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Por um lado, existe a atitude hoje necessdria para enfrentar
a complexidade do real, rejeitando as visdes simplistas que
apenas confirmam os nossos habitos de representacfio do mundo;
hoje precisamos de um mapa do labirinto, o mais pormenorizado
possivel . Por outro lado, h4 o fascinio do labirinto enquanto tal,
do perder-se no labirinto, do represenfar esta auséncia de
caminhos de saida como a verdadeira condicio do homem. No
distinguir os dois propdsitos um do outro queremos por a nossa
atencdo critica, tendo todavia presente que nem sempre se podem
distinguir com um corte nitido [...] Fica de fora quem acredita
poder vencer os labirintos fugindo da sua dificuldade [...] E o
desafio ao labirinto que desejamos salvar [...] e distinguir da [...]
rendi¢do ao labirinto.

ITALO CALVINO, 1962
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INTRODUCAO

O objectivo do trabalho que me propus desenvolver ¢ estudar as variagdes climéticas
em Portugal Continental durante o Holocénio com base em dados geotérmicos. Mas, porqué
falar de dados geotérmicos em relagio a variagdes climaticas e ndo em registos
meteorolégicos?

Os registos meteorolégicos mais antigos datam de ha 150 anos atras e uma recolha
sistematica da temperatura atmosférica no hemisfério sul s6 comegou neste século. Contudo,
os registos meteorologicos sofrem algumas limitag3es: como, por exemplo, uma distribuigdo
espacial e temporal muito desigual e reduzida; por outro lado as estagdes meteoroldgicas,
normalmente, estdo localizadas em zonas de intensa actividade humana, pelo que esta fonte de
informag3o pode ndo ser a mais adequada para estudos climaticos.

Entéo a que outro tipo de informaggo é que € possivel recorrer?

A resposta esta debaixo dos nossos pés, no planeta Terra. Na verdade, esta retém
informag8o sobre variagSes climaticas de longo periodo e filtrando as variagdes de pequeno
periodo, organizando, o seu préprio registo climético.

O reconhecimento de que as variag3es climsticas que ocorreram ao longo dos tempos
véo perturbar o campo da temperatura do subsolo foi constatado pela primeira vez por Lane
(1923). '

Desde ha longa data que os geofisicos tém utilizado os furos feitos na Terra para
estudar como a temperatura varia com a profundidade na parte superior da crosta terrestre.
Este conhecimento é fundamental para uma melhor compreensdo de muitos fenoémenos
geofisicos, geoquimicos e geologicos (Beltrami and Chapman, 1994). |

Porém foi Hotchkiss e Ingersoll (Hotchkiss and Ingersoll, 1934) os primeiros a tentaram
inferir as variagdes climéticas passadas a partir dos perfis de temperatura T(z) obtidos nos
“furos.

Devido a baixa condutividade térmica das rochas, as variagdes da temperatura a
superficie resultantes de variagGes climaticas propagam-se lentamente em direc¢do ao centro da

Terra, originando uma perturbagdo do campo de temperatura. Por outro lado a Terra funciona



como um filtro passa-baixo pois as oscilagdes de elevada frequéncia nio deixam marcas
perceptiveis no campo de temperatura do interior da Terra.

As vantagens de utilizar as medigdes da temperatura nos furos para estudos de
variagSes climaticas residem essencialmente na grande cobertura espacial, na homogeneidade
dos dados e no facto de a Terra funcionar como um filtro. As principais desvantagens resultam
do decréscimo de resolugdo a medida que a profundidade aumenta e as fontes de perturbagdo
que podem produzir alteragdes idénticas no campo de temperatura semelhantes as produzidas
pelas variagbes climaticas (Beltrami 1992).

Neste momento é de todo o interesse esclarecer que quando se fala em variagdo
climatica est4 a considerar-se uma variagio da temperatura a superficie € como esta é
controlada pela temperatura do ar entio pode funcionar como indicador duma variagdo do
clima ( Wang et al.,1992).

Actualmente um motivo de preocupago quer para os cientistas quer para o cidadio
comum € o recente aquecimento global do planeta. Inicialmente pensava-se que tal facto era
devido & quantidade de gases (toxicos ou ndo) que todos os dias sia langados na atmosfera e
que podem ter repercussdes a nivel climatico. Mas sera que existe uma correlagdo de causa e
efeito entre as variagdes climaticas e o teor de gases (o CO, aumentou 20% e o CH, aumentou
50% no Wltimo século (Beltrami and Chapman, 1994)) que provocam o efeito de estufa na
atmosfera? Ou esta nfo passa de mera coincidéncia estatistica? Hoje em dia o nimero de
adeptos desta hipétese tem aumentado dado que ha evidéncias geoldgicas, botinicas e
climéticas que indicam que ocorreu um aquecimento global do planeta ha 11 ou 14 milhares de
anos atras, quando terminou a ultima glaciagio. Desde entdo os periodos mais quentes tém
alternado com os periodos mais frios.

Mas qual o interesse em conhecer as condigdes climaticas que ocorreram hi décadas,
centenas e milhares de anos atris? A resposta ¢é simples: o facto de conhecer e compreender
bem o clima no passado permite-nos compreender melhor o clima presente e fazer previsdes
climaticas para o futuro. Mas qual a precisio com que podemos conhecer as variagGes
climaticas passadas e prever as futuras? Esta questio estd intimamente relacionada com a
precisdo que se pode inferir as variagdes climaticas passadas. Estas podem ser estudadas por

intermédio de varios métodos tais como o da cronologia dos anéis das arvores, o das



concentragdes isotopicas do ®0 nas massas geladas, e o da distribuigio da temperatura em
fun¢do da profundidade (T(z)) na Terra. O método da cronologia dos anéis das arvores da-nos
as alteragdes climiticas dum passado recente; ¢ frequente aparecerem alteragdes nos anéis das
arvores que nio sio provocadas por variagSes climaticas. O método isotopico da-nos conta
essencialmente das alteragdes pluviométricas ocorridas que estdo geralmente associadas a
variagbes do clima. Os perfis T(z) obtidos em fuFos dio-nos conta das alteragdes climaticas
dum passado mais longinquo (centenas de anos) pelo que se torna dificil compara-los com
registos da temperatura da atmosfera (relativamente recentes) e avaliar a sua precisio e a sua
fidelidade.

Recentemente tém sido feitos esforcos'signiﬂcativos no sentido da utilizagio de dados
de temperatura do subsolo para determinar a historia das variagdes de temperatura & superficie
no passado. Na verdade, as centenas de medigdes feitas em furos espalhados pelo mundo
podem fornecer um novo indicador das variagSes climaticas passadas.

Quando se fala em variages climaticas o parimetro a que é dado maior énfase é o da
variagio das temperaturas médias da atmosfera (quer diurnas, anuais, seculares e, porque nio,
milenares). Mas como ¢ que as temperaturas que ocorrem a superficie terrestre vdo deixar
“marcas” nas temperaturas registadas actualmente no interior da Terra? A resposta a esta
questdo ¢ formulada com base na teoria geral da condugdo do calor em sélidos. Assim,
implicitamente, esta-se a admitir que as camadas mais superficiais da crosta terrestre, onde as
variag3es climiticas passadas estdo registadas, comportam-se como um sélido.

Existem varios furos em Portugal Continental que ja atingiram o equilibrio térmico e
em que foram feitas medi¢des da temperatura em fungdo da profundidade.

Os dados utilizados neste trabalho j4 foram recolhidos, e encontram-se publicados em
Almeida (1990). Os dados de temperatura foram tratados através do método de inversdo dos
minimos quadrados no espago funcional (Shen and Beck, 19921).

O trabalho que me propus desenvolver tem a seguinte estrutura e esta dividido em duas
partes fundamentais. A primeira, de caracter mais tedrico, descreve o enquadramento tedrico

do problema, e que ¢ constituida por cinco capitulos:



Propriedades térmicas da matéria; teoria da condugdio do calor; determinagio da
densidade do fluxo de calor (DFC); produgdo de calor e aplicagdo da teoria da condugio do
calor a Terra.

A segunda parte corresponde a aplicagdio do método de inversdo aos dados portugueses
e € constituida por quatro capitulos:

Meétodos gerais de inversdo e método adoptado; dados obtidos; resultados obtidos na

inversdo; discussdo dos resultados e conclusdes.



1 - PROPRIEDADES TERMICAS DA MATERIA

1.1 - INTRODUCAO

O calor pode ser transferido de varias formas mas o mecanismo subjacente a essa
transferéncia pode ser classificado em duas categorias: as que s30 puramente térmicas e as que
ndo o s#o. Nesta wltima categoria est3o incluidos os processos advectivos (0 movimento de
fluidos tem uma importancia consideravel na redistribuigdo da temperatura na Terra mas nio
vai ser aqui considerado). As transferéncia§ de energia no interior da Terra podem ser
realizadas por condugdo, convecgdo e radiagio. A contribuigio de cada um destes trés
processos depende das condigdes locais e da temperatura.

Neste trabalho, como o objectivo primordial ¢ estudar a propagacdo de energia no
interior da Terra, assumindo um relevo especial as propriedades térmicas da matéria.

Se considerarmos que a propagacio do calor ocorre somente por condugdo as
propriedades relevantes sdo a condutividade térmica, a massa volumica e a capacidade térmica
massica.

As primeiras experiéncias que foram feitas para determinar a condutividade térmica das
rochas néo estavam ligadas ao célculo do fluxo de calor terrestre, foram realizadas meramente
para recolher dados geolégicos e fisicos (Misener and Beck, 1960).

Para determinar o fluxo de calor numa dada regifo é necessario medir o gradiente
térmico assim como a condutividade térmica das rochas ai existentes e multiplicar as duas
quantidades..

Porém, a determinag¢o da condutividade térmica envolve alguns problemas de ordem
préatica. Na verdade, a temperatura no interior da Terra nio é uniforme, atingindo cerca de
600°C na parte inferior da crosta para uma presséo de cerca de 1GPa, pelo que a condutividade
térmica deve de ser conhecida como uma fungdo da temperatura e pressio.

A partir deste momento sempre que se faga referéncia a condutividade est-se a referir a

condutividade térmica.



O mecanismo da condugdo de calor consiste na transferéncia de energia devido ao
movimento molecular. A condutividade é uma propriedade que esta relacionada com a maior
ou menor capacidade das substdncias transferirem energia. A condutividade depende da
composi¢do quimica, da fase, do tipo de estrutura, se ¢ ou ndo um material homogéneo, etc..

Numa primeira aproximag&o nos vamos considerar que as rochas que compdem a crosta
terrestre s3o homogéneas e isotropicas, pelo que a condutividade ¢ uma quantidade escalar.
Contudo, em estudos mais complexos é necessério considerar a anisotropia do material rochoso
em termos da condutividade; nestes casos a condutividade é um tensor.

Os valores tipicos da condutividade térmica de alguns materiais est3o ilustrados na
tabela 1.1. Analisando esta tabela pode-se verificar que os valores da condutividade térmica
cobrem um vasto intervalo, sendo a condutividade da prata 50000 vezes maior que a do
dioxido de enxofre (SO5).

Na generalidade os liquidos sdo melhores condutores do que Os gases, mas piores
condutores que os solidos. Na fase gasosa as moléculas tém muito espago entre elas e estdo
animadas de um movimento aleatério. Entdo, a transferéncia de energia por impacto molecular
¢ muito menor do que nos liquidos em que o movimento continua a ser aleatério mas a
distancia intermolecular é bastante menor; raciocinio idéntico podemos fazer para os solidos.

Da tabela 1.1 pode-se ainda verificar que os valores da condutividade para os solidos
cobrem também um vasto leque de valores. Por um lado destacam-se os metais com uma
elevada condutividade relativamente a dos ndio metais. Ainda de notar é o facto dos sélidos
constituidos pelos mesmos elementos mas com estruturas diferentes terem condutividades
muito diferentes, e. g. diamante e grafite.

No caso de solidos com estruturas amorfas o arranjo irregular dos 4tomos ou moléculas
vai impedir uma transferéncia eficaz de energia por impacto molecular pelo que hia um
decréscimo no valor da condutividade térmica. Por outro lado os sélidos cristalinos estdo
* animados de movimento de vibragdo que niio é aleatério mas que tem o sentido do decréscimo
da temperatura pelo que hi uma transferéncia adicional de energia. Se forem inseridas
impurezas na estrutura reticular elas tendem a amortecer estas vibragdes “termoelasticas” pelo

que a condutividade térmica diminui.
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TABELA 1.1

A condutividade térmica de algumas substéncias (adaptado de Chapman (1974)).

SUBSTANCIAS CONDUTIVIDADE TERMICA (Wm'K")
GASES
Di6xido de enxofre (273 K, 1 atm ) 2,7x10%
Ar(273K, 1atm) 7,3x107
LIQUIDOS
Diéxido de carbono (sat. lig., 273 K) . 3,2x10?
Glicerina pura (273 K) 8,7x10?
Agua 273 K) 1,7x10?
SOLIDOS
Placa de vidro (293 K) 2,3x10™
Gelo (273 K) 6,8x10!
Quartzo (293 K) 2,3
Ferro puro (273 K) 2,2x10
Zinco puro (273 K) 3,5x10
Aluminio puro (273 K ) 7,0x10
Cobre puro (273 K) 1,2x102
Prata pura (273 K) 1,3x107

A estrutura metalica é caracterizada por um elevado numero de electrdes de valéncia
designados por electrdes livres e que podem mover-se com relativa facilidade. No caso do
metal estar submetido a temperaturas diferentes entio eles vdo adquirir um movimento
orientado no sentido em que hé um decréscimo da temperatura. Nos nio metais os electrdes de
valéncia estio envolvidos nas ligagdes quimicas pelo que os seus movimentos sio bastante
reduzidos e, consequentemente, h4 um decréscimo das suas condutividades.

Tendo em consideragio este trabalho os factores mais relevantes sio a temperatura e a
pressdo (ja que a temperatura no interior da Terra aumenta quando nos dirigimos para o centro,

assim como a press3o). A relagdo existente entre a condutividade e a temperatura pode ser
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expressa por uma relacdio linear com a forma k =k, (1+ bT) em que ko é a condutividade
térmica a 255 K e b é uma constante.

A altas temperaturas a energia pode ser transferida no interior do sélido por radiagéo
em vez de vibragdo reticular. Clark (1957) demonstrou que a contribuigdo da radiagdo para a

condutividade térmica pode ser dada pela expressdo:
k. =161n%s T*/3e (1.1)

em que n ¢ o indice de refracgdo do meio, s é_a constante de Stefan-Boltzmann, € € a soma dos
coeficientes de absorgdo e dispersdo médios sobre todos os comprimentos de onda e T € a
temperatura em kelvin.

Para cristais isotrOpicos a temperaturas inferiores & temperatura de Debye, a

condutividade térmica de condugio pode ser definida em termos dos pardmetros:

k =cyvA/3a,yT" (1.2)
onde:
cv € a capacidade térmica massica a volume constante, v € a velocidade média do som, A, é
uma constante do cristal, o, é o coeficiente de expansdo volumétrica térmica, y é o parimetro
de Griineisen, T é a temperatura absoluta e Y da-nos a medida da variagdo da pressdo que
ocorre quando o material é aquecido a volume constante. O expoente n pode variar entre 1 ¢
1,25. Os valores obtidos teoricamente utilizando a eq (1.2) estdo de acordo com os valores
obtidos experimentalmente nos cristais simples de estrutura cibica (Chapman 1974).

E habitual considerar a difusividade térmica, o, em estudos geotérmicos. A sua equagio
de definicgo é:

a=k/pcy (1.3)

onde p ¢ a massa volumica, c, € a capacidade térmica massica a pressdo constante.
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As unidades da condutividade térmica sdo o Wm'K™’ enquanto as da difusividade
térmica s8o cm’s” ou m’s”. Esta propriedade expressa a capacidade que um corpo tem de
perder energia interna por condugéo.

Até ao momento falamos da condutividade dos materiais homogéneos ou substﬁm.:ias
puras. A maior parte do material que existe no subsolo tém, contudo, condutividades
anisotropicas resultando de direcgdes privilegiadas causadas, de uma maneira geral por
estruturas fibrosas ou porosas.

Os métodos para determinar a condutividade sio normalmente divididos em métodos
em regime estacionario unidimensional € métodos em regime transiente bidimensional.

Em principio ambos os métodos podem ser utilizados para obter valores absolutos ou
valores relativos, comparados com algumas substincias padrio. Na pratica utiliza-se
essencialmente o método em regime estacionario para obter valores relativos € o método em
regime transiente para obter valores absolutos. As técnicas em regime estacionario apenas
medem a condutividade térmica enquanto as técnicas em regime transiente permitem

determinar a condutividade e a difusividade térmicas.

1.2 - DETERMINACAO EXPERIMENTAL DA
CONDUTIVIDADE TERMICA DE AMOSTRAS
ROCHOSAS

1.2.1- METODOS EM REGIME ESTACIONARIO

Alguns investigadores quando se depararam com o problema de determinar a
condutividade térmica de alguns materiais, sio demasiado rigorosos na tomada de precaugdes
para minimizar os erros devido as perdas de calor transversais e a resisténcia de contacto
térmico entre a amostra ¢ o elemento de prova. Em algumas situagles especiais estas
precaugdes podem ser necessarias; no entanto, na maioria dos casos, uma precisdo elevada

torna-se desnecessaria porque as medigbes sdo geralmente feitas em pequenas amostras de
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rocha as quais ndo sdo0 necessariamente representativas da rocha como um todo. Na realidade a
condutividade de uma amostra rochosa pode apresentar valores muito diferentes da do macigo
rochoso de onde a amostra foi extraida. Entdo é necessario arranjar métodos que sejam rapidos
de aplicar que se possam aplicar a amostras relativamente grandes e, portanto, mais

representativo do volume da rocha onde se ddo os fenomenos de transferéncia de energia.
1.2.1.1- METODO DO FLUXO DE CALOR LINEAR

Para amostras rochosas um dos métodos mais simples de determinar a condutividade ¢é
através da comparagdo com a condutividade de outra substéncia que ¢é conhecida. O método foi
sugerido pela primeira vez e utilizado experimentalmente por Lees (1892).

Neste método o dispositivo experimental mais utilizado é o da “barra dividida” . Ha,
contudo, varias versGes deste dispositivo, ja que ele tem evoluido bastante ao longo dos
tempos.

Benfield (1939) propds um dispositivo experimental que é constituido por duas barras
cilindricas e metalicas, feitas de bronze ou cobre, entre as quais é colocado um disco da
amostra rochosa a estudar, com o mesmo didmetro da barra. O calor é fornecido a uma
extremidade da barra e é removido na extremidade oposta utilizando um banho de dgua. Mede-
se a temperatura da barra apos ter-se atingido o equilibrio térmico e seguidamente calcula-se a
condutividade térmica da amostra relativamente a condutividade térmica das barras. O efeito da
resisténcia de contacto térmico entre as barras e a amostra é eliminada fazendo as mesmas
medi¢Ses utilizando trés ou mais discos de espessura diferente.

As barras sdo calibradas utilizando uma série de discos de quartzo cortados
paralelamente ao eixo Optico, cuja condutividade é 6,06 Wm™ K™ a 30 °C, ou silica fundida,
cuja condutividade, 2 mesma temperatura, é 1,36 Wm™'K™".

A grande vantagem deste dispositivo experimental é que a temperatura geralmente é
medida com termopares, que ndo precisam de ser localizados com grande precisdo ja que um
erro na sua localizag@o de 10% implica um erro de 1% na determina¢io da condutividade.

A equagd@o que relaciona a condutividade da amostra, k, a resisténcia térmica, R, a

diferenga de temperatura entre as duas interfaces das barras AT e a espessura do disco, D, é:
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R = AT (dT\ dx) = B( k;\k) D (1.4)

onde (dT \ dx) é o gradiente térmico médio em regime estacionario, B é uma constante que
envolve a soma da resisténcia de contacto térmico das duas interfaces em contacto.
Normalmente, fazem-se experiéncias com varios discos que tenham uma superficie exactamente
igual. Entdo se medirmos a resisténcia de contacto térmico para dois, trés ou mais discos de
espessura diferente e fizermos o grafico de R em fungg@o de D obtemos uma recta cujo declive é
Bk, \k, a partir deste valor calculamos k. Para minimizar os erros devido a pequenas
diferengas na resisténcia de contacto térmico qtilizam-se interfaces liquidas.

