Entretanto,

atenção será dada ao adotar os valores constantes para Cdh levando em consideração

a observação feita por Noilhan e Mahfouf (1996) que, segundo esses autores, ape-

sar de existirem confirmações experimentais já ha algum tempo que z0m
/z0H

= 10

(Garrat e Hicks, 1996), a maioria dos esquemas de superf́ıcie não diferenciam es-

ses dois comprimentos de rugosidade, utilizando z0m
= z0H

, o que resulta em uma

subestimação do fluxo de calor senśıvel.

4.2.3 Fluxo de calor latente

O fluxo de calor latente LE ↑ é a soma da evaporação a partir da superf́ıcie do

solo, Eg, com a evaporação a partir das plantas, Ev, multiplicado pelo calor latente

de vaporização L = 2,462×106 [J Kg−1], o que resulta:
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LE ↑= L(Eg +Ev). (4.12)

O cálculo dos termos de evaporação serão mostrados a seguir.

Evaporação a partir do solo

O fluxo de umidade a partir da fração de solo descoberto é dado por:

Eg = (1− veg)ρaCdqVa[huqsat(Ts)−qa], (4.13)

onde veg representa a fração de cobertura vegetal; Cdq é o coeficiente de transferência

turbulenta para a umidade, em geral, adotado igual a Cdh; hu é a umidade relativa da

superf́ıcie do solo; qsat(Ts) é a razão de mistura de vapor na saturação à temperatura

da superf́ıce (Ts), dada em [kg kg−1]; e qa é a razão de mistura de vapor na camada

acima do solo, em [kg kg−1]. O termo de umidade relativa, hu, é relacionado com a

umidade do solo na camada superficial, wg, da seguinte forma:

hu =

⎧⎨
⎩

1
2

[
1− cos

(
wg

w f c
π
)]

, se wg < w f c

1, se wg ≥ w f c.
(4.14)

onde w f c é a quantidade de água no solo, em [m3 m−3], na capacidade de campo.

Em situações em que não se dispõe de informações sobre a capacidade de campo, a

aproximação w f c = 0,75 wsat é comumente utilizada.

Evaporação a partir das plantas

A evaporação a partir da superf́ıcie vegetada, ou evapotranspiração, pode ocorrer

a partir de duas situações. Numa primeira situação, associada a um fluxo Ev positivo,

o coeficiente de Halstead, hv leva em consideração tanto a evaporação direta, Er, da

fração δ correspondente à parcela úmida da vegetação, ou seja, da parcela que

possui água interceptada, como a transpiração Etr da parcela (1− δ ) da vegetação

restante. Numa segunda situação, quando o fluxo Ev torna-se negativo, ocorrendo

da atmosfera para a superf́ıcie, considera-se que o fluxo se dá a uma taxa potencial, e

hv é tomado como 1. Matematicamente, este fenômeno pode ser representado pelas

seguintes expressões :
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hv =

{
1, se qsat ≤ qa,
(1−Fw)Ra

Ra+Rs
+Fw, se qsat ≤ qa,

(4.15)

Etr = veg ρa
(1−Fw)

Ra +Rs
[qsat(Ts)−qa], e, (4.16)

Er = veg ρa
Fw

Ra
[qsat −qa], (4.17)

onde Ra é a resistência aerodinâmica, dada em [s m−1]; Rs é a resistência da superf́ıcie

do dossel, em [s m−1]; Fw é a fração de vegetação úmida que, seguindo Deardorff

(1978), é obtida através da expressão

Fw =

[
wr

wrmax

]2/3

, (4.18)

onde wrmax é a máxima umidade que pode ser armazenada na região do dossel, ex-

pressa em [m3m−3]. A região do dossel é uma espécie de reservatório de profundidade

dr, cuja capacidade associada, wrmax, é calculada em função do ı́ndice de área foliar,

conhecido como :

wrmax =
0,2

ρwdr
vegLAI. (4.19)

O ı́ndice de área foliar, LAI, varia de acordo com o tipo de cobertura vegetal.

Dessa forma, sua determinação depende de mapas contendo a classificação do tipo

de vegetação numa resolução apropriada, juntamente com uma tabela de valores de

LAI para cada tipo de cobertura vegetal.

A resistência aerodinâmica é parametrizada como

Ra =
1

CdqVa
, (4.20)

enquanto que, a resistência da superf́ıcie do dossel, Rs, dependente tanto de fatores

atmosféricos quanto da quantidade de água dispońıvel no solo, é representada por:

Rs =
Rsmin

LAIF1F2F3F4
(4.21)
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O fator F1 mede a influência da radiação fotossinteticamente ativa (Sellers et al.,

1986), assumida como sendo igual a 0,55RG; a partir de Dickinson (1984), definiu-se

F1 =
1+ f

f +Rsmin/Rsmax
, (4.22)

com

f = 0,55
RG

RGL

2

LAI
, (4.23)

onde Rsmax e Rsmin são as resistências da superf́ıcie máxima e mı́nima respectivamente;

e, RG é a radiação de ondas curtas que chega ao solo, dada em [W m−2]; RGL é um

valor limite que varia entre 30 [W m−2] para floresta e 100 [W m−2] para plantio.

O fator F2 leva em consideração o efeito do estresse h́ıdrico na resistência da

superf́ıcie, avaliando a pressão hidráulica induzida por diferença de umidade no

solo. O seu valor varia entre 0 e 1 quando w2 varia entre wwilt a um valor cŕıtico

wcr = 0,75wsat . Segundo Thompson e Ayles (1981), pode-se escrever F2 da seguinte

forma:

F2 =

⎧⎪⎪⎨
⎪⎪⎩

1, se w2 > wcr

w2−wwilt

wcr−wwilt
, se wwilt ≤ w2 ≤ wcr

0, se w2 < wwilt .

(4.24)

De acordo com as demonstrações de Jarvis (1976) para plantas cońıferas, con-

firmadas por Sellers et al. (1986), o fator F3 expressa o efeito do déficit de vapor de

pressão na atmosfera e é representado por:

F3 = 1−g(esat(Ts)− ea), (4.25)

onde g é um parâmetro emṕırico dependente da espécie da vegetação. Finalmente,

o fator F4 é responsável pela introdução da dependência da temperatura do ar na

resistência da superf́ıcie. Seguindo Dickinson (1984), tem-se que:

F4 = 1.0−0.0016(298.0−T1)
2. (4.26)

Geralmente, nos esquemas de transferência superf́ıcie-vegetação-atmosfera, o



97

conjunto de equações (4.10) a (4.26) é programado em uma sub-rotina que, a partir

da entrada da radiação ĺıquida, Rn e dos coeficientes e constantes necessários, de-

volve os fluxos de evaporação calculados. No caso particular do modelo atmosférico

ARPS, esse procedimento ocorre exatamente na subrotina denominada EVAPFLUX.

A seguir, descrevemos os coeficientes referentes ao modelo solo-vegetação.

4.3 O balanço vertical de água na coluna de solo

- três camadas

As equações (4.3) a (4.5), cujos termos foram definidos na seção 4.1, descrevem

a variação temporal da quantidade média de água no solo. De forma análoga às

equações do balanço de energia, essas equações são obtidas a partir do método do

forçante-restauração (Deardorff, 1978), aplicado à umidade do solo.

Conforme brevemente antecipado, a partição da água no solo inicia-se com a

separação da precipitação em uma parcela que atinge o solo diretamente, ou seja,

a fração de solo nú, e outra que atinge a fração da grade coberta com vegetação.

Essa última fica armazenada na região do dossel, em função das caracteŕıticas da

vegetação. Quando o limite de armazenamento da vegetação atinge o limite máximo

de saturação, o excesso de água, antes de se transformar em escoamento superficial,

é adicionado à precipitação que atinge diretamente o solo. Nesse ponto, ocorre a

segunda partição, que se dá entre o volume que infiltra no solo, ou escoa superfi-

cialmente, caso a intensidade da precipitação direta seja superior à capacidade de

infiltração do solo.

A precipitação direta, eventualmente acrescida do excesso proveniente da vege-

tação, passa a infiltrar no solo, caso ele não esteja previamente saturado, até que

este atinja a sua capacidade de infiltração. Quando isto ocorre, o execesso de água

passa a escoar superficialmente. Caso o solo esteja previamente saturado toda a

precipitação passa a contribuir para o escoamento superficial. Portanto, o modelo

representa tanto o mecanismo hortoniano quanto o mecanismo de dunne para gera-

ção do escoamento superficial. O execesso de água gerado por qualquer um desses

mecanismos será utilizado como entrada para o esquema de propagação do escoa-

mento superficial, descrito em 4.4.1.

Finalmente, a água infiltrada entra como forçante nas camadas superficial e zona

de ráızes passando a percolar por gravidade e difusão para a camadada mais inferior,
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tornando-se dispońıvel para alimentar os processos de eveporação e evapotranspira-

ção, estabelecendo assim o balanço vertical de água no solo. Definido o estado de

armazenamento em cada camada do modelo, a linha d’água é atualizada, passando

a interagir com o esquema de redistribuição lateral de água no solo.

A rigor, os processos hidrológicos que participam deste balanço de água no solo,

não ocorrem na forma seqüêncial como foram descritos. A realidade, bem mais

complexa, envolve processos simultâneos que e iterativos. Entretanto, com o conhe-

cimento atual, a representação posśıvel em modelos é feita seguindo-se o caminho

da água no solo a partir dos eventos de precipitação. na seqüência, os processos de

intersepção, infiltração, percolação e escoamento serão detalhados.

4.3.1 Componentes de precipitação e intercepção

A parcela de precipitação interceptada pela vegetação, Pr e, conseqüentemente,

armazenada no dossel, é dada por:

Pr = vegP, (4.27)

onde P é a precipitação total, enquanto que Pg, a precipitação que atinge o solo

diretamente, é dada por:

Pg = (1− veg)P+Rr. (4.28)

Geralmente, a precipitação é medida em [m/h]. Entretanto, para entrar na

equação de balanço de forma dimensionalmente homogênea, as unidade adotadas

são de [kg m−2 s−1]. Quando a capacidade do reservatório do dossel é excedida, ou

seja, wr ultrapassa o valor de wrmax, o escoamento superficial devido à saturação da

vegetação, Rv, passa a ocorrer segundo a expressão:

Rv = (wr −wrmax)
ρwdr

Δt
, (4.29)

onde Rv é o escoamento superficial gerado a partir da saturação da vegetação; ρw =

1000 [kgm−3] é a densidade da água e dr é a profundidade agregada do reservatório

do dossel.
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4.3.2 Capacidade de infiltração variável

A partir dos resultados do projeto PILPS, que mostraram uma grande variabi-

lidade nas simulações comparativas inter modelos do balanço de água, Wetzel et al.

(1996a) e Koster e Milly (1997) mostraram que a maior parte da variabilidade entre

os esquemas foi produzida pela interação cŕıtica entre a evaporação e os processos de

escoamento superficial. Além disso, como na versão original do ISBA o escoamento

superficial ocorria apenas quando toda célula da grade estivesse saturada e, com a

implementação da drenagem gravitacional (Mahfouf e Noilhan, 1996), a saturação

passou a ser raramente atingida. Entretanto, é bastante sabido que o escoamento

superficial ocorre antes de toda a célula de grade estar saturada, principalmente

quando grandes áreas são consideradas. Isto ocorre fundamentalmente devido às

heterogeneidades na escala de sub-grade da topografia, cobertura vegetal e solos.

Para representar os efeitos dessas heterogeneidades, Habets e Noilhan (1997)

introduziram o esquema de capacidade de infiltração variável, descrito por Wood et

al. (1992) e inspirado a partir do modelo Nanjing (Zhao, 1992). Assim, retornando

à equação (4.4), a taxa de infiltração I [ms−1)] é dada por:

I = Pg −Rei, (4.30)

onde Pg é a taxa na qual a água ĺıquida atinge a superf́ıcie do solo e Rei é o escoamento

superficial que é gerado quando a umidade do solo excede a porosidade do solo, ou

seja, quando há um execesso de água sobre a capacidade de infiltração do solo. É

comum denominar o escoamento assim gerado por escoamento superficial gerado por

excesso de infiltração.

A capacidade de infiltração é a profundidade máxima de água que pode ser

armazenada na coluna de solo para uma fração incremental de área dA. Para o

esquema implementado neste trabalho, considera-se que a capacidade de infiltração

varia com a área da bacia (ou célula da grade) de acordo com a seguinte função de

distribuição acumulada de probabilidades (Habets et al., 1999b):

i = im[1− (1−A(i))1/b] (4.31)

onde i representa a capacidade de infiltração; im a capacidade de infiltração máxima,

função do tipo de solo; A(i) representa a fração de uma célula de grade para a qual
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a capacidade de infiltração é menor ou igual a i; e, b é o parâmetro de forma da

distribuição para capacidade de infiltração, que representa uma medida da varia-

bilidade espacial da capacidade de infiltração, ou seja, é uma medida indireta da

heterogeneidade espacial das propriedades do solo.

Para uma quantidade de água W0 = w2 × d2 inicialmente armazenada no solo,

defini-se uma fração de área da célula de grade, As, que está saturada, na qual a

capacidade de infiltração está preenchida. Esta fração de área As será responsá-

vel pela geração de escoamento superficial durante um evento de precipitação. Nas

primeiras versões do modelo VIC, devido à ausência de parâmetros de controle, o

escoamento superficial poderia ser gerado mesmo quando o solo estivesse extrema-

mente seco. Como conseqüência, detectou-se que a parametrização gerava muito

escoamento superficial durante o verão em condições de solo seco. Para corrigir

esse efeito, levando-se em conta que, a quantidade de água na segunda camada, w2,

raramente fica abaixo do ponto de mrchamento, wwilt , este valor passou a ser ado-

tado como parâmetro de controle para a geração de escoamento superficial. Assim,

nehum escoamento superficial é gerado quando w2 estiver abaixo de wwilt . Com

essa limitação, a variação da capacidade de infiltração pode ser expressa de forma

semelhante à (4.31), entretanto, para wwilt ×d2 <= i <= im, ou seja:

I = Im[1− (1−A(I))1/b] se I = i−wwilt ×d2, (4.32)

e,

Im = im −wwilt ×d2, (4.33)

onde I é a variação da capacidade de infiltração e Im. Para uma quantidade de água

inicial w2, associada a uma capacidade i0, e, para uma precipitação P ocorrendo

num intervalo de tempo, o escoamento superficial, Rei é dado por:

Rei =
∫ I0+P

I0

A(I)dI, para 0 ≤ I ≤ Im. (4.34)

A quantidade máxima de água retida no solo pode ser expressa por:

wsat ×d2 =
∫ Im

0
(1−A(I))+wwilt ×d2 <=> (wsat −wwilt)d2 =

Im

1+b
. (4.35)
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Das equações (4.34) e (4.35), pode-se definir um valor limite para a precipitação,

Pm acima do qual a capacidade de infiltração máxima é excedida como :

Pm = (1+b)(wsat −wwilt)×

(
1−

(w2 −wwil)

(wsat −wwilt)

)(1/(b+1))

. (4.36)

Deduz-se que:

Rei =

⎧⎪⎪⎪⎨
⎪⎪⎪⎩

P− (wsat −w2)d2, se P > Pm

P− (wsat −w2)d2 +
(

Pm−P
(wsat−wwilt)(b+1)

)1+b

, se 0 < P ≤ Pm

0, se P = 0.

(4.37)

A equação (4.37) mostra que o escoamento superficial, na escala de sub-grade,

depende da quantidade de água média, w2, dos parâmetros de solo wsat , wwilt e d2

e do parâmetro de forma da distribuição b. Mantendo os parâmetros de solo fixos,

Rei aumentará com um aumento em b.

4.3.3 Drenagem gravitacional e difusão vertical

Os termos de drenagem K e difusão vertical D são escritos como:

K2 =
C3

τ

d3

d2
max

[
0,(w2 −w f c)

]
, (4.38)

K3 =
C3

τ

d3

(d3 −d2)
max

[
0,(w3 −w f c)

]
, (4.39)

D1 =
C2

τ
(wg −wgeq), (4.40)

D2 =
C4

τ
(w2 −w3), (4.41)

onde τd representa a constante de restauração para o peŕıodo de um dia, em [s]. O

conteúdo de água em volume na camada superficial, quando em equiĺıbrio das forças

gravitacionais e capilares, é representado por wgeq, e w f c é o conteúdo de água em

volume referente à condição de capacidade de campo. O conteúdo total de água na

coluna de solo é determinado simplesmente pela soma de w2 e w3 ponderado pelas
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espessuras das camadas.

As componentes da difusão vertical subsuperficial, D2, e o fluxo no solo devido a

drenagem gravitacional na zona de ráızes, K2, são tratados como processos distintos

no modelo ISBA-3L devido a duas razões. Primeiramente, a fórmula do K2 é a mesma

para K3, mantendo assim uma consistência com a drenagem para fora na base do

modelo. Em segundo, o fluxo vertical de umidade no solo é parametrizado segundo

a lei de Darcy, ou seja, os processos de difusão e drenagem comportam-se de forma

diferente ao longo da mesma faixa de umidade do solo, e são associados com escalas

temporais muito diferentes. A drenagem gravitacional é bem maior do que a difusão

vertical para valores de umidade do solo próximos da saturação. Solos empobrecidos

com profundidades de 1 a 2 metros podem drenar para a capacidade de campo

num peŕıodo de poucos dias. Por outro lado, a difusão vertical é a componente de

fluxo vertical de água no solo dominante para valores de umidade do solo inferiores

à capacidade do solo. O tempo requerido para o perfil de umidade do solo ser

restaurado para o equiĺıbrio pode ser da ordem de semanas, especialmente para

solos de textura bem fina.

4.4 A parametrização do movimento lateral da

água no solo

Tão importante quanto definir a quantidade de água a ser propagada, tarefa

executada pelo balanço vertical de água no solo com o aux́ılio do modelo VIC, é

definir como a água se distribui espacialmente na bacia como um todo.

4.4.1 Escoamento lateral no meio poroso

Para tanto, será utilizado nesse trabalho um esquema proposto por Wigmosta

e Vail (1994) e Wigmosta e Lettenmaier (1999). Uma caracteŕıtica própria desse

esquema é que a redistribuição da umidade do solo através do transporte subsuper-

ficial saturado ocorre de maneira expĺıcita, ou seja, o balanço ocorre em cada ponto

de grade, em contraste com a representação estat́ısticas utilizada, por exemplo, pelo

modelo TOPMODEL (Beven e Kirkby, 1979).

Para manter a eficiência computacional, Wigmosta e Vail (1994) propuseram

um método simplificado para propagar os escoamentos subsuperficial e superficial

considerando a topografia. Da mesmoa forma que no modelo de interação superf́ıcie-
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Figura 4.2: Esquema de propagação do escoamento subsuperficial. As células da
grade são centradas em torno de cada ponto do MDT. As direções relativas de cada
ponto da grade são designadas por k e numeradas no sentido horário de 0 a 7.

atmosfera, as caracteriticas da cobertura vegetal e propriedades do solo são atribúı-

das à cada célula de grade do modelos digital do terreno (MDT). Estas propriedades

podem variar espacialmente na horizontal e vertical, constituindo um modelo quase-

tridimensional de propagação do escoamento subsuperficial.

O esquema computacional foi desenvolvido a partir de uma grade ortogonal po-

sicionada de forma que os pontos da grade coincidam com os pontos com informação

de elevação do terreno, ou seja, com os arquivos digitais contendo o modelo digital

do terreno (MDT). Desta forma, as células são centradas em cada ponto contendo o

dado de elevação, conforme mostra o quadrado em linhas sólidas centrado no ponto

i, j da Figura 4.2.

Cada célula da grade pode trocar água com as suas oito células vizinhas adja-

centes. As direções entre os pontos da grade de células vizinhas são numeradas na

direção horária de 0 a 7, iniciando no nó do canto superior esquerdo. Por exemplo, a

direção k = 2 corresponde à direção entre o ponto de elevação i, j e o ponto i+1, j−1.

Os gradientes hidráulicos locais são aproximados pela declividade local da linha de

água. Em taludes suaves, sob solos rasos e permeáveis, os gradientes hidráulicos

podem ser aproximados pelas declividades locais do terreno. Um exemplo de mapas
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de declividade, aspecto e gradiente de escoamento podem ser vistos nas figuras 6.1

e 6.2.

A taxa local de escoamento subsuperfical saturado, no tempo t, da célula i, j, na

direção positiva do gradiente, pode ser calculada seguindo a abordagem de Dupuit-

Forchheimer (Freeze e Cherry, 1979) como:

qi, j,k =

{
−Ti, j,k tanβi, j,kwi, j,k, βi, j,k < 0

0, βi, j,k ≥ 0
(4.42)

onde qi, j,k é a taxa de escoamento da célula i, j na direção k, Ti, j,k é a transmissi-

vidade na célula i, j correspondente à direção k, βi, j,k é a declividade da linha de

água na direção k e wi, j,k é a distância percorrida pelo escoamento. A função de

transmissividade é modelada segundo uma função potência dada por:

Ti, j,k =
K0i, j,kDi, j

ni, j

(
1−

zi, j

Di, j

)n

i, j

, (4.43)

onde K0i, j,k [mm dia−1] é a condutividade hidráulica saturada na superf́ıcie do solo,

na célula i, j, na direção k; Di, j [m] é a profundidade do solo em i, j; ni, j é o expoente

local da lei de potência; e, zi j é profundidade local da linha d’água, em [m], que é

a variável chave na interação entre o balanço vertical e o movimeno lateral da água

no solo.

Substituindo-se (4.43) em (4.42) temos:

qi, j,k = γi, j,khi, j (4.44)

onde, para a tanβi, j,k < 0,

γi, j,k = −

(
wi, j,kK0i, j,kDi, j

ni, j

)
tanβi, j,k,e (4.45)

hi, j =

(
1−

zi, j

Di, j

)n

i, j

(4.46)

O escoamento subsuperficial saturado total que sai da célula i, j (Qouti, j
) é calcu-

lado como:
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Qouti, j
= hi, j

k=7

∑
k=0

γi, j,k (4.47)

Note que, Qout = Qb, ou seja, a vazão ĺıquida total que sai, ou entra, em cada

célula corresponde exatamente à vazão de base do escoamento subsuperficial. Tendo-

se em vista facilitar a aplicação das equações acima, é mais eficiente reorganizar 4.42)

da seguinte forma:

qi, j,k(t) = Fi, j,kQouti, j,k
(4.48)

onde

Fi, j,k =
γi, j,k

∑
k=7
k=0 γi, j,k

(4.49)

Na literatura, diversos métodos para a definição dos caminhos do escoamento,

ou seja a direção do fluxo, utilizam um MDT (Costa-Cabral e Burges, 1994; Fairfi-

eld e Laymarie, 1991; Freeman, 1991; Lea, 1992; O’Callaghan e Mark, 1984; Quinn

et al., 1991). Em sua grande maioria são uma forma reduzida da equação (4.49).

Quando K0 e n forem constantes ao longo da bacia, a Equação (4.49) pode ser sim-

plificada passando a representar o método multidirecional de Quinn et al. (1991)

para o cálculo do ı́ndice topográfico dado pelo ln(a/ tanβ ). Nos métodos unidireci-

onais (O’Callaghan e Mark, 1984), todo o escoamento é direcionado para um ponto

vizinho único ao longo da linha de maior declividade, onde Fi, j,k = 1 (Fi, j,k = 0 em

outras direções). Sob a aproximação cinemática, a tanβi, j,k será invariante no tempo,

permitindo que Fi, j,k seja calculado a priori e assimilado no ińıcio do processo de

integração do modelo. Quando a aproximação cinemática for inadequada, Fi, j,k deve

ser calculado a cada passo de tempo de acordo com a atualização da elevação da

linha de água.

O problema da definição da direção de fluxo torna-se um pouco mais complexo

quando a determinação é feita de forma dinâmica, com base na profunidade do

lençol freático, uma vez que os graus de liberdade aumentam significativamente em

relação à utilização de uma topografia estática. Esta questão impôs um enorme

esforço para ser contornada, visto que, a correta determinação da direção do fluxo

é determinante, tanto para a validação da hipótese da influência da redistribuição

lateral da água no solo quanto para a obtenção da vazão no exutório da bacia. O
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algoritmo implementado neste trabalho permite a consideração das duas situações.

O escoamento total que entra na célula i, j a partir das células com gradiente

mais elevado (Qini, j
) é obtida por:

Qini, j
=

k=7

∑
k=0

FkQoutk (4.50)

onde, neste caso, k representa a localização da célula da grade fonte, ou seja, que

fornece a vazão para a célula i, j. A atualização da linha de água zi, j ao longo do

tempo é dada por:

Δzi, j =
1

φi, j

[
(Qouti, j

−Qini, j
)

Ai, j
−D2i, j

]
Δt (4.51)

onde φi, j é a porosidade efetiva local; Ai, j é a projeção horizontal da área da célula da

grade; e, D2i, j
é o termo de drenagem gravitacional da equação (4.5), anteriormente

perdido pelo modelo e, agora entra como recarga para o reservatório subterrâneo.

Valores negativos de zi, j representam a passagem da água subsuperficial para a su-

perf́ıcie, que torna-se dispońıvel para o escoamento superficial.

4.4.2 Escoamento lateral superficial - (runoff )

A propagação do escoamento superficial, no passado, e mesmo nos dias de hoje,

foi e é realizada através de modelos lineares, sendo os mais comuns o método racional

e a hidrógrafa unitária. Entretanto, há muito que se reconhece e considera o caráter

não linear do escoamento superficial. Atualmente, diferentes formas de aproximação

da onda cinemática são utilizadas na nova geração dos modelos f́ısicos distribúıdos,

incluindo-se os modelos hidrológicos baseados em modelos digitais do terreno (Beven,

1986; Moore et al., 1988; Morre e Grayson, 1991; Huang e Willgoose, 1992, 1993).

Os modelos mais sofisticados como o SHE resolvem a equação de Saint-Venant

para a propagação do escoamento superficial. Esse tipo de abordagem demanda

um volume considerável de informações sobre a geometria da rede de drenagem

e sua solução requer recursos computacionais que devem ser considerados diante

dos benef́ıcios que possam ser obtidos. Diante dessas restrições, outras abordagens

passaram a ser consideradas, entre elas o escoamento superficial baseado no conceito

de armazenamento, histogramas tempo-área e a teoria da onda cinemática

Para muitas bacias, especialmente grandes bacias, pode ser inapropriado consi-
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derar que todo o escoamento atinge o exutório em um único passo de tempo, como

faz o modelo DHSVM (Wigmosta e Vail, 1994), particularmente para intervalos ho-

rários. Nestes casos, alguma propagação do escoamento deve ser considerada. Neste

sentido, Beven e Kirkby (1979) propuseram, para a estrutura do TOPMODEL, uma

função de retardo para o escoamento sobre o terreno (overlandflow) e um esquema

de propagação em canal. Considerou-se que o tempo necessário para o escoamento

atingir o exutório a partir de qualquer ponto da bacia pode ser dado por

N

∑
i=1

(
xi

vtanβi

)
, (4.52)

onde xi é o comprimento percorrido e tanβi é a declividade do i−simo segmento per-

corrido pelo escoamento, compreendendo N segmentos. O parâmetro de velocidade

dado por v, em [m/h], é considerado constante. Na verdade esse é um parâmetro de

calibração. Fixado v, a equação 4.52 fornece um histograma do tempo de retardo

único, a ser determinado com base na topografia da bacia para qualquer área de

contribuição de escoamento superficial. Isto é, na verdade, uma variação do método

de propagação tempo-área (Clarke, 1945), entretanto, desenvolvido de forma a rela-

cionar o tempo de retardo do escoamento superficial dinamicamente com o tamanho

da área de contribuição.

Os efeitos da propagação em canal foram considerados por Beven e Kirkby (1979)

utilizando uma abordagem baseada numa velocidade média da onda de cheia para

a rede de canais, relacionando-se não-linearmente com a vazão total. Efetivamente,

esta abordagem era uma aproximação expĺıcita para a propagação em canal da onda

cinemática, não sendo recomendada, particularmente para o caso de parametriza-

ções para acoplamento em modelos atmosféricos, devido a problemas de estabilidade

numérica. A maioria das aplicações baseiam-se em algoritmos simples, com veloci-

dade de propagação da onda constante, equivalentes aos algoritmos com funções

para a largura do canal utilizados por Kirkby (1976) e Beven e Wood (1993), que

apresentam a vantagem de introduzir apenas um parâmetro de velocidade da onda.

A análise da topografia da bacia é necessária para que seja obtido a distribuição

do ı́ndice topográfico - [ln(a/tanβ )] (Beven e Kirkby, 1979). Após a técnica compu-

tacional para o cálculo da distribuição do ı́ndice topográfico ter sido apresentada por

Beven e Kirkby (1979), outras abordagens surgiram, sendo que a implementada no

presente trabalho considera a proposta de Jenson e Domingue (1988). Com base nas

classes de distribuição do ı́ndice topográfico, o escoamento superficial de cada ponto
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de grade é agregado e posteriormente propagado de acordo com a curva tempo-área.

4.4.3 Coeficientes do modelo forçante-restauração

Nas equações do balanço de energia e água no solo, descritas anteriormente, sur-

gem alguns coeficientes que atuam de forma decisiva no particionamento da energia

na superf́ıcie terrestre e, com os quais, especial atenção deve ser dada durante o

processo de calibração. Originalmente descritos em Noilhan e Planton (1989), al-

guns desses coeficientes sofreram ajustes ao longo da evolução do modelo ISBA e

outras parametrizações similares, muitas vezes sendo apresentados nos apêndices dos

artigos.

Ao longo da evolução do modelo ISBA, duas formulações distintas foram cor-

rentemente utilizadas para parametrizar esses coeficientes. A primeira formulação,

apresentada e desctita juntamente com o modelo original (Noilhan e Planton, 1989),

utiliza como base informações sobre o tipo de solo e vegetação. Na segunda formula-

ção, denominada correntemente por abordagem cont́ınua e descrita nos apêndices de

Noilhan e Mahfouf (1996) baseia-se, além das informações do tipo de solo, na com-

posição percentual do conteúdo de silte, areia e argila. No presente trabalho, apesar

das informações necessárias para a utiliação da abordagem cont́ınua estarem dis-

pońıveis, optou-se por utilizar a formulação original, que será descita na seqüência,

para a quantidade de calor e água.

Cabe ainda ressaltar que, para ambas as formulações, os parâmetros utilizados,

ditos parâmetros secundários, são os mesmos e são responsáveis por descreverem a

diversidade de caracteŕıticas f́ısicas do solo e da vegetação. No caso particular do

solo, Clapp e Hornberger (1978) e Cosby et al. (1984) propuseram uma classifica-

ção das propriedades hidráulicas do solo em função da respctiva textura. As onze

classes estabelecidas pelo USDA passaram a ser classificadas em função do teor de

argila, silte e areia. A estrutura da parametrização dos coeficientes foi concebida

de forma que, toda a f́ısica da transferência de água é descrita através de cinco pa-

râmetros secundários: o conteúdo volumétrico de água na saturação e no pontode

murchamento, wsat e wwwlt , respectivamente; o potêncial mátrico saturado, Φsat ; a

condutividade hidráulica saturada, Ksat e b, a declividade da curva de retenção em

escala logaŕıtimica.

Duas expressões relacionam a condutividade hidráulica k e o potencial de água

no solo Φ, determinado em função do tipo de solo (Brooks e Corey, 1966), como
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segue:

ψ = ψsat(w/wsat)
−b (4.53)

k = ksat(w/wsat)
2b+3 (4.54)

onde ksat é a condutividade hidráulica [m s−1] na condição de saturação; ψsat [m] é

o pontencial de água no solo na saturação; b é a declividade da curva de retenção

para umidade.

O conteúdo de água em volume correspondente ao ponto de murchamento, wwilt ,

é calculado para cada classe de solo pela equação (4.53), juntamente com os valo-

res propostos em Clapp e Hornberger (1978). O potencial cŕıtico da planta varia

entre 100 e 300 [m] para a maioria das espécies, mas os valores para wwilt (ponto

de murchamento) alteram-se pouco nese intervalo. A capacidade de campo relativa

a capacidade de água em volume é calculada, a partir da equação (4.54), com os

parâmetros propostos em (Clapp e Hornberger, 1978), e assumindo-se uma condu-

tividade hidráulica de 0,01 [mm dia−1] (Wetzel e Chang, 1987). A quantidade de

água relativa à capacidade de campo e ao ponto de murchamento são parâmetros

convenientes para a definição de diversas quantidades da umidade do solo, mas não

são propriedades fundamentais do solo (Hillel, 1971b). A textura do solo é utilizada

para definir esses parâmetros na ausência de valores observados.

As relações entre as propriedades térmicas do solo com o conteúdo de água

dependentes da natureza do solo foram propostas por McCumber e Pielke (1981).

A capacidade volumétrica de calor cg e a condutividade térmica λ variam com w e

ψ através das expressões:

cg = (1−wsat)ci +wcH2O , (4.55)

λ = 418exp−(logψ +2,7)se log|ψ| < 5,1e (4.56)

λ = 0,171se log|ψ| > 5,1 (4.57)

onde: ci é a capacidade volumétrica de calor referente à fração sólida do solo e, cH2O
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é a capacidade volumétrica de calor referente à parcela de água presente no solo.

Coeficiente de restauração para a quantidade de calor

Na Equação (4.1), CT é o inverso do coeficiente que representa o efeito agregado

da capacidade de calor da camada superficial, composta por solo e vegetação, sendo

representado por:

CT =
1

(1−veg
CG

+ veg
CV

)
, (4.58)

onde CV = 10−3 [Km2J−1] é o coeficiente térmico agregado da vegetação; CG é o

coeficiente térmico do solo, dado em [Km2J−1]; CGsat é o coeficiente térmico do solo

na saturação, dado em [Km2J−1] e a fração de vegetação, representada por veg, deve

ser compreendida como um fator de sombreamento do solo pela vegetação. Uma

expressão para CG é dada por:

CG = 2

(
π

λCgτd

)1/2

, (4.59)

onde, a única variável aida não nominada é τd, que representa a constante de restau-

ração diária.Analisando-se a equação que define CT (4.58), vê-se que, para condições

de solo descoberto (veg = 0), tem-se que:

CT = CG.

Nessa condição, é posśıvel calcular-se Ts, se for assumido que as propriedades

térmicas do solo são constantes, e que o fluxo de calor G possui uma variação perió-

dica. Para a condição oposta, quando o solo está totalmente coberto de vegetação

(veg = 1), tem-se que:

CT →CV .

Se considerarmos que a capacidade de retenção de calor da vegetação é pequena,

teremos que CV >> CG. Então, para a superf́ıcie completamente coberta pela vege-

tação, tem-se que o primeiro termo do lado direito da equação (4.1) torna-se maior

do que o termo forçante - restauração. A equação (4.1) fica, então, reduzida a
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G = 0 e Ts é obtido como a solução do balanço de energia na superf́ıcie sem qualquer

armazenamento de calor nas plantas.

Esse método é semelhante à maioria dos esquemas de superf́ıcie mais detalha-

dos, incluindo-se a parametrização de uma camada de folhagem (Deardorff, 1978;

Dickinson, 1984). Quando a superf́ıcie está parcialmente coberta pela vegetação, a

expressão para CT combina CV e CG , permitindo a linearização do fluxo de calor no

meio solo-vegetação.

As propriedades do solo em (4.59) dependem da textura e da umidade do solo.

A dependência de λ e CG com o tipo de solo e com o conteúdo volumétrico médio

de água w2 na coluna de solo são deduzidos da expressão dada por McCumber e

Pielke (1981). Para tanto, Noilhan e Planton (1989) ajustaram uma lei de potência

à expressão anaĺıtica de CG, dada pelas equações (4.55)-(4.57) e (4.59), como segue:

CG = CGsat

(
wsat

w2

)b/2ln10

, (4.60)

onde o coeficiente térmico para o estado de solo saturado, CGsat , é dado em [Km2J−1],

a umidade de saturação wsat , é fornecida em [m3m−3] e a inclinação da curva de re-

tenção, b, dependem da textura do solo. Para a classificação de solos segundo Clapp

e Hornberger (1978), utilizada na maioria dos esquemas superf́ıcie-atmosfera, os va-

lores dos coeficientes foram tabelados por Noilhan e Planton (1989) e encontram-se

reproduzidos na tabela 5.2. No sentido de se limitar os valores para a condição seca,

CG não pode exceder um máximo dado por (4.60), quando w2 se iguala ao valor

do ponto de murchamento wwilt , ou seja, CGsat é dado para a condição w2 = wwilt .

Enfim, as variações nos valores de CG são dadas em função de uma textura de solo

grosseira, média e fina, contrastados com o conteúdo volumétrico médio de água w2.

Observando-se a figura 1 mostrada em Noilhan e Planton (1989), pode-se perceber

que, para um dado valor de w2, as texturas mais finas exibem valores maiores de CG

devido à redução da sua capacidade térmica.

A descrição do EPHSTC apresentada ao longo desse caṕıtulo, a menos do es-

quema de propagação lateral da água no solo, pode ser vista como uma coletânea

sintética da evolução do modelo ISBA. Essa descrição foi implementada em códigos

computacionais organizados em subrotinas, buscando manter,sempre que posśıvel,

os diversos componentes idenpendentes. Dessa forma, a adição de outras formula-

ções e a comparação com as rotinas atualmente implementadas, torna-se uma tarefa
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bastante facilitada.

Por exemplo, a formulação para o cálculo dos fluxos de evaporação que redundam

nos fluxos de calor senśıvel, foram organizados em uma rotina denominada EVAP-

FLUX e podem ser facilmente substitúıdos por outras formulações que utilizem,

por exemplo, parâmetros distribúıdos obtidos através de sensoriamento remoto. Da

mesma forma, a abordagem para a distribuição latearal da água no solo, baseada em

componentes do modelo DHSVM, pode ser substitúıda por formulações que seguem

as proposições do modelo TOPMODEL.

O caṕıtulo seguinte descreve a área da bacia do rio Little Washita, escolhida

para a avaliação do desempenho do EPHSTC, apresentado o experimento SGP97 e

o conjunto de dados utilizados.

4.5 Formas de avaliação dos resultados

Para ter-se uma referência objetiva do desempenho das diferentes simulações,

em termos dos fluxos de superf́ıcie, os valores simulados para os diferentes pontos

selecionados ao longo da bacia, e observados na estação de fluxo experimental serão

comparados utilizando-se o indicador de eficiência do modelo (EM), o erro médio

quadrático (EMQ), o erro de tendência e, por fim, o coeficiente de correlação (Rcoe f ).