Beck (1957) introduz algumas pequenas alteragSes ao dispositivo experimental atras

descrito. Neste dispositivo (ver Fig. 1.1) o calor fornecido a uma extremidade da barra ¢

IR

POLIETILENO

ESCALA
2.54 cm

Fig. 1.1: Detalhes do dispositivo da “barra dividida” com uma diferenca de temperatura constante.
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feito através de um banho termostatico e é removido na extremidade oposta por um processo
idéntico. A diferenga de temperathra entre as duas extremidades ¢ aproximadamente 20 °C ¢ as
leituras sdo feitas com uma precisédo de 0,01 °C.

Se a extremidade da barra é mantida a temperatura constante T , entdo s6 é necessario
fazer uma medida da temperatura T, a distdncia A x da extremidade da barra, sendo suficiente
para calcular o gradiente térmico. Podemos entdo, novamente rescrever a eq (1.4)

modificando-a para:
AT /(T; - T)=C + (ki / k) D/ Ax (1.5)

onde B=CAx
Neste caso a resisténcia de contacto térmico refere-se a interface amostra / extremidade
da barra. Através do gradiente térmico é possivel extrapolar a temperatura na superficie da

barra em contacto com a amostra. A eq. (1.5) pode novamente ser alterada para
(T,-TOI( T -T)=C+ (ki / k) D/ Ax (1.6)

em que ¢ necessario utilizar dois termopares para medir duas temperaturas T; e T> e calcular
(T, - T)) e (T: - T.) (Misener and Beck, 1960).

Em 1987 Beck apresenta novamente o mesmo dispositivo mas com novas alteragdes
(ver Fig. 1.2). Na Fig. 1.2 pode ver-se uma nova versio do mesmo dispositivo fundamental

(Beck, 1987) .
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Fig. 1.2: Trés tipos basicos de dispositivos para medir a condutividade, em regime estacionario
(segundo Beck (1987)).

O principio tedrico subjacente a todos os trés dispositivos da Fig. 1.2 é o mesmo, i.e,,
medir o fluxo de calor através da amostra ao mesmo tempo que se mede a diferenga de
temperatura ao longo da amostra de espessura conhecida.

O dispositivo da Fig. 1.2(a) e (b) é um tipo de dispositivo em que as extremidades das
barras sdo mantidas a duas temperaturas diferentes. A extremidade supetior ¢ mantida a uma
temperatura mais elevada. O dispositivo da Fig.1.2(c) tem uma fonte de calor que ¢ constante.

E possivel determinar a quantidade de calor que se propaga no sentido descendente pela
medida do gradiente térmico ao longo da barra. Se utilizarmos a 4gua como fluido de contacto,
a resisténcia de contacto térmico entre a amostra, a barra e os termopares € ignorada, ndo

conduzindo na maior parte dos casos a um erro significativo na determinagio da condutividade.
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Na maior parte dos casos ndo se considera a geometria complexa da superficie de

contacto real e idealiza-se uma superficie de contacto, como é mostrado na Fig. 1.3

(ar CONTACTO. REAL m CONTACTO IDEAL

t

Fig.1. 3: Esquema da superficie de contacto real ¢ da superficie de contacto ideal entre a amostra ¢ a
barra do dispositivo de medida da condutividade.

Geralmente, o fluido de contacto é o ar que tem uma condutividade que é duas ordens
de grandeza inferior a da silica (Beck 1987).

Actualmente existem muitas variantes a esta técnica. As que tém sido aplicadas com
maior sucesso sdo as que resultam de:

- eliminar uma das barras e colocar a amostra directamente em contacto com um disco
de cobre fino mantido a temperatura constante devido a um banho de agua controlado
termostaticamente;

- utilizar uma barra de quartzo cristalino, medindo-se o gradiente térmico e recorrendo
a uma epoxiresina condutora na jun¢do dos varios elementos, colocando ai os termopares.

- usar aparelhos eléctricos de aquecimento ou de arrefecimento nas extremidades da
barra, dispensando-se assim o banho de agua.

Uma nova técnica foi descrita por Schroder (1963). A principal vantagem desta técnica

¢ que ndo é necessario medir a temperatura. O principio desta técnica esta ilustrado na Fig. 1.4.
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Fig. 1.4: Dispositivo do calor latente de vaporizagdo em que a diferenca de temperaturas ¢ constante
(segundo Schroeder (1963)).

A amostra é colocada entre duas placas de prata A e B. Estas, por sua vez, estdo em
contacto com dois recipientes C e D, que contém dois liquidos puros escolhidos de forma a que
o ponto de ebuligdo ( p.e.) do recipiente inferior seja 10 a 20°C mais elevado do que o p.e. do
liquido do recipiente superior. Uma pequena bobine de aquecimento é colocada no recipiente
D. Apos ter-se atingido o regime estacionario, o disco de prata B ¢ mantido & temperatura
constante do p.e. do liquido do recipiente D, e o calor flui através da amostra originando a
ebuli¢io do liquido no recipiente C. A diferenga de temperatura A T ¢ assim constante. O vapor
obtido é posteriormente condensado e guardado num recipiente graduado F.

Apos ter-se atingido o regime estacionario € necessario calcular a quantidade de calor
que é necessario para evaporar 1 cm® do liquido do recipiente C, sendo a condutividade dada

por
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k=Q,D/tAAT (1.7)

onde Q, ¢ o calor latente de vaporizagdo de 1 cm® do liquido do recipiente C, t € o tempo
necessario para vaporizar 1 cm® do liquido, A T ¢ a diferenga de temperatura entre os dois p.e.
dos liquidos, D é a espessura e A ¢ a area de secgdo recta da amostra.

Em principio, esta ¢ uma determinagdo absoluta da condutividade k ¢ a sua precisdo
depende da precisdo da medida de Q,, .

1.2.12- METODOS UTILIZANDO UM FLUXO DE CALOR
RADIAL

A técnica .que recorre ao regime estacionario radial pode também ser utilizada para
determinar a condutividade. Sdo feitos dois furos de raio r; e r» respectivamente na amostra.
Num dos furos ¢ introduzido um aquecedor radial e registar-se a temperatura nos dois furos (T,
e T.) a partir do momento em que o regime estacionario foi alcangado. A condutividade ¢ dada

por:
k= Q 11'1(1‘2/1'1) / 27!:( T - Tz) (1 8)

onde Q ¢ a quantidade de calor fornecida por um aquecedor radial por unidade de tempo e por
unidade de comprimento.

A vantagem desta técnica resulta de as dimensdes da amostra poderem ser relativamente
grandes Contudo, a preparagdo da amostra ¢ complexa e os resultados sdo maus quando a
amostra é anisotropica. Esta técnica é, por isso, raramente utilizada e a sua aplicagdo ndo ¢

recomendada.
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1.2.2- METODOS EM REGIME TRANSIENTE PARA
DETERMINAR A CONDUTIVIDADE E/OU DIFUSIVIDADE
TERMICAS

Muitas das solugdes em regime transiente da equagio da condugdo do calor para
amostras com formas geométricas simples podem ser utilizadas para medir a condutividade, k,
¢ a difusividade, o. Contudo, uma dificuldade experimental destes métodos resulta de as
condi¢des fronteira postuladas ndo serem, muitas vezes, satisfeitas de uma forma adequada.
Outra dificuldade pratica resulta da necessidade de estabelecer um bom contacto térmico entre
o elemento de medida e a amostra rochosa.

A determinac@o de k recorrendo a este método é menos precisa do que nos métodos em
regime estacionario mas é bastante mais rapida.

Existem numerosos métodos em regime transiente para determinar a condutividade de
materiais isolantes; no entanto, o numero reduz-se quando queremos determinar a
condutividade das rochas. .

Em 1940 Birch e Clark (Birch and Clark, 1940) propuseram um dispositivo
experimental, esquematizado na Fig. 1.5, que ¢é utilizado para medir a condutividade de rochas
com elevada preciséo e é capaz de trabalhar a temperaturas elevadas. O dispositivo consiste em
dois blocos A e B em que a temperatura de A é alguns °C superior a de B. Entre os dois blocos
é colocada a amostra S. As perdas de calor laterais s3o reduzidas, devido 2 utilizagdo de uma
“vilvula” de seguranga D. A temperatura é controlada por aquecedores colocados
separadamente no bloco C e a pressdo é controlada pelo corpo E. O dispositivo é colocado no
interior de uma caixa de ago e é imerso a uma profundidade de 30,5 cm num banho
termostatico. A temperatura de B vai diminuindo ja que ha uma perda natural de calor para o
fluido do banho.
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Fig. 1.5: Dispositivo utilizado por Birch e Clark para determinar a condutividade de rochas a
temperaturas superiores a 400°C (de acordo com Birch and Clark (1940)).

A condutividade ¢ medida quando ha uma diferenga de temperatura de poucos °C ao
longo da amostra.

Birch e Clark ultrapassaram o problema da resisténcia de contacto térmico utilizando
dois gases de condutividade conhecida, o hélio e o azoto, o que permite calcula-lo.

Se o fluxo de calor, q, ¢ a diferenca de temperatura AT entre a interface e a amostra sdo

conhecidos para cada experiéncia que envolve um gas diferente de cada vez, obtém-se duas

equagdes
que = ATre / (X ke + L/ K)
qy,= AT/ (xky +L/k) (1.9

onde os indices He e N, se referem as experiéncias realizadas com hélio e azoto,
respectivamente, L € a espessura da amostra de condutividade k e x € a espessura da camada de

contacto. Se ky, ek, sdo oonhecidos k pode ser determinado a partir da expressdo
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Ky /kite = ( ATse / que - L/ K) / (AT, / @ -LK) (1.10)

Usando este dispositivo Birch e Clark mediram cuidadosamente a condutividade de
rochas igneas. Os valores por eles obtidos para a condutividade estdo compreendidas entre
1,674 e 5,860 Wm'K" a 0 °C, e 1,674 e 3,767 Wm'K" a 400 °C. Algumas variagdes
irreversiveis da condutividade foram obtidas a temperaturas superiores a 300 °C; estas sdo
atribuidas a possibilidade de as peliculas de absor¢io da 4gua serem removidas a esta
temperatura. '

Mais tarde Clark modificou o dispositivo experimental para estudar o efeito da pressdo.
Esta conduz, novamente a um aumento da condutividade. Assim, o aumento da temperatura e
da pressdo a grandes profundidades na crosta tendem a cancelar-se mutuamente em termos da
condutividade (Misener and Beck, 1960).

1.2.2.1 - METODOS DO FLUXO DE CALOR LINEAR

A - Fontes Instantineas

O método do “flash” da-nos directamente a medida da difusividade. A técnica mais
utilizada ¢ a de Hanley et al. (1978). Um feixe laser ¢ utilizado como uma fonte instanténea de
energia aplicada a uma superficie da amostra, que geralmente tem a forma de um disco com 2
cm de didmetro e 2 a 5 cm de espessura. A temperatura é medida como uma fung¢io do tempo

na face inferior e a difusividade térmica é determinada a partir da expressao:
a=0,139L%t (1.11)

onde L ¢ a espessura do disco e t é 0 tempo necessario para que a temperatura da face real

alcance metade do seu valor maximo.

23



B - Fonte de Calor Plana e Constante

Mongelli (1968) utilizou uma técnica em que a amostra é cortada segundo &ngulos
rectos aos eixos; o aquecedor é colocada entre as duas pegas, tal como se pode ver na Fig. 1.6
e o sensor da temperatura ¢ colocado num pequeno furo a uma distincia conhecida, x, do
aquecedor. O calor ¢ entdo fornecido ao sistema a uma taxa conhecida, Q, por unidade de area

e a temperatura aumenta. A expressio que d4 a temperatura em fungéo do tempo, t, é:

() = ( Qu/K)((at/x’n) Zexp(-1/4at/x’) - 0,5 erfo( Ya(at/x*)*) (1.12)
onde erfc é a fung@o integranda.
i
|
+
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Fig. 1.6: Dispositivo experimental em que o aquecedor fornece calor ao sistema a uma taxa constante

(Mongelli, 1968)
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Neste método o comprimento das duas pegas da amostra deve de ser suficientemente
longo para que possa ser considerado como um comprimento infinito, isto ¢, 0 comprimento da
amostra terd que ser muito superior a distdncia x: Loddo (1970) verificou que, na pratica, isto
significa que para uma amostra com 2 - 4 cm de didmetro , o comprimento da mesma deve de

ser 5 vezes superior a x com x entre 1 € 2 cm.
C - Técnica do Aquecimento Periédico

Neste método desenvolvido por Angstrom (1863) a variagio da temperatura a
superficie da amostra é considerada como uma oscilagdo sinusoidal propagando-se ao longo
duma amostra semi-infinita. Se a perturbagdo da temperatura numa das faces da amostra for
dada por T(t) = T.cos(2nt/t), onde T é o periodo , a temperatura num ponto a uma distncia x

da superficie ¢ dada pela expresséo:
T(x) =TT + T, exp(-2ntx/A) cos(2n(t/1-x/A)) (1.13)

onde TT é o termo transiente (que podemos desprezar pouco tempo apos o inicio da
experiéncia), e A= 2(nat)”* é o comprimento de onda da onda de temperatura.

O ponto no qual as medigdes sdo feitas pode ser suficientemente afastado da
extremidade perturbada e satisfazer as condigdes fronteira de um corpo de comprimento semi-
infinito. Se isto ndo for possivel, por os discos serem demasiado finos, entdo temos de aplicar
correcgdes devido ao efeito das extremidades ( Carslaw and Jaeger 1959).

A eq. (1.13) mostra que num ponto x a amplitude vai decrescendo de T, exp(-x(n/at)”*)
do seu valor original, isto ¢ a fase sofre um desvio de a = x(/at)”* e a perturbagiio propaga-se
a velocidade v = 2(na/t)*%.

Para uma rocha de difusividade 1 mm’s” e para uma onda de periodo t© = 10s, o
comprimento de onda € 1,12 cm; entdo uma amostra com alguns centimetros pode ser
suficiente para satisfazer as condi¢des fronteira. Porém, isto significa que temos de conhecer

com precisio a disténcia x.
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O equipamento ilustrado na Fig. 1.7 pode ser utilizado para a experiéncia de Angstrom
se 0 aquecedor é programado para um aquecimento sinusoidal. Uma utilizagdo mais recente do

método de Angstrom foi descrito por Bosanquet e Aris (1954) e Drury (1984).
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Fig. 1.7: Versio moderna do método de Angstrom (de acordo com Drury et al., 1984 )

1.2.2.2 - TECNICAS UTILIZANDO O FLUXO DE CALOR RADIAL
( DUAS DIMENSOES)

A - Fonte Linear Instantinea

Esta técnica permite-nos calcular a e k, e foi utilizado por Lubimova (1961). Dois furos
separados por uma distincia x de cerca de 3 cm, séo feitos na amostra. O calor ¢ fornecido a

um dos furo e a temperatura, T(t), é registada em fungido do tempo no outro furo. Se as
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dimensdes forem tais que s6 ocorra um fluxo de calor radial entre a fonte de aquecimento e o

sensor de temperatura, entdo o ¢ k sdo calculados a partir da expressdo:

o = X/ Atax
€
k = Q/4nTantmsx €xp(L) =
= Q/ 34,16 Tox tmax (1.14)

onde Q ¢ a quantidade de calor total fornecida por unidade de comprimento a prova; € tumux € 0
tempo necessirio para que a temperatura T(t), a distdncia x a partir da fonte, alcance o seu
valor maximo, Tms. Uma técnica idéntica a esta foi utilizada por Stiller (1978) para efectuar
medigGes a pressdes e temperaturas elevadas.

B - Fonte de Calor constante Linear ou Cilindrica

Geralmente a técnica transiente mais utilizada faz uso duma sonda que fornece calor a
uma taxa constante. O sistema é suficientemente extenso axialmente para que s6 ocorra um
fluxo de calor radial. O aumento da temperatura da sonda em fungdo do tempo vai sendo
registada. Uma montagem experimental que recorre a esta técnica pode ser vista na Fig. 1.8.

Para uma sonda de raio r, com uma resisténcia de aquecimento fornecendo calor a uma
taxa constante, Q, por unidade de comprimento e por unidade de tempo, o aumento de

temperatura no tempo, t, é dado por:

T(t) = (Q/4nk) (2h" - (2h"-B")/ 2B"Fo +
+(1 - (B"-1)/ 2B’Fo)) InDt +...) (1.15)
onde:

D=4 a/e’’
g = 0,5772 (constante de Euler)
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r = raio da sonda

h” = k/rcy (resisténcia de contacto térmico; grandeza adimensional)

¢\ € a conducténcia térmica por unidade de comprimento da camada de contacto
Fo = at/r* (grandeza adimensional)

B’ = (pC)/(pC);, (grandeza adimensional).

m refere-se ao meio e p ao material da sonda.

terminal da resisténcia
terminal do termistor

silicone lubrificante

(X )

e
L)

terminal

e

-

, SBERNER

bobine de aquecimento

——

LR X

009 Ce0ONE 0000 €0

L)

termistor

Fig. 1.8: Um elemento tipico de prova, assim como um esquema do scu interior. O didmetro
dasondaédel-3 mm

B’ ¢ vilido para todos os valores de r ¢ para grandes valores de Fo. Se Fo ¢ muito

grande, 0 que geralmente significa que s&o usadas provas de pequeno raio, entdo a eq (1.15)

reduz-se a:
T(t) = (Q/4kn) Int + S (1.16)

onde S = (Q/4nk)(2h" +in D).
Os métodos de fontes lineares em regime transiente sdo geralmente escothidos por

causa de valores tipicos de r (0,5 - 1,5 mm) e porque a condutividade térmica e/ou a
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difusividade térmica podem ser obtidas em 2 a 3 minutos. A principal desvantagem destes
métodos resulta do facto das propriedades térmicas serem calculadas num pequeno volume que
ndo pode ser representativo do macigo rochoso. Isto pode ndo ser um problema sério nas
rochas de grio fino, como por exemplo os sedimentos marinhos, mas pode causar erros
significativos para materiais de grdo maior com problemas adicionais relacionados com a

resisténcia de contacto entre a sonda e o material (Beck 1988).

1.2.3- METODOS PARA DETERMINAR A CONDUTIVIDADE
TERMICA IN SITU

As primeiras determinagdes da condutividade in situ foram obtidas por Forbes (1849) e
por Thomson e Everett (1861). Estes trabalhos foram retomados e desenvolvidos por Jaeger
(1959), Blackwell (1954) Bullard (1938).

Enquanto a teoria de Blackwell ndo entra em linha de conta com a resisténcia de
contacto térmico entre a sonda e as paredes do furo, a teoria de Jaeger (1959) considera esses
parametros.

Foram utilizados varios tipos de sondas em furos pequenos quer verticais quer
horizontais.

Normalmente o uso de sondas em furos pequenos ndo € recomendavel porque ha alguns
parametros que sio dificeis de quantificar. O facto de as rochas néo estarem saturadas de agua
origina que o coeficiente de transferéncia de calor seja maior do que a condutividade das
rochas; por outro lado, se a rocha apresenta fracturas a dgua pode escoar-se através delas.
Neste caso as perturbagdes sdo bastante mais complexas e dificeis de quantificar.

Beck e Jaeger (1956) recorreram & utilizagdo de aquecedores cilindricos de forma a
eliminar a resisténcia de contacto térmico. Familias de curvas tedricas para uma série idéntica
de valores de resisténcia de contacto térmico; e, a razio entre a capacidade térmica massica da
rocha e do aquecedor sdo calculadas. A curva experimental que melhor se adapta a uma das
curvas tedricas permite entdo determinar a condutividade e a difusividade térmica da rocha.
Quando utilizamos esta técnica em furos cheios de agua tem de utilizar-se um dispositivo que
permita evitar as perdas de calor por convecgdo. A sonda utilizada € idéntica & utilizada por
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Blackwell (1956) mas mais longa. A temperatura é, normalmente, medida com uma precisao de
0,01 °C e a temperatura devera subir até 10 °C, para se obter um resultado preciso para a
condutividade.

Uma outra sonda alternativa consiste numa barra de aluminio oca em que € colocado
um termopar no centro. Se a barra € aquecida a uma temperatura constante e ¢ rapidamente
colocada no furo a curva de arrefecimento pode ser comparada com a curva tedrica de
arrefecimento ¢ podemos calcular a resisténcia de contacto térmico, a difusividade e a
capacidade térmica massica.

Os métodos anteriormente referidos podem ni3o dar o verdadeiro valor da
condutividade, dado que o acto de perfurar a rocha pode causar perturbagdes desconhecidas
nas rochas a volta do furo. As variagdes na condutividade podem ser insignificantes mas tém de
ser testadas pela utilizagiio de um método que considere um grande volume de rocha e reduza
as alteragdes provocadas nas paredes. Este método vai entrar em consideragdo em grande
escala com as caracteristicas geologicas do meio.

A medida da condutividade in situ tém muitas desvantagens inerentes ao método; na

verdade, todos os métodos que utilizam o fluxo de calor radial dédo, como resultado, uma
média para duas dimensdes e que em muitos casos sdo ortogonais a direcgdo em relagdo a qual
se esta a medir a densidade do fluxo de calor. Contudo, isto ndo é um problema demasiado
grave ja que a imprecisdo associado a este método é menor do que 10%. Por outro lado o facto
das rochas serem anisotropicas s6 tem algum significado no valor das propriedades térmicas
médias no caso das rochas serem predominante xistos fracamente consolidados.

Os métodos in situ para determinar a condutividade e a difusividade térmica s6 devem,
porém, ser aplicados nos casos em que € crucial conhecer a sua distribui¢do ao longo do furo.
Estes métodos, tém a vantagem de analisar grandes quantidades de rocha, devido ao
comprimento da sonda e do tempo de realizagdo experimental ser reduzido. Séo utilizados com
mais frequéncia em furos profundos onde as propriedades térmicas podem ser
significativamente dependentes da temperatura e da pressdo.

As medi¢3es in situ da condutividade em sedimentos ocednicos sio mais faceis de
efectuar do que em furos continentais. A resisténcia de aquecimento esta incluida na sonda que

mergulha nos sedimentos ¢ mede o gradiente térmico, a varias profundidades abaixo da
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superficie sedimentar. O elemento de aquecimento é colocado entre os sensores de temperatura
que registam o aumento de temperatura em fungdo do tempo durante alguns minutos
(Christoffel and Calhaem, 1969).

Outra alternativa ¢é a de utilizar uma fonte de calor instantdnea (Lister, 1979). A
resisténcia de contacto é pequena e a sonda tem milimetros de didmetro. Algumas vantagens e
desvantagens deste tipo de sonda e uma descrigdo extensiva destes métodos ¢é feita por
Hyndman (1979).

Métodos muito idénticos aos métodos in situ atras descritos podem ser realizados em
laboratorio. Os dispositivos sdo normalmente mais simples e, porque nio tém de ser tdo

robustos, s3o mais baratos.

1.2.4- METODOS DE ESTIMAR PROPRIEDADES TERMICAS A
PARTIR DA COMPOSICAO MINERALOGICA

Muitas vezes é impossivel ou inconveniente determinar as propriedades térmicas por
medicio directa. Nestes casos pode-se tentar estimar as propriedades térmicas da rocha a partir
do conhecimento da sua composi¢go mineraldgica . Noutras situagdes pode ser necessario
conhecer as propriedades térmicas de rochas porosas assim como as propriedades do fluido
(por exemplo agua) que esta contido nos poros do material rochoso.

Numerosos modelos tém sido propostos mas todos eles tém certas deficiéncias. Os
modelos mais gerais sdo mostrados na Fig. 1.9.

O principal problema nestes métodos consiste, contudo, na determinagio de um modelo
fisico e das respectivas equagdes para o caso geral de uma dispersdo aleatoria de um sistema de
multi-componentes que possa ser aplicado a uma ampla gama de componentes com estruturas e
propriedades térmicas diferenciadas. Um dos primeiros modelos foi proposto por Maxwell
(1891), sendo aplicado originalmente para determinar a condutividade eléctrica, podendo,

contudo, ser também aplicado a determinag@o da condutividade térmica.
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Fig. 1.9: (A) Modelo para calcular a condutividade mixima ¢ minima com os cristais ordenados em
paralelo € em s¢rie, respectivamente. (B) Modelo para calcular a condutividade quando existe uma fase
descontinua (kg dispersa aleatoriamente numa matriz (k.)

As equacdes relevantes que dio a condutividade de uma rocha para um sistema

dispersivo composta por dois componentes é:
kp=k (X" -2VY )X + VYD) (1.17)

onde

V" é a razio entre o volume da fase descontinua e o volume total;

X'=(r +1)
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Y'=@t"-1)

r*=k./ ke

k. € a condutividade da fase continua (matriz),
k¢ € a condutividade da fase descontinua

Para um sistema de multi-componentes dispostos em série € em paralelo temos

respectivamente:
Kagx = (Z Voko)/Z V'y (1..18)
Knin = Z V'/(E V'/ky) (1.19)

onde V', é a fracgdo de volume ocupado pelo componente n de condutividade k,. Se V', é uma
fracgfio proporcional ao volume entio = V', =1.

Pode ser demonstrado que para sistemas com dois componentes, Kmix € Kmin s30
respectivamente os limites superior e inferior do modelo de Maxwell. kusx € kuin S80 muitas
vezes chamados limites Hashin e Shtrickman (Hashin and Shtrickman, 1962) porém é possivel
demonstrar que eles s3o idénticos aos limites de Maxwell (1891). A principal diferenga nestas
duas aproximagdes € que no modelo de Maxwell se assume que a fase descontinua consiste em
esferas enquanto na formulagio de Hashin e Shtrickman ndo se assume que a fase descontinua
consista em esferas; contudo, estes obtém uma expressdo mais geral que ndo ¢é tratavel a ndo
ser que formas esféricas sejam assumidas.

Apesar da discussdo anterior ter como objectivo a estimativa da condutividade de
pequenas amostras rochosas baseadas na composigio mineralogica e estrutura; o0 modelo pode
também ser usado para estimar a condutividade dum grande volume de rocha constituido por

elementos de diferentes condutividades.
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1.2-5 - FONTES EXPERIMENTAIS DE ERRO

1.2.5.1- PERDAS DE CALOR NO SISTEMA

Nos dispositivos anteriormente referidos parte-se do principio que a transferéncia de
calor é unidimensional, no entanto podem ocorrer perdas de calor laterais, violando as
condi¢des sob as quais a equagdo do calor a uma dimensfio € valida. Contudo, tomando certas
precaugdes ¢ possivel minimizar esta fonte de erro e fazer com que o erro por ela provocado
seja inferior a 5%. Por exemplo, no método da barra dividida € habito trabalhar-se a uma
temperatura proxima da temperatura amb.iente e a diferenca de temperatura entre as
extremidades da barra ndo ultrapassa normalmente os 10 °C. Nestas condi¢Ges o fluxo de
energia ¢ direccional dado que as perdas de calor laterais sdo desprezaveis.

1.2.5.2- ERROS ASSOCIADOS AS MEDICOES DA TEMPERATURA

Outra fonte de erro ¢ a leitura incorrecta do valor da temperatura, por causa da perda
ou do ganho de calor ao longo dos cabos que sustentam os sensores (termopares ou

termistores).
1.2.5.3- RESISTENCIA DE CONTACTO

Tal como ¢ indicado na Fig. 1.10 o modelo da zona de contacto entre as interfaces é
bastante complexo e pode ser representado por um filme muito fino do fluido existente
no sistema. Para este filme ser desprezavel, a sua resisténcia térmica deve de ser pequena
quando comparada com a da amostra ou do elemento de referéncia. A espessura do filme de
contacto vai variar com a rugosidade da superficie, a qual, por sua vez, vai depender do tipo de
amostra. Numa experiéncia tipica a espessura pode variar desde 10 pm para uma rocha
metamorfica ou ignea de baixa porosidade, até 20 ou 30 um para um calcario poroso. Se o
fluido de contacto é a agua (k = 0,59 Wm™K™) a resisténcia térmica do filme pode variar de 1,7

até 5x10° KW . Ignorando a contribuigsio do filme de contacto o erro associado ronda os

34



5%. Por outro lado, se o fluido de contacto é o ar (k = 0,025 Wm'K™), entdo a resisténcia de
contacto para cada filme varia entre 40 e 120x10° KW™ ¢ ja ndio pode ser ignorada (Beck
1988).

(R

- .I.--.‘..--.(w-“:---_‘. --.i.--.'l'.--.x-t~.x-'i- '-.I.-sj,- --.'7.---,‘, -

SONDA

Fig. 1.10: Ilustragio de como a resisténcia de contacto térmico quer para o aparato da barra dividida
quer para a sonda de agulha, é fungiio da estrutura macroscépica, da condutividade dos componentes ¢ do
tamanho e forma dos griios. (A) grios esféricos; (B) grios clbicos. As linhas escuras representam poros. Na

parte superior de (A) estd representada a superficie de contacto para um aparato da barra dividida. A 4rea
circular em ambas as figuras representa uma sonda de agulha colocada perpendicularmente 2 figura.

1.2.-5.4.- TRANSFERENCIA DE CALOR POR CONVECCAO

A 1ltima fonte de erro a ser considerada é a possibilidade de haver transferéncias de
calor por convecgdo no fluido que preenche os poros da amostra durante a determinagio
experimental da condutividade..

Para o caso de uma camada de espessura finita e extensdo infinita tratamentos tedricos
tém sido apresentados por Lapwood (1948), Wooding (1957), Elder (1967) e Strauss (1974)
para varias condi¢des fronteiras. Para estudar este efeito é conveniente definir um pardmetro
adimensional, conhecido por nimero de Rayleigh (Ra®), o qual contém o gradiente térmico; e,
determinar o valor critico (Ra; *) acima do qual a convecgdo ocorre. Para um dado meio, o
valor do gradiente térmico para o qual a convecgio se inicia € denominado gradiente critico.

O numero de Rayleigh critico (Ra; *) que define o inicio da convecgdo vai depender da

permeabilidade e difusividade térmica do meio, da viscosidade cinematica e do coeficiente de
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expansdo volumétrica, e do valor da componente do gradiente térmico paralelo & aceleragdo
gravitacional; para um meio n3o saturado depende ainda da tens8o superficial. Algumas destas
propriedades sdo fortemente dependentes da temperatura. Em sondas cilindricas do tipo agulha,
a sua orientag¢do ¢ fundamental para o inicio da convecgdo: se a sonda estiver na horizontal as
componentes verticais do gradiente da temperatura e do campo gravitico podem ser
importantes e originar o inicio da convecgio; se a sonda estiver orientada verticalmente o inicio
da convecgdo ¢ inibida porque o campo gravitacional que controla as forgas de impulsdo ¢
perpendicular ao gradiente térmico.
Uma descrigdo detalhada destes efeitos foi feita por Fodemisi (1980).
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2 - TEORIA DA CONDUCAO DO CALOR

2.1- EQUACOES DA CONDUCAO DO CALOR

De acordo com a Primeira Lei da Termodindmica a variagfio da temperatura AT que
ocorre num corpo ¢ acompanhada por uma varia¢do na sua energia interna AQ. Esta variago

de energia ¢ proporcional & massa do corpo
AQecm AT @.1)

Podemos obter a equagdo introduzindo um factor de proporcionalidade que vai

depender da substéncia:

AQ=cmAT 2.2)
onde a constante de proporcionalidade ¢ é denominada capacidade térmica massica e tem por
unidade Jkg K.

2.1.1- EQUACOES DE FOURIER

A quantidade de calor que flui através de uma placa paralela e plana é proporcional &
diferenga de temperatura, T, - T, entre as duas superficies fronteiras, & area A, ao tempo t

durante o qual o calor flui; e inversamente proporcional a espessura h da placa (ver Fig. 2.1):
-1
Q-k - RAt=k LAt 2.3)

Esta constitui a chamada primeira equagéo de Fourier.
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Fig. 2.1. O fluxo de calor através duma placa tal como foi definido por Fourier. T, > T;

A densidade do fluxo de calor € dada por:
dT
=k 2.4
q=-k - 24)
a trés dimensdes a densidade do fluxo de calor pode ser representada por:

q=-k grad T=-k VT 2.5

onde q e VT sdo vectores.

VT é o gradiente térmico e k, é o tensor a condutividade térmica; dado por:

XX Xz

xy

w yy Tyz

b
i

S o

~ = =

~ ® K

= tzy tz
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Como geralmente o calor flui perpendicularmente a superficie da Terra, em geotermia é
habito usar a equagdo unidimensional para a densidade do fluxo de calor:

q=kz — (2.6)

Para simplificar ndo é habito considerar o sinal negativo.

Contudo, devemos de tomar em consideragéio que as rochas, (especialmente as rochas
sedimentares) s3o geralmente anisotropicas e as medigdes da condutividade térmica sdo feitas
na vertical. Por outro lado, a densidade do fluxo de calor é muitas vezes distorcido por fontes
de calor locais e/ou contrastes de condutividade térmica das diferentes rochas.

Em termos préticos as unidades mais utilizadas em geotermia sio mWm? (10° Wm? )
para a densidade do fluxo de calor e mKm™ (10°K.m™) para o gradiente geotérmico.

A segunda equagio de Fourier da condug@o de calor é uma consequéncia directa da
primeira equagdo de Fourier e da Primeira Lei da Termodindmica. Supondo que a energia flui
segundo a direc¢do do eixo dos zz através de um elemento de volume dV = dx dy dz, a
diferenca entre o fluxo de energia que entra e o fluxo de energia que sai € igual a energia
armazenada em dV (Fig. 2.2) na direcg@o do eixo dos zz, a energia armazenada por unidade de
tempo t é dado por

q,4dq,
A
dx t
P
< |
d
[
|
d !
: I S v
’ s
4 H
P2 ’ N
7 - .
| L.
x Lx

Fig. 2.2. Calor fluindo através de um elemento de volume dV = dxdydz
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(@) - (a. + da,)]axdy =

_ iq_z) _2%q,
(qz’qz'adedA 52

Q.7

de forma idéntica podemos escrever a express3o para a energia armazenado segundo as outras

duas direcges. Somando as contribui¢des das trés direcgbes temos:

aqx aq)' éqz)
’(ax+5y+az dv (2.8)

Por outro lado, a energia térmica armazenada num elemento de volume dV por unidade

de tempo ¢ igual a:
oT
AE=p cdV— 2.9
at
onde ¢ é a capacidade térmica massica, p é a massa volumica e —— € a variagdo da

ot

temperatura por unidade de tempo.

Igualando (2.8) e (2.9) obtemos a segunda equagéo de Fourier da condugéo do calor:

5q, 94, aqz)_ aT
-(é,x+0,,y+0,,z —pcﬁt (2.10 a)
ou
- div(q) = pc% (2.10b)
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Substituindo o q pela expressdo dada pela eq (2.5) obtemos:

5T
o (53 olk%) o8]
"Oxl N Oy G2y 9T .10 ¢)
dx ay oz P )

Na situagdo em que o material rochoso é isotropico e homogéneo, ie., ki =ky =k~k,

obtém-se:

AT FT T oT
k(ﬁX2+0"y2+522)_pc-E (2.11 a)
ou
T k., — _ 2
e pcV T =adiv(grad T) = a.V’T (2.11b)

onde a = k/ p cé a difusividade térmica (Haenel et al. 1988)

2.1.2 - EQUACAO DE POISSON E DE LAPLACE

Ele ¢ facil estender as equagdes de Fourier ao caso em que ha fontes de calor (ou
sumidouros de calor) no elemento de volume dV. Neste caso, o aquecimento do material no

elemento dV € causado parcialmente pelo fluxo de calor e pelas fontes de calor:

T 2 A
1 -aViT— (2.12)

onde A ¢ o calor produzido no elemento de volume do meio por unidade de tempo
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Se a temperatura ndo varia com o tempo ( isto €, em regime estacionario, Z= 0)a

equagdo diferencial de Fourier reduz-se a equagio de Poisson:

2m_ A
VT e

(2.13)

Se a taxa de produgiio de calor A é muito pequena e pode ser desprezada, a equagio de
Poisson reduz-se a equagio de Laplace:

VIT=0 (2.14)

2.1.3 - COORDENADAS CILINDRICAS E ESFERICAS

Muitas vezes em geotermia, e ndo s6, as coordenadas cartesianas nio s3o as mais
indicadas pelo que € necessario recorrer as coordenadas cilindricas ou esféricas.

Em coordenadas cilindricas (Fig. 2.3) a eq (2.12) escreve-se:

gT 16T &T 15T A
Ar r1dr 8z adt k

(2.15)

Em coordenadas esféricas polares a equagio (2.12) passa a ser:

gT 20T _10T A
o' 1dr adt k

(2.16)

(Haenel et al. 1988).
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X2

Fig. 2. 3. Sistema de coordenadas (A) cartesianas, (B) cilindricas e (C ) esféricas polares.
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2.2- O SIGNIFICADO DA CONDUCAO DE CALOR EM
REGIME ESTACIONARIO E A UMA DIMENSAO

O termo “ condugio em regime estacionario™ significa que a temperatura no interior de
um corpo néo varia com o tempo. Uma consequéncia disto é que a taxa de fluxo de calor entre
dois pontos arbitrarios € constante ao longo do tempo. Entéo a lei que descreve a temperatura

no interior do corpo é:

FT FT JT A

+ +
ox* oy* 8z k

em que T representa a temperatura € X, y e z referem-se as coordenadas espaciais.

O termo “unidimensional” é aplicado ao problema da condugio do calor quando s6 é
necessario uma coordenada para descrever a distribuigdo de temperatura no interior do corpo.
Esta situagdo raramente existe nos problemas reais, mas um grande nimero de problemas
praticos em engenharia e em geotermia aproximam-se da situa¢io unidimensional. Seguem-se

alguns exemplos uteis.

2.2.1- PLACA PLANA COM A TEMPERATURA CONSTANTE
NAS FRONTEIRAS

O problema mais simples de condugio de calor é o de uma parede plana de espessura
finita mas de extensdo infinita em que cada face é mantida a temperatura constante. A
distribui¢do de temperatura e o fluxo de calor através da placa pode ser calculado a partir da lei
de condug@o de calor de Fourier.

A Fig. 2.4 ilustra uma placa de espessura Ax cujo material de que é feita tem uma
condutividade térmica k. As duas faces sio mantidas a4 temperatura T; ¢ T,. A Unica

coordenada necessaria ¢ aquela que tiver uma direcgdo normal i parede e que pode ser



designada por x. A designagdo x; refere-se a parede que se encontra a temperatura T, €, x;

refere-se a parede que esta a temperatura T».

! %,
| x .

Fig. 2.4. Placa plana de temperatura definida nas suas faces.

Desde que nédo haja produgio interna de calor a equagéo diferencial para a condugio de

calor em regime estacionario, toma a forma:

d’T
ﬁz

=0 2.17)

com as seguintes condi¢Ges fronteira:
para x=x,; T=T,
para x=x3; T=T,.

- A solugdo da equagdo é

T=Bx+C (2.18)

Os simbolos B e C séo constantes de integragdo. Aplicando as condi¢des fronteira
resolvendo em ordem 2 B e a C e em seguida substituindo na eq (2.18) obtemos a seguinte

expressdo linear para a distribuigio da temperatura na placa:
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T, -T,
T=Tl+xz_x“ (x-x,) (2.19)

A taxa do fluxo de calor através da parede pode ser calculada pela lei de Fourier

tomando a forma:

dT
q=-kAS (2.20)

derivando a eq (2.19) em ordem a x e substituindo na eq (2.20) obtém-se

q T, -T,
i R
A Ax

(2.21)

A expressdo anterior pode ser escrita em termos de g/A, i.e., o fluxo de calor por
unidade de area, desde que a placa possa ser considerada infinita e o efeito das extremidades
possa ser desprezado.

Quer a distribuicdo de calor quer a lei de Fourier partem do principio de que a

condutividade térmica é constante (Chapman, 1974).

222- PAREDE COM MULTIPLAS CAMADAS E
TEMPERATURA CONSTANTE NAS FRONTEIRAS

Consideramos agora uma placa com varias camadas de materiais diferentes com
espessuras e condutividades térmicas diferentes. A Fig. 2.5 mostra uma placa com trés
camadas; no entanto, este raciocinio ¢ valido para um nimero qualquer de camadas.
Designamos a zona de contacto de dois materiais diferentes pelos nimeros 1, 2, 3 e 4 e foi

adoptada a seguinte conveng&o:
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Axy, = espessura do material entre o plano m e o plano n

Kmm = condutividade térmica do material entre o plano m e o plano n.

&

s

\\X

N

PR,

Lol ]

Fig. 2.5. Placa com varias camadas com temperatura, espessura e condutividade térmica diferenteS.