O indicador de eficiência do modelo (Nash e Sutcliffe, 1970), dado pela expressão:

EM = 1−
∑

N
i=1(Y − Ŷi)

2

∑
N
i=1(Yi − Ȳi)2

, (4.61)

é uma medida da melhoria relativa do modelo com relação à média. O erro médio

quadrático, EMQ, que avalia os desvios quadráticos entre os valores simulados e

observados, é dado pela expressão:

EMQ =

[
1

n

N

∑
i=1

(Ŷi −Yi)
2

]1/2

. (4.62)

O erro de tendência, ET, que indica se o modelo tem uma tendência a estimar

valores acima ou abaixo dos valores observados, pode ser expresso por:

ET =
1

n

N

∑
i=1

(
Ŷi −Yi

)
, (4.63)
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e, finalmente, o coeficiente de correlação, que indica o quanto a série dos valores

simulados acompanha a série dos valores observados é dado pela expressão:

Rcoe f =
∑

N
i=1

(
ŶiYi

)
− 1

N ∑
N
i=1 Ŷi ∑

N
i=1Yi√[

∑
N
i=1

(
Ŷi

)2
− 1

N

(
∑

N
i=1 Ŷi

)2
][

∑
N
i=1 (Yi)

2 − 1
N

(
∑

N
i=1Yi

)2
] (4.64)

onde, nas equações (4.61) - (4.63), Ŷi representa os valores simulados; Yi representa

os valores observados; Ȳi representa a média dos valores observados e, N o número

de observações. Quanto mais próximo EM e Rcoe f estiverem de +1, melhor terá sido

a simulação.
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5 Área do estudo e conjunto de
dados

Neste caṕıtulo descreve-se a região e os dados utilizados para a avaliação do

comportamento e desempenho do modelo diante da hipótese proposta no presente

trabalho de tese, juntamente com algumas análises preliminares de forma a caracte-

rizar, do ponto de vista hidrometeorológico, a área estudada.

Uma das dificuldades bastante conhecida para a plicação destes modelos envolve

a obtenção de um conjunto de dados que seja útil para as etapas de validação e cali-

bração de esquemas de parametrização da superf́ıcie terrestre continental (Franks et

al., 1997; Kite e Haberlandt, 1999). Contribui para isto o envolvimento de um grande

número de parâmetros, na tentativa de representar da melhor forma as heterogenei-

dades presentes, associado ao fato que a maioria das medições são representativas

de condições locais e restritas a peŕıodos curtos.

Em virtude disso, a escolha da bacia do rio Little Washita, localizada ao sul das

Grandes Plańıcies da América do Norte, mais precisamente à sudoeste do estado de

Oklahoma, deveu-se primeiramente, devido à existência de um extenso volume de da-

dos oriundos de uma série de estudos hidrológicos realizados desde o ińıcio da década

de 30 e, mais recentemente, dos diversos experimentos hidrometeorológicos, iniciados

com o Experimento Washita-92, seguindo-se o Experimento SGP-97, Washita-99 e

os experimentos de umidade do solo, SMEX-02, SMEX-03 e SMEX-04. Em segundo,

grande parte desses dados podem ser acessados livremente à partir da internet, ou

solicitados diretamente aos pesquisadores principais para fins de pesquisa. Este con-

junto de experimentos de campo, associados à infra-estrutura de armazenamento e

dissiminação de dados fazem da região do SGP97, particularmente a bacia do rio

Little Washita uma das mais monitoradas na perspectiva hidrometeorológica. Infor-

mações gerais sobre esses experimentos e contatos para obtenção de dados podem ser

acessadas no endereço eletrônico http://www.ars.usda.gov/research/projects.htm.
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5.1 O experimento SGP97 e a bacia do rio Little

Washita

O Experimento Hidrológico das Grandes Plańıcies do Sul dos Estados Unidos,

doravante denominado SGP97 , constitui-se numa investigação interdisciplinar para

o mapeamento da umidade do solo em escalas temporal e espacial compat́ıveis com

imagens obtidas a partir de satélites. O objetivo principal do experimento foi o de

estabelecer que os algoritimos de extração da umidade superficial do solo, original-

mente desenvolvidos em alta resolução e utilizando sensores montados sobre cami-

nhões e aviões, podem ser estendidos para resoluções menores t́ıpicas de plataformas

baseadas em satélites. Como parte do estudo e, tendo como base um experimento

preliminar (Jackson et al., 1995), um experimento de campo foi planejado em torno

do sensor , utilizado para o mapeamento da umidade do solo sobre uma área de

10000 [km2], com freqüência diária e, ao longo de um mês.

A região escolhida para a realização do experimento SGP97 é considerada uma

das mais instrumentadas em termos de medições hidrológicas, meteorológicas e de

umdiade do solo em todo o mundo. Dentro do domı́nio coberto pelos vôos da

aeronave e órbira do satélite, três áreas de medições na superf́ıcie terestre foram

identificadas. Uma localizada na parte norte, designada como (central facility), uma

localizada próximo ao centro da área de estudo, em El Reno e, a última, a bacia

do Rio Little Washita, localizada na parte sul do domı́nio. Uma figura esquemática

apresenta a localização destas regiões.

Em virtude das intensas campanhas experimentais e, conseqüentemente, do

grande volume de dados coletados, a bacia do rio Little Washita, localizada no sudo-

este do estado de Oklahoma, Estado Unidos, foi escolhida como área de estudo. De

particular interesse, do ponto de vista hidrológico e meteorológico, são os experimen-

tos que tiveram ińıcio no ano de 1992, denominados Washita 92, Washita 97, parte

do SGP97 e Washita 99. Ao longo do tempo, o escopo desses experimentos tem-se

ampliado e, no presente, a bacia tem sido palco de experimentos para determinação

da umidade da superf́ıcie do solo (SMEX - Soil Moisture Experiments), que tiveram

ińıcio no ano de 2002, ocorrendo em 2003, 2004 e 2005. Particularmente, em 2003,

uma das etapas do experimento ocorreu no munićıpio de Barreiras-BA, região do cer-

rado brasileiro, envolvendo a participação de pesquisadores americanos do USDA e

brasileiros da Embrapa e do Laboratório de Hidrologia da COPPE/UFRJ, incluindo

o autor deste trabalho. A seguir apresenta-se um breve histórico e caracterização da
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bacia, bem como os principais dados dispońıveis.

A bacia do rio Little Washita é tributária do rio Washita e possui uma área

de aproximadamente 611 [km2]. Em 1936, a porção leste da bacia foi escolhida

como parte de um projeto de demosntração para o controle da erosão do solo. Em

1961, o serviço de pesquisas agŕıcolas americano (ARS) iniciou o monitoramento

hidrológico da bacia e bacias vizinhas, visando determinar os impactos hidrológicos

dos reservatórios de retenção de cheias do serviço de conservação do solo americano

(SCS ). Esse processo de coleta de dados envolveu uma rede intensa de precipitação

e uma estação de medição junto ao exutório da bacia, com medições cont́ınuas de

vazão, transporte de sedimentos em suspenção e, de forma limitada, qualidade de

água. Além disso, foram coletados também dados de ńıvel de água subterrânea, e

geometria do canal para determinação dos efeitos do programa de tratamento. Em

1978, juntamente com outras 6 bacias, foi escolhida para o Projeto de Implnatação de

Modelos, desenvolvido em conjunto entre o (USDA) e o agência ambiental americana

(EPA), que tinha como objetivo demonstrar os efeitos dos programas de conservação

do solo na qualidade da água.

O clima dominante na bacia é classificado como úmido e sub-úmido, e a chuva

média é de 75 [mm] anuais. Os verões são tipicamente longos, quentes e relativa-

mente secos. A média da temperatura máxima diária para julho e de 34,6 [oC] e

a chuva média acumulada para julho é de 5,6 [mm]. Os invernos são tipicamente

curtos, temperados, secos, mas são geralmente muito frios durante algumas poucas

semanas. A média diária da temperatura mı́nima para janeiro é de −4,4 [oC] e a

precipitação acumulada para janeiro é de 2.7 [mm]. A maior parte da precipitação

anual e das grandes cheias ocorrem na primavera e outono.

5.2 Conjunto de dados

Os dados coletados para o presente estudo envolvem os forçantes meteorológicos,

entre eles a velocidade do vento [m/s], a temperatura do ar junto a superf́ıcie [oC],

a umidade relativa [%], a pressão atmosférica à superf́ıcie [mbar], a precipitação

e as componentes de onda longa e onda curta de radiação. Estes dados foram

disponibilizados pelo ARS-USDA, através dos pesquisadores Dr. Wade Crow e Dr.

Tomas L. Jackson. Os demais dados foram integralmente obtidos a partir dos śıtios

na internet que armazenam a base de dados do experimento SGP97 e envolvem a

topografia, dados de caracteŕısticas da superf́ıcie e respectivos parâmetros, fluxos de
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Figura 5.1: Mapa de localização da bacia e pontos de medição de precipitação
correspondente à MICRONET.

superf́ıcie e mapas de umidade do solo. A figura 5.1 mostra um mapa da bacia do

rio Little Washita com a localização das estações e os pontos de medição utilizados

neste trabalho.

Tabela 5.1: Localização e principais caracteŕısticas da superf́ıcie dos pontos/ṕıxeis
de verificação utilizados.

Estação código Lat Lon Altitude Profundidade Tipo de Tipo de
micronet SGP97 do solo Solo vegetação

(m) (m)

122 —- 34:58:22.25N 97:57:09.95W 372.20 1.07 3 10
133 LW06 34:56:56.70N 98:07:41.18W 432.51 1.06 3 3
144 LW15 34:52:44.34N 97:55:01.56W 386.79 0.86 5 10
146 LW10 34:53:07.37N 98:01:22.98W 379.48 1.07 5 10
148 —- 34:53:56.98N 98:07:41.31W 423.37 1.38 3 3
153 —- 34:51:18:85N 98:12:00.19W 409.65 0.86 4 10
154 LW18 34:51:18.84N 98:08:13.29W 397.53 1.16 4 10

5.2.1 Forçantes meteorológicos

Os forçantes meteorológicos para a região do experimento SGP97 foram dispo-

nibilizados numa escala espacial de 1× 1 [km] e para intervalos de 1 [h], para o

peŕıodo de 18 de junho a 22 de julho de 1997, com o inćıcio as 18 horas (GMT) e o

último passo de tempo às 23 horas (GMT), correspondendo a 775 passos de tempo.

São compostos por campos espaciais de precipitação [mm/h], umidade relativa do

ar (%), velocidade do vento [m/s], temperatura do ar próximo à superf́ıcie terrestre
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[oC] e componentes de radiação solar de onda curta (SW) e onda longa (LW) em

[Wm2], ambos obtidos a partir de imagens provenientes do satélite Goes. Para a

utilização no trabalho foi realizado um recorte correspondendo ao domı́nio da bacia

do rio Little Washita e gerado uma grade de 100×100 [m], atribuindo valores cons-

tantes para os ṕıxeis contidos na grade de 1×1[km]. A série temporal dos forçantes

correspondente ao peŕıodo do experimento, para um ṕıxel de 100× 100 [m], pode

ser visualizada nas figuras 5.2 e 5.3.

O regime temporal da precipitação média ao longo do experimento é mostrado no

gráfico do topo da figura 5.2. Verifica-se que dois eventos de precipitação principais

ocorreram ao longo do experimento. Um no dia 4 de julho, com uma chuva de

4 horas de duração e itensidade média na bacia de 2,4 [mm/h], cuja distribuição

espaço-temporal pode ser verificada nos gráficos da figura 5.5 . No segundo evento,

ocorrido nos dia 10 (figura 5.6) e 11 (figura 5.7), de maior duração e intensidade,

foram registrados 10 horas consecutivas de precipitação e intesidades médias em

torno de 4,2 [mm/h]. Voltando-se novamente para o gráfico de precipitação da figura

5.2, nota-se que ocorreram eventos de pequena intensidade e localizados (distribuição

espacial não mostrada) que tiveram reduzido impacto na distribuição espacial da

umidade do solo e, portanto nas diferenças entre as parametrizações testadas. Além

da intensidade reduzida, contribui para a pequena influência, o fato de a bacia estar

bastante seca em virtude do longo peŕıodo de recessão que antecedeu o experimento.

O regime temporal de umidade do ar é mostrado no gráfico do meio da figura

5.2 para alguns pontos selecionadas ao longo da bacia, onde perceber-se uma vari-

ação entre 40 [%] de umidade mı́nima e a máxima variando em torno dos 90 [%].

A distribuição espacial, apresentando rasoável homogeneidade, pode ser verificada

no gráfico no topo direito da figura 5.4. O regime de ventos mostrado no gráfico

inferior da figura 5.2 para os pontos selecionados, exibe uma variabilidade tempo-

ral razoável, com ventos mı́nimos da ordem de 1 [m/s] e atingindo picos de até 10

[m/s]. Entretanto, no que se refere à variabilidade espacial e, pelo menos para o

instante inicial exibido no gráfico inferior da figura 5.4, parece haver uma razoável

homogeneidade sobre toda a bacia.

5.2.2 Caracteŕısticas da superf́ıcie terrestre

O conjunto de dados que caracterizam a superf́ıcie terrestre em termos fisiográfi-

cos é composto, em termos primários, por dados de topografia, tipo de solo e tipo de
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Figura 5.2: Forçantes meteorológicos para os ṕıxeis de verificação: (a) precipitação,
(b) umidade relativa e (c) velocidade do vento. Para o peŕıodo de 18 de junho, 18
(GMT) a 22 de julho, 22 (GMT).
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Figura 5.3: Variáveis meteorológicos para os ṕıxeis: (a) temperatura do ar, (b)
radiação solar de onda curto e (c) radiação solar de onda longa. Para o peŕıodo de
18 de junho, 18 (GMT) a 22 de julho, 22 (GMT)
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Figura 5.4: Variáveis meteorológicos do dia 18 de junho - 18 horas (GMT): tempera-
tura do ar [oC] (topo-esqueda), umidade relativa do ar [%] (topo-direita), radiação
solar de onda longa [W/m2] (meio-esquerda), pressão atmosférica [mbar] (meio-
esquerda) e velocidade do vento [m/s] (baixo-centro).
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Figura 5.5: Precipitação ocorrida no dia 4/jul/97 entre as 11 e 14 horas (GMT).
Intensidade média do evento = 2.94 [mm/h]
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Figura 5.6: Precipitação ocorrida no dia 10/jul/97 entre as 18 e 23 horas (GMT).
Intensidade média do evento = 4.2 [mm/h].
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Figura 5.7: Precipitação ocorrida no dia 11/jul/97 entre as 00 e 03 horas (GMT).
Intensidade média do evento = 3.01 [mm/h].
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Figura 5.8: Mapa de topografia com resolução espacial de 100m, criado a partir dos
dados fornecidos pelo USDA/ARS. Altitudes em metros.

cobertura vegetal. A partir da topografia são derivados os mapas de declividades,

aspecto, direções de fluxo e profundidade do lençol freático. A partir do tipo de

vegetação, além de uma dos parâmetros secundários associados, obtem-se a fração

de cobertura vegetal (veg) para cada célula da grade e o ı́ndice de área foliar (LAI ).

A classificação do tipo de solo, por sua vez, é baseada na textura do solo, a partir

da qual pode-se associar as propriedades f́ısicas e hidraulicas. As informações neces-

sárias para a construção dos mapas fisiográficos, bem como os diversos parâmetros

associados foram obtidos, na sua grande maioria, diretamente à partir da base de

dados digital do experimento SGP97, mantida pelo grupo de instituições participan-

tes, a partir do endereço eletrônico principal (http://hydrolab.arsusda.gov/sgp97/),

ou por meio de solicitações aos contatos listados no endereço eletrônico citado.

Topografia

A superf́ıcie do terreno na bacia do rio Little Washita é composta por um relevo

suave com extensas áreas planas. As elevações variam entre 300 [m], nas regiões

próximas à várzea dos rios e 440 [m] nas encostas que occorrem na parte noroeste,

suleste e sul junto à divisa da bacia. Os dados estão originalmente numa resolução

de 30×30 [m] e foram interpolados para as resoluções de 100 e 1000 [m]. A figura

5.8 mostra a topografia obtida a partir do mapa digital do terreno gerado pelo

USDA-ARS numa resolução original de 30 [m].
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Figura 5.9: Mapa de textura do solo com resolução espacial de 100 [m], criado a
partir dos dados fornecidos pelo USDA/ARS.

A partir do mapa de topografia, são extráıdas as informações sobre declivida-

des, aspecto e direção do escoamento. Essas informações podem ser preprocessadas

e fornecidas ao modelo através de arquivos textos, organizados na forma de ma-

trizes. Assim fornecidas, as variáveis declividade, aspecto e direção do escoamento

podem permanecer constante ao longo da integração do modelo. Alternativamente,

o modelo dispõe de algoritmos para o cáculo dos mapas de declividades, aspecto e

direção do fluxo iterativamente a cada passo de tempo caso essas variáveis sejam

calculadas não em função da topografia, mas em função da profundidade do lençol

freático. Detalhes sobre os algoritmos para o pré-precessamento dessas informações

derivadas da topografia são tratados no caṕıtulo 6, seção 6.2.

Tipos de solo - propriedades f́ısicas e hidráulicas

A textura de solo predominante na bacia do rio Little Washita é o silte (S) e o

franco siltoso (SL), conforme pode ser visto na figura 5.9. A partir dessa classificação,

preconizada pelo departamento de agricultura americano, USDA, um conjunto de

parâmetros secundários são associados ao tipo de textura e, portanto ao tipo de solo.

Os valores apresentados na tabela 5.2 foram obtidos a partir da literatura em geral,

e do experimento SGP97.
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Tabela 5.2: Classificação do solo segundo Wilson e Henderson-Sellers (1985) e pro-
priedades associadas extráıda da literatura e do experimento SGP97. (S)-sand ;
(L)-loam; (SI)-silt ; (C)-clay

Tipo Definição Wsat ψs Ks b Wf c Wwlt

de solo (m3m−3) (m) (ms−1) (m3m−3) (m3m−3)
1 areia (S) 0.395 0.121 0,0001760 4.05 0.135 0.068
2 areia franca (SL) 0.410 0.090 0,0001560 4.38 0.150 0.095
3 franco arenoso (LS) 0.435 0.218 0,0000340 4.90 0.195 0.114
4 franco siltoso (LSI) 0.485 0.786 0,0000072 5.30 0.255 0.179
5 franco (L) 0.451 0.478 0,0000070 5.39 0.240 0.155
6 franco argilo arenoso (LCS) 0.420 0.299 0,0000063 7.12 0.255 0.175
7 franco argilo siltoso (LCSI) 0.477 0.356 0,0000017 7.75 0.322 0.218
8 franco argiloso (LC) 0.476 0.630 0,0000025 8.52 0.325 0.250
9 argilo arenoso 0.426 0.153 0,0000022 10.40 0.310 0.219
10 argilo siltoso (CSI) 0.482 0.490 0,0000010 10.40 0.370 0.283
11 argila (C) 0.482 0.405 0,0000013 11.40 0.367 0.286
12 gelo 0.000 0.036 0,0 11.55 0.000 0.000
13 água 0.000 1.000 0,0 0.00 1.000 1.000

Tipos de vegetação e Índice normalizado de vegetação - NDVI

Os dados de tipo de vegetação foram levantados ao longo do experimento SGP97

com a finalidade de alimentar os algoritmos para extração da umidade do solo a

partir das observações com sensores de microondas (ESTAR) na escala de 1 [km].