\\\\\\\\

Se as temperaturas exteriores forem especificadas (i.e., T; e T4, respectivamente) assim
como a espessura e a condutividade de todas as camadas, e desde que a condugdo se faga em

regime estacionario sem produgdo de calor podemos aplicar a eq (2.21) e obter:

q T-T T, -T, T,-T,
AT Ax,/k,  Ax,lk,  Ax,/k, (2.22)

Resolvendo para cada diferenga de temperatura e adicionando as equagdes obtidas as

temperaturas desconhecidas sdo eliminadas e a expressd@o para o fluxo de calor ao longo da

placa toma a forma:
q _ T,-T,
A Ax, Ax, Ax, (2:23)
+ +
k k,, k.,
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2.3-
VARIAVEL

O EFEITO DA CONDUTIVIDADE TERMICA

As duas situagGes anteriormente referidas partem do pressuposto que a condutividade

térmica € constante; no entanto, vai-se também admitir que a placa apresenta uma

condutividade que varia com a temperatura de acordo com a equagdo k =k, (1 + bT)

Por uma questdo de simplicidade consideramos a condugiio através de uma placa plana

de espessura Ax e com temperaturas a superficie uniformes T; e T,. Ver Fig. 2.6.

b an bt

Fig. 2.6. Placa plana de espessura Ax e com a temperatura 3 superficie uniforme. Dentro da placa a
condutividade varia com a temperatura de acordo com a equagiio k =k, (1 + bT)

Recorrendo novamente & lei de Fourier, o fluxo de calor por unidade de area é:

q=-kA —

dT
q= —ko(l+ bT)aA

(2.24)
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Desde que estejamos em regime estacionario g/A € constante a equagdo anterior pode

ser integrada, e, resolvida por separag¢@o de variaveis obtendo-se:

q b T,-T,

e kol:1+—2-(T, +T2)] e (2.25)
Se introduzirmos o conceito de condutividade térmica média como sendo dada por:
k, = ko[l +%(T1 +T2)]

entdo, a equagio (2.25 ) reduz-se a

qa._
1ok (2.26)

Na forma esta equagdio ¢ idéntica 3 da eq (2.21) contudo enquanto que nesta a

condutividade térmica é constante na eq (2.26) a condutividade é uma média.

2.4- CASOS QUE ENVOLVEM A PRODUCAO DE
CALOR

2.4.1- DISTRIBUICAO DA PRODUCAO DE CALOR UNIFORME
AO LONGO DUMA PLACA

Consideramos novamente uma placa plana em que a temperatura nas suas superficies é
conhecida. Vamos também admitir que dentro desta ha fontes de calor uniformemente
distribuidas e que produzem calor por unidade de volume a taxa A. A distribuigdo da

temperatura em regime estacionario e a taxa de fluxo de calor pode ser calculada e comparada
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com os resultados obtidos anteriormente, na auséncia de produgdo de calor. Neste caso a

equagio diferencial que rege este processo toma a seguinte forma:
o2 o 2.27)

com as seguintes condi¢Ges fronteira:
parax=x,;, T=T,
parax =x;;, T =T,

Integrando duas vezas a eq (2.27) obtemos:

A x’
T+—k—’2— =Bx+C (2.28)

Aplicando as duas condi¢des fronteira podemos calcular as constantes B e C.
Substituindo estes resultados na equagio original e rearranjando os termos obtemos a seguinte
equagdo da distribui¢do da temperatura:

[, BT, Absos) Tron (xon )
T-[Y}+x2_xl(x—-x,)}+[ TR P (229

Comparando este resultado com o da placa sem produgdo de calor (eq (2.19))

verificamos que a variagdo linear da temperatura ¢é alterada pela presenga do segundo termo

que envolve a taxa de produgdo interna de calor (Chapman, 1974).
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2.5- CONDUCAO DO CALOR A DUAS OU MAIS
DIMENSOES

Nesta secgdo vao ser referidas algumas situagGes que envolvem a condugio do calor
mas que para serem completamente descritas necessitam de duas coordenadas independentes.
Isto significa que a condugdo ou ocorre em regime estacionario, € entdo s3o necessérias duas
coordenadas espaciais para a descrever, ou em regime ndo estacionario e necessita-se de uma

coordenada espacial e a outra coordenada € temporal.

2.5.1- CONDUCAO DO CALOR NUMA PLACA RECTANGULAR
EM REGIME ESTACIONARIO

Vamos considerar 2 conduggo do calor numa placa rectangular em regime estacionario,
tal como se pode ver na Fig. 2.7. O sistema de coordenadas que methor se adapta a este
problema € o sistema de coordenadas cartesianas. Consideramos que a placa esta sobre o plano
X~y em que a origem das coordenadas coincide com a extremidade inferior esquerda da placa; a
dimensdo segundo o eixo dos zz é praticamente infinita ¢ as extremidades nio causam

perturbagdes. A equagdo que descreve esta situagdo é a seguinte:

FT T
+ =0
ox> oy’

(2.30)

Como a equagiio da condugdo de calor é uma equagio diferencial linear, podemos
aplicar o principio da sobreposigdo.

A solugdo da eq (2.30) ¢ calculada assumindo que a distribuigdo da temperatura é
expressa como um produto de duas fungdes (método de separagdo de varidveis). Cada uma
envolvendo somente uma variavel independente. Isto é, se X(x) é uma fungdo de x ¢ Y(y) é

uma fungfo so de y, assumimos que a temperatura T é dado por:

51



T =X(x).Y(y) (2.31)

=f(x)

;

""’muu[

f(x}

w T=T,

X

L
0 f
7 xm0 _|l x=[,
=Te

Fig. 2.7. Placa rectangular com uma distribuigio varidvel da temperatura numa das faces e
temperatura constante nas outras faces.

Substituindo na eq (2.30) e rearranjando a expressdo obtemos:

%
o

1a%X
X dx?

Q,

~| =
2

Como cada membro da equagiio contém uma s6 varidvel independente, é possivel
afirmar que s3o ambas iguais a uma constante A%

d'X - d_’L 22

1 1
Xd&® Yy

Esta equagdo € equivalente a duas equagdes diferenciais ordinarias:

d*X

- +A’X=0
2
‘:,yf—z’Y:o
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cujas solugdes sdo:

Y =B;sinh Ay + .B>cosh Ay
X = Bjssin Ax + .B4cos Ax

Substituindo estas solu¢des na equagéo geral (2.30) obtemos a seguinte expressdo para
a distribui¢do da temperatura:

T = ( Bysinh Ay + Bscosh Ay )( Bs sin Ax + Bacos Ax ) (2.32)

onde AeB; (=1, .. 4) sio constantes de integracdo que podem ser calculadas por
intermédio das condi¢Ges fronteira (Chapman, 1974).

2.5.2 - CONDUCAO DO CALOR UNIDIMENSIONAL EM REGIME
TRANSIENTE

2.52.1- CONDUCAO UNIDIMENSIONAL EM REGIME
TRANSIENTE NUMA PLACA INFINITA

Vamos considerar novamente uma placa com uma espessura finita segundo uma
direcgdo mas com extensdo infinita segundo as outras duas direcgdes (ver Fig. 2.8.). Neste

caso, a equagdo de condugdo de calor, sem produgio de calor interno reduz-se a forma:

2

oT T
ot % ox

(2.33)
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/ Distribui¢ao inicial da
Z temperatura T=f(x) para t=0's
llllnulllﬂmm

parat=0s

T=T:
parat=0s

///%

Fig. 2.8. Placa plana de espessura finita segundo uma direcgio mas tendo uma extensdo infinita nas
outras direcgdes.

A solugido desta equagio também pode ser determinada aplicando o método de

separagdo de variaveis, tal como foi feito anteriormente e a solugdo geral da eq (2.33) é:
T=¢*"* (B, sin Ax + B; cos Ax) (2.34)

As constantes de integra¢dio sfo determinadas de acordo com as condigdes fronteira

especificas para cada problema.

2.6- CONDUCAO DO CALOR A MAIS DO QUE UMA
DIMENSAO EM REGIME TRANSIENTE

As situages anteriormente descritas referem-se a configuragGes muito peculiares,

podendo-se afirmar que sdo modelos irrealistas. Estas foram escolhidas para assegurar que a
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temperatura no interior de um sélido depende de uma s6 coordenada espacial e de uma
coordenada temporal. Em certas situagdes, desprezam-se os efeitos causados pelas
extremidades ndo causando grandes efeitos nos resultados obtidos. Contudo, nem sempre esta
simplificado ¢ valida e a condugfo em regime transiente a mais do que uma dimensdo espacial
tem de ser considerada.

Sob certas condigdes, as solugdes de problemas em regime transiente a duas ou a trés
dimensdes podem ser obtidas pelo simples produto da sobreposi¢io das solugdes dos
respectivos problemas unidimensionais. Como exemplo do principio de sobreposigdo,
consideremos o problema da condugio de calor numa barra rectangular em regime transiente
(ver Fig. 2.9). A barra tem a espessura D na dhecqio X etem a espessura W na direcgdo y.
Considerando que tem extensdo infinita segundo o eixo dos zz, a condug@o s6 ocorre segundo

as direcgBes x ey. O problema é, entfio, uma situa¢do bidimensional em regime transiente.

Fig. 2.9. Uma barra rectangular de comprimento infinito.
Inicialmente a barra ¢ aquecida e a distribuigdo da temperatura s6 depende de x ¢ de y.
A distribui¢do inicial é designada por f{x, y). No tempo t = O s assume-se que a barra é

colocada em contacto com um fluido a temperatura constante Ty Se a diferenga de temperatura

variavel, 0, for definida como:

0=T-T; (2.35)

entdo a equagdo diferencial que tem de ser resolvida é:
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10"9_ 2’60  5%6
adt —o"x2+é'y2

(2.36)

com as seguintes condi¢Ges fronteira:

parat=0s; 0=1f(x,y) - Tr=F(x,y)

0 0 =D ad P
parat20s; x=0 e x=D, ox_ Tk
0 w 29_.h, 2.37)
= e = , —=%x— .
y y 7y "tk

Nas condi¢des fronteira o sinal positivo aplica-se quando x =0 e y = 0, enquanto o sinal
negativo aplica-se quandox=Dey=W.

Novamente, se a diferenga entre a fungio distribui¢do da temperatura e a temperatura
inicial F(x, y), poder ser factorizada na forma de um produto de outras duas fungdes, cada uma

envolvendo uma s6 variavel espacial independente, a condig#o inicial pode ser substituida:
parat=0s; 6 =F(x,y)=Fi(x).Fxy) (2.38)

Sob estas condigdes, a solugéo da eq (2.36) sujeita as condi¢Ses representadas pela eq
(2.37) pode ser expressa como o produto de duas solugdes transientes unidimensionais que ja

sdo conhecidas. A solu¢do pode ser representada pelo seguinte produto:

0 = 6, (x, ).8, (¥,) (2.39)

Substituindo a eq (2.39) na eq (2.36) obtemos
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4 6,
o022 -9 541022
al” ot ot ox 3y
(2.40)
9 15Q_5’0J 0[15@_520,,):
Na dt 6x*) \adt 8y

« e s .

parat=0s; 0 =0y .0y=Fi(x).Fx(y)

o6, h
parat>0s; e x=0 e x=D, 0y5x=i—k0x0y
o6, h
Y
= = = +4— .
y=0 e y=W, exﬁy _k9x0y (2.41)

O exposto anteriormente mostra que a solugio dum problema de condugio
bidimensional em regime transiente pode ser obtido calculando o produto de dois problemas
unidimensionais.

O principio do produto de sobreposi¢gio pode ser aplicado as mais variadas
configuragdes com a restricio de que sO pode ser utilizado quando a distribuicdo de
temperatura inicial poder ser factorizada num produto de fun¢des, cada uma envolvendo s6

uma variavel espacial independente.

27- MEIO SEMLIINFINITO SUJEITO A UMA
VARIACAO PERIODICA DA TEMPERATURA A
SUPERFICIE

Um exemplo, que no presente trabalho tem interesse referir é o da conduggo do calor a

uma dimensdo mas em que as condigdes fronteira dependem do tempo. Para simplificar a
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formulagdo matematica envolvida, vamos considerar o caso especial em que s0 uma das
fronteira é considerada. Consideremos uma placa de espessura semi-infinita, como se pode
ver na Fig. 2.10, ¢ em que a temperatura a superficie varia de uma maneira sinusoidal.

lT TT}.-; | : .
]\ %

P

Fig, 2,10, Variagdo periédica da temperatura a superficie de um sélido semi-infinito.

Assume-se que o0 fluxo de calor ocorre somente segundo o eixo dos xx. Como a parede
¢ considerada infinita na direc¢@io y o efeito das extremidades € desprezavel. Podemos também
assumir que a espessura da parede na direcgdio do eixo dos xx € tdo grande que a variagdo da
temperatura em fungdo do tempo no interior da parede depende somente da condi¢do imposta a
superficie (x=0). Este modelo € de particular importincia neste trabatho. Na verdade, a Terra
vai ser modelizada como um so6lido semi-infinito em que a sua superficie € sujeita a variagdes
de temperatura que variam no tempo, i.e., variagdes climaticas.

As condigGes fronteira a superficie do sélido, para x = 0 podem ser consideradas como
variaghes sinusoidais da temperatura, tal como se pode ver na Fig. 2.10. A oscilagio da
temperatura a superficie ocorre entre um valor maximo Tmsx € um minimo Ty, Designando por

T a temperatura média a superficie, pode afirmar-se que:
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_Tm+Tm

) ; (2.42)

Definindo uma temperatura variavel, 6, como:
0=T-Tn (2.43)

pode-se expressar a condi¢io fronteira a superficie como:
6,0 =0, sen (27mt) (2.44)

+T,

T i
onde 6, é a amplitude dada por (T, = % ), n é a frequéncia de oscilagdio e t é o

tempo.

A equagio da condugio unidimensional em regime ndo estacionario é:

—=q

7K’ &0
ot o x*

(2.45)

A solugio obtida (eq (2.34)) é apenas uma soluggo possivel. A determinagdo da soluggo
particular depende das condi¢3es fronteira.
Seguindo um procedimento idéntico ao que ja anteriormente foi utilizado podemos

representar a solugdo da equagio anterior como produto de duas fungdes diferentes:
0=T(t) . X(x) (2.46)
Substituindo na eq (2.45) e rearranjando os termos obtém-se:

1dT 14X
aT dt X dx?

=+iA?
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onde i é a unidade imaginaria. A equagio anterior € equivalente a:

dT

d—-(:t iA%aT) =0
o (2.47)
o ~(£iA’X)=0

Cada uma destas equagdes tem duas solugdes (uma para cada sinal de A). Considerando

primeiro o sinal positivo, temos:

e 2
T=B;e* *

X =B, M) B; e Mix)
Como 6 = T.X para o sinal positivo
0, =B, ¢ 2at (B, &9 4 B, ¢Mi)
e, como Vi = (1+)/¥2, a expressdo anterior pode ser escrita como:

— -Ax/\2 V2ix  -i( A2kt + Ax/\2 i( A%kt - Ax/42
6 ., =B,e [Bze b O WO )]
De forma idéntica quando o sinal é negativo, a solugéo fica:

vy a2 o 02
6 ___Btle-zx/\/i[BtzeJizxe-umAx/JE) + BYeit m-zx/ﬁ)]

A soma destas duas solugdes é também uma solugéo:
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9 = 9++9-

Fazendo B,=B’,=0, 0 passa a ser o quando x—>. Entdo a solugio pode ser escrita

cOomo:
0=e"2[C cos(A2kt-Ax/V2) + Dsen(AZkt-Ax/\2)]

Os simbolos C e D sdo constantes que dependem de By, Bs, B'; e B;. Tal como se pode

ver na eq (2.48) a condigdo fronteira parax =0 €

Ox=0 =0, sen (2nnt) (2.48)

Aplicando a relagéo anterior, obtemos:

0, sen 27t = C cos A2at+D sen A2at

Isto mostra que
C=0
D=6,
1= 2z n
a

Entdo a solug3o para a variagdo da temperatura com o tempo num plano no interior da

parede é

6 =6 e"‘msen(Zﬂ 0t Xy (2.49)
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Comparando com a variagdo imposta & superficie, x = 0, verificamos que a uma dada
distancia da superficie a variagio da temperatura ¢ uma fungdo periédica com o mesmo periodo

mas com uma amplitude que decresce exponencialmente com a disténcia. Isto €, a amplitude a

distancia x é
(6 ), =0, (2.50)

Também o periodo & distincia x a partir da superficie tem o mesmo valor que a

superficie, mas com um atraso temporal igual a

At=2 2 2.51)

Estes factos estdo ilustrados na Fig. 2.11.

|9
i/n
fo i/
| z=( ‘
I .
|
| i by
P B
| l (0m),
1
I
/ '_._[ - TEMPO,1
At-% et

Fig. 2.11. Distribuicio da temperatura para duas profundidades num sélido semi-infinito sujeito a uma
variagdo periédica da temperatura 3 superficie.
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A solugdo, da eq (2.49), também mostra que num dado instante t a distribui¢io da
temperatura através do sélido é uma onda amortecida. Isto ¢ ilustrado na Fig. 2.12 onde esta .

representada a distribuigdo de temperatura para dois tempos diferentes.

\
L)
‘\ \r“m). -aof-'ﬁ;
B
\

/6,

Fig. 2.12. Distribui¢iio da temperatura para dois tempos diferentes num sélido semi-infinito sujeito a
uma variagio periddica da temperatura 3 superficie.

O estudo das ondas térmicas diurnas, mensais ou anuais na Terra causadas por
variagGes da temperatura pode ser estudado com as equagles apresentadas anteriormente
(Chapman, 1974).

28- CONDUCAO DE CALOR NUM MEIO
ANISOTROPICO

Uma situagdo simples mas com interesse em geotermia ¢ aquela em que existem duas
direcgbes principais segundo as quais a condutividade € diferente. Consideremos o caso de uma
rocha sedimentar em que a condutividade numa direc¢io perpendicular a estratificagio ¢é

diferente da condutividade numa direcgfo paralela a estratificagdo (ver a Fig. 2.13).
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Fig. 2.13. Exemplo de uma rocha sedimentar inclinada com condutividade k; e k, perpendicular ¢
paralelamente 3 estratificacdo, respectivamente.

Neste caso o tensor condutividade k, assume a forma

k, k, k
k=k, ky ky (252)
ki, ky, k

k,cos’gp +k,sen’p 0,5sen2¢ (k,—k,) O
=10,5sen2¢p (k, -k,) ksen’p +k,cos’p 0 (2.53)
0 0 1

onde (90° - ¢ ) é a inclinagdo do estrato a partir da horizontal e k; e k; sdo os principais
valores da condutividade térmica nas direc¢des perpendicular e paralela a estratificago
respectivamente. O eixo dos zz é perpendicular ao plano xy, e € paralelo a todas as camadas.
Entdo, no caso bidimensional, a temperatura nio varia na direcgdo dos zz e o gradiente
térmico, grad(T), é constante no plano xy. O vector densidade do fluxo de calor, q, esta

relacionado com o gradiente pela expressio:

q = -k grad(T) (2.54)



Substituindo a eq (2.53) na eq (2.54) e tomando em conta o facto que o
grad(T)=(JT/0x, &T/dy, 0), obtém-se:

oT ) oT
q, = —(k,cos2¢ +k, sen’ )—0;-;— 0,5 sen 2j (k, -k,)—-é,—y

oT oT
q, =-0,5sen2j (k, - k')—o"_; - (klsen2¢ +k, coszqa)a,,—y (2.55)

q;=0

Isto significa que o vector densidade do fluxo de calor também permanece no plano xy,
mas ¢é geralmente diferente do gradiente térmico. Em termos praticos, estes resultados indicam
que o vector densidade do fluxo de calor pode sofrer refrac¢go quando existem contrastes da
condutividade na horizontal De acordo com a convengéo utilizada em geotermia, o fluxo de
calor vertical considera-se que tem sinal simétrico ao que € originado pelas egs (2.54) e (2.55).

Em regime estacionario, a distribui¢do da temperatura T(x, y) deve obedecer a equagdo

da condugéo do calor
07 JT T l oT 2T
5X(k"ﬁx+kn5y)+5y(k215x+k223;]__A (2.56)

onde A descreve as fontes de calor e k; sio as componentes do tensor condutividade dado pela
eq (2.53) (Safanda, 1995).
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3 - DETERMINACAO DO FLUXO DE CALOR
CONTINENTAL

Todas as teorias interessadas na origem e evolugdo das estruturas a superficie da Terra,
necessitam de conhecer, de uma forma implicita ou explicita os fenémenos que decorrem no
seu interior, nos quais a energia térmica joga um papel preponderante. Por esse motivo, a
quantidade de calor que atravessa a superficie da Terra a partir do interior é uma quantidade de
importancia fundamental em geofisica.

O fluxo de calor terrestre, que em média varia entre 60 ¢ 80 mWm?, ¢ a manifesta¢io
superficial da energia interna da Terra. O seu valor é aproximadamente 8x10% J/ano, o que ¢
varias ordens de grandeza maior que a energia dissipada na actividade sismica ou vulcanica.
Este fluxo de energia do interior da Terra resulta do campo de temperatura no interior da Terra
¢ implica diferentes processos tecténicos. O seu conhecimento ¢, entdo, muito importante em
geofisica e em geologia, € é campo de investigagdo em estudos da estrutura da crosta e litosfera
ajudando a compreender a natureza da sua evolugdo.

O regime térmico da Terra a uma escala de tempo geologico é um fenémeno tridimensional
em regime transiente, em que a componente mais importante da transferéncia de energia ¢
radial. Porém, se reduzirmos a escala temporal a um intervalo de tempo compreendido entre as
centenas de milhar de anos até a alguns milhares de anos podemos afirmar que o regime
térmico se aproxima do regime estacionario; ja que a transferéncia de calor por movimento de
massa (convecgio solida) pode ser desprezada e a contribui¢do das fontes de calor radiogénicas
em muitas situagSes é minima. Por outro lado, as profundidades para as quais se fazem as
medig¢Ses € muito pequena quando comparada com o raio da Terra pelo que se torna relevante
a condugdo do calor na vertical. Na pratica este pressuposto requere algumas simplificagdes,
nomeadamente a de, localmente, reduzir a superficie da Terra a um plano horizontal e
considerar estruturas geologicas mais simples do que elas sdo na realidade. O problema ¢ entdo
reduzido a uma situag@o unidimensional em regime estacionario e o que se pretende determinar
¢ a chamada densidade de fluxo de calor (DFC), que é a quantidade de energia que atravessa a

superficie da Terra, por unidade de area e unidade de tempo.
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A DFC ¢ calculado como o produto da condutividade térmica k e o gradiente
geotérmico, VT, de acordo com a lei de Fourier q = -kVT = -k dT/dz que, para o caso
unidimensional toma este aspecto. A unidade da densidade do fluxo de calor no sistema SI é
Im?s ou Wm.

Na pratica o gradiente geotérmico ¢ calculado a partir de medi¢des da temperatura
feitas em furos, minas e tineis, ou em sedimentos no fundo dos lagos e oceanos; a
condutividade, como j4 vimos anteriormente, ¢ determinada em pequenas amostras de rochas
obtidas durante a perfuragio ou na vizinhanga dos furos. Existem dois métodos de combinar os
valores da condutividade térmica e o gradiente térmico para calcular a DFC e que sio
designados por “método do intervalo” e “ método de Bullard”.

A DFC calculada por cada um destes métodos é um valor local que caracteriza uma
regido que tenha as dimensdes da mesma ordem de grandeza da profundidade do furo onde se
fez a determinagdo. A DFC normalmente pode conter uma componente transiente, muito subtil
e dificil de quantificar, devido a variagSes das condi¢des a superficie da Terra (transferéncia de
calor devido a0 movimento das aguas superficiais, variagdes da temperatura i superficie,
efeitos estruturais incluindo a condutividade térmica a duas ou a trés dimensGes, variagdo na
producdo de calor, erosio e sedimentagio). Neste capitulo vai falar-se um pouco sobre as
correcgdes a aplicar aos dados de temperatura obtidos em furos com vista a COITIZIr as
variagdes climaticas, a erosdo, a sedimentacdo, o movimento das aguas superficiais (Ribeiro,
1987).

Parte-se do principio que as temperaturas no subsolo foram medidas depois de terem
cessado as perturbagdes introduzidas pelo facto de se ter feito a perfuragdo. Esta perturbagio
da temperatura ¢ devido essencialmente 2 circulagéo da lama ou do fluido de arrefecimento, a
convecgHo térmica livre e ao fluxo de 4gua ao longo do furo.

E habitual considerar medi¢des de temperatura a partir dos 30 m de profundidade
porque a essa profundidade os dados ja ndo sdo afectados pela variagio anual da temperatura &
superficie.
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3.1- MEDICOES DO GRADIENTE TERMICO

As medigbes do gradiente térmico na crosta da Terra comegaram a ser feitas desde o
inicio do século XVIII. Contudo, sO em 1867 elas comegaram a ser feitas de uma forma
sistematica e com caricter cientifico pela “British Association for the Advancement of
Science”. Desde entdo esforgos tém sido feitos para recolher e compilar dados de
temperatura obtidos quer na Terra quer nos oceanos.

Inicialmente os resultados publicados eram recolhidos com termémetros de maximo ou
termistores. Termémetros de resisténcia de platina também foram utilizados no passado. Estes,
contudo, ndo eram os mais adequados para fazer medigSes em furos profundos porque o
equipamento era muito pesado, podendo, nalguns casos, atingir os 200 kg. A maior parte dos
valores foram obtidos em furos; no entanto, alguns deles foram obtidos em minas e em tineis.

Quando fazemos as determinages do gradiente térmico num furo ¢ aconselhivel que
ele esteja cheio de 4gua ou entdio com a lama de arrefecimento e em equilibrio térmico. Como
estes liquidos tém uma elevada capacidade térmica demora-se menos tempo a atingir o
equilibrio térmico do que quando o termémetro & introduzido no caso do furo estar cheio de ar.
Observagbes feitas por Krige (1939) mostraram que a situagdo de equilibrio no interior dum
furo se estabelece quando as correntes de convecgdo ndo ocorrem e, no caso de ocorrerem, so
téo fracas que ndo tém efeitos no gradiente térmico.

A temperatura medida num furo nio representa, necessariamente, a temperatura n3o
perturbada da rocha. O facto de perfurar provoca que haja transferéncia de calor para o furo
devido a circulagio do fluido de arrefecimento introduzido no topo do furo. A perturbacio é
complexa mas geralmente resulta num arrefecimento na base do furo e um aquecimento na
parte superior. O tempo para o decaimento da perturbagdo depende do didmetro do furo, da
natureza das rochas e do tempo de perfuragio. Este fenomeno foi discutido por Bullard (1939),
que concluiu que a perturbagdo da temperatura diminui até 1% do seu valor maximo ap6s um
instante de tempo 10 a 20 vezes inferior ao intervalo de tempo que decorre entre o inicio da
perfuragdo e a cessagio da circulagio do fluido de arrefecimento. O equilibrio pode ser
alcangado em poucos dias na base do furo mas pode demorar alguns meses na parte superior.

Uma perturbagéo idéntica pode ser produzida por um movimento natural das aguas superficiais,
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e € comum verificar que o gradiente ¢ inferior na parte superior do furo, tal como se pode ver
na Fig. 3.1 (Bullard, 1939).

Os factores que perturbam o gradiente de temperatura sdo a topografia (em areas
montanhosas o erro pode ser da ordem dos 30%), a inclinagdio do solo e o contraste da

condutividade térmica das formages rochosas (o erro pode atingir os 20%).
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Fig. 3.1. Variag3es da temperatura com a profundidade num furo na Africa do Sul. A linha representa
a variacdo esperada se o fluxo de calor devido a condugio for 0 mesmo em todas as profundidades. O valor
minimo do gradiente aos 1200m & devido 3 circulagdo de 4guas (segundo Bullard (1939)).

VariagSes climaticas no passado podem também perturbar a temperatura do subsolo.
Estas vdo-se propagando em direcgio ao interior da Terra como uma onda fortemente
amortecida. Um aumento da temperatura a superficie, como por exemplo o que ocorreu apos o
final da altima glaciagdo, produz um decréscimo do gradiente de temperatura & superficie; o
_efeito é pequeno mas resulta numa pequena curvatura no perfil da temperatura em fungio da
profundidade. O efeito da variagdo da temperatura didria ¢ desprezavel a profundidades

superiores a Sm.
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3.1.1- EQUIPAMENTO E SUA UTILIZACAO

Virios tipos de sensores de temperatura sio utilizados em geotermia, como por
exemplo, termémetros de méaximo e termémetros eléctricos. Dentro dos termémetros eléctricos
ainda podemos considerar os termémetros de resisténcia de platina, os termistores e os
termopares.

Os termémetros de resisténcia de platina sdo os mais precisos e exactos. As primeiras
medidas feitas com estes sensores foram realizadas por Jenkins na Australia em 1902 utilizando
uma resisténcia de 25 Q; contudo, os resultados no foram muito precisos. Uma alteragdo foi
introduzida por Johnston e Adam que utilizaram um cabo com uma resisténcia de 250 Q; a
temperatura podia ser determinada com uma precisio de 0,01 °C, e o tempo para que o
termometro atingisse o equilibrio foi de cerca de 30 min (Misener and Beck, 1960).

Os termistores oferecem algumas vantagens na determinagio da temperatura, desde que
tenham um elevado coeficiente de resisténcia de temperatura

~ Os termopares sdo muito utilizados na medic3o da temperatura e tem a vantagem de
serem aparelhos de répida resposta as variagdes de temperatura (muito mais rapidos que os
termémetros de maximo).

Deve dizer-se que ndio ha um tipo de equipamento que seja ideal para todos os tipos de
condigbes de campo. Se desejarmos fazer um nimero elevado de medi¢Ges a varias
profundidades sobre uma area muito extensa com uma precisdo de 0,1 °C entdo o termistor é
inteiramente adequado.

A grande vantagem do termémetro eléctrico sobre o termémetro de maximo é que o
primeiro pode registar a temperatura continuamente. Assim, com um termémetro eléctrico é
possivel verificar quando o sensor atingiu o equilibrio térmico, permitindo entdo detectar
inversGes no gradiente térmico e determinar a temperatura no ponto de entrada ou de saida de

4gua no furo com grande precisdo.
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3.1.2- FONTES DE ERRO NA DETERMINACAO DA
TEMPERATURA

J4 foi referido que é possivel existirem correntes de convecgdo no interior do furo onde
¢ necessario determinar a distribuicio da temperatura com a profundidade. Estas podem
conduzir a um gradiente térmico instavel e, portanto, a um valor incorrecto do fluxo de calor.

O furo tem um gradiente térmico estavel quando se verifica a seguinte condigzo:
dT/dx <(gaw, T/Cp) + (Baw/ga, 1) (3.1)

onde dT/dx € o gradiente térmico, g € a aceleragio da gravidade, r é o raio do furo, T é a
temperatura absoluta, B ¢ uma constante numérica igual a 216 para um furo em que o
comprimento € muito maior do que o raio. o, ¢ o coeficiente de expans3o volumétrica, v € a
viscosidade cinematica, C, é o calor especifico a pressdo constante ¢ a é a difusividade; as

quatro ultimas grandezas referem-se ao fluido que esta dentro do furo. Quando:
dT/dx = (ga, T/C,) + Baw/gat, r) 3.2)

o gradiente térmico é conhecido como o gradiente critico.

Valores no realistas do gradiente térmico podem também ser causados pelo movimento
de aguas superficiais. Se o fluxo é sazonal é facil descobrir os furos onde isso ocorre. A entrada
ou saida de 4gua a uma dada profundidade pode facilmente ser determinado observando o perfil

da temperatura. Contudo é muito dificil determinar os movimentos regionais da agua.
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3.2 - CALCULO DA DENSIDADE DO FLUXO DE CALOR
(DFC)

3.2.1- METODO DO INTERVALO

Neste método, o gradiente térmico ¢ calculado a partir dos valores da temperatura
obtidos em profundidade num intervalo de profundidade especifico, conjuntamente com a
condutividade térmica representativa desse mesmo intervalo. O intervalo de profundidade
escolhido s6 pode ser considerado se a temperatura no seu interior e a condutividade sio
conhecidos com uma precisdo aceitivel. O gradiente térmico pode entio ser calculado
utilizando, por exemplo, 0 método dos minimos quadrados.

A condutividade térmica geralmente é medida em amostras tal como ja foi referido
anteriormente. Para um dado intervalo de profundidade se tivermos N valores da condutividade

podemos calcular a média harménica, kygy,
N
l/kMH=(1/N) Z (Vk) (3.3)
i=1

A média harménica tem vantagens sobre a média aritmética porque a variagdo da
temperatura ao longo do intervalo é directamente proporcional i resistividade térmica, 1/k, em
vez da condutividade térmica (Powell et al., 1988).

Se a rocha ¢ homogénea relativamente i condutividade térmica uma s6 amostra é
suficiente para caracterizar o intervalo de profundidade. Contudo, as rochas apresentam
heterogeneidades, sendo comum que para uma amostra relativamente pequena (alguns cm’® de
volume) apresentar, em varios pontos, condutividades que podem ter diferencas até 10%.
Como consequéncia, na determinagio da DFC é necessario ter um numero suficiente de
determinagSes da condutividade para que se possa determinar o seu valor médio dentro dos

limites de precisdo desejados.
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3.2.2- METODO DE BULLARD

Para um fluxo de calor unidimensional em regime estacionario num meio com virias
camadas com fontes de calor e sumidouros desprezéveis a temperatura no subsolo pode ser

€xpressa como:

T@)=To+a 3 (Az/ki) (3.4)

i=1

onde T, € a temperatura & superficie, Qo € a densidade de fluxo de calor constante e kiéa
condutividade no intervalo Az;.

O quociente Az/k ¢ denominado resisténcia térmica e & somado sobre os N intervalos de
profundidade entre a superficie e o ponto onde a temperatura ¢ medida; 2(Azk) ¢
frequentemente denominada profundidade térmica. O grafico de T(z) em fungiio de Az/k para
uma DFC uniforme origina uma recta cujo declive ¢ go € intersecta o eixo das abcissas no ponto
T, (Powell et al. 1988).

O uso destes graficos por Bullard para determinar a DFC ficou conhecido com a
terminologia “ Método de Bullard” (Bullard, 1939).

3.3- METODO DE CALCULAR O F LUXO DE CALOR EM
ESTRATOS COM ANISOTROPIA HORIZONTAL

Um exemplo comum de anisotropia é o aparecimento de um estrato com anisotropia
horizontal entre dois estratos de rocha isotropica. Apesar de, na realidade, o comprimento de
cada um dos estratos ser limitado, a DFC ¢ obtida admitindo-se qué o estrato € infinito, como é
mostrado na Fig. 3.2, o que fornece uma boa aproximagdo a situagdo real. Para visualizar o
modelo, pode-se imaginar um estrato, por exemplo de rocha sedimentar, com uma inclinagio

de 45°, ¢ com uma condutividade de 2 Wm'K" e 3 WmK" na direc¢do perpendicular e
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paralela & estratificagdo, respectivamente. Isto corresponde a um factor de anisotropia de LS.

Escolhendo o sistema de coordenadas (%, y), o tensor da condutividade tem a forma
25 0,5
k—( 05 2 5) (3.9)

Se a superficie superior for isotérmica, e se o vector DFC no estrato inferior tem
direc¢do vertical e ¢ constante, as isotérmicas sdo paralelas & superficie. Isto significa que a

Unica componente nio nula do gradiente térmico ¢ a vertical, e a condigdo OT/dx = 0 & valido
para este modelo.

A DFC q =(qy, q2) no estrato pode ser calculada obtendo-se:

q1=-k1 26T/ By
q2=k2,0T/0y (3.6)

Se a temperatura aumenta com a profundidade (eixo dos yy) o vector DFC faz um certo

angulo com a vertical; assim como, o vector gradiente geotérmico também faz um angulo com

SUPERFICIE ISOTERMICA
X 0T/ 0k 0
T——-» ISOTROPICO Q=0
Yi B ANISUTROPICO N~
Val - iz.s, o.s, a
- 2.5, 2.0 f .
3 \ 71437
\ 2T/ 2x=0
N .
4§~ ISOTROPICO 0T/ 8x =0
=90

T 7 T DFC CONSTANTE T T T

Fig. 3.2. Modelo unidimensional de uma camada horizontal anisotrépica encaixada num meio

isotrépico. O fluxo de calor vertical ¢ constante. O vector fluxo de calor na camada inclinada é determinado pelo
tensor da condutividade.
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a direcedo negativa do eixo x que nesta situagdo toma o valor
a=arctg(qy/qz)=arctg(ki/k»)=11,31°. O médulo do vector DFC é |q|=\/(q12 +q?) =
| 8T /0y V(K + k) = 2,55/ 6T/dyl. A grandeza da DFC & aproximadamente 2% maior no
interior do estrato do que no exterior dele. Por causa do angulo que o vector DFC faz com a
vertical a componente horizontal da DFC niio ¢ nula (Safanda 1995).

O aumento da grandeza da DFC no estrato é devido 2 componente horizontal da DFC,

cujo fluxo flui na direcgdo de x.

3.4- PERTURBACOES NO EQUILIBRIO DO FLUXO DE
CALOR

3.4.1- GLACIACOES

O fluxo de calor medido a superficie da Terra ¢ o resultado de varias perturbagGes da
temperatura. Um dos efeitos mais interessantes & o efeito das glaciagGes (Misener and Beck,
1960).

Fig. 3.3. Esquema representativo do efeito da idade do gelo no gradiente térmico  superficie da Terra.
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A linha A na Fig. 3.3 ¢ a curva temperatura / profundidade numa Terra com uma
temperatura a superficie de T °C e com uma estrutura homogénea e isotrépica e com um clima
uniforme no tempo. Se uma glaciagdo atingir subitamente a Terra, temperatura  sua superficie
diminui para 0 °C enquanto a temperatura no interior permanece constante. Apds um tempo
infinito a linha E dever4 ser a nova curva temperatura / profundidade. Contudo, para um tempo
finito a curva temperatura / profundidade devera progredir de A para B, para C e finalmente
para D. Se, apds se ter atingido a curva D, a camada gelada subitamente se retrair e a
temperatura a superficie voltar a ser T °C, entdo o grafico temperatura / profundidade deve
evoluir de D para F, depois para G e finalmente para H. O retraimento da camada gelada pode
reduzir o gradiente térmico e esta ¢ a causa de o fluxo de calor medido ser menor do que o
fluxo de calor no equilibrio. Se o fluxo de calor que realmente existe na Terra poder ser medido
com elevada precisdo, a grandes profundidades, a onda térmica esquematizada na Fig. 3.3 pode
ser detectada e medida e, assim, é possivel estimar a idade da ultima glaciagdo. Por exemplo se
a ultima glaciagio terminou ha 10000 anos, a perturbagdo méxima deverad ser detectada i
profundidade de 900 metros, aproximadamente. Alternativamente, se conhecermos com
precisdo a data a que ocorreu uma dada glaciagdo ¢ possivel aplicar uma correcgdo ao fluxo de
calor.

3.4.2- SEDIMENTACAO E EROSAOQ

A Fig. 3.4. representa um grande bloco de terra de espessura d, num plano que se
estende infinitamente em todas as direcgSes, que é subitamente elevado a uma altura h,
causando um decréscimo na temperatura para T & superficie devido ao aumento da altitude
(Misener et al., 1960).

A curva temperatura / profundidade original ¢ A, e ao longo do tempo a curva devera ir
variando de A para B ¢ para C. Se a temperatura na rocha vizinha, 3 profundidade (d-h),
permanecer constante, entéo a porggo inferior da curva devers variar de A até B 1 depois para

C. e, finalmente, a curva D devera ser obtida, Se o bloco ¢ subitamente erodido até ao nivel do

76



plano original a curva pode progredir de D até E, depois para F e, finalmente, a curva original

pode ser restabelecida.

>
Q) ———

PROFUNDIDADE

e

(e o s gud

Fig. 3.4. representagio esquematica do efeito da erosdo ¢ da sedimentagdo no gradiente térmico 3
superficie.

O efeito da sedimentagiio e da erosdo provoca alteragBes no gradiente térmico e,
consequentemente, na densidade de fluxo de calor. Por exemplo, taxas de erosdo de 1 mm por
ano no ultimo milh%o de anos pode resultar num aumento de 20% nos valores da densidade do
fluxo de calor para materiais de difusividade térmica da ordem de 10 m’s™. Por outro lado,
taxas de sedimentagiio de 1mm por ano durante o mesmo periodo de tempo podem originar um
decréscimo de 20% nos valores da densidade de fluxo de calor para materiais com a mesma
difusividade, e de 40% para materiais de difusividade térmica igual a 0,2 x 10°m’s™, valor que
€ caracteristico de alguns lagos continentais. Se a taxa de sedimentagdo ¢ particularmente
rapida (e.g. 10 mm/ano) o erro pode subir até 80 - 100%. Estas estimativas nio tomam em
conta os efeitos que estes processos tém na remogdo e adigdo de fontes de calor (Safanda,
1987).
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3.4.3- TOPOGRAFIA E FONTES DE PRODUCAO DE CALOR
LOCAIS

A topografia pode também perturbar os valores da DFC por intermédio de
variagbes no gradiente geotérmico As perturbagdes no gradiente térmico podem ser positivas
Ou negativas mas, excepto em regides extremamente montanhosas, elas nio sio de considerar,
Por outro lado fontes de calor locais devido a oxidagdo do combustiveis fosseis, a oxidagdo de
alguns minérios, a correntes de convecgdo, a absorgdo de neutrinos e 4 radioactividade local de
depositos de minério podem também originar perturbagdes na DFC.