A estratégia básica para a obtenção de um mapa com a classificação do solo passa

pela combinação de três componentes: medições pontuais em diferentes tipos de

superf́ıcie, classificação de vegetação à partir de imagens de satélite e combinação das

medições pontuais com as imagens de satélite para a obtenção de uma classificação

final para cada pixel da imagem. Detalhes adicionais da amostragem da vegetação

e dos processos de calibração podem ser encontrados em Anthes et al. (1987b). De

forma a obter uma imagem final com poucas falhas de dados, combinou-se as imagens

com imagens , resultando numa imagem classificada com resolução de 30×30 [m].

No presente trabalho, o mapa com a classificação da vegetação em cada pixel

é utilizado para fornecer os parâmetros presentes na formulação do EPHSTC que

dependem do tipo de vegetação em cada ponto de grade do modelo. Portanto, caso

a imagem original com a classifição da vegetação esteja em resolução diferente da

grade do modelo, é necessário providenciar algum tipo de processo de interpolação

dos valores. Uma vez que a imagem classificada original possui uma resolução de

30× 30 m, e planejou-se trabalhar nas escalas de 30, 100 e 1000 m. Portanto,

para gerar as imagens com resolução de 100 e 1000 m, foi utilizado um processo de

interpolação de dados espaciais implementado no programa GRASS.

Como é posśıvel verificar na figura 5.10, a bacia do rio Little Washita é dominada
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Figura 5.10: Mapa de vegetação com resolução espacial de 100m, criado a partir dos
dados fornecidos pelo USDA/ARS.

por áreas de pastagem que ocupam quase que a totalidade das regiões mais planas

da bacia. As demais áreas são ocupadas por diferentes tipos de cultivos, entre eles

o milho, trigo, alfafa, legumes e uma vegetação arbustiva caracteŕıtica de regiões

semi-áridas. Diferente do tipo de solo, a classificação adotada para designar o tipo

de cobertura vegetal da bacia do rio Little Washita, mostrada na tabela 5.3 possui

um ńıvel de detalhamento maior do que os utilizados nos modelos atmosféricos que,

para o caso do modelo ARPS, essa classificação segue a nomenclatura proposta por

Olson et al. (1985).

Tabela 5.3: Classificação da vegetação do SGP97.
Cobertura Definição Calssificação

Vegetal (SGP97) Olson
0 não classificado —
1 alfafa 10
2 trigo (solo nú) 13
3 milho 10
4 forragem 10
5 legume 10
6 pasto 3
7 árvore 5
8 centro urbano —
9 água 14
10 trigo verão 10
11 milho de verão 10
12 legume de verão 10
13 arbustos 4

De forma a ajustar os códigos utilizados para denominar as diferentes coberturas

vegetais identificadas no processo de amostragem e classificação no SGP97 com os
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códigos tradicionalmente utilizados pelos modelos em geral foi constrúıda uma tabela

de equivalência. Particularmente, neste trabalho, a equivalência foi feita de acordo

com os tipos de vegetação utilizados pelo modelo ARPS (Xue et al., 1995, 2000),

baseados na classificação de Olson et al. (1985). Na tabela 5.4 relaciona-se a corres-

pondência entre essas diferentes classificações, bem como os parâmetros dependentes

da vegetação. Os valores dos parâmetros obtidos ao longo do experimento SGP97

foram compatibilizados com os valores tipicamente utilizados como padrão pelo mo-

delo ARPS.

Tabela 5.4: Classificação da vegetação segundo Olson et al. (1985) e propriedades
associadas, adaptada para os valores do SGP97.

Cobertura Definição Classificação Albedo Z0 veg Rsmax Rsmin Rgl

Vegetal SGP97 [m] [%] [m/s−1] [m/s−1] [m/s−1]
1 deserto 0,47 0,002 0,10 5000 999 100
2 tundra 0,19 0,020 0,10 5000 500 100
3 gramado 0,16 0,010 0,60 5000 40 100
4 gramado com arbusto 6 0,16 0,100 0,40 5000 80 30
5 gramado com árvore 7 0,18 1,500 0,90 1700 110 30
6 floresta dećıdua 0,13 0,750 0,90 5000 100 30
7 floresta permanente 0,12 1,000 0,99 5000 150 30
8 floresta tropical úmida 0,13 2,000 0,99 5000 100 30
9 gelo 0,45 0,005 0,01 5000 999 100
10 cultivos 1,3,4,5, 0,15 0,150 0,50 1700 70 100

10,11,12
11 pântano 0,19 0,020 0,99 5000 50 100
12 mini arbusto 13 0,15 0,500 0,40 1700 110 100
13 semi-deserto 2 0,23 0,040 0,20 5000 300 100

14 Água 9 0,10 0,001 0,00 0 0 0

Fluxos de Superf́ıcie

Como parte dos esforços desenvolvidos para o SGP97, estações de fluxo foram

distribúıdas pela área do estudo para a medição do balanço de energia na superf́ıcie

terrestre continental. Os diferentes locais de medições foram distribúıdos entre os

grupos participantes do experimento entre eles o USDA, a Universidade Tecnológica

da Geórgia, a Universidade do Arizona e a NASA. Num total de seis estações empre-

gando o método das covariâncias turbulentas, EC, e quatro estações com o método

do balanço de energia razão de Bowen, EBBR, foram alocados entre as três áreas

principais de estudo. Os instrumentos empregados nestas estações realizam medi-

ções de radiação ĺıquida, Rn, fluxo de calor senśıvel, LE, fluxo de calor latente, H,

fluxo de calor no solo, G, dióxido de carbono, CO2, velocidade de atrito, u�, intensi-

dade média, Ū e direção, Udir do vento,temperatura e umidade do ar de acordo com

o mostrado na tabela 5.5. Os pontos de medição de fluxo experimental instalados

especialmente para o SGP97 são mostrados na figura 5.1.
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Tabela 5.5: Estações de fluxo na bacia do rio Little Washita (SGP97). Latitude e
Longitude aproximadas com o aux́ılio do GRASS.

Estação Grupo lat lon Tipo Fluxos
LW02 NOAA 34:57:17.94 97:58:54.34 EC Rnet, LE, H, G, CO2, u*, Uave, Udir,

Tair, eair, stdw, stdU, stdT, stde
LW03 ARM Razõa de Rn, LE, H, G, Uave, Udir, Tair, eair

Bowen
LW08 EF24 EC LE, H, u*, Uave, Udir, Tair, eair,

stdw, stdU, stdT, stde
LW11 GTech Razão de Rn, LE, H, u*, Uave, Udir, Tair, stdw,

de Bowen stdU, stdT–at

Temperatura da peĺıcula superficial - Tps

Aqui, o termo temperatura da peĺıcula superficial, doravante denominado por

Tsp, está sendo utilizado em referência à temperatura que ocorre exatamente numa

fińıssima camada da interface entre a superf́ıcie terresre e a atmosfera, denominado

rotineiramente por skin temperature. Existe uma extensa discussão sobre a diferen-

ciação dessa temperatura com a temperatura da superf́ıcie terrestre e sua utilização

em modelos do tipo SVAT como sendo a temperatura da superf́ıcie terrestre é polê-

mica. De toda forma, a disponibilidade da temperatura da peĺıcula superficial neste

trabalho será extremamente útil para balizar os valores de temperatura inicial, bem

como servirá de parâmetro para verificar as estiamtivas para a temperatura da su-

perf́ıcie feitas pelo EPHSTC.

No SGP97, os dados de Tps foram obtidos a partir de uma composição entre os

valores médios de 30 minutos medidos a partir de três diferentes sensores radiomé-

tricos. Desta forma, o produto obtido é uma temperatura radiométrica da superf́ıcie

terrestre. Segundo Brutsaert (1982), esta temperatura pode ser bem diferente da

temperatura da supeŕıcie medida em relação à uma camada finita da superf́ıcie do

solo, geralmente alguns poucos cent́ımetros. ainda segundo o mesmo autor, a utili-

zação de Tsb como a temperatura da superf́ıcie terrestre continetal pode implicar na

necessidade de se alteral os coeficientes de rugosidade que inflenciam os transporte de

massa e momentum. Entretanto, como muitas vezes esses coeficientes participam do

exerćıcio de calibração essas diferenças podem ser mascaradas nestes porcessos. De

toda forma, conforme já natecipado, neste trabalho, os valores de Tps serão utilizados

para auxiliar na definição dos valores iniciais da temperatura da superf́ıcie terrestre

continetal bem como, na verificação das temperaturas estimadas pelo EPHSTC.
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Figura 5.11: Temperatura da peĺıcula superficial (skin temperature)
.

Umidade da superf́ıcie do solo - ESTAR

O sensor eletrônico ESTAR é um radiômetro de abertura sintética passiva que

opera numa freqüência central de 1.413 [GHz] (21 [cm]), à 20 [MHz]. No experimento

SGP97 ele foi utilizado com a intenção de se obter um conjunto de dados com

polarização horizontal.

A abertura sintética é uma técnica na qual o produto (correlação complexa) da

voltagem de sáıda dos pares de antenas é medida para diferentes linhas de base. Cada

linha de base porduz um ponto amostral na transformada de Fourier da cena e um

mapa da cena é obtido após todas as medidas terem sido realizadas invertendo-se a

transformada. O ESTAR é um sensor de abertura real e sintética h́ıbrido que utiliza

antenas reais (stick antennas) para a obtenção de resolução ao longo da órbita o que

permitie, com essa configuração ser implementado em satélites. Maiores detalhes do

sensor, bem como os processos de calibração e pós processamentos realizados podem

ser encontrados em Jackson et al. (1995), Jackson e LeVine (1996).

O registro forneceido pelo sensor ESTAR é constitúıdo pelo tempo, a tempera-

tura de brilho, TB, e a posição geográfica para do feixe (beam), obtida com o aux́ılio

de um sistema de posicionamento geográfico (GPS ). A imagem contendo os dados

brutos possui resolução de 400 [m]. Após sofrer correções e filtragens espaciais, a

imagem é reamostrada para 800 [m] de resolução para ser utilizada para produção

de mapas e estimativas da umidade do solo.
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O algoritimo de obtenção de estimativas da umidade do solo, descito em Jackson

et al. (1995), utiliza como entrada os dados resultantes do segundo ńıvel de pós

processamento aplicado aos dados brutos. O algoritimo é baseado na inversão da

equação de reflexão de Fresnel para polarização horizontal. Para cada pixel são

necessários os seguintes dados de entrada: temperatura do solo, tipo de vegetação,

conteúdo de água na vegetação, rugosidade da superf́ıcie, densidade do solo e textura

do solo. Com esse conjunto de dados, armazenado em uma base de dados geográficos,

o algoritmo é aplicado à cada pixel para produzir uma estimativa da umidade do solo

representando a umidade média de uma camada superficial de 5 [cm] de espessura.

Os arquivos contendo os dados provenientes do sensor ESTAR foram obtidos

diretamente da internet (citar o endereço). Para serem utilizados nesse trabalho,

como a região do SGP97 compreende uma área bem maior do que a da bacia do

rio Little Washita, foi necessário ainda uma série de processamentos para recortar a

imagem para a área do estudo. Isto foi efetuado com o aux́ılio do programa GRASS.

O resultado das imagens são mostrados na seqüência de gráficos mostrado na figura

5.12.
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Figura 5.12: Umidade do solo [%], fornecida pelo sensor ESTAR (a) 18-07-97 e (b)
19-07-97.
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6 Aplicação do EPHSTC,
resultados e análises

No caṕıtulo 4, apresentou-se a formulação do EPHSTC e, no caṕıtulo 5 descreveu-

se o conjunto de dados do SGP97 utilizados no presente trabalho. Neste caṕıtulo

descreve-se a aplicação do EPHSTC à região da bacia do rio Little Washita para o

peŕıodo do SGP97, juntamente com os principais resultados e análises.

A avaliação concentrou-se na verificação dos efeitos causados pelas alterações

propostas, como a introdução dos mecanismos de geração do escoamento subsuper-

ficial e superficial, e pela introdução do esquema de distribuição lateral da água no

solo. Os efeitos dessas alterações foi avaliado na distribuição espacial da umidade do

solo e os efeitos subjacentes no balanço de energia, com particular ênfase no fluxo

de calor latente, tendo-se a expectativa que essas modificações produzam impactos

nos fluxos verticais em relação aos calculados por parametrizações que não incluem

a redistribuição lateral de água no solo de forma expĺıcita.

De forma geral, espera-se que, ao introduzir a redistribuição lateral de água

no solo, pontos que anteriormente acumulavam indevidamente umidade no solo e,

portanto, num primeiro momento, aumentando o fluxo de calor senśıvel para a

atmosfera, passem a redistribuir a água para os pontos que armazenavam menos

água do que realmente deveriam, por estarem em regiões mais baixas, gerando assim

menos fluxo de calor senśıvel.

A parametrização adotada como referência para as comparações é o modelo de

solo de duas camadas do ARPS que tem como base os ISBA-2L e o modelo proposto

por Pleim e Xiu (1995). O algoritmo utilizado como base para comparações e, a

partir do qual foram implementadas as modificações, foi integralmente extráıdo da

versão 5.1.5 operacional do ARPS, dispońıvel em http://www.caps.ou.edu/ARPS/.

O presente caṕıtulo está organizado de forma que, inicialmente, descreve-se a

estrutura adotada para a realização dos experimentos numéricos, ou seja, as confi-
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gurações com que os modelos serão operados e os tipos de simulações e comparações

realizadas. Em seguida, apresenta-se as etapas de pré-processamento dos dados ne-

cessários para o EPHSTC e os testes de sensibilidade realizados de maneira a avaliar

o comportamento do modelo com relação à diferentes condições iniciais. Segue-se

com a apresentação dos resultados gerais das simulações para alguns pontos de veri-

ficação escolhidos ao longo da bacia e uma análise mais detalhada para três eventos

de precipitação, onde o foco volta-se para verificar as diferenças entre simulações na

estrutura espacial da umidade do solo e fluxo de calor latente.

6.1 Configuração do modelo e simulações

O EPHSTC será aplicado a um domı́nio correspondente a um retângulo em torno

da bacia do rio Little Washita, cujas coordenadas UTM do canto superior esquerdo

são 3872666 (N) e 563844 (E) e, do canto inferior direto 3854066 (N) e 608444 E

(veja figura 5.1). A grade do EPHSTC foi configurada numa resolução de 100×100

m e possui 425 pontos de grade na horizontal e 301 pontos de grade na vertical, ou

seja, são 127925 pontos de grade, o que resulta numa área total aproximada de 1280

km2 para o domı́nio de simulação.

Os forçantes meteorológicos de temperatura do ar, umidade relativa, veloci-

dade do vento, pressão atmosférica, precipitação e componentes de radiação estão

dispońıveis apenas na resolução espacial de 1 km e, portanto, serão considerados

homogêneos para o conjunto de pontos que estiverem dentro dessa resolução. No

EPHSTC, dois intervalos de integração temporal distintos são utilizados. Um para

os processos verticais, que evoluem com passos de tempo da ordem de minutos, e

outro para os processos de redistribuição de água no solo, que evoluem com inter-

valos de uma hora. Nestes intervalos de 1 hora, os processos verticais e horizontais

se conectam para a atualização da profundidade do lençol freático e das umidades

do solo, alteradas pela redistribuição lateral da água. No presente trabalho, foram

testados intervalos de integração entre 10 minutos e 30 minutos, adotando-se uma

integração de 20 minutos para para os processos verticais.

De forma a avaliar separadamente os efeitos das diferentes alterações implemen-

tadas no EPHSTC, foram realizadas três diferentes tipos de simulações. A simula-

ção de referência, denominada de agora em diante por simulação de controle, ou,

simplemente por SIM0, refere-se à utilização do modelo de solo do ARPS, dora-

vante designado por SVAT-ARPS. Como referido anteriormente, o código relativo
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ao SVAT-ARPS foi extráıdo na ı́ntegra do código operacional do ARPS 5.1.5, im-

plementado juntamente com o EPHSTC numa biblioteca de rotinas que pode conter

outros esquemas de parametrização que sejam autocontidos, ou seja, que estejam

programados em rotinas que possam ser retiradas do código fonte de origem e trans-

ferida para outros códigos. Desta forma, é relativamente fácil a implementação de

outras parametrizações para comparações futuras.

As demais simulações foram realizadas utilizando-se o modelo EPHSTC, des-

crito no caṕıtulo 4, ativando-se os diferentes graus de complexidade introduzidos

na parametrização do EPHSTC nas diferentes simulações. A simulação designada

por SIM1 corresponde a utilização do EPHSTC implementado com três camadas de

solo, drenagem gravitacional, difusão entre as camadas de solo e a parametrização

de infiltração variável (VIC) para geração de escoamento superficial na escala de

subgrade, ou seja, sem a consideração expĺıcita da redistribuição lateral de água.

Entretanto, deve-se notar que, ao introduzir o VIC, existe um efeito impĺıcito de

heterogeneidade espacial na umidade do solo (Habets e Salnier, 2001).

Na simulação SIM2, a parametrização para a redistribuição lateral da água no

solo é ativada, juntamente com um algoritmo de atualização da profundidade do

lençol freático. Esta atualização é feita em dois instantes para cada intervalo de

integração dos processos hozizontais, ou seja, para cada intervalo de 1 hora. Uma,

logo após o cálculo dos processos verticais e outra em seguida ao processo de re-

distribuição lateral de água. Esta segunda atualização é feita fundamentalmente

para que seja posśıvel disparar corretamente o mecanismo de geração de escoamento

superficial devido à saturação do solo. A tabela 6.1 resume as diferentes simulações

realizadas e suas principais caracteŕısticas

Tabela 6.1: Descrição das configurações e simulações de valaiação.
Simulação Modelo Descrição
SIM0 SVAT-ARPS simulação de controle utilizando o modelos de solo de duas ca-

madas do ARPS
SIM1 EPHSTC simulação para avaliar a introdução da terceira camada, drena-

gem gravitacional e difusão vertical
SIM2 EPHSTC simulação para avaliar a parametrização para geração de escoa-

mento superficial na escala de subgrade, juntamente com a re-
distribuição lateral de água no solo, ou seja, SIM2 = SIM1 +
distribuição lateral.
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6.2 Pré-processamento dos dados fisiográficos

Uma das caracteŕısticas, tanto das parametrizações do tipo SVATs, como do es-

quema de propagação do escoamento subsuperficial adotado no EPHSTC, baseado

no modelo DHSVM (Wigmosta e Vail, 1994; Wigmosta e Lettenmaier, 1999), é a

utilização de dados fisiográficos. No caso dos SVATs, as suas formulações deman-

dam informações do tipo de vegetação e tipo de solos. Para o DHSVM, além dos

parâmetros de solo e vegetação, informações extráıdas a partir da topografia e pro-

fundidade do solo, como declividades e aspecto, são necessárias para a determinação

dos gradientes do escoamento lateral e direção do escoamento.