Excepto no caso da produgdo de calor por processos radioactivos, as fontes de
produgdo de calor enumeradas anteriormente nio jogam um papel fundamental em estudos

geotérmicos de carécter regional.
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4 - PRODUCAO DE CALOR

4.1- INTRODUCAO

A produgdo de calor nas rochas devido & existéncia de elementos radioactivos ou a
reacgOes quimicas sdo factores chave em geotermia, especialmente na interpretagio da
densidade do fluxo de calor continental. A determinacio conjunta da densidade do fluxo de
calor e da produgdo de calor radioactivo da informag@o 4cerca da temperatura no interior da
Terra, bem assim como, da sua estrutura interna.

Em situagdes em que ha producdo de calor e a condutividade térmica varia com a

profundidade e a equagio do fluxo de calor em regime estacionario a uma dimensgo é:

%(k%) = -A (4.1)

Se A e k sdo independentes da posigdo e do tempo, a integragdo da eq (4.1) da:
T=T,+(q/K)z-AZ/2k (4.2)

onde T, ¢ a temperatura & superficie, e q € a densidade do fluxo de calor.

Durante o decaimento radioactivo di-se uma converso da massa em energia. Uma

pequena quantidade de energia ¢ transportada pelo neutrino e a restante é convertida em calor.
Todos os is6topos radioactivos naturais geram calor mas s6 a contribuigio das séries de
decaimento do **U, **U, **Th e do “K tem importincia a nivel geologico.
' A taxa de produgdo de calor radioactivo é uma propriedade petrofisica escalar e
isotropica independente da pressdo, da temperatura e do local onde se encontra a rocha.
Depende da abundancia dos isétopos radioactivos de uranio, tério e potéssio. A unidade da
taxa de produggo de calor no SI é Wm™. Dado que os valores da produgio de calor sio muito
pequenos ¢ vulgar utilizar a unidade pratica yWm®.
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Nas rochas igneas as concentragdes massicas naqueles elementos tendem a aumentar
com a acidez e, apesar de poderem apresentar variagdes de varias ordens de grandeza, as
razées ThW/U e K/U permanecem, aproximadamente, constantes.  Verifica-se,
experimentalmente, que a contribuigio do potassio, do uranio e do tério para a produgdo de
calor por unidade de volume para estas rochas se efectua segundo a proporgdo 15: 40: 45,
respectivamente.

Nas rochas sedimentares as concentragdes em potassio, urdnio € tério, assim como o
cociente Th/U, dependem do ambiente quimico existente durante o processo de sedimentagdo (
Rybach, 1976). Em ambiente oxidante o cociente Th/U é superior a 6, enquanto que em
ambiente redutor ele ¢ inferior a 2.

As rochas metamorficas tém por origem as rochas igneas e sedimentares e as suas
concentragdes massicas em potéssio, urinio e tério dependem das concentragdes destes
elementos nas rochas de origem e da extensio do processo metamoérfico. Contudo, de maneira
geral, pode dizer-se que quanto mais intenso for o grau de metamorfismo menores serdo as
concentragGes em potassio, uranio e torio e, portanto, menores serdo as produgdes de calor por
unidade de volume (Rybach 1976).

Nas tabelas 4.1, 4.2 e 4.3 apresentam-se os teores em potassio, urdnio e tério em
algumas rochas igneas, sedimentares e metamdrficas, respectivamente, bem assim como as

respectivas produgdes de calor por unidade de volume e os cocientes Th/U e K/U.
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TABELA 4.1

Teores em potassio, urénio e tério, produgio de calor por unidade de volume e cocientes Th/U e
K/U de algumas rochas igneas (adaptado de Correia (1995)).

ROCHA K U Th Th/U | KU A
%) | (pm) | (ppm) x10* | (uW/m®)
Granito/Riolito 36 3.9 16.0 41 0.9 245
Granodiorito/Dacito 26 23 9.0 3.9 1.1 1.48
Diorito
Gabro/Basalto 04 0.5 1.6 32 0.8 0.309
Peridotito 0.006 0.02 0.06 3.0 0.3 0.0117
Dunito 0.0009 0.003 0.01 33 0.3 0.00188
TABELA 4.2

Teores em potassio urénio e tério, producdo de calor por unidade de volume e cocientes Th/U e
K/U de algumas rochas sedimentares (adaptado de Correia (1995)).

ROCHA K U Th | TWU | KU A
(%) (ppm) | (ppm) x10* | (uW/m®)

Calcario 03 20 15 0.75 02 | 062
Dolomito 0.7 1.0 08 | o080 | 07 | o036
Sal 0.1 0.02 0.01 0.50 50 0.012
Anidrite 04 0.1 03 3.0 4.0 0.090
Argilas e Siltes 2.7 37 120 | 32 0.7 18
Argilas Orghnicas | 2.6 202 109 | 054 | o1 5.5
Quartzito 0.9 0.6 18 3.0 15 | 032
Arcose 23 15. 5.0 33 15 | 084
Grauvaque 13 20 7.0 35 07 | 099
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TABELA 4.3

Teores em potassio, urénio e torio, produgio de calor por unidade de volume e cocientes Th/U e
K/U de algumas rochas metamoérficas (adaptado de Correia (1995)).

GRAUDE K 3] Th ThWU | KU A
METAMORFISMO | (%) | (ppm) | (ppm) x10* [ (uW/m®)
Xistos verdes 34 35 26.5 7.57 0.97 3.15
Facies anfibolite 20 1.2 94 7.83 1.67 1.18
Facies granulite 2.1 09 ‘4.1 4.65 2.33 0.732

A taxa de produgdo de calor de um dado isétopo radioactivo depende da energia de
radiagio e da sua semi-vida. Para o urinio e o tério a energia de decaimento, En, pode ser
calculada a partir da diferenga entre os isotopos de partida e os produtos finais estaveis,
tomando em conta o numero de particulas o emitidas. Os valores da energia Ex, incluem a

contribui¢o das particulas  emitidas, da radiagdo y e do decrescimento do niicleo (tabela 4.4).

TABELA 4.4

Energias de decaimento (Eam) do urénio, tério e do potassio que sdo convertidas em calor
(adaptado de Rybach (1988)).

ISOTOPO BALANCO DE MASSA Eam S E i Eoabs
MeV) [ (MeV) (meV)

2y m (**U)- 8m (*He)- m *°Pb) 51.667 7.99 46.34
2y m (**U)- 7m (*He)- m (*’Pb) 46.392 1.71 45.26
22Th m (*’Th)- 6m (*He)- m (**Pb) 42.793 5.71 38.99
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Para a emissdo B a energia transportada pelo neutrino deve também ser considerada. De

acordo com os esquemas de decaimento, a energia total absorvida por 4tomo é entio:
Eabs = Eam - 0,667 ZEBmx (4.3)

onde 2Epmsx 6 a soma das energias B individuais méximas resultantes dos decaimentos

radioactivos. As constantes de produgio de calor, A, vém normalmente em watt por unidade de
massa do isétopo radioactivo. Entéo; para um dado isétopo temos (Rybach, 1988):

6,025x10% 1,109 x 107" E
M T, o

AW kg) = “4)

onde M ¢ a massa atomica, Ty, é o tempo de semi-vida do istopo em segundos.

Para o potassio a constante de produgdo de calor pode ser calculada a partir das taxas
de decaimento B e v: (28260 + 50) B kg” K™ 5™ € (3250 + 70) y kg™ K™ s ; as energias médias
B ey sdo (0,60 + 0,01) MeV e (1,460 + 0,001) MeV, respectivamente. As constantes de
produgdo de calor para o urinio natural (99.28% 2*U e 0.711% 35, torio e potassio
(0.0117% “K) sio dadas na tabela 4.5,

A taxa de produgdo de calor nas rochas pode ser calculada, utilizando os valores da
tabela 4.5 e se as concentragdes do urénio, do tério e do potassio (cy, cm € cx) forem
conhecidas. As unidades usuais para a concentragdo do uranio e do tério sdo ppm e % (m/m)
para o potassio. Recorrendo a estas unidades a taxa de produgio de calor, em uW/m?; é dado

por:
A=10"p (9.52 Cy + 2.56 Cry+3.48 Cx ) 4.5

A densidade p (em Kg/m®) da rocha também deve de ser conhecida.
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TABELA 4.5

Constantes da produgio de calor (adaptado de Rybach (1 988)).

SERIES DE DECAIMENTO EM A (W/Kg)
EQUILIBRIO

U 9.17x107

U 5.75x10™

U (natural) 9.52x10°

“*Th | 2.56x10°

K (natural) 3.48x10°

42- DETERMINACAO DAS CONCENTRACOES
MASSICAS EM URANIO, TORIO E POTASSIO EM
AMOSTRAS ROCHOSAS

O principal requisito das técnicas analiticas para determinar a concentragio Cy, Cry € Cx
tém que ter elevada sensibilidade mas simultaneamente serem de simples aplicagdo para que
seja possivel fazer medigdes num elevado nimero de amostras. Nas rochas mais comuns as
concentrages de urénio e de torio sdo muito pequenas. Existem numerosas técnicas analiticas
que s3o suficientemente sensiveis para determinar pequenas concentracﬁes. (na ordem de
algumas ppm ): fluorimetria, fluorescéncia de raios X, espectometria, espectrometria de raios Y
etc. O potassio pode ser determinado por fotometria de chama, absorgio atomica, fluorescéncia
de raios X, espectrometria de raios y. As vantagens e as desvantagens de cada uma destas
técnicas sdo descritas em pormenor por Stuckless et al. (1977), Hart et al. (1980) e Bajo
(1980). Das varias técnicas anteriormente referidas vou dedicar um pouco mais de atencdo a

espectrometria de raios y pois ¢ uma das poucas que consegue determinar simultaneamente as



concentragdes em urinio, torio e potassio. O espectrometro de raios y consiste num detector de
Nal ou T, que estio opticamente acoplados 2 um tubo fotomultiplicador (PM) ¢ a um
analisador multicanal. Na Fig. 4.1 esti esquematizado o equipamento de espectrometria de
raios y que contém dois detectores de cintilagdo opostos para aumentar a sensibilidade. Para
assegurar uma elevada estabilidade instrumental, o espectrometro e o analisador de multi-canais
devem de estar colocados numa sala climatizada com uma temperatura constante (£ 0.5°C).

15ecm
- 1 T
i 1 | |
HvV PM - PAD
alta : .
tensio | [ Na
— MISTU PHA
RADOR M
dlta
tensdo ; f. - = CBM
' 8096 —
PM PAD
HV :
} | | |
= célula dePb
IMPRESSAQ DRIVE™
10cm

Fig. 4.1. Esquema do equipamento do espéctrometro de raios y, incluindo um sistema de aquisi¢do de
dados digital. Utilizam-se dois detectores de cintilacio opostos para aumentar a sensibilidade. PHA - anilise da
altura do pulso; PAD - pré-amplificador + amplificador + discriminador.
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O espectrometro esta normalmente ajustado para que a energia se situe num intervalo
entre 0.2 e 3.5 MeV. A Fig. 4.2 mostra um espectro tipico com os picos caracteristicos das
séries de decaimento do ***U e do **Th e do “’K. A energia de 1.76 MeV corresponde ao pico
do *Bi, que ¢ o elemento final da série de decaimento do 2*U, e é utilizada na analise do
urénio, enquanto o tério ¢ determinado a partir do pico de 2.62 MeV correspondente a0 °*TL,
que é o produto final do decaimento do Z?Th.

Actualmente em vez dos detectores de Nal ou de T! utilizam-se detectores solidos de
litio e de germéanio. A grande vantagem destes detectores ¢ o seu elevado poder de resolucio;
no entanto, a sua sensibilidade € bastante inferior pelo que é necessario utilizar um numero
elevado de detectores.

A preparagéio da amostra consiste na trituragfio da rocha a ser analisada e encerrada
numa caixa de aluminio ou de plastico. A massa do material rochoso oscila entre 0.1kg e lkg.
O tamanho e a forma do recipiente deve de ser combinada com as dimensdes do detector para

assegurar uma Optima configuragio amostra - detector (Rybach 1988).
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Fig. 4.2. Espectro de raios v tipico (1024 canais) de uma amostra rochosa com os picos caracteristicos.
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4.3 - CALIBRACAO E PROCESSAMENTO DOS DADOS

A determinagdo do urdnio, torio e potassio de uma dada rocha é baseada na
comparaggo do espectro obtido com o espectro padrdo de amostras com concentragbes de
urdnio, torio e potassio conhecidas. Geralmente sio utilizados trés espectfos padrio. O
espectro da amostra com concentragdes de urdnio, tério e potassio pode consistir numa
combinagio linear dos trés espectros padréo e do espectro de fundo. A Fig. 4.3 mostra os trés
espectros padrio. .

Varios métodos podem ser utilizados para determinar a proporgdo dos componentes no
espectro; este € proporcional a4 quantidade de urdnio, tério e potassio presentes na

amostra.
MeVv

Contagem por canal {escala logaritmica)

Fig. 4.3. Espectros de raios y padrio para o U, 0 The 0 K. A energia das janclas utilizada para o
processamento dos dados estd indicado na parte superior da figura.
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Um dos métodos envolve a identificagio dos trés picos do espectro y: 1,46 MeV “K,
1,76 MeV “Bi e 2,62 MeV Tl (ver Fig. 4.2). As éreas dos pibos sdo integradas somando as
suas contagens sobre uma “janela” de energia, centrada no meio do pico. A largura da janela
corresponde a resolugdo do detector e é geralmente 2AE, onde AE ¢ acerca de 0,05E; por
exemplo para o potassio AE = 70 kev e a janela estende-se desde E = 1,39 MeV até 1,53 MeV.
O calculo € baseado na quantidade “actividade especifica”; definida por:

_area do pico sob a janela i
peso da amostra
soma das contagens

— taxa da contagem de fundo
contagem do tempo
- massa da amostra
/1)~ b,
= _(EIG)_" emcpm/g 4.6)

onde o indice i designa a janela i (i =1 para 2.62 MeV ¢ o pico do TI, i = 2 paral.76 MeV & do
Bi ei=3 para 1.46MeV ¢ o pico do K).
Comi=1, 2 e 3 a solu¢do das trés equagdes da-nos o valor das concentragdes (Cy, Cm

(] CK)

Cm =Ki(o - Kra), em ppm 4.7)
Cu= K3 ((12 -K4 CTh), €m ppm (4.8)
CK = Ks(a3 - K(,CU - K7CTh), em % (49)

As constantes K,...., K, sdo constantes de calibragdo. Este processo ¢ descrito com
mais detalhe por Rybach (1971) e Correia (1995).
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Outro método utiliza o espectro na sua totalidade em vez de seleccionar janelas. As
contagens s&o a soma das contribui¢Ses do urénio, tério e potassio e do espectro de fundo. Os
canais utilizados geralmente sdo 526 ou 1024 e sio escritas equagbes em fun¢do das trés
concentragdes desconhecidas, sendo estas calculadas pelo algoritmo dos minimos quadrados.

Os resultados obtidos por estes dois processos, geralmente, sdo concordantes.

44- EXACTIDAO, PRECISAO, SENSIBILIDADE E
LIMITES DE DETECCAO

E usual avaliar a exactiddo da espectometria y através de contagens estatisticas. Pode-se

demonstrar que o erro padrdo nos contetidos do urénio, torio e do potassio pode ser escrito

como:
m(Cy) = +(k, / Gt)(N, + tb,)"?, em ppm 4.10)
m(C,) = (k, / G)(N, +tb,)"?, em ppm 4.11)
m(Cy) = +(k, / G(N, +tb,)"?, em % 4.12)

onde G, t, N; e b; tem o0 mesmo significado que na eq (4.6)
O erro padrdo da produgdo de calor, A, é:

m(A) = 10° p (90,82m%(Cy) + 6,55m%(Cr) + 12,11m%(Cr))* (4.13)

~ Podemos ver que a exactiddo na determinagdo do uranio é decisiva.

A precisdo da espectrometria y na determinag3o das concentragdes do urinio, do tério
e do potassio pode ser testada comparando os resultados obtidos em laboratérios diferentes
para a mesma amostra e/ou aplicando diferentes técnicas analiticas. A Fig. 4.4 compara os

resultados obtidos por espectrometria y e por fluorescéncia de raios X.
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Geralmente, o erro analitico associado & espectrometria 7y, na determinagio das
concentragdes do urénio, torio e potassio em rochas comuns (excepto nas ultrabasalticas que

tém concentragSes excepcionalmente baixas) oscila entre + (5 - 10)%.
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Fig. 4.4. Comparagio dos resultados obtidos por espectrometria de raios y (ESP ) ¢ por fluorescéncia
de raios X (FRX).

A sensibilidade da espectrometria de raios y é geralmente suficiente para determinar a
concentragdo em urénio, torio e potassio nas rochas mais comuns. Por exemplo, o limite de

detecgdo com 95,5% de probabilidade para o urénio é dada por (em ppm) (Rybach (1998)):
Ly = 8"(ks/G)(by/t)'? (4.14)

Em principio, o limite de detecgdo pode ser minimizado aplicando amostras de grande
tamanho e longos tempos de contagem. Contudo, amostras com 1kg e tempos de medida que
excedem o dia ndo implicam melhorias significativas no limite de detecgdo. A espectrometria
dos raios y com detectores de Nal e de tamanho razoavel (20 cm de didmetro e 10 cm de
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altura) podem alcangar limites de detecgdo de 0,1 ppm para o uranio e o torio € 0,05% para o
' potassio. Estes limites correspondem a uma rocha com uma densidade média de 2700 kgm™ e
corresponde a uma sensibilidade que ronda os 0,04uWm™ na determinagdo da taxa de

produg@o de calor (Rybach 1988).

4.5- METODOS INDIRECTOS PARA DETERMINAR A
TAXA DE PRODUCAO DE CALOR

Quando pretendemos construir modelos geotérmicos a distribuigdo lateral e vertical da
taxa de producgo de calor é necesséria. A velocidade de ondas sismicas de compressdo (v,) € as
suas variagdes na crosta podem ser determinadas, com suficiente precisdo a partir da superficie
da Terra. A Fig. 4.5 mostra a relago entre a taxa de produgdo de calor e a velocidade sismica
vptal como foi estabelecido por Rybach e Buntebarth (1982). A relagdo foi derivada a partir de
medidas laboratoriais & pressio de 50 MPa e & temperatura ambiente. Antes de aplicar a
relagdo dos valores da v, medidos in situ, estes devem de ser calculados para as condigbes
laboratoriais acima mencionadas (Safanda, 1985). Uma rela¢do idéntica entre a produgdo de
calor, a velocidade das ondas P e a massa volimica é também evidente a partir das Figs. 4.5 e

4.6.
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Fig. 4.5, Relacdo entre velocidade sismica v, ¢ a taxa de produgdo de calor A: InA = 16.5-2.74 v,. V,
foi medido a pressdo de 50MPa.
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5 - APLICACAO DA TEORIA DA CONDUCAO DO
CALOR A TERRA

Se a Terra fosse um meio homogéneo e isotropico bastava fazer duas medigSes da
temperatura e medir a condutividade térmica das rochas para que fosse possivel determinar a
DFC utilizando um dos varios métodos que ja foram referidos anteriormente. Na pratica, ha
muitos efeitos que vao perturbar o campo de temperatura no subsolo. Exemplos desses efeitos
sdo variagOes verticais e laterais da condutividade térmica, irregularidades do terreno,
movimento das aguas superficiais, erosio e sedimentagfio e variagdes paleoclimaticas. O tltimo
factor aqui referido € o que vai ter um papel primordial na segunda parte do trabatho.

51- CORRECCOES DAS IRREGULARIDADES DO
TERRENO E DAS VARIACOES PALEOCLIMATICAS

As irregularidades no terreno provocam perturbagdes no campo térmico da Terra. Estas
e os efeitos topograficos tém sido amplamente utilizados como sinénimos; no entanto, ha
necessidade de distinguir os dois termos. As irregularidades do terreno incluem a topografia,
variagBes climaticas e microclimaticas, variagio nas propriedades radiactivas e térmicas a
superficie da terra. Por outro lado, podem apresentar uma dependéncia temporal: variagGes
diumnas e anuais a pequenas profundidades; lentas variagGes da temperatura a superficie do solo
devido a variages climaticas, variages microclimaticas perto do local que esta a ser estudado
(muitas vezes causadas pela actividade humana), variagbes na topografia, incluindo a
sedimentagdo e a erosdo; em regides tectonicamente activas sdo alguns fenémenos temporais
que podem perturbar a temperatura do subsolo. Finalmente, efeitos advectivos resultantes do
movimento de aguas superficiais conduzem a campos de fluxo de calor que séio também
exemplos de irregularidades do terreno. mas como a modelagio dos efeitos hidrologicos é a
unica envolvida, estes efeitos sdo considerados separadamente dos efeitos de correcgdo das

irregularidades no terreno.
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O efeito da topografia no campo da temperatura perto da superficie € ilustrado na Fig.
5.1(A). A identificagio das fontes das irregularidades do terreno mais gerais tem-se
desenvolvido até aos nossos dias e, simultaneamente, tém-se desenvolvido técnicas numéricas

para correcgdes quantitativas aplicaveis a uma ampla variedade de situagdes.

{A) _
SUPERFICIE TOPOGRAFICA ~ 1
T LI ;
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—]
SUPERFICIE TOPOGRAFICA COM
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¢Z |Z=eo b
o —
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Fig 5.1: (A) Esquema da perturbago do campo da temperatura perto da superficie devido & topografia.
As linhas (__) sdo isogeotérmicas ¢ as linhas (——) indicam a direcgdo do fluxo de calor. (B) Esquema do
problema associado 3s correcgdo das irregularidades no terreno num modelo bidimensional em regime
estacionario. A condutividade térmica é considerada homogénea e isotrépica. Ndo ha componente horizontal do
fluxo de calor nas fronteiras lateraisx =0ex=L.

Todos os métodos de correcgdo das irregularidades do terreno sdo complicados de
aplicar e os resultados ddo valores diferentes em situagdes semelhantes. Por este motivo as
correcgdes de terreno ndo sio aplicadas de maneira rotineira. Na pratica uma estimativa semi -
quantitativa é, geralmente, suficiente para provar que as irregularidades de terreno sdo

minimas. Quando isto acontece, as correcgdes ndo sio aplicadas e este factor permanece como
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uma componente de perturbagio desconhecida (Lewis and Wang., 1992). A importéncia de
cada um destes factores varia consideravelmente. Assim, é importante identificar as fontes de
perturbagéio mais significativas e, posteriormente, seleccionar a técnica mais correcta para cada

caso.
5.1.1- DESCRICAO DOS EFEITOS - REGIME ESTACIONARIO

O modelo que serve de ponto de partida para todos os métodos de correcgdo de
perturbagBes das irregularidades do terreno € bidimensional, contudo, 2 extensdo a uma
situagdo tridimensional é simples de aplicar. Consideramos um modelo da Terra consistindo de
um meio homogéneo e isotropico, livre de fontes locais de calor, com a superficie fronteira
modificada pela topografia (Fig. 5.1(B)). Com o pressuposto adicional de que o transporte de
calor é inteiramente condutivo, a temperatura, T, no interior da Terra deve de satisfazer a
equagiio de Laplace. As correcgdes sdo obtidas pela solugio desta equagio com condigSes
fronteira apropriadas. Infelizmente as condigdes fronteira da Terra nunca sio muito bem
mﬁheddas. A Fig. 5.1(B) ilustra a fronteira que deve de ser considerada e a notagido que foi
adoptada.

5.1.1.1- CONDICOES FRONTEIRA NO SUBSOLO

Na base do modelo assume-se que a densidade do fluxo de calor € igual & densidade do
fluxo de calor na auséncia de perturbagdes. Num espago homogéneo, isto equivale a afirmar
que o gradiente, I, é constante. Contudo, o pardmetro I', geralmente é uma quantidade
desconhecida que é determinada a partir das observagSes efectuadas. Duas aproximagSes sdo
normalmente consideradas:

- as correcgdes que ndo dependem do I’y sdo calculadas e subtraidas ao valor das
observagdes; com as observagdes corrigidas determina-se ent&o, o I's.

- um modelo térmico incorporando perturbagdes e as varidveis sdo construidas
iterativamente, ou por etapas, de tal maneira que os resultados do modelo e das observagdes se

aproximam o mais possivel de acordo com um dado critério.
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As condigbes das fronteiras laterais no subsolo também coloca algumas dificuldades
resultantes de ndo serem bem conhecidas. Geralmente, consideram-se que as fronteiras laterais
sdo isolantes (ou de forma equivalente, as condigdes a superficie € na base sdo periodicas em x
com simetria e periodo 2L). Esta condi¢do é satisfeita quando assumimos que o fluxo de calor
perto da fronteira s6 ocorre na vertical (Powell, 1988). Para minimizar os erros, a distancia
entre a regido em estudo no subsolo e as fronteiras devem ser muito maior que as dimensdes da
regiio em estudo. O efeito destas fronteiras artificiais no campo de temperaturas foi estudado

por Blackwell et al. (1980).

51.1.2- CONDICOES FRONTEIRA NA TEMPERATURA A
SUPERFICIE

A fronteira superior representa a fonte de todos as irregularidades do terreno - a
distribuigio da temperatura, T«(x), a superficie da Terra, z(x). A temperatura a superficic da
Terra é controlada por fontes exteriores & Terra solida: interacgéo solo - atmosfera, radiagio
solar e a radioactividade do meio ambiente. Na verdade, a densidade do fluxo de calor terrestre
a superficie nio tem efeito significativo em T, excepto em casos de zonas geotérmicas
anémalas (e. g. regibes vulcanicas).

E de referir que a temperatura média anual & superficie T(x), € ndo a temperatura
instantdnea a superficie, T«(x,t), que afecta as medidas de temperatura a profundidades
superiores a 20m.

O modelo da variagdo de temperatura a superficie mais popular é o decréscimo linear da
temperatura com a altitude; geralmente a taxa de decréscimo € tomada como igual ao
decréscimo da temperatura atmosférica com a altitude (5 a 10 °C por km), sendo a temperatura
média anual do solo 1 até 4 °C superior a4 temperatura média anual do ar. A causa desta
diferenga é um assunto que est4 em estudo. No entanto, as zonas que tém sido mais estudadas
sdo as zonas geladas do planeta. Nestas regides uma possivelv explicagdo € a que resulta do
facto de a superficie estar coberta de neve e/ou gelo que a isola e minimiza as perdas de calor
por radiagdo (Powell, 1988). A Fig 5.2 mostra a temperatura do solo observada num estudo

regional realizado no Colorado e a relagio entre a temperatura média anual do solo ¢ a
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temperatura média anual do ar. Notam-se desvios significativos, (da ordem dos 3 °C), devido a
factores microclimaticos ( Haenel, 1980).

Outra relagio que é frequente estabelecer é a temperatura a superficie e a insolagéo, a
qual relaciona as temperaturas a superficie com a radiagdo solar anual num elemento a
superficie. Outros factores microclimaticos podem originar uma significativa variagéo espacial
da temperatura a superficie. Diferencas na vegetagio podem conduzir a diferengas na
temperatura a superficie: temperaturas no solo em areas florestadas sdo normalmente 1 a 2 °C
mais baixas do que as temperaturas em zonas desflorestadas (Geiger, 1965). A topografia, a
existéncia ou ndo de neve, os ventos, a altitude, dias enevoados numa altura particular do ano,
tém efeitos pronunciados na temperatura média anual do solo. A presenca de lagos e albufeiras

sdo outra fonte de perturbagdes da temperatura a superficie (Safanda, 1987).
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Fig. 5.2. Decréscimo da temperatura com a altitude numa 4rea com 10000km? na zona central de Utah,
nos EUA. Os circulos representam a temperatura no solo obtida por extrapolagio a partir de registos de
temperatura feitos em furos. As cruzes representam a temperatura média anual do ar registada em estagGes
meteorologicas. As linhas foram obtidas por regressdo linear utilizando o método dos minimos quadraticos das
temperaturas do solo ¢ do ar; o decréscimo ¢ ligeiramente menor do que 7 mKm™ para as duas séries de dados,
mas as temperaturas do ar sfo, aproximadamente, 3 °C mais baixas que a temperatura do solo.
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5.1.1.3- MODELO CONCEPTUAL DAS PERTURBACOES
TOPOGRAFICAS

Neste modelo ver Fig. 5.1(B) o campo de temperatura no subsolo é considerado como

a sobreposigdo de trés componentes:

T(x, z) = Ti( X, z, Tp) + Ta( X, 2, 25, I') + Ta(x, z, z, Ts) 5.1

onde T, T, e T sdo caracterizados a seguir, T; ¢ a temperatura a superficie e I';, € o gradiente
geotérmico na base do modelo.

Podemos verificar que T ¢é independente do gradiente, I',, desconhecido. T3 ¢ entdo a
solugiio da equagiio de Laplace V°T, sujeita as condigdes fronteira [ 0 Ts( X, z)/0xX],»0 =0 €
Ta(x, z(x)) = T«(x) que é possivel determinar e subtrair dos dados. Esta € a parte do campo de
temperaturas que depende da temperatura a superficie, pelo que podemos referir-nos a esta
componente como “externa’.

Subtraindo a componente externa do campo de temperatura o resultado ¢ uma
superficie topografica isotérmica. Este campo de temperatura residual pode, seguidamente, ser
decomposto num campo “de fundo” T), com gradiente uniforme, € num campo “topografico”,
T,, representando o aumento do gradiente geotérmico nos vales € o decréscimo nas
montanhas. O campo topografico é a solugdo da equagdo de Laplace com as seguintes

condigdes fronteira:

[0 Tao(X, 2)/0X]zs0 = 0 € T3 (X, (X)) = - T'p Zs(X).

As trés componentes independentes do campo de temperatura perturbado do subsolo
estdo ilustradas na Fig. 5.3.
As componentes de fundo e topografica dependem de grandezas desconhecidas, I'y, € 0

problema deve de ser resolvido para varias escolhas de I', (Henry and Pollack, 1985, Bauer
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and Chapman, 1986).
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Fig. 5.3. As trés componentes independentes do campo de temperaturas no subsolo perturbado pelas
irregularidades no terreno. O decréscimo de temperatura com a profundidade ¢ 4,5 mKm™, o gradiente na base é
20 mKm™. No lado esquerdo da figura estd representado o modelo isotérmico do subsolo, no lado direito estd
representado a variago do gradiente num furo localizado no cume de uma montanha. O campo externo € devido
as fontes exteriores & Terra e depende da distribuigdo da temperatura 3 superficie. O campo topogrifico € o
resultado da interacglo entre o gradiente da base e a topografia 3 superficie. O campo de fundo ¢ devido as
fontes de calor internas, sem perturbagdes a superficie.

5.1.2- TECNICAS DE CORRECCAO - REGIME ESTACIONARIO

A determinagdo da correcgdo das irregularidades de terreno requerem basicamente a
solugdo do problema fronteira para as perturbagdes do campo de temperatura T, e T; referidos
anteriormente. Ha, no minimo, oito métodos numéricos distintos que s3o utilizados no calculo
das correcgdes das irregularidades do terreno a aplicar na densidade do fluxo de calor. A tabela

5.1 classifica estes métodos pelas técnicas matematicas utilizadas e ilustram algumas das suas

restri¢des.
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TABELA 5.1

Métodos de correcgdo das irregularidades do terreno em regime estacionario (adaptado de
Powell et al., (1988)).

METODO | DIMENSOES * [ K HETERO ® T,© TEMPO P
MATEMATICO
Angulo sélido 23 n3o sim sim
Transformagdo 2 nio nio nio
conforme
Inversdo nio 2,3 nio nio nio
linear
Inversdo linear 2,3 nio sim nio
Diferencas finitas 2,3 sim sim sim
(MDF)
Monte Carlo 2,3 sim sim sim
Elementos finitos 2,3 sim sim sim
(MEF)
Elementos 2,3 sim sim sim
fronteira

A Dimensdes geométricas permitidas ao modelo.

B 0 método permite heterogeneidades ou ndo na condutividade térmica.
€ Método que permite temperaturas a superficie arbitrarias.

D Método adaptavel a efeitos dependentes do tempo.

Provavelmente as caracteristicas mais relevantes utilizadas na selecgdo do método sdo:
(1) a relagdo entre o relevo local e a profundidade a que sio feitas as medigSes; (2) o nimero
de dimensdes espaciais necessarias para descrever as caracteristicas geométricas do local.
Grandes varia¢Oes na temperatura a superficie devido a efeitos microclimaticos e ndo do relevo
podem também requerer correcgdes significativas. Os célculos a duas dimensdes sdo sempre

mais simples de realizar do que os célculos a trés dimensdes, pelo que € importante identificar a
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dimensionalidade do problema. Nenhum destes métodos é recomendado para todas as
situagbes. A selecgdo do método é, entdo, um novo problema para cada local; a combinagao da
topografia, temperatura & superficie, distribuigdo da condutividade térmica, caracteristicas
hidrolégicas, e a precisdo necessaria para aplicagio vai ditar qual o método que deve de ser
utilizado (Haenel et al., 1988).

Alguns dos métodos sdo amplamente aplicados sem uma sofisticada computagdo. Os
métodos do dngulo sélido, das transformagbes conformes e as técnicas de inversdo néo linear
sdo os mais adequados para estimativas iniciais dos efeitos topogréaficos. Uma estimativa rapida
usando estes métodos recorre geralmente ao modelo do decréscimo da temperaturas a
superficie e assume que a Terra é um corpo hémogéneo.

Quando ¢ necessario uma modelagdo adicional, pode-se separar duas classes obvias de
métodos. O angulo sélido (quando as restrigdes sdo satisfeitas), a inverséo linear ¢ o método
dos elementos fronteira para situagbes bi ou tridimensionais com temperaturas a superficie
arbitrarias mas com a condutividade térmica do subsolo aproximadamente constante. Os
métodos de Monte Carlo, diferengas finitas, elementos finitos e, de.certa maneira, 0 método
dos elementos fronteira pode também ser aplicado a casos bi e tridimensionais com
temperaturas a superficie arbitrarias e condutividade térmica também arbitraria. Todos estes
métodos necessitam de recursos computacionais, importantes, em particular as situagGes
tridimensionais no caso das diferengas finitas e a dos elementos finitos.

VersGes mais recentes destes métodos sdo mais complicados. No entanto, consideram
alguns pardmetros relevantes tais como: o fluxo de calor lateral variavel, o transporte térmico

por advecgdo e os efeitos hidrologicos.

5.1.3 - EFEITOS TRANSIENTES E CORRECCOES

A difusividade térmica dos materiais geologicos muitas vezes varia com o tempo pelo
que pode afectar a distribui¢do da temperatura no interior da Terra. Porém, na discussdo dos
efeitos em regime estacionario, a temperatura a superficie e a topografia aparecem como os
efeitos principais. A dependéncia temporal destes dois factores contribui também para os

efeitos transientes perturbadores que afectam a temperatura no subsolo. A temperatura a
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superficie apresenta uma dependéncia temporal que inclui os efeitos da variagdo climatica, e das
perturbagdes a superficie como, por exemplo, a construgio de iméveis, variagdes na cobertura
vegetal, e variag3es na localizago de barragens. A dependéncia temporal da topografia envolve
uma variedade de processos tectonicos e geomorfologicos que alteram a forma e a altitude da
superficie da Terra sblida. Estes dois factores - temperatura 3 superficie e topografia - sdo

descritos por diferentes modelos matematicos.

5.1.3.1- EFEITOS TRANSIENTES NA TEMPERATURA A
SUPERFICIE E SUA CORRECCAO

A difusdo de variagSes de longo periodo nas condigdes da temperatura a superficie da
Terra tem um efeito significativo no campo de temperatura no subsolo e tém sido feitas muitas
tentativas para se proceder & correc¢do quantitativa desse efeito. Por outro lado, h4 o problema
(inverso) de descobrir a historia paleoclimatica a partir de medidas geotérmicas (Hotchkiss e
Ingersoll, 1934; Cermak, 1971, Vasseur, 1983). Tal como nas correcgbes em regime
estacionario, a maior dificuldade em regime transiente é elaborar um modelo que melhor se
adapte as condigGes fronteira, frequentemente desconhecidas. Beck ( 1977) trata o problema de
maneira sistemética e identifica possiveis fontes independentes para obter informacgdo da
histéria da temperatura a superficie da Terra.

A temperatura no subsolo numa Terra homogénea, isotropica, sem fontes radioactivas e

com uma temperatura 4 superficie variando com o tempo obedece a equagio de difusdo
aViT=8T/ot (5.2)

Por causa de variagdes de longo periodo na temperatura & superficie esperam-se
variagSes no subsolo que estdo relacionadas com as primeiras. Por convengdo consideramos s6
a componente vertical do Laplaciano nesta equagdo. As outras condigdes fronteira necessarias
para a resolugdo do problema sio as mesmas que ji foram analisadas para o regime
estacionario. Se a temperatura a superﬁcie € dependente do tempo entdo a uma profundidade z

a temperatura ¢ dada pela expressdo:
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T(2)=T,+ T, + AT (z, 1) (5.3)

onde AT(z, t) € a perturbag@o na temperatura cuja forma depende da dependéncia temporal da

temperatura a superficie.
Varios casos simples sdo de interesse pratico. A variagio da temperatura, AT, no
subsolo e a variagdo do gradiente, AT, devido a uma variago instantinea da temperatura a

superficie, AT,, no tempo t antes do tempo actual, (Fig. 5.4(A)), sdo dadas por:
AT(z, t) = AT, erfc[ z/ (4at)'?] | (5.4)
Al'(z, t) = - AT (mat)” exp( - Z/4at) (5.5

em que erfc ¢ a fungio de erro complementar

Para varias etapas ATy, para o instante de tempo t, antes do presente (Fig. 5.4(B)) as
perturbagdes correspondentes so:

AT(z, t) = iAT,n erfc [z/(4aty)'?] (5.6)

n=1

N

Al'(z,t)= 3, - AT, (moty)” exp(-Z/4aty) 5.7

n=1

A tabela 5.2A da valores numéricos para as perturbagdes da temperatura e gradientes
térmicos para profundidades seleccionadas calculadas a partir da eq (5.4) e (5.5) utilizando um

degrau simples na temperatura de 1K e uma difusividade térmica de 1 mm’s™ (Beck, 1987).
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Fig. 5.4. (A) Variagio em degrau simples correspondentes is egs (5.4) e (5.5). (B) Variagdes com
multiplos degraus correspondentes as equagdes sdo (5.6) ¢ (5.7). AT éa variacdo da temperatura.

Perturbagdes com um degrau simples na temperatura mas com diferentes amplitudes sdo
facilmente calculados por causa da linearidade das equagdes (5.4) e (5.5). A partir da tabela
5.2A pode-se verificar que para pequenos tempos de perturbagdo correspondentes a
perturba¢es de pequena profundidade. Para periodos mais longos os efeitos térmicos penetram
progressivamente a profundidades cada vez maiores mas a sua amplitude ¢ amortecida.

Para uma variagéo em degrau simples, a eq (5.5), com n = 1, (ou a equagio (5.7), com

n> 1) pode ser remodelada e apresentada na seguinte forma:

' = 4at In[ ATy/{(nat) 2AT(z, t)}] (5.8)
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TABELA 5.2 A

Perturbagdes na temperatura, AT, e no gradiente, AT, devido a uma variagdo instantinea da
temperatura de 1K & superficie para vérios tempos antes do presente. A difusividade térmica igual a
1mm’s™”, AT em mK, e AT em mKm" (adaptado de Haenel et al., (1988)).

1 dia 1 més 1ano |1década | 1século |1 milénio 10
milénios
Profundi- { AT | AT | AT | AT | AT [AT | AT |AT | AT |AT | AT |AT [ AT [ AT
dade
(m)
1 16 | -110 ) 660 | -318 | 900 | -100| 970 | -32 [ 990 | -10 [1000] -3 [1000| -1
5 0 0 30 | =31 {530 ] -82 | 840 | -31 . 950 | -10 | 980 | -3 |1000] -1
10 0 0 0 0 21045690 |-29 1900 -10 | 970 -3 | 990 | -1
50 0 0 0 0 0 0 50 4 | 530 -8 |80 -3 |950] -1
100 0 0 0 0 0 0 0 0 210 ) -5 1 690}| -3 J900 | -1
500 ofofo 0 o] o o] o 0] 0o |5 -1 [5]-1
1000 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 210 | -1
5000 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0

Na tabela 5.2B sfio mostrados os valores cormrespondentes a uma variacdo da
temperatura & superficie de AT, = 1K, com o = 1 mm’s™, a profundidade (zp) abaixo da qual
AT'(z, t) é inferior a 1 mKm™ e inferior a 0,1 mKm™.