6.2.1 Mapas de declividade e aspecto

Duas alternativas posśıveis estão previstas no EPHSTC para a obtenção dos

mapas de declividades e aspecto. Numa, estes valores são obtidos diretamente a

partir da topografia e são condiderados constantes ao longo da simulação. À esta

alternativa está subjacente a hipótese de que a linha d’água é paralela ao terreno,

de forma semelhante ao que ocorre com o TOPMODEL. Uma segunda alternativa

prevista é o cálculo das declividades e do aspecto e, conseqüentemente, dos gradientes

e direções de fluxo, a partir da profundidade da linha d’água atualizada a cada

passo de tempo. Essa é uma opção que tende a fazer com que o modelo requeira um

tempo computacional maior. Entretanto, quando existem modificações significativas

na quantidade de água no solo, em particular, quando a precipitação ocorre de

forma mais concentrada numa dada região da bacia, provocando gradientes mais

acentuados entre as células onde ocorreu a precipitação e células que não receberam

precipitação, essa opção passa a representar uma diferença significativa na definição

tanto dos gradientes como da direção dos escoamento.

O primeiro gráfico da figura (6.1) mostra o mapa de declividades, obtido a partir

da topografia, para o instante inicial de integração. No segundo gráfico da mesma

figura aparece o mapa de aspecto. Dado o interesse deste trabalho em modelar a

dinâmica da água no solo da forma mais realista posśıvel, adotou-se em todas as

simulações a alternativa que calcula os mapas de declividade e aspecto à cada passo

de tempo a partir da dinâmica da linha d’água.
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Figura 6.1: Mapas de declividade (gráfico superior) e aspecto (gráfico inferior) da
bacia do rio textitLittle Washita, definidos á partir da topografia para o ińıcio da
integração.
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6.2.2 Direção de fluxo para o escoamento subsuperficial

Uma das dificuldades que surgiram neste trabalho foi devido à necessidade de

ter-se um algoritmo para a definição da direção do escoamento. Os algoritmos atu-

almente existente avançaram bastante desde as primeiras implementações (Jenson

e Domingue, 1988), na direção de serem capazes de remover pontos de depressão

e indeterminação da direção escoamento. Apesar de existirem publicações tanto

dos diferentes esquemas computacionais quanto das sistemáticas de correção, a im-

plementação desses algoritmos mostrou-se bastante laboriosa e problemática. Ao

contrário do que algumas publicações apontam para a disponibilidade desses algori-

timos de forma pública, o único código acesśıvel foi a implementação disponibilizada

junto com o modelo DHSVM, que após ser implementada e exaustivamente testada,

ficou claro que é necessário fornecer um mapa digital de topografia livre de áreas

problemas.

Desta forma, a solução final adotada para esta trabalho foi, a partir do algo-

ritmo do DHSVM, corrigir os pricipais poblemas detectados, como por exemplo,

água escoando na direção oposta do gradiente e regiões do domı́nio apresentando

recirculação infinita. Recentemente, com acesso à versão 6.0 do GRASS, foi posśıvel

gerar um mapa de topografia com algumas correções prévias que devem ter impacto

no cálculo da direção do fluxo, tanto na opção que utiliza a topografia, de uma forma

direta, quanto na opção que utiliza a profundidade do lençol freático, uma vez que a

topografia do terreno influência a definição da linha d’água. A definição de melhoria

na qualidade do algoritmo implementado foi avaliada visualmente através do mapa

de gradiente de fluxo resultante. Inicialmente, a estrutura espacial que aparece na

figura 6.2, que mostra o resultado para o mapa do gradiente de fluxo obtido para o

instante inicial, ou seja, com base na linha d’água inicial, não exibia uma coerência

com a topografia e a rede de drenagem subjacente conforme deveria se esperar.

6.2.3 Mapas do ı́ndice topográfico

O ı́ndice topográfico, representado pelo ln(a/tanβ ) é calculado de acordo com o

algoritmo proposto por Jenson e Domingue (1988) e utilizando o código distribúıdo

junto com o modelo TOPMODEL. Dessa forma, para o cálculo do ı́ndice topográfico,

o único dado de entrada necessário é o mapa contendo a topografia da bacia. O

resultado do mapa contendo a distribuição espacial do ı́ndice topográfico é mostrado

na figura 6.3
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Figura 6.2: Mapa do gradiente de escoamento na bacia do rio Little Washita, defini-
dos á partir da profundidade do lençol freático para o instante inicial da integração.

Os mapas contendo a distribuição espacial do ı́ndice topográfico serão utilizados

para agregar o escoamento de base calculado em cada ponto de grade pelo esquema

de redistrição lateral de água no solo. A partir disso, o escoamento de base agregado

por classe de ı́ndice topográfico e propagado até o exutório da bacia utilizando o

mesmo esquema simplificado do modelo TOPMODEL, conforme descrito em 4.4.2.

6.3 Resultados gerais

Antes de avaliar de forma mais detalhada os três eventos de precipitação sele-

cionados como estudo de caso, serão apresentados os resultados gerais para todo o

peŕıodo simulado, para os três tipos de simulações realizadas e para os pontos seleci-

onados. Os pontos relativos a um pixel de 100 × 100 m foram selecionados de forma

a, sempre que posśıvel, coincidirem com alguma estação de medição e que, ao mesmo

tempo, representem pontos de comportamento diferenciado em função do tipo de

solo, cobertura vegetal, profundidade do solo, enfim, representem a variabilidade

espacial ao longo da bacia.

Das estações de fluxo implementadas no experimento SGP97, apenas os dados

da estação LW02, operada pelo grupo de pesquisa do NOAA, permitiu a construção

de uma série cobrindo toda a extensão temporal do experimento. Desta forma, estes
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Figura 6.3: Índice topográfico, [ln(a/tanβ ], para a bacia do rio Little Washita a
partir de um mapa topográfico com resolução espacial de 100 m.

dados serão utilizados apenas como referência para ter-se uma idéia do desempenho

geral dos modelos nas diferentes simulações. Em termos da grade do modelo na

resolução de 100 × 100 m, a estação LW02 fica localizada no ponto de grade (304;70),

de maneira que, os valores observados nesta estação, devem aproximar-se mais dos

valores simulados neste ponto de grade.

Se levarmos em consideração que o resultado simulado pelo modelo representa,

na realidade, uma média sobre um pixel de 100×100 m e, dado o ńıvel de calibração

adotado, pode-se considerar que os fluxos produzidos pelas diferentes simulações, de

uma forma geral, apresentaram resultados bastantes razoáveis. Observa-se também

que, para os pontos de grade escolhidos para a verificação unidimensional, houve

pouca variabilidade espacial, com exceção de alguns poucos dias que apresentaram

alguma nebulosidade e os dias de ocorrência dos eventos de precipitação mais signi-

ficativos.

De todas as variáveis integrantes do balanço de energia, a radiação ĺıquida Rn,

simulada pelo modelo, foi a que apresentou o melhor comportamento quando com-

parada com os dados observados na estação LW02, seguida do fluxo de calor no solo,

G e, logo depois pelo fluxo de calor senśıvel, H. No outro extremo, o fluxo de calor

latente, LE, apresentou os maiores desvios em relação aos valores observados, com

uma tendência clara de superestimação. Provavelmente, é posśıvel melhorar os resul-
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tados do ponto de vista das estat́ısticas, através de ajustes dos diversos parâmetros

envolvidos. Entretanto, considerando-se o ńıvel de erro existente nos dados observa-

dos, somado ao fato anteriormente citado de que os valores representam uma média

dos fluxos num ponto de grade, enquanto que, os dados observados representam

uma realidade pontual, optou-se por não exercer um ńıvel de calibração acentuado,

sob pena de ter que distorcer demasiadamente os valores dos parâmetros envolvidos,

muitos deles medidos diretamente durante o experimento SGP97.

Na seqüência, serão apresentados os resultados do balanço de energia e água no

solo para todo o peŕıodo simulado e para cada uma das quatro diferentes simulações,

juntamente com os ı́ndices de eficiência do modelo (EM), o erro médio quadrático

(EMQ), o erro de tendência (ET) e o coeficiente de correlação (Rcoe f ), calculados

pelas equações (4.61), (4.62), (4.63) e (4.64).

6.3.1 Resultados gerais das simulações SIM0, SIM1 e SIM2

Nesta seção, avalia-se os resultados derais das simulações SIM0, SIM1 e SIM2

para todo o peŕıodo do experimento. Conforme sintetizado na tabela 6.1, a simulação

SIM0 foi realizada utilizando-se o SVAT-ARPS. Nas simulações SIM1 e SIM2 foi

utilizado o EPHSTC, sem a redistribuição lateral de água no solo ativada, e com a

redistribuição lateral ativada respectivamente. Os resultado do balanço de energia

unidimensional para os pontos selecionados são mostrados nas figuras 6.4, 6.6 e 6.8

para as simulações SIM0, SIM1 e SIM2 respectivamente enquanto que, os resultados

para o balanço de energia são mostrados nas figuras 6.5, 6.7 e 6.9.

A escala que foi posśıvel utilizar para a visualização integral do peŕıodo do ex-

perimento, dificulta a identificação das diferenças entre as simulações. Entretanto,

a percepção de que os resultados globais das simulações são bastante próximos, em

termos médios, é reforçada pelos valores dos indicadores da eficiência do modelo,

erro médio quadrático, erro de tendência e coeficiente de correlação que são resumi-

dos nas tabelas 6.2, 6.3 e 6.4. Entretanto, na seção seguinte, onde os resultados são

analisados de forma mais detalhada, particularmente para os três principais even-

tos de precipitação, e, considerando outros aspectos como a distribuição espacial,

será posśıvel detectar diferenças no comportamento do modelo para as diferentes

simulações, particularmente com relação as estruturas espaciais.

De maneira geral, pode-se afirmar, inclusive com base nos valores dos coeficien-
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tes de correlação que resultaram entre 0,70 e 0,87 que, tanto o SVAT-ARPS quanto

o EPHSTC, reproduzem rasoavelmente bem o ciclo diurno de energia na superf́ıcie,

particularmente para a radiação ĺıquida, o fluxo de calor no solo e o fluxo de calor

senśıvel. Notadamente, os piores resultados foram obtidos para o fluxo de calor la-

tente. Este termo, em geral, é o que apresenta maiores erros nos balanços de energia,

em virtude de erros de observação e de erros de modelagem. Maiores detalhes com

relação aos resultados para o balanço vertical de energia serão explorados na seção

seguinte, onde faz-se uma avaliação das diferenças espacias entre as simulações.

De toda forma, com relação ao balanço de energia, alguns aspectos dos resultados

podem ser explorados. A inclusão da terceira camada de solo nos esquemas de

parametrização da superf́ıcie terrestre, juntamente com os processos de drenagem

gravitacional e difusão vertical ocorreu com o intuito de melhorar o particionamento

da água no solo. Esta alteração permitiu a diferenciação entre a dinâmica da zona

de ráızes e a camada mais profunda do solo que, em geral apresenta uma resposta

mais lenta que a subcamada de ráızes. Com a separação dessas duas dinâmicas, os

coeficientes de transferência por drenagem gravitacional e difusão vertical podem

ser melhor ajustados e, portanto, o modelo responde de forma mais adequada em

peŕıodos de transição entre os estados secos e úmidos. Esta questão deve ser melhor

verificada na seção seguinte, juntamente com a análise espacial das diferenças entre

as simulações SIM1 e SIM0.

Da mesma forma, a inclusão de parametrizações para geração de escoamento

superficial na escala de subgrade (Liang e Xie, 2001) deve contribuir para uma

melhor partição da água no solo e melhora a resposta do modelo, particularmente

em peŕıodos de transição abrupta de um estado seco para um solo úmido devido a

ocorrência de chuvas intensas após peŕıodos longos de estiagem.

A avaliação destas modificações, por meio da SIM1, tem como objetivo principal

estabelecer bem o comportamento do EPHSTC nesta configuração, permitindo a

identificação clara da diferença de comportamento do modelo de duas camadas e

o modelo de três camadas. Assim, ao ativar-se a parametrização da distribuição

lateral de água no solo (SIM2), os efeitos poderão ser avaliados isoladamente. Além

disso, como as alterações para a inclusão da terceira camada de solo e dos processos

de drenagem gravitacional e difusão vertical encontram-se avaliadas em Habets et al.

(1999b) e Liang e Xie (2001), o que será útil como mais um elemento de verificação

do comportamento do EPHSTC.



144

A simulação SIM2 foi realizada utilizando o EPHSTC com a parametrização

para geração de escoamento superficial na escala de subgrade baseado no modelo

VIC (Liang et al., 1996; Liang e Xie, 2001) ativada. Vale ressaltar, em particular

para os leitores não tão familiarizados com o tema, que o VIC é uma parametrização

completa em si. Entretanto, o elemento central de sua concepção que é a idéia

de modelar a variação da capacidade de infiltração ao longo do tempo através de

uma função densidade de probabilidade tem sido amplamente utilizada por diversas

parametrização inclusive o ISBA que inclui essa idéia do VIC após Habets et al.

(1999b).

A idéia de se incluir uma parametrização na escala de subgrade para a geração

do escoamento superficial no EPHSTC teve uma razão adicional em relação aos

pontos que motivaram a sua utilização nas demais parametrizações. Se de um lado

a consideração dos efeitos de subgrade dos mecanismos de geração do escoamento

superficial são importantes para a definição da partição da água no solo e, como

resultado, a definição dos estados de umidade no solo, é também verdade que essa

correta partição deve resultar também na correta definição dos volumes a serem

propagados pelos algoritmos espećıficos.

Analisando-se os gráficos referêntes à umidade do solo na camada superficial,

ws, nas figuras 6.5, 6.7 e 6.9, pode-se verificar o efeito dos mecanismos de geração do

escoamento. Por exemplo, na simulação SIM0, quando ocorrem os dois picos mais

intensos de precipitação, o reservatório de umidade, por não existir mecanismos que

controlam a geração dos escoamento superficial perde água para fora do sistema.

Com a inclusão do mecanismo de geração do escoamento por excesso de infiltração,

nota-se, na simulação SIM1, que o problema é resolvido adequadamente para a

segunda pico de precipitação. E, com a implementação do mecanismo de excesso de

saturação, o pico mais intenso também é resilvido corretamente, poi a água que era

perdida, é agora transformada em escoamento superfical.

Para a verificação dos desdobramentos dos impactos dessas correções, é neces-

sário a realização de simulações mais longas, envolvendo uma seqüência de vários

meses e anos. Com a possibilidade da simulação da vazão no exutório da bacia, situ-

ação ainda não alcançada nesse trabalho, seria posśıvel avaliar melhor a importância

desses mecanismos por meio de médias mensais anuais e sazonais.

Verificou-se ainda diferenças na declividade da curva de perda de umidade do

solo de uma simulação para outra, em particular, entre as simulações SIM1 e SIM0.
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A simulação SIM0 apresenta uma perda de umidade da camada superficial, ws e

da segunda camada, w2, bem mais lenta do que a da simulação SIM1 e SIM2.

Isso deve-se fundamentalmente aos mecanismos de drenagem gravitacional e difusão

vertical presentes no EPHSTC. Essas diferenças é que serão fundamentais para o

aparecimento das diferenças nas estruturas espaciais que serão analisadas com mais

detalhes na seção seguinte.

Apenas como um exemplo, tomando como referência o ṕıxel aonde está loca-

lizada a estação 122 onde, de forma sistemática, o modelo apresentou melhores

resultados, nota-se que, de acordo com os valores de eficiência do modelo, houveram

ganhos em relação à média para a radiação ĺıquida (EM = 0,61), fluxo de calor no

solo (EM = 0,46) e fluxo de calor senśıvel (EM = 0,58), o mesmo não ocorrendo para

o fluxo de calor latente (EM = 0,07). Uma aspecto negativo é que, de forma geral,

os valores do EMQ resultaram da ordem dos valores médios e, no caso particular do

fluxo de calor latente, o EMQ foi superior à média.

Com relação ao erro de tendência da estimativa, nota-se que, para todos os pon-

tos analisados, houve uma tendência sistemática de subestimativa para a radiação

ĺıquida (ET=-24,72 W/m2) e para o fluxo de calor no solo (ET=-16,63 W/m2), e

superestimativa para os fluxos de calor senśıvel (ET= 25,70 W/m2) e latente (ET=

47,96 W/m2).
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Figura 6.4: Fluxos de superf́ıcie calculados pela SIM0.
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Figura 6.5: Precipitação observada e estados de umidade do solo para as camadas
ws e w2 calculas pela simulação SIM0.
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Figura 6.6: Fluxos de superf́ıcie calculados pela SIM1.
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Figura 6.7: Precipitação observada e estados de umidade do solo para as camadas
ws, w2 e w3 calculas pela simulação SIM1.
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Figura 6.8: Fluxos de superf́ıcie calculados pela SIM1.
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Figura 6.9: Precipitação e umidade do solo para as camadas Ws e W2 calculas pela
simulação SIM1.
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Tabela 6.2: Eficiência do modelo (EM), erro médio quadrático (EMQ), erro de
tendência (ET), média dos valores observados e coeficiente de correlação em LW02
e os diferentes pontos calculados na simulação SIM0.

Variável Eficiência EMQ ET σ2 Rcoe f

ponto exutório pixel => 411, 47
Rn 0.56357729 161.31532288 -12.94443893 177.13594055 0.86655933
LE -0.47456047 116.83289337 28.19482040 85.59346771 0.79549497
H 0.04497765 79.61020660 32.24149704 36.41307068 0.74392426
G 0.11351357 39.86480331 -17.63220787 15.87450981 0.74962211
ponto 122 pixel => 325, 59
Rn 0.61120772 152.25822449 -24.71791267 177.13594055 0.87024921
LE 0.06978694 92.79509735 26.59628677 85.59346771 0.85385692
H 0.58046579 52.76496506 25.70214462 36.41307068 0.84224731
G 0.45588386 31.23196983 -16.62779236 15.87450981 0.75053680
ponto 133 pixel => 165, 87
Rn 0.60851055 152.78544617 -13.22924328 177.13594055 0.87527770
LE -0.56225604 120.25688171 47.96001434 85.59346771 0.85076851
H 0.52673334 56.04217148 26.16110420 36.41307068 0.81971568
G 0.52673334 56.04217148 26.16110420 36.41307068 0.81971568
ponto 144 pixel => 358, 162
Rn 0.58887237 156.57063293 -29.73303223 177.13594055 0.86019081
LE 0.11427746 90.54879761 15.03054047 85.59346771 0.82766879
H 0.29982480 68.16561127 36.19246674 36.41307068 0.80481064
G 0.38844171 33.11101532 -16.86071396 15.87450981 0.74395329
ponto 146 pixel => 262, 156
Rn 0.59749502 154.92004395 -26.06951332 177.13594055 0.86474591
LE -0.03557846 97.90961456 22.93442154 85.59346771 0.82584757
H 0.23887430 71.07063293 35.15104294 36.41307068 0.78235519
G 0.32706040 34.73294449 -17.47355270 15.87450981 0.74493247
ponto 148 pixel => 165, 142
Rn 0.59506911 155.38618469 -20.21361923 177.13594055 0.86678290
LE -0.06321109 99.20729065 30.07445717 85.59346771 0.84770977
H 0.37371814 64.46839905 36.75217819 36.41307068 0.81374764
G 0.49406350 30.11629677 -16.09683990 15.87450981 0.75210631
ponto 153 pixel => 100, 191
Rn 0.58686393 156.95260620 -27.38116646 177.13594055 0.86066586
LE -0.03173807 97.72789764 17.64304733 85.59346771 0.80351061
H -0.04232440 83.16937256 45.54359818 36.41307068 0.75585347
G 0.32167989 34.87152100 -16.87253571 15.87450981 0.76358777
ponto 550 pixel => 375, 62
Rn 0.60280234 153.89527893 -26.15626907 177.13594055 0.86630750
LE 0.14439172 88.99617004 13.29659176 85.59346771 0.84051913
H 0.29018286 68.63335419 38.26167679 36.41307068 0.82699299
G 0.42523563 32.09951782 -15.76245785 15.87450981 0.72576541
ponto LW02 pixel => 304, 70
Rn 0.50732195 171.39714050 -27.07957840 177.13594055 0.83584827
LE -0.41779906 114.56215668 32.25099182 85.59346771 0.81088883
H 0.56481749 53.74000168 18.91493797 36.41307068 0.82156581
G 0.47160026 30.77760696 -15.14097214 15.87450981 0.73964596
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Tabela 6.3: Eficiência do modelo (EM), erro médio quadrático (EMQ), erro de
tendência (ET) e variância entre os valores observados em LW02 e os diferentes
pontos calculados na simulação SIM1.

Variável Eficiência EMQ ET σ2 Rcoe f

ponto exutório pixel => 411, 47
Rn 0.56181657 161.64041138 -14.48404884 177.13594055 0.86499625
LE -0.30555159 109.93370056 23.80027199 85.59346771 0.79669440
H 0.12132490 76.36179352 34.21083069 36.41307068 0.76780140
G 0.15431798 38.93651962 -18.06310272 15.87450981 0.74525785
ponto 122 pixel => 325, 59
Rn 0.61218256 152.06723022 -23.40741920 177.13594055 0.87132037
LE 0.02033520 95.22973633 30.07292175 85.59346771 0.85639131
H 0.60135776 51.43439484 23.60137939 36.41307068 0.84197408
G 0.46734086 30.90140724 -16.70633507 15.87450981 0.75378203
ponto 133 pixel => 165, 87
Rn 0.60938370 152.61497498 -11.87362099 177.13594055 0.87651366
LE -0.65197521 123.66181183 51.72773743 85.59346771 0.85419357
H 0.56142998 53.94875717 23.88996696 36.41307068 0.82263249
G 0.50966853 29.64820862 -16.55884361 15.87450981 0.75543159
ponto 144 pixel => 358, 162
Rn 0.59084755 156.19407654 -29.02652931 177.13594055 0.86119258
LE 0.13122906 89.67811584 16.91146851 85.59346771 0.83485937
H 0.34311256 66.02485657 35.04877090 36.41307068 0.80806077
G 0.41334629 32.42981720 -16.77901459 15.87450981 0.74837619
ponto 146 pixel => 262, 156
Rn 0.60084283 154.27441406 -24.80269051 177.13594055 0.86630559
LE -0.05687927 98.91143799 26.39152145 85.59346771 0.83419418
H 0.31070134 67.63409424 33.00581741 36.41307068 0.78969646
G 0.37348559 33.51344681 -17.42943001 15.87450981 0.74536699
ponto 148 pixel => 165, 142
Rn 0.59622747 155.16378784 -19.32465363 177.13594055 0.86768484
LE -0.08329726 100.14001465 32.52155304 85.59346771 0.85173547
H 0.41802469 62.14615250 35.26382828 36.41307068 0.81740284
G 0.50398713 29.81947708 -16.03935814 15.87450981 0.75567788
ponto 153 pixel => 100, 191
Rn 0.58828318 156.68278503 -26.97527885 177.13594055 0.86106706
LE -0.08713806 100.31738281 19.32153893 85.59346771 0.80413228
H -0.01207587 81.95368958 44.74150467 36.41307068 0.76070404
G 0.36175242 33.82580566 -17.00072098 15.87450981 0.75843799
ponto 550 pixel => 375, 62
Rn 0.60632551 153.21122742 -23.88788605 177.13594055 0.86863440
LE 0.07286875 92.64125824 19.42932701 85.59346771 0.84789526
H 0.36604321 64.86222076 34.71068954 36.41307068 0.82569140
G 0.44376743 31.57779312 -15.80249310 15.87450981 0.72981709
ponto LW02 pixel => 304, 70
Rn 0.50526422 171.75468445 -31.29487038 177.13594055 0.83227938
LE -0.16520478 103.85680389 20.89972305 85.59346771 0.80727714
H 0.49486074 57.89853287 25.84882545 36.41307068 0.82421857
G 0.44188446 31.63119698 -15.21891880 15.87450981 0.72297269
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Tabela 6.4: Eficiência do modelo (EM), erro médio quadrático (EMQ), erro de
tendência (ET), média dos valores simulados e, coeficiente de correlação (Rcoe f )
em relação as observações em LW02 e os diferentes pontos calculados na simulação
SIM2.

Variável Eficiência EMQ ET σ2 Rcoe f

ponto exutório pixel => 411, 47
Rn 0.55624264 162.66522217 -23.24539375 177.13594055 0.85798597
LE -0.00718552 96.55806732 16.94835663 85.59346771 0.82020265
H 0.34246120 66.05757904 26.83186150 36.41307068 0.77463979
G -0.01695972 42.69779587 -17.13202477 15.87450981 0.75032634
ponto 122 pixel => 325, 59
Rn 0.60292196 153.87211609 -30.56462097 177.13594055 0.86534059
LE 0.19993182 86.05920410 22.96253967 85.59346771 0.86588353
H 0.64274991 48.69094086 17.08091164 36.41307068 0.84121710
G 0.39798924 32.85153580 -16.24662018 15.87450981 0.74882472
ponto 133 pixel => 165, 87
Rn 0.60936534 152.61856079 -18.47351265 177.13594055 0.87241483
LE -0.37106189 112.65808105 43.26250839 85.59346771 0.86107218
H 0.60982573 50.88517761 17.44798851 36.41307068 0.82590383
G 0.46974519 30.83158684 -16.09796333 15.87450981 0.74405199
ponto 144 pixel => 358, 162
Rn 0.57931155 158.38069153 -36.00497818 177.13594055 0.85467285
LE 0.29499114 80.78507233 12.01850414 85.59346771 0.85222530
H 0.51494014 56.73612213 25.88450432 36.41307068 0.81417084
G 0.32793507 34.71036530 -16.48427200 15.87450981 0.74457574
ponto 146 pixel => 262, 156
Rn 0.59092855 156.17860413 -32.27577209 177.13594055 0.85993552
LE 0.19077718 86.55016327 19.25321198 85.59346771 0.85273570
H 0.48765811 58.30984879 24.98520470 36.41307068 0.80109769
G 0.26776645 36.23083878 -17.03454971 15.87450981 0.74049640
ponto 148 pixel => 165, 142
Rn 0.59159768 156.05082703 -25.97427177 177.13594055 0.86265647
LE 0.06808267 92.88006592 26.80595207 85.59346771 0.86027050
H 0.54193670 55.13466263 26.09239578 36.41307068 0.81913280
G 0.44935495 31.41878891 -15.70616055 15.87450981 0.74416327
ponto 153 pixel => 100, 191
Rn 0.57623273 158.95919800 -34.72445297 177.13594055 0.85383737
LE 0.17545055 87.36594391 12.09466457 85.59346771 0.82740510
H 0.29037675 68.62397766 34.81828308 36.41307068 0.77476341
G 0.24858876 36.70222473 -16.65478325 15.87450981 0.75315684
ponto 550 pixel => 375, 62
Rn 0.59904504 154.62145996 -30.75609970 177.13594055 0.86306792
LE 0.17929527 87.16202545 16.29355621 85.59346771 0.85747141
H 0.53670985 55.44833374 24.88420296 36.41307068 0.82883584
G 0.38023201 33.33251953 -15.57174683 15.87450981 0.71799928
ponto LW02 pixel => 304, 70
Rn 0.50097531 172.49757385 -37.07563019 177.13594055 0.82751262
LE -0.04516880 98.36193085 17.68355751 85.59346771 0.81822771
H 0.59366781 51.92811584 17.05266571 36.41307068 0.82608348
G 0.38367051 33.23992538 -15.01143074 15.87450981 0.70862633
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6.4 Análise dos resultados

Como pode ser visto na seção 6.3, onde são mostrados os resultados globais para

as três simulações realizadas, para os pontos escolhidos, não foi posśıvel identificar al-

terações significativas em virtude das alterações implementadas. Isto requereu uma

análise mais focada em alguns peŕıodos espećıficos, particularmente nos instantes

associados a eventos de precipitação, onde ocorre uma variação espacial e temporal

mais acentuada do estado de umidade do solo. Desta forma, os três eventos de

precipitação mais significativos que ocorreram ao longo do peŕıodo do experimento

SGP97, de 18 de junho à 21 de julho, serão avaliados do ponto de vista do im-

pacto nas componentes do balanço de água no solo e, em seguida, o impacto nas

componentes do balanço de energia na superf́ıcie. Estas avaliações serão realizadas

analisando-se as diferenças espaciais entre pares de simulação, conforme sintetizado

na tabela 6.5. Serão avaliados os efeitos das alterações no prognóstico da umidade

do solo e nas componentes de escoamento superficial e subsuperficial.

Tabela 6.5: Resumo das diferenças analisadas.
Simulações Diferenças Descrição
SIM1-SIM0 dWs1Ws0 diferença na umidade Ws f c

dW21W20 diferença na umidade W2

dLE1LE0 diferença no fluxo de calor latente
dH1H0 diferença no fluxo de calor senśıvel
dG1G0 diferença no fluxo de calor no solo

SIM2-SIM1 dWs2Ws1 diferença na umidade Ws f c

dW22W21 diferença na umidade W2

dLE2LE1 diferença no fluxo de calor latente
dH2H1 diferença no fluxo de calor senśıvel
dG2G1 diferença no fluxo de calor no solo

Os eventos analisados

O experimento SGP97, conforme já descrito no caṕıtulo 5, ocorre num peŕıodo

particularmente interessante do ponto de vista da dinâmica dos processos hidrome-

teorológicos que atingem uma bacia hidrográfica. Antes do ińıcio do experimento,

dia 18 de junho, a bacia do rio Little Washita encontrava-se num peŕıodo de es-

tiagem, com um estado de umidade médio relativamente baixo, em torno de 0.21

[m3/m−3], que se estendeu até o dia 4 de julho, ou seja, 16 dias após o ińıcio do

experimento, atingindo uma umidade média próxima à 0.12 [m3/m−3], abaixo do

ponto de murchamento, quando ocorreu o primeiro evento de precipitação mais sig-

nificativo, EVP1. O segundo evento mais significativo, EVP2, ocorreu nos dia 11 e

12 de julho, ou seja, 6 dias após e, finalmente, o terceiro evento, EVP3, no dia 15 de
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julho. Com essa seqüência de eventos é pośıvel analisar o comportamento da bacia

e do modelo para estados bem distintos de umidade do solo.

O EVP1, mostrado na figura 6.10, teve duração de quatro horas, ocorrendo en-

tre as 10 e 14 horas (GMT), produzindo uma intensidade média acumulada sobre a

bacia de 5.25 [mm/h]. Infelizmente não foi posśıvel obter a gênese desse evento. De

toda forma, a partir dos dados observados, é pośıvel notar que o pico sobre a bacia,

que atinge quase 20 [mm/h], ocorre na segunda hora do evento numa região extre-

mamente localizada. Apenas na terceira hora do evento toda a bacia é atingida pela

precipitação que já se encontra com intensidade média abaixo do 5 [mm/h]. Desta

forma, como pode ser visto nos gráficos das figuras 6.5-6.9, esse evento produz um

impacto mais significativo na umidade da camada superficial, elevando a umidade

de 0.12 para próximo dos 0.3 [m3/m−3] e, na camada da zona de subráızes, apesar

do menor impacto, o evento é capaz de interromper a trajetória de secamento do

solo, restabelecendo os ńıveis de umidade do ińıcio do experimento. Apesar disto, o

evento não produziu resposta em termos de vazão registrada na estação (07300550),

localizada próximo ao exutório da bacia, o que ocorreu nos dois eventos menos in-

tensos que ocorreram depois.

O segundo evento a ser analisado, EVP2, mostrado na figura 6.11, teve duração

aproximada de 10 horas, ocorrendo entre as 18 horas (GMT) do dia 10 de julho e as

5 horas (GMT) do dia 11 de julho, produzindo uma intensidade média acumulada

de 37.25 [mm/h]. O peŕıodo correspondente a este evento foi analisado recentemente

em Mohr et al. (2000). O evento teve origem numa frente alinhada que cruzou a

bacia de sudoeste para nordeste, com o pico do evento ocorrendo na sexta hora,

com uma intensidade máxima próxima dos 50 [mm/h], atingindo a porção sudoeste.

Este evento foi responsável por um pico de quase 60 [m3/s] registrado na estação

(07300550) próxima ao exutório da bacia. Além disso, o estado de umidade médio

na bacia chegou bastante próximo à saturação e, em alguns pontos o mecanismos

de geração de escoamento por excesso de saturação foi ativado, como será mostrado

mais adiante.

Finalmente, o terceiro evento de precipitação, mostrado na figura 6.12, ocorreu

no dia 15 de julho, entre as 22 horas (GMT) e as 0 horas do dia 23 (GMT) de julho,

ou seja, apenas 4 dias após o EVP2. O evento produziu uma intensidade média

acumulada de 11,9 [mm/h]. Dada a intensidade do evento e o estado de umidade

médio da bacia elevado, era esperado uma resposta mais pronunciada em termos de

vazão. Este é um ponto que merece ser melhor investigado oportunamente.
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Figura 6.10: Precipitação acumulada do EVP1 - 4 de julho - 10-14 horas (GMT).

Figura 6.11: Precipitação acumulada do EVP2 - 10 e 11 de julho - 18-05 horas
(GMT).



158

Figura 6.12: Precipitação acumulada do EVP3 - 15 de julho - horas (GMT).

6.4.1 Efeitos nos prognósticos da umidade do solo

A evolução temporal da umidade do solo nas três camadas do EPHSTC e nas

duas camadas do modelo de controle, SVAT-ARPS, são avaliadas através das dife-

renças entre as simulações SIM1-SIM0 e SIM2-SIM1 para os três eventos de preci-

pitação. No caso das diferenças SIM1-SIM0, foram comparadas apenas as camadas

superficial, ws f c, e a camada correspondente à zona de ráızes, w2, uma vez que o

modelo de controle não inclui a terceira camada.

Umidade na camada superficial - ws f c

As diferenças espaciais na umidade da camada superficial, SIM1-SIM0 e SIM2-

SIM1, denominadas respectivamente por dWs1Ws2 e dWs2Ws1, para o primeiro

evento de precipitação , são mostradas nas figuras 6.13 e 6.15. Até a ocorrência do

primeiro evento de precipitação mais significativo, pode-se dizer que as diferenças

entre as umidades simuladas pelos dois modelos e, para as duas comparações de di-

ferenças, é praticamente inexistente. As pequenas diferenças em termos de conteúdo

de umidade no solo que surgem no tempo de simulação t = 371, mostrado no gráfico
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do canto superior esquerdo das figuras 6.13 e 6.15, são fundamentalmente devido

aos processos de difusão presentes no EPHSTC, que fazem com que o modelo perca

lentamente umidade para a terceira camada. A diferença espacial exibida nesse pro-

cesso é, entre outros fatores posśıveis, definida pela variabilidade espacial do tipo de

solo (veja figura 5.9), uma vez que os coeficientes presentes na formulação da perda

de água por difusão são dependentes da textura do solo. Entretanto, no caso das

diferenças SIM2-SIM1, ainda que bastante discreta, parece haver uma influência da

topografia na distribuição espacial da umidade superficial.

A segunda e terceira horas de precipitação são os intervalos onde occorre a maior

intensidade do evento, com uma média sobre toda a bacia de 2,94 [mm] na segunda

hora e 2,16 [mm] na terceira hora. Nos gráficos de umidade superficial correspon-

dentes à estes horários, mostrados nas figuras referidas, é posśıvel notar que, apesar

da baixa intensidade média, como os núcleos de maior intensidade localizaram-se de

forma mais concentrada em pontos diferentes nos dois intervalos de tempo, isso foi

capaz de gerar uma maior variabilidade espacial, percebida visualmente nos mapas

espaciais, nas escalas associadas e nos gráficos de dispersão mostrados nas figuras

6.14 e 6.16. Nestas escalas, nota-se que houve uma aumento tanto na variabilidade

quanto na intensidade das diferenças positivas. De toda forma, devido à intensidade

relativamente baixa deste evento, associada ao estado de umidade do solo bastante

seco, as diferenças foram pouco pronunciadas, tanto para as diferenças SIM1-SIM0

quanto para SIM2-SIM1, umas vez que as difereças entre as simulações são propor-

cionais aos gradientes de umidade do solo.

No EVP2, a dinâmica de variação das diferenças da umidade superficial do

solo é ligeiramente mais complexa, associado tanto à maior intensidade do evento,

que impõem gradientes mais acentuados, mas também à uma maior variabilidade

espacial da precipitação sobre a bacia. Inicia-se por avaliar o instante de simulação

referente ao tempo t = 522 (figura 6.4.1) da diferença SIM1-SIM0, correspondente à

primeira hora do EVP2 que, comparado ao instante t = 371 (figura 6.13), exibe uma

distribuição espacial extremamente semelhante. Entretanto, é posśıvel notar uma

leve diferença na intensidade das diferenças, provenientes do fato que o processo

de difusão vertical não teve tempo suficiente para reestabelecer os mesmos ńıveis

ocorridos antes do EVP1.

Seguindo a mesma linha e, observando agora o instante t = 522 (figura 6.19)

da diferença SIM2-SIM1, nota-se uma distribuição espacial bastante distinta. Este

efeito pode ser integralmente atribúıdo ao mecanismo de distribuição lateral da
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água no solo ao longo do peŕıodo sem chuvas (não mostrado), entretanto chama-se

a atenção para o fato que o efeito da distribuição espacial do solo não desaparece,

mais atua associado ao efeito da topografia.

À medida que o evento evolui, em que pese que, durante o peŕıodo de precipitação

pode-se notar uma distribuição espacial imposta em grande parte pela distribuição

espacial da própria precipitação, o efeito da redistribuição lateral de água no solo

condicionado pela topografia pode ser notado, comparando-se a seqüência dos grá-

ficos das figuras 6.15 e 6.19. Os tempos mostrados nestas figuras seguem a idéia de

mostrar um tempo que antecedeu o evento de precipitação, seguindo-se os tempos

em que ocorreram as variações mais sginificativas tanto no que diz respeito ao umi-

decimento quanto ao secamento e, por fim, o último instante de tempo mostrado

corresponde ao estado de umidade que antecedeu o EVP3.

Finalmente, as diferenças SIM1-SIM0 e SIM2-SIM1 para o EVP3, são mostra-

das nas figuras 6.21 e 6.23 e os respectivos gráficos de dispersão nas figuras 6.22

e 6.24. Pode-se dizer que a dinâmica verificada no EVP2 se confirma, entretanto,

como a precipitação apresentou uma distribuição espacial menos pronuciada do que

no evento anterior, impondo variabidade espacial praticamente em toda a bacia, o

efeito da redistribuição lateral ficou mais evidente. É posśıvel verificar que, para o

caso particular das diferenças SIM2-SIM1, as regiões que apresentaram diferenças

positivas, estão consistentemente associadas às regiões mais baixas e planas. Isto

significa que, conforme esperado, o EPHSTC com o esquema de redistribuição la-

teral ativado (SIM2) produziu mais umidade nas regiões mais baixas, ou seja, com

condições mais favoráveis à acumulação de água e, de outro lado, as regiões que

apresentaram diferenças negativas estão associadas à regiões com gradientes mais

favoráveis ao escoamento, ou seja, em regiões elevadas ou ecostas onde SIM2 produ-

ziu menos umidade. Essa consistência com a topografia não é verificada para o caso

das diferenças SIM1-SIM0.
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Figura 6.13: Diferenças na umidade superficial do solo (ws f c), calculada entre SIM1
e SIM0 para o primeiro evento de chuva avaliado - 04/jul/97 - de cima para baixo,
para os horários GMT (da esquerda para direita): 10 , 11 , 12, 13 e 14 h.
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Figura 6.14: Gráficos de dispersão da umidade do solo na superf́ıcie (ws f c), entre
SIM1 e SIM0 o primeiro evento de chuva avaliado - 04/jul/97 - de cima para baixo,
para os horários GMT (da esquerda para direita): 10 , 11 , 12, 13 e 14 h.
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Figura 6.15: Diferenças na umidade superficial do solo (ws f c), calculada entre SIM2
e SIM1 para o primeiro evento de chuva avaliado - 04/jul/97 - de cima para baixo,
para os horários GMT (da esquerda para direita): 10 , 11 , 12, 13 e 14 h.
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Figura 6.16: Gráficos de dispersão das diferenças de umidade do solo na superf́ıcie
(ws f c), entre SIM2 e SIM1 para o primeiro evento de chuva avaliado - 04/jul/97 - de
cima para baixo, para os horários GMT (da esquerda para direita): 10 , 11 , 12, 13
e 14 h.
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Figura 6.17: Diferenças na umidade superficial do solo (ws f c), calculada entre SIM1
e SIM0 para o segundo evento de chuva avaliado - 10 e 11 /jul/97 - de cima para
baixo, da esquerda para direita: 10, 20, 23, 03, 09, 10, 19 e 20 h - horário (GMT).
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Figura 6.18: Gráficos de dispersão da umidade do solo na superf́ıcie (ws f c), entre
SIM1 e SIM0 para o segundo evento de chuva avaliado - 10 e 11 /jul/97 - de cima
para baixo, da esquerda para direita: 10, 20, 23, 03, 09, 10, 19 e 20 h - horário
(GMT).
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Figura 6.19: Diferenças na umidade superficial do solo (ws f c), calculada entre SIM2
e SIM1 para o segundo evento de chuva avaliado - 10 e 11 /jul/97 - nos horários
GMT (de cima para baixo, da esquerda para direita): 19, 20, 21 e 23/10 julho e 01,
03, 12/11 julho e 17/15 julho.
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Figura 6.20: Gráficos de dispersão das diferenças de umidade do solo na superf́ıcie
(ws f c), entre SIM2 e SIM1 para o segundo evento de chuva avaliado - 10 e 11 /jul/97
- nos horários GMT (de cima para baixo, da esquerda para direita): 19, 20, 21 e
23/10 julho e 01, 03, 12/11 julho e 17/15 julho.
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Figura 6.21: Diferenças na umidade superficial do solo (ws f c), calculada entre SIM1
e SIM0 para o terceiro evento de chuva avaliado - 15 /jul/97 - nos horários GMT
(de cima para baixo, da esquerda para direita): 18, 20, 22/15 julho e 00/16 julho.
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Figura 6.22: Gráficos de dispersão das diferenças de umidade do solo em (ws f c), entre
SIM1 e SIM0 para o terceiro evento de chuva avaliado - 15 /jul/97 - nos horários
GMT (de cima para baixo, da esquerda para direita): 18, 20, 22/15 julho e 00/16
julho.
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Figura 6.23: Diferenças na umidade superficial do solo (ws f c), calculada entre SIM2
e SIM1 para o terceiro evento de chuva avaliado - 15 /jul/97 - nos horários GMT
(de cima para baixo, da esquerda para direita): 18, 20, 22/15 julho e 00/16 julho.
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Figura 6.24: Gráficos de dispersão das diferenças de umidade do solo na superf́ıcie
(ws f c), entre SIM2 e SIM1 para o terceiro evento de chuva avaliado - 15 /jul/97 -
nos horários GMT (de cima para baixo, da esquerda para direita): 18, 20, 22/15
julho e 00/16 julho.
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Umidade na zona de subráızes - w2

As diferenças espaciais SIM1-SIM0 e SIM2-SIM1 para a umidade da zona de

subráızes, denominadas respectivamente por dW21W20 e dW22W21 são mostradas

nas figuras 6.25 e 6.27 para o EVP1, nas figuras 6.29 e 6.31 para o EVP2 e, figuras

6.33 e 6.35 para o EVP3. Os respectivos gráficos de dispersão são apresentados nas

figuras 6.26 e 6.28; 6.30 e 6.32; e, 6.34 e 6.35. Em que pese a marcada diferença

na dinâmica de comportamento desta camada em relação à camada superficial, os

tempos selecionados para serem exibidos são os mesmos já utilizados para os três

eventos.

No caso da camada relativa à zona de subráızes dois comportamentos podem

ser destacados em relação à dinâmica estabelecida para a camada superficial. O

primeiro é que, de forma geral, os efeitos verificados para a camada superficial sofrem

um retardo no tempo, ou seja, os padrões espaciais verificados tendem a se repetir

com algumas horas de retardo. Isto é esperado e está compat́ıvel tanto com as

caracteŕısticas da camada superficial, que apresenta um comportamento dinâmico

de trocas mais rápidas, quanto com as caracteŕıticas da camada da zona de subráızes

que exibe uma resposta mais lenta. O outro ponto permı́ti-nos delimitar claramente

o comportamento diferenciado das três simulações.

No caso das diferenças SIM1-SIM0, os gráficos de dispersão para os três eventos

de precipitação analisados, mostram que o modelo de controle SVAT-ARPS utili-

zado na SIM0, à medida que aumenta a intensidade das diferenças, associadas a

uma maior intensidade do evento de precipitação, produz mais umidade do que o

EPHSTC utilizado na SIM1. Esse efeito é provocado pela combinação da inclusão

do esquema de infiltração variável, que permite ao modelo gerar escoamento su-

perficial de forma mais consistente, e pela inclusão da drenagem gravitacional, que

trasnfere água para a zona de subráızes. Estes efeitos são fortemente controlados

pela distribuição espacial do solo, o que fica mais evidente nos gráficos de dispersão

dos EVP2 e EVP3. Nestes gráficos aparece uma tendência de formação de estrutu-

ras verticais em diferentes patamares de diferenças, que podem estar associados à

diferentes valores de textura do solo. Particularmente nos gráficos de dispersão do

EVP3, no topo destas estruturas sugem patamares que coincidem com os valores de

Wsat para as diferentes texturas de solo, indicando que, em alguns pontos a saturação

foi atingida.

No caso das diferenças SIM2-SIM1, que traduzem de forma mais espećıfica o
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efeito da redistribuição lateral, apesar dos gráficos de dispersão apontarem para uma

tendência dos modelos produzirem estimativas extremamente próximas, indicando

inicialmente que a redistribuião laterel não é capaz de produzir diferenças significati-

vas, a análise dos mapas espaciais mostra a existência de uma estrutura espacial das

diferenças marcadamente condicionada pela topografia, o que provavelmente indica

um efeito da redistribuição lateral de água.

Esta questão merece ser aprofundada, na medida em que seja posśıvel obter a

vazão no exutório da bacia e, conseqüentemente, uma idéıa mais precisa a respeito do

escoamento subsuperficial gerado. Uma possibilidade para a verificação da coerência

das estruturas de variação espacial seria a utilização de ferramentas de geoestat́ıtica

tais como variogramas e covariogramas (Journel e Huijbregts, 1978).
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Figura 6.25: Diferenças na umidade do solo em (w2), calculada entre SIM1 e SIM0
para o primeiro evento de chuva avaliado - 04/jul/97 - nos horários GMT (de cima
para baixo, da esquerda para direita): 10 , 11 , 12, 13 e 14 h.
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Figura 6.26: Gráficos de dispersão das diferenças de umidade do solo em (w2),
calculada entre SIM1 e SIM0 para o primeiro evento de chuva avaliado - 04/jul/97
- nos horários GMT (de cima para baixo, da esquerda para direita): 10 , 11 , 12, 13
e 14 h - horário (GMT).
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Figura 6.27: Diferenças na umidade do solo em (w2), calculada entre SIM2 e SIM1
para o primeiro evento de chuva avaliado - 04/jul/97 - nos horários GMT (de cima
para baixo, da esquerda para direita): 10 , 11 , 12, 13 e 14 h.
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Figura 6.28: Gráficos de dispersão das diferenças de umidade do solo em (w2),
calculada entre SIM2 e SIM1 para o primeiro evento de chuva avaliado - 04/jul/97
- nos horários GMT (de cima para baixo, da esquerda para direita): 10 , 11 , 12, 13
e 14 h - horário (GMT).
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Figura 6.29: Diferenças na umidade do solo em (w2), calculada entre SIM1 e SIM0
para o segundo evento de chuva avaliado - 10 e 11 /jul/97 - de cima para baixo, da
esquerda para direita: 10, 20, 23, 03, 09, 10, 19 e 20 h - horário (GMT).
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Figura 6.30: Gráficos de dispersão da umidade do solo em (w2), entre SIM1 e SIM0
para o segundo evento de chuva avaliado - 10 e 11 /jul/97 - de cima para baixo, da
esquerda para direita: 10, 20, 23, 03, 09, 10, 19 e 20 h - horário (GMT).



181

Figura 6.31: Diferenças na umidade do solo em (w2), calculada entre SIM2 e SIM1
para o segundo evento de chuva avaliado - 10 e 11 /jul/97 - de cima para baixo, da
esquerda para direita: 10, 20, 23, 03, 09, 10, 19 e 20 h - horário (GMT).
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Figura 6.32: Gráficos de dispersão da umidade do solo em (w2), entre SIM2 e SIM1
para o segundo evento de chuva avaliado - 10 e 11 /jul/97 - de cima para baixo, da
esquerda para direita: 10, 20, 23, 03, 09, 10, 19 e 20 h - horário (GMT).
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Figura 6.33: Diferenças na umidade do solo em (w2), calculada entre SIM1 e SIM0
para o terceiro evento de chuva avaliado - 15 /jul/97 - nos horários GMT (de cima
para baixo, da esquerda para direita): 18, 20, 22/15 julho e 00/16 julho.
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Figura 6.34: Gráficos de dispersão da umidade do solo em (w2), entre SIM1 e SIM0
para o terceiro evento de chuva avaliado - 15 /jul/97 - nos horários GMT (de cima
para baixo, da esquerda para direita): 18, 20, 22/15 julho e 00/16 julho.
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Figura 6.35: Diferenças na umidade do solo em (w2), calculada entre SIM2 e SIM1
para o terceiro evento de chuva avaliado - 15 /jul/97 - nos horários GMT (de cima
para baixo, da esquerda para direita): 18, 20, 22/15 julho e 00/16 julho.



186

Figura 6.36: Gráficos de dispersão da umidade do solo em (w2), entre SIM2 e SIM1
para o terceiro evento de chuva avaliado - 15 /jul/97 - nos horários GMT (de cima
para baixo, da esquerda para direita): 18, 20, 22/15 julho e 00/16 julho.
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6.4.2 Impactos no balanço de energia e fluxos verticais

Os impactos das modificações implementadas no EPHSTC serão avaliados a par-

tir das diferenças encontradas na umidade do solo. Inicialmente espera-se que haja

uma consistência entre as regiões que apresentaram diferenças negativas na umidade

do solo, de maneira que elas estejam associadas à regiões produzam menos fluxo de

calor latente. Ao contrário, as regiões que apresentaram diferenças positivas para a

umidade do solo estejam associadas à uma maior produção de fluxo de calor latente.

Esta avaliação não é trivial, uma vez que, o fluxo de calor latente é alimentado

tanto pela camada superficial, quanto pela camada da zona de subráızes. E, con-

forme visto nas seções anteriores, essas duas camadas apresentam dinâmica distinta

ao longo tempo. Em seguida, espera-se que, para o caso particular das diferenças

entre as simulações SIM2 e SIM1, superpostas ao efeito anterior, as regiões de maior

produção de fluxo de calor latente, estejam associadas às regiões mais baixas e pla-

nas e, ao contrário, as regiões de menor produção de fluxo de calor latente, estejam

associadas às regiões mais altas e com gradientes mais favoráveis ao escoamento.

Efeitos nos fluxos de calor latente - LE

As diferenças espaciais SIM1-SIM0 e SIM2-SIM1 no fluxo de calor latente, de-

nominados respectivamente por dLE1LE0 e dLE2LE1, são apresentadas nas figuras

6.37 e 6.39 para o EVP1; 6.41 e 6.43 para o EVP2; e, 6.45 e 6.47 para o EVP3. Os

respectivos gráficos de dispersão são apresentados nas figuras 6.38, 6.40, 6.42, 6.44,

6.46 e 6.48. A análise será procedida, com o aux́ılio das figuras referidas, partindo-

se de elementos mais gerais, verificados para os três eventos analisados e para as

diferentes simulações, evoluindo para os detalhes que explicitam as diferenças entre

cada modelo. Além disso, para manter a consitência com as análises anteriores,

serão utilizados os mesmos tempos.

O primeiro ponto a ser observado refere-se ao comportamento de LE durante o

evento de precipitação. Analisando-se os gráficos de dispersão fica claro que, durante

o evento de precipitação as diferenças entre as simulações tendem a desaparecer. Isto

deve-se a dois fatores principais. Um deles é que, durante o evento de precipitação,

existe uma tendência conhecida de diminuição drástica nos fluxos de calor latente.

O outro é que, à exemplo do que ocorreu na umidade do solo e, novamente, durante

o evento de precipitação, as diferenças não são controladas exclusivamente pelas

heterogeneidades espaciais, impostas mais fortemente pela variabilidade espacial da
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própria precipitação.

Um efeito secundário, associado à esta imposição da precipitação, é que, apesar

dos gráficos de dispersão exibirem comportamentos semelhantes para as duas com-

parações entre simulações, as estruturas espacias das diferenças exibem comporta-

mentos bastante distintos. No caso da diferença SIM1-SIm0, essa estrutura espacial

acompanha em grande medida a combinação da distribuição espacial do solo e da

vegetação. Para o caso da diferença SIM2-SIM1, a estrutura espacial se comporta de

maneira semelhante à topografia e de forma consistente com a redistribuição lateral

de água no solo, ou seja, onde há maior acúmulo de umidade, em regiões baixas, há

um aumento no fluxo de calor senśıvel na SIM2, gerando diferenças positivas.

Apesar da consitência verificada nas diferenças positivas e negativas entre o

estado de umidade do solo e o fluxo de calor latente, existe um comportamento

epaço-temporal bastante complexo, ou seja de dif́ıcil avaliação, que vai além dessa

simples diferença. Por exemplo, é posśıvel notar que, antes do primeiro evento mais

significativo de precipitação, as diferenças entre os fluxos de calor latente estimados

pelos dois modelos já apresenta valores significativos.

Esta situação é bem ilustada no primeiro gráfico de dispersão apresentado na

figura 6.38, rerefente à primeira hora do primeiro evento de precipitação. Diferenças

positivas em torno de 10 W/m2 são obtidas na maior parte da bacia. Em poucas

regiões, existe uma variação maior nas diferenças negativas, que vão de -10 à -

70 W/m2. A estrutura da distribuição espacial sugere uma forte relação com a

distribuição da textura do solo (veja figura 5.9).
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Figura 6.37: Diferenças no fluxo de calor latente (LE), calculado entre SIM1 e SIM0
para o primeiro evento de chuva avaliado - 04/jul/97 - nos horários GMT (de cima
para baixo, da esquerda para direita): 10 , 11 , 12, 13 e 14 h.
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Figura 6.38: Gráficos de dispersão do fluxo de calor latente, calculado entre SIM1 e
SIM0 para o primeiro evento de chuva avaliado - 04/jul/97 - nos horários GMT (de
cima para baixo, da esquerda para direita): 10 , 11 , 12, 13 e 14 h.
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Figura 6.39: Diferenças no fluxo de calor latente (LE), calculado entre SIM2 e SIM1
para o primeiro evento de chuva avaliado - 04/jul/97 - nos horários GMT (de cima
para baixo, da esquerda para direita): 10 , 11 , 12, 13 e 14 h.
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Figura 6.40: Gráficos de dispersão do fluxo de calor latente, calculado entre SIM1 e
SIM0 para o primeiro evento de chuva avaliado - 04/jul/97 - nos horários GMT (de
cima para baixo, da esquerda para direita): 10 , 11 , 12, 13 e 14 h.
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Figura 6.41: Diferenças no fluxo de calor latente (LE), calculado entre SIM1 e SIM0
para o segundo evento de chuva avaliado - 10 e 11 /jul/97 - de cima para baixo, da
esquerda para direita: 10, 20, 23, 03, 09, 10, 19 e 20 h - horário (GMT).
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Figura 6.42: Gráficos de dispersão do fluxo de calor latente, calculado entre SIM1
e SIM0 para o segundo evento de chuva avaliado - 10 e 11 /jul/97 - de cima para
baixo, da esquerda para direita: 10, 20, 23, 03, 09, 10, 19 e 20 h - horário (GMT).
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Figura 6.43: Diferenças no fluxo de calor latente (LE), calculado entre SIM1 e SIM0
para o segundo evento de chuva avaliado - 10 e 11 /jul/97 - de cima para baixo, da
esquerda para direita: 10, 20, 23, 03, 09, 10, 19 e 20 h - horário (GMT).
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Figura 6.44: Gráficos de dispersão do fluxo de calor latente, calculado entre SIM1
e SIM0 para o segundo evento de chuva avaliado - 10 e 11 /jul/97 - de cima para
baixo, da esquerda para direita: 10, 20, 23, 03, 09, 10, 19 e 20 h - horário (GMT).
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Figura 6.45: Diferenças no fluxo de calor latente (LE), calculado entre SIM1 e SIM0
para oterceiro evento de chuva avaliado - 15 /jul/97 - nos horários GMT (de cima
para baixo, da esquerda para direita): 18, 20, 22/15 julho e 00/16 julho.
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Figura 6.46: Gráficos de dispersão do fluxo de calor latente, calculado entre SIM1 e
SIM0 para o terceiro evento de chuva avaliado - 15 /jul/97 - nos horários GMT (de
cima para baixo, da esquerda para direita): 18, 20, 22/15 julho e 00/16 julho.
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Figura 6.47: Diferenças no fluxo de calor latente (LE), calculado entre SIM2 e SIM1
para o terceiro evento de chuva avaliado - 15 /jul/97 - nos horários GMT (de cima
para baixo, da esquerda para direita): 18, 20, 22/15 julho e 00/16 julho.
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Figura 6.48: Gráficos de dispersão do fluxo de calor latente, calculado entre SIM2 e
SIM1 para o terceiro evento de chuva avaliado - 15 /jul/97 - nos horários GMT (de
cima para baixo, da esquerda para direita): 18, 20, 22/15 julho e 00/16 julho.
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7 Conclusões e recomendações

Neste caṕıtulo, são apresentadas as principais conclusões e recomendações deste

trabalho de pesquisa. Inicialmente, apresenta-se uma śıntese dos principais resulta-

dos obtidos, delimitando até onde foi posśıvel avançar na direção do acoplamento

bidirecional entre uma prametrização hidrológica da superf́ıcie terrestre com uma

nova abordagem para a distribuição lateral da água no solo e um modelo atmosfé-

rico de mesoescala. Em seguida, aborda-se as simplificações utilizadas na presente

formulação e as limitações do EPHSTC. Segue-se com uma śıntese dos efeitos iden-

tificados devido a inserção dos mecanismos de geração de escoamento e do esquema

de distribuição lateral da água no solo. As recomendações foram organizadas em

torno de questões fundamentais como a definiçào do estado inicial e processos de

assimilaçào de dados, os problemas de escala, propagação do escoamento superficial

e, por último, questões envolvendo a obtenção de dados para pesquisa e aplicações

desses modelos de forma mais consistente.

7.1 Conclusões

O presente trabalho envolveu a contrução do código computacional de um es-

quema de parametrização hidrológica da superf́ıcie terrestre continental, que foi

denominado de EPHSTC, incluindo uma abordagem para a distribuição lateral da

água no solo. Constrúıdo a partir do código computacional do modelo de solo do mo-

delo atmosférico ARPS (Xue et al., 1995, 2000), seu acoplamento com este modelo

é direto. De toda forma, uma interface geral foi prevista para controlar eventu-

ais discrepâncias de escalas espaciais e temporais e facilitar a implementação do

acoplamento com outros modelos atmosféricos. O EPHSTC pode operar ainda em

modo desacoplado. Nessa configuração, pode funcionar como um modelo hidrológico

distribúıdo, sendo extremamente útil para estudos que buscam avaliar os impactos

devido a alterações no cobertura vegetal e uso do solo, e também podem operar em
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conjunto com esquemas de assimilação de dados de umidade do solo para modelos

atmosféricos de mesoescala.

O EPHSTC, operando acoplado a modelos atmosféricos de mesoescala, deve

ser capaz de fornecer as condições de contorno na superf́ıcie terrestre continental de

forma semelhante às parametrizações atualmente existentes, uma vez que, resultados

similares aos apresentados pelo modelo de solo de duas camadas do ARPS foram

verificados. Entretanto, como o EPHSTC resolve melhor os mecanismos de geração

de escoamento superficial e ainda, distribui a umidade de forma mais realista, existe

a potencialidade de, em modo acoplado (não avaliado neste trabalho), haver ganhos

nos resultados das simulações atmosféricas, uma vez que as diferenças de umidade

foram consistentemente verificadas em relação à hipótese preconizada. O EPHSTC

com distribuição lateral gerou mais umidade em regiões mais baixas e planas e,

portanto mais fluxo de calor latente e, ao contrário, gerou menos umidade e menos

fluxo de calor latente em regiões com topografia mais acidentada.

Cabe ressaltar, que o tempo adicional de simulação requerido quando ativada

a parametrização de distribuição lateral do solo, não é significativamente maior.

Entretanto, essa é uma avaliação subjetiva que deve ser melhor verificada.

Esse esquema pode funcionar em modo desacoplado, como um modelo hidro-

lógico distribúıdo, e pode ser acoplado diretamente ao modelo ARPS (Xue et al.,

1995, 2000), bem como a outros modelos atmosféricos de mesoescala, por meio de

interfaces a serem implementadas. A capacidade operacional do modelo, ou seja, sua

eficiência do ponto de vista computacional, é garantida pela utilização do mesmo es-

quema numérico empregado no modelo ARPS para a integração do esquema vertical

do EPHSTC e pelo esquema de redistribuição lateral da água no solo, emprestado

do modelo DHSVM e acoplado ao modelo de solo de forma iterativa.

Foi mostrado que o acoplamento de modelos atmosféricos e hidrológicos, em que

pese o longo caminho que ainda precisa ser percorrido, pode realmente contribuir

para uma melhoria significativa para os modelos atmosféricos. O que não foi posśıvel

mostrar ainda é a possibilidade de se obter simulações hidrológicas a partir do aco-

plamento desses modelos, apesar da literatura apresentar alguns poucos resultados

promissores.

Os processos de calibração, mesmo que realizados a priori, ou seja, mediante o

ajuste de uma série de parâmetros para determinadas condições e regiões espećıficas,

permitem, de uma forma geral, que as parametrizações apresentem bons resultados,
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mesmo que suas formulações não sejam as mais reaĺısticas do ponto de vista dos

processos f́ısicos descritos. Esse procedimento torna a comparação entre diferentes

formulações de modelos bastante cŕıtica, sendo necessária a utilização de abordagens

mais refinadas para tentar separar as reais causas de um determinado comporta-

mento. Neste trabalho, devido ao tempo empregado na formulação conceitual da

parametrização e contrução do código computacional, não foi posśıvel utilizar essas

abordagens e proceder a essas análises mais cautelosas. Resta, portanto, incluir essa

questão como recomendação, o que será feito mais adiante.

7.1.1 Simplificações e limitações do EPHSTC

É importante alertar para o fato que, ao longo do desenvolvimento do presente

trabalho, uma série de evoluções nos diversos componentes dos inúmeros modelos

de para-metrização da superf́ıcie terrestre continental atualmente dispońıveis foram

verificados. Entretanto, muitas dessas evoluções encontram-se ainda em fase de ava-

liação, muitas vezes à espera de um conjunto de dados adequado que permita uma

verificação mais conclusiva. A propósito, esse talvez tenha sido uma das maiores

dificuldades que o presente trabalho enfrentada, pois, mesmo diante da massa de

dados disponibilizada pelo experimento SGP97, a tarefa de confrontar o comporta-

mento espacial do modelo com os dados observados não foi totalmente atingida. Por

exemplo, para a comparação dos fluxos verticais, apenas uma estação foi posśıvel

de ser utilizada. Possivelmente, existam dados espaciais obtidos por sensores em-

barcados em aeronaves, entretanto o seu processamento exige um esforço enorme,

na medida que os algoritmos adequados são de dif́ıcil obtenção. Observa-se, nesse

ponto que, todos os programas para compilação de dados, conversão de formatos e

preparação da base de dados necessária foram constrúıdos dentro do escopo desse

trabalho.

De toda forma, a proposta do presente trabalho não foi obter a melhor para-

metrização da superf́ıcie terrestre, mas sim implementar e avaliar um esquema de

distribuição lateral de água no solo que possa ser inclúıdo, a prinćıpio, em qualquer

parametrização da superf́ıcie terrestre. Sendo assim, o enfoque dessa avaliação foi

direcionado para apontar as limitações do EPHSTC com relação ao esquema de

distribuição lateral de água no solo.

Uma vez que o modelo DHSVM representa praticamente uma versão distribúıda

da abordagem de áreas de contribuição parcial adotada pelo modelo TOPMODEL,
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tendo o gradiente de topografia como forçante, pode-se dizer que as principais sim-

plificações e limitações exaustivamente discutida na literatura (Francini e Pacciani,

1991; Franchini et al., 1991), aplicam-se quase que integralmente ao processo de re-

distribuição lateral aqui utilizado. As equações do DHSVM são totalmente análogas

às do TOPMODEL, sendo que, em vez de serem aplicadas de acordo com o ı́ndice

topográfico, elas são aplicadas localmente à cada ponto de grade da bacia, de acordo

com a resolução do modelo digital do terreno adotado. Assim, torna-se posśıvel o

conhecimento das variáveis do escoamento em cada ponto de grade, sendo que, para

tanto, é necessário a definição da direção do escoamento também em cada ponto de

grade.

A obtenção da direção do escoamento representou, sem dúvida nenhuma, uma

das grandes dificuldades a serem superadas. Entretanto, a avaliação é que, a par-

tir dos algoritmos atualmente dispońıveis, juntamente com mais algum esforço no

sentido de aperfeiçoar os processos de identificação da direção de fluxo e melhorar a

eficiência computacional dos algoritmos, acredita-se que essa abordagem permitirá

a construção de esquemas de distribuição de água ao mesmo tempo simples e consis-

tentes com a f́ısica do escoamento subsuperficial e superficial. Além disso, torna-se

mais viável promover a interação entre os escoamentos subterrâneo e superficial.

7.1.2 Implicações devido à inserção dos mecanismos de ge-
ração do escoamento

A introdução de parametrizações para a geração de escoamento superficial na

escala de sub-grade destina-se a definir com maior precisão os volumes de água a se-

rem propagados pelo escoamento subsuperficial e superficial. As diferenças entre as

simulações SIM1 e SIM0 confirmam os resultados de Liang e Xie (2001), que mostra-

ram que a infiltração e o escoamento superficial gerado devido ao excesso em relação

à saturação são dois mecanismos de geração de escoamento importantes. A ausência

de um dos dois pode causar erros significativos na produção do escoamento total e

na definição do estado de umidade do solo, particularmente em aplicações onde a

variabilidade na escala de sub-grade da heterogeneidade do solo é importante. Estes

efeitos tornam-se mais pronunciados em peŕıodos onde há uma variação abrupta de

um estado seco para úmido e com a ocorrência de grandes precipitações.

A época de realização do experimento SGP97 é particularmente adequado para

essa verificação uma vez que um peŕıodo longo sem precipitação antecedeu o expe-
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rimento e os dois eventos utilizados como estudo de caso, com intensidades mar-

cadamente diferentes, permitiram a verificação da questão delineada. Apesar do

mecanismo de geração de escoamento superficial por excesso de saturação não ser

dominante, em particular em regiões semi-áridas como é o caso da bacia do rio Lit-

tle Washita, quando ocorrem chuvas intensas, a ausência desses mecanismos podem

levar a uma subestimativa do escoamento superficial, com impactos na vazão gerada

pelo modelo e, superestimativa da umidade do solo, connseqüentes impactos nos

fluxos verticais de calor, particularmente nos fluxos de calor latente.

Desta forma, essa é uma questão fundamental tanto do ponto de vista do acopla-

mento superf́ıcie-atmosfera, quanto do ponto de vista hidrológico, uma vez que, con-

forme apontaram Cordova e Rodriguez-Iturbe (1983), o problema maior do ponto de

vista do balanço de água é o que propagar e não tanto como propagar. Infelizmente,

devido à ausência das estimativas da vazão no exutório da bacia, uma confirmação

mais decisiva, relacionando os efeitos da parametrização de geração de escoamento

na escala de sub-grade com a vazão simulada pelo modelo não foi posśıvel.

7.1.3 Implicações devido à distribuição lateral do escoamento

A inclusão da distribuição lateral de água no solo foi avaliada pela diferença

entre as simulações SIM3, onde foi ativado o algoritmo de redistribuição, e SIM2.

Verificou-se que, durante o peŕıodo mais seco que antecedeu os dois eventos de

precipitação tomados como estudo de caso, praticamente não ocorrem diferenças

induzidas pela redistribuição lateral. Essa constatação está coerente, na medida

que, não havendo água suficiente dispońıvel para ser redistribúıda, os dois algoritmos

produzirão as mesmas condições. Entretanto, após os eventos de precipitação mais

significativos, o processo de redistribuição de água através do gradiente de topografia

passa a atuar e, portanto, passam a ocorrer as diferenças entre os modelos.

Apesar da complexidade espaço-temporal com que ocorre o processo, pode-se

verificar uma consistência com relação ao efeito da topografia na redistribuição da

umidade do solo e, conseqüentemente nos fluxos de superf́ıcie, em particular no fluxo

de calor latente. De forma geral, houve um aumento da umidade do solo nas regiões

localizadas nos vales e regiões mais planas e diminuição da umidade nas regiões

de gradiente mais favorável ao escoamento, ou seja, nas regiões de encostas. Isto

acarretou um aumento de fluxo de calor latente nas regiões de aumento de umidade

e, de forma conssitente, diminuição do fluxo de calor latente onde houve menor
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disponibilidade de umidade.

Esse impacto verifica-se de forma diferenciada nas diferentes camadas do solo.

Na camada mais superficial, até 10 cm, o impacto ocorre de forma instantânea, sendo

que a variabilidade da umidade do solo é bastante condicionada pela distribuição

espacial e pela intensidade da precipitação. Entretanto, assim que a precipitação

termina, a topografia passa a controlar rapidamente a redistribuição lateral da água.

No caso da camada da zona de ráızes, o impacto da precipitação é percebido com

algum atraso e o controle da redistribuição fica a cargo dos gradientes da linha

d’água determinados fundamentalmente pela topografia e propriedades associadas à

textura do solo.

7.1.4 Implicações devido à demanda de dados e calibração

De forma semelhante à maioria dos esquemas de parametrização da superf́ıcie,

o EPHSTC requer uma quantidade considerável de dados para sua aplicação. A

inclusão da distribuição lateral da água no solo não gera a necessidade direta de

nenhum dado primário novo. A necessidade de novos dados e parâmetros restringe-

se a dados secundários, extráıdos dos dados primários comumente utilizados pelas

parametrizações existentes.

Nota-se, entretanto, que a disponibilidade de dados primários e secundários de

boa qualidade e na resolução espacial adequada, são fundamentais para obtenção

de simulações válidas. Por exemplo, a caracterização adequada da textura do solo,

pontualmente e espcialmente e a definição dos parâmetros derivados desempenham

papel fundamental nos valores simulados e na estrutura espacial resultante.

Finalmente, pode-se afirmar que a introdução de esquemas de ditribuição lateral

de água no solo, tornando as parametrizações da superf́ıcie terrestre continental

mais próximas dos modelos hidrológicos, pode contribuir de forma concreta para a

melhoria das simulações atmosféricas.

7.2 Recomendações

As recomendações estão organizadas em questões consideradas relevantes do

ponto de vista da distribuição lateral da água no solo. Cada tópico inicia-se pelas

questões que se relacionam com o presente trabalho, seguindo-se as recomendações
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a serem consideradas em trabalhos futuros.

7.2.1 Questões relacionadas com o estado de inicialização
do modelo

Apesar de se ter realizado, de forma exaustiva, testes para a avaliação da sensi-

bilidade do modelo em relação às condições iniciais, os resultados não encontram-se

no presente texto por não terem sido sistematizados em tempo hábil. De toda forma,

ressalta-se que o modelo apresenta sensibilidade com relação à condição inicial de

umidade do solo, de uma forma mais pronunciada e, num segundo plano, à tempe-

ratura da superf́ıcie, Ts e ao gradiente de temperatura no solo, ou seja, a diferença

entre T2 e Ts.

Em virtude disso e, corroborando os estudos de Chen e Duhia (2001), recomenda-

se fortemente o desenvolvimento de esquemas de assimilação voltados para a iniciali-

zação dos estados de umidade e temperatura. No caso da umidade, para simulações

de cuto e médio prazo, atenção especial deve ser dada para a umidade na zona de

ráızes, w2. Para simulações mais longas a camada localizada na zona de subráızes

pode apresentar influência significativa.

7.2.2 Questões relacionadas com os problemas de escala

A resolução de 100×100 m, adotada para a avaliação do desempenho do modelo

mostrou-se adequada para o cálculo dos fluxos de superf́ıcie e para as estimativas

da umidade do solo na escala da bacia. As simulações na escala de 30× 30 m não

puderam ser realiadas devido à demandas computacionais. Existe a necessidade de se

fazer uma otimização melhor do uso e requisitos de memória do código computacional

para que simulações em escalas mais refinadas possam ser realizadas. Em virtude

disso, os estudos do comportamento da EPHSTC para diferentes resoluções não

pode ser realizado.

De toda forma, conforme mostrado nos caṕıtulos 2 e 3, estudos multiescala

têm sido freqüêntemente realizados no sentido de identificar o comportamento das

variáveis e dos parâmetros dos modelos nas diferentes escalas. De forma geral têm-

se veriricado que, tanto as variáveis como os parâmetros sofrem influência da escala

de modelagem. Dessa forma, recomenda-se que estudos desse tipo sejam realiados,

inclusive para subsidiar a construção de esquemas de transposição de escalas que
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serão necessários para acoplamentos bidirecionais onde os modelos atmosféricos e

hidrológicos operem em escalas diferentes.

Nessa mesma direção, as técnicas de agregação utilizadas como estratégias de

acoplamento para lidar com a defasagem de escalas merecem atenção, na medida em

que elas podem contribuir de maneira decisiva para a construção de parametrizações

ao mesmo tempo mais sofisticadas do ponto de vista f́ısico e mais efecientes do ponto

de vista computacional.

7.2.3 Questões ligadas à propagação do escoamento super-
ficial

A propagação do escoamento superficial neste trabalho foi tratada de forma

bastante simplificada e pouco sofisticada. Existem esquemas de propagação que

podem introduzir algum grau de sofisticação e, portanto um pouco mais de realismo

sem, entretanto tornar-se demasiadamente complexos. Além disso, é importante

manter a parcimônia em termos do número de parâmetros, mas também em termos

de demanda computacional. A implementação de esquemas mais complexos que

demandem parâmetros de geometria da rede de drenagem e caracteŕısticas f́ısicas

podem ser interessntes para a utilização dessa parametrização em modo desacoplado,

operando apenas como modelo hidrológico.

No cenário de modelagem hidrometeorológica brasileiro existem poucos esforços

no sentido de se desenvolver estratégias coordenadas para a aquisição de dados que

integrem as necessidades de observação e modelagem de forma consistente. Estudos

na direção de se definir conjuntos de dados, amostragem espacial e temporal devem

levar em conta as abordagens de modelagem mais promissoras.

Nesse sentido, e para dar suporte, agilidade e viabilidade para a apicação de para-

metrizações semelhantes a aqui apresentada, existe a necessidade de uma base de

dados cartográficas dos parâmetros primários e respectivos parâmetros secundários.



Referências Bibliográficas
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BLÖSCHL, G.; GRAYSON, R. B.; SIVAPALAN, M. On the representative
elementary area (REA) concept and its utility for distributed rainfall-runoff
modelling. Hydrological Processes, v. 9, p. 313–330, 1995.
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MAUSER, W.; SCHäDLICH, S. Modelling the spatial distribution of
evapotranspiration on different scales using remote sensing. Journal of Hydrology,
v. 212-213, p. 250–267, 1998.

MCCUMBER, M.; PIELKE, R. A. Simulations of the effects of surface fluxes of
heat and moisture in a mesoscale numerical model. pat i: Soil layer. Journal of
Geophysical Research, v. 86, p. 9929–9938, 1981.

MCCUMBER, M. C. A Numerical Simulation of the Influence of Heat and
Moisture Fluxes Upon Meso-Scale Circulations. Tese (Doutorado) — University of
Virginia, 1980.

MCNAUGHTON, K. G. Evaporation and advection, parts 1 and. Quart. J. Royal
Meteor. Soc., v. 102, p. 181–191, 1976.

MENGELKAMP, H. T.; WARRACH, K.; RASCHKE, E. SEWAB - a
parametrization of the surface energy and water balance for atmospheric and
hydrologic models. Advances in Water Resources, v. 23, p. 165–175, 1999.
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WESTERN, A. W.; BLÖSCHL, G. On the spatial scaling of soil moisture. Journal
of Hydrology, v. 217, p. 203–224, 1999.
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