A situag@o para n > 1 ¢ mais dificil de generalizar; contudo, é claro que AT (z, t) deve de

ser zero em algum ponto.
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TABELA 5.2 B

A profundidade abaixo da qual a perturbagdo no gradiente é menor do que ImKm™ ¢ 0,1mKm
apo6s uma variagdo instantinea da temperatura 3 superficie de 1K, t anos atras (adaptado de Haenel et

al, 1988).
t anos atrds ATl <1 mKm™ AT’ < 0,1 mKm™

0,5 177 214

1 241 295

5 0 62

10 ‘ 66 85

50 120 177
100 171 241
500 308 490
1000 382 661
5000 471 T 1294

No caso especial de n =2, ATy, =-ATp = - AT tem-se:
AT(z,t) = AT(rat)™ exp (-x) [exp(-x) - (1/¥2)] (5.9)

onde x = z'/8at. A eq (5.9) é zero a profundidade zy,, a qual € independente da grandeza de
AT,, dando para z,, = ‘/(4at) In2.

Uma fungdo temporal arbitraria da variagdo da temperatura a superficie pode ser
modelada por uma série de variagdes em degrau (Beck, 1977). Contudo, em vez de se utilizar
uma série de fungbes em degrau, muitas vezes pode ser conveniente utilizar solugGes analiticas

para casos especiais.
Para uma variagéo linear da temperatura & superficie, com T,, constante para o tempo

t<0 e variando a uma taxa constante apos t = 0 (isto é AT,, = bt), a solu¢do para a perturbagdo
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da temperatura (Carslaw and Jaeger, 1959) e a da perturba¢do do gradiente sdo,

respectivamente:
AT(z, t) = bt [(1 + Z/20tt) erfc(z/N(4at)) - Z/V(nat) exp(-Z/N(@dat)] (5.10)
AL'(z, t) = bt [ z/at erfe( Z/N(4at)) - Z/V(nat) exp(-Z/N(dat)] (5.11)

As perturbagGes na temperatura do subsolo e no gradiente devido a uma variagdo da
temperatura a superficie sinusoidal (AT, cos wt) com periodo P = 27t/a e fixando A = zZ(0/20)"%,
B = (ot - A), sdo:

AT(z, t) = AT, e cos B (5.12)
AT'(z,t) = -ATo(A/z) €™ [sen B - cos B] (5.13)

O comprimento de onda L, e a velocidade de propagagdo S da perturbagd@o sio dadas,
respectivamente, por L = 4naP e S? = 4na/P; quando z = L, AT(L, t) = 0,002AT, cos2n[(t/P)-
1], que tem um méximo para 0,002AT, A tabela 5.3 mostra a perturbagdo criada na
temperatura e no gradiente a vérias profundidades devido & variagio sinusoidal da temperatura
a superficie, de amplitude 1K, para varios periodos que oscilam desde 1 dia até 1000 anos,
sendo a difusividade térmica de 1mm?s™.

Lachenbruch (1959) e Mundry (1974) apresentam solugdes mais gerais para uma Terra
em camadas planas. Birch (1948) e outros investigadores posteriores apresentaram soluc¢des
sob a forma de sobreposigdo de equagdes do tipo de (5.4) e (5.5) para historias climaticas mais
gerais. Clauser (1984) utilizou o método da transformada de Laplace para o efeito de uma
fungio harménica da temperatura a superficie numa camada plana da Terra. (Wang et al., 1986)
usaram a técnica da inverso no dominio da frequéncia que é valido para um meio em camadas

em que a condutividade térmica pode variar linearmente no interior de cada camada.
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Vérios outros efeitos transientes da temperatura a superficie tém sido modelados,
incluindo o efeito do calor latente, caracteristico das regides geladas (Lachenbruch, 1982). Os
esquemas numeéricos mais flexiveis para resolver equagBes as derivadas parciais - diferengas
finitas, elementos finitos e elementos fronteiros - adaptam-se a equagdes de difusdo e podem
ser utilizadas quando as propriedades das rochas exibem complicadas heterogeneidades ou
quando a temperatura 2 superficie tem variagSes espaciais complicadas, requerendo modelos a

duas ou trés dimensdes.
TABELA 5.3

Perturbag3o na temperatura e no gradiente devido a uma variagdo sinusoidal da temperatura a superficie
cuja amplitude é de 1K; o = lmm’s™, AT em mK e AT em mKm (adaptado de Haenel et al., 1988).

Periodo
t/P  z(m) 1 dia 1 més 1 ano 1década | 1século | 1 milénio
AT | AU ([ AT | AT [ AT [ AT | AT | AT | AT | AT | AT | AT
0,2511 2 -10,4 1151 |[-492 |693 [-290 {900 |[-989 |968 -3L,5 1900 |-10,0
10 0 0 0 0,02 |43 136 |196 |[-50,8 |693 [-29,0 {901 [-9,9
100 0 0 0 0 0 0 0 0,01 |43 14 200 |51
1000 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0
05 ]1 0 17,7 1297 |-161 |226 |147 |90 80,9 |31 296 |10 9.8
10 0 0 0 0,02 {0 -13,2 |310 |-11,0 |226 [14,7 |90 8,1
100 0 0 0 0 0 0 -1 -1,3 1310 |-1,1
11000 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0
0,75]1 =2 =2 -151 {492 1-693 [290 |-900 |989 |-968 31,5 1-900 |10,0
10 0 0 0 0,02 {4,3 -13,6 [-196 150,8 |-693 [29,0 {-901 (9,9
100 0 0 0 0 0 0 0 0,01 |43 -1.4 |-200 |5,1
1000 0 0 0 0 0 0 0 0 |0 0 0 0

A maior utiliza¢do dos modelos da variago temporal da temperatura a superficie é para

detectar e registar os efeitos paleoclimaticos.
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O problema e o perigo de ignorar o que & primeira vista parece ser uma insignificante
variagdo da temperatura 4 superficie, é, por vezes, mais importante do que aquilo que se pensa,
pelo que é necessario usar o desvio padrio do gradiente térmico local, obtido pelo método dos
minimos quadrados a partir dos dados T (z) como medida da fidelidade e qualidade do
gradiente regional. Este facto est4 ilustrado na Fig. 5.5.

O gradiente térmico de equilibrio tipico de 15 mKm™ de um escudo Pré - Cambrico
pode ser perturbado por variagdes climaticas como, por exemplo, a Pequena Idade do Gelo,
também esquematizado na Fig. 5.5. Mediges da temperatura repetidas num furo com uma
profundidade de 300 m e com intervalos de 10 m pode originar os pontos T(z) mostrados na
Fig. 5.5: a curvatura pode ser vista claramente na parte superior do furo e, na auséncia de
informagdo local duma variagdo climatica, os dados recolhidos nos 150 m superficiais podem
ser rejeitados e dar origem a um gradiente de 20 mKm™ no intervalo 150 - 300 m. Contudo, se
os dados recolhidos no furo sé forem utilizados entre os 300 - 450 m, o gradiente pode ser de
17 mKm™,

Birch (1948) indicou a importdncia de conhecer os detalhes paleoclimaticos nos
registos de temperatura dos ultimos 10° anos. Mais recentemente, a importincia da variagdo
climatica do Holocénio tem sido considerada ( Cermak, 1971; Jessop, 1971; Beck, 1977,
Clauser, 1984).

Beck (1977) reviu de maneira sumaria as maiores linhas de evidéncia para inferir
variagbes paleoclimaticas globais e inferir a historia da temperatura a superficie da Terra. O
seu modelo de variag3o consiste em seis variagdes em degrau na temperatura & superficie e, no
ultimo milénio, duas variagSes lineares suaves com o tempo (tabela 5.4). Infelizmente, a
temperatura no furo representa uma resposta as variagdes da temperatura sobre uma pequena
area da superficie da Terra e, portanto, pode ser de pouca utilidade para estudos climaticos
globais.

Contudo, hé uma certa incerteza na variagio temporal da temperatura a superficie. Os
efeitos paleoclimaticos parecem variar com a latitude, a difusividade térmica e o intervalo de
profundidade onde sio efectuadas as mediges de temperatura. Num furo, a DFC pode ser
calculado para os intervalos de profundidade, onde a condutividade térmica seja constante.

Contudo, a densidade do fluxo de calor determinada por este processo pode, frequentemente,
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ser diferente em cada intervalo de profundidade devido a varias fontes de perturbagdo como,
por exemplo, heterogeneidades na condutividade térmica, refracgdo do calor, movimento de

fluidos e efeitos climaticos.
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Fig. 5.5 O gradiente em regime estacionario com um limite de erro de 20%, conjuntamente com a

temperatura perturbada devido a variagdo de temperatura 3 superficie apresentada. A linha recta foi determinada
pelo método dos minimos quadréticos para uma profundidade compreendida entre 150 - 300 m.

Um tratamento mais recente foi referido por Nielsen (1986) que usou a técnica proposta
por Tarantola e Vallette (1982) para inverter, conjuntamente, dois ou mais graficos T(z) para
diferentes tempos permitindo-lhe calcular ndo s6 a DFC mas também informagio mais precisa
acerca de variagdes climaticas passadas.

Nas inversGes da Fig. 5.6 a variagio de 5K € claramente evidente na reconstrugdo do

clima passado; contudo, a variagio em degrau que ocorreu 1000 anos antes do presente nio ¢
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bem determinada. Por outro lado, a DFC é bem resolvida porque a condutividade térmica ¢

bem conhecida e fortemente constrangida.

TABELA 54

Sintese feita por Beck (1977) duma variagio climatica global para corrigir 2 DFC (adaptado de
Haenel et al., 1988).

LATITUDE 0-20 20-40 40 - 60
T (°C) t(anos T (°C) t(anos T (°C) t(anos
atras) atras) atras)
4,0 97000 -5,7 81000 9,0 65000
-1,3 52000 -1,9 44000 3,0 35000
53 15000 77 12000 12,0 10000
0,7 10000 1,0 8700 1,5 7000
0,7 3000 -1,0 2500 -1,5 2000
0,3 1500 0,5 1200 0,75 1000
0,006°Ca’| 1000-750] -0,010°Ca™|  870-620| -0,015°Ca™ |  700-500
0,02°Ca’ 220-150| 0,032°Ca’ 190-125{ 0,05°Ca’ 150-100

Se os dados da condutividade térmica ndo s3o conhecidos, o valor deve de ser
estimado. Se escolhermos um valor incorrecto e fortemente constrangido, o resultado é um
valor incorrecto da DFC tal como se pode ver na Fig. 5.60; se, contudo, um valor incorrecto
da condutividade térmica é escolhido mas pouco constrangido, obtemos um valor mais razoavel
da condutividade térmica e da DFC. Os resultados s3o mostrados na Fig. 5.6(D). A separagdo
no tempo entre os dois registos T(z) é pequeno e, neste caso, a diferenca entre os dois perfis
invertidos ndo ¢ significativa.

Contudo a solugdo inversa ndo ¢ unica e ndo ¢ perfeitamente resolvida. Seguidamente,
usando a técnica para calcular o clima passado a partir dos perfis T(z), a solugdo
correspondente tem uma caracteristica geral que esta relacionada com a caracteristica geral da

variagio climatica que pode ser minimamente conhecida a partir de outras evidéncias, para
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locais onde as fontes de perturbacdo sio minimas, fortalecendo a relagdio que o paleoclima

afecta significativamente o valor da DFC.
Contudo se ha varios perfis T(z) separados no tempo, o problema ¢ muito melhor

constrangido e é possivel obter mais dados sob um periodo de tempo relativamente curto.
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Fig. 5.6 Resultados da inversdo de um grifico T(z) para um meio homogéneo com k=3 Wm'K", a=1,2
m’s” produgdo de calor=3 pWm>, DFC=60 mWm™ em regime estacionario sendo perturbado por uma siibita
variagdo de 5 K na temperatura ha superficie 3 1000 anos atras. (A) O perfil T(z) (—) em que a temperatura foi
medida com intervalos de 10 m num furo com uma profundidade de 600 m, conjuntamente com o perfil da
diferenga de temperatura (linha sélida) entre os dados T(z) actuais e a série de dados obtidos ha 16 anos atras.
(B) - (D) Os resultados usando dados de entrada tal como os constrangimentos no clima passado de +2 °C para
2800 anos antes do presente ¢ + 0,01 °C para uma data anterior a esta. As curvas mostram o clima passado que
foi calculado (linha central) com o desvio padrdo (linhas exteriores). (E) ¢ idéntico a D excepto nos limites do

CITO.
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A variagdo climatica tem sido considerada como uma fonte de perturbagdo em muitas
determinagdes da DFC. Tal como no caso em regime estacionario, ha dificuldades em
relacionar a maioria dos dados paleoclimaticos, sob a forma de temperatura do ar e estimativa
da precipitagio, com a temperatura média anual a superficie. Por outro lado, variagdes na
circulagéo de aguas que acompanha o recuo dos glaciares continentais pode afectar maiores
profundidades do que os mecanismos de condug@o ou atenuar a temperatura  superficie mais
rapidamente, dependendo dos detalhes do fluxo da agua. Beck (1977) e Vasseur et al.(1983)
mostram a importéncia de realizar uma amostragem correcta das propriedades das rochas com
vista a obter uma efectiva correcgdo climatica.

5.2- PERTURBACOES DEVIDO AO MOVIMENTO DAS
AGUAS SUPERFICIAIS

As perturbagdes térmicas discutidas anteriormente e causadas por efeitos do terreno,
evolugdo do terreno, heterogeneidades na condutividade, e variagSes paleocliméticas tém todas
sido modeladas usando as equagSes da condugdo do calor. Mas as perturbagdes na densidade
do fluxo de calor pode também resultar de processos advectivos associados ao fluxo de agua.

O fluxo de aguas superficiais, que pode ter um efeito directo na determinagdo da
densidade do fluxo de calor num furo, pode ser classificado em trés tipos (Drury, 1984): (a)
movimento da agua no interior do furo, (b) perda ou ganho transiente de agua através das
fracturas da rocha feitas durante as perfuragdes, e ( ¢) o fluxo de agua através das fracturas ou
poros das rochas vizinhas do furo.

Os sistemas de fluxo de 4gua superficial bidimensionais e tridimensionais sdo mais
complicados de avaliar e estudar do que os fluxos verticais unidimensionais, € os seus efeitos
térmicos sdo mais dificeis de reconhecer. O problema é complicado se a determinagdo da
densidade do fluxo de calor ¢ feita em locais isolados e em rochas relativamente impermeaveis
de forma a que n3o haja sistemas de fluxo de 4gua a intersectarem o furo. Nestes casos, o perfil
T(z) e a determinagdo da densidade do fluxo de calor tém a aparéncia de um legitimo fluxo de
calor condutivo. Contudo, a densidade do fluxo de calor pode ser significativamente mais alta

ou mais baixa, ou fortuitamente igual a densidade do fluxo de calor regional. A Fig. 5.7 mostra
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dois modelos de simulagdo realizados por Smith e Chapman (1983) ilustrando varias
perturbagdes térmicas que foram originadas por sistemas de fluxo de dguas superficiais
bidimensionais.

Quando h4 grandes dificuldades em reconhecer e corrigir as perturbagdes advectivas em
estudos de densidade do fluxo de calor, a seguinte generalizagio pode ajudar (Domenico e
Palciauskas, 1973; Smith e Chapman, 1983):

- Para rochas de baixa permeabilidade (permeabilidades intrinsecas <10"'m’ ) e com
uma topografia suave, as velocidades das 4guas superficiais sio também pequenas para afectar
de forma significativa a redistribuigdo do calor por advecgdo.

- A transicio de condugio para advecgdo € uma situagdo complicada. Entdo, a
determinacio da densidade do fluxo de calor em rochas de permeabilidade >10"m’pode ser
calculada por efeitos advectivos.

- Quando os efeitos advectivos sdo significantes o regime térmico ¢ afectado pela
configuragdo topografica do curso de 4gua, grandeza e distribuigdo espacial da permeabilidade,
anisotropia hidraulica e profundidade do fluxo activo.

- Aquiferos produzem perturbagBes significativas no campo térmico das bacias
sedimentares, mas apenas se a permeabilidade do meio vizinho ¢ suficientemente grande para
permitir uma adequada carga e descarga a partir do aquifero.

- Se as rochas que cobrem o aquifero tém baixa permeabilidade, o regime térmico no
seu interior pode ser dominado pela condugio mas a DFC deduzido pode diferir
significativamente do fluxo regional. Diferencas na densidade do fluxo de calor em secgdes do
furo acima e abaixo do sistema fracturado onde pode haver fluxo de 4gua podem ser utilizados
para calcular detalhes desse mesmo fluxo (Drury e Lewis, 1983).

- O regime térmico no interior duma regifo de topografia moderada e permeabilidade
variando espacialmente ¢ complexo. Assim, precaugbes devem ser tomadas quando se

interpretam os resultados da densidade do fluxo de calor nessas regides.
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Fig. 5.7 Efeito térmico do fluxo das 4dguas superficiais. Modelos de simulacdo do fluxo numa regifo
com 40 km de largura ¢ 5 km de profundidade obtido em um gradiente hidrdulico de 1 km. (A) Configuragio
geotérmica (superior), graficos T(z) e o gradiente geotérmico para trés posicdes na bacia sedimentar (inferior).
A regido sombreada nos cortes representa um aquifero de permeabilidade 10”“m’ circundado por um meio de
permeabilidade 10" m?. Acima do aquifero o furo “a” mostra um aumento do gradiente com a profundidade,
caracteristico de uma zona de carga, “c” mostra uma diminuicio do gradiente com a profundidade,
caracteristico de uma zona de descarga. Abaixo do aquifero os gradientes em todos os furos sdo constantes com
a profundidade ¢ iguais. (B) Distribui¢co da permeabilidade, secgdes isotérmicas, perfil da DFC e graficos de
T(z) e o gradiente para trés localizagBes na bacia sedimentar. Os intervalos de profundidade sombreados nos
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5.3- PERTURBACOES DEVIDO A CONVECCAO LIVRE

Ha dois tipos de convecgio que devem de ser considerados quando se utilizam furos
para determinar a DFC: a que ¢ induzida no furo pelo facto de introduzir um elemento de
medida; e a que resulta de o gradiente térmico regional excede o gradiente de temperatura
critico do fluido no furo.

O gradiente critico (isto ¢, aquele acima do qual ocorre a convecgdo livre) para um
meio permeével depende de duas classes de pardmetros - os que sdo inerentes ao meio e os que
sdo inerentes ao fluido. Estes parimetros podem ser combinados para dar um numero
adimensional denominado por nimero de Rayleigh, Ra’. Para uma dada geometria e condigGes
de campo existe um primeiro pardmetro que determina o inicio da convec¢dio e que ¢ o
primeiro nimero de Rayleigh, Ra'.

Para a convecgdo livre em regime estacionirio, numa camada permeavel de extensdo
horizontal infinita, e delimitada por duas formagdes impermeéveis e perfeitamente isoladas
separadas por uma distincia finita Az, e com a superficie inferior mantida & temperatura AT

acima da temperatura a superficie, o primeiro nimero de Rayleigh critico é dado por:
Ra't = (Am0 gATAZ)/ (0 ve) = 47 (5.14)

onde:

g = aceleragio da gravidade;

0 = kn/(pcp)e = difusividade térmica efectiva do meio

kn = condutividade térmica do fluido de saturagdo do meio

(pcp)s = capacidade térmica especifica do fluido

o = coeficiente de expansio volumétrica do fluido

v = viscosidade cinematica do fluido

Am = permeabilidade intrinseca do meio - a propriedade que ¢ independente da natureza do

fluido e do campo de forgas que causam o movimento do fluido (Powell 1988).
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Straus (1974) definiu um segundo numero critico de Rayleigh Ra’, acima do qual a
convecgdo passa a ser instdvel ou turbulenta. Nessa definigdio o gradiente térmico ndo aparece
explicitamente dado que € dificil conhecer o gradiente quando se da a convecgdo ja que ela
varia no tempo, e porque, neste caso, as condi¢des fronteiras requerem que as superficies
fronteiras sejam mantidas a temperaturas constantes.

Strauss e Schubert (1977) mostraram que Ra'1 = 41” é o seu valor maximo; no caso real
Ra’; é considerado influenciado por propriedades fisicas variaveis (tais como a dependéncia da
viscosidade com a temperatura). A Fig. 5.8 mostra como Ra’; varia com o gradiente térmico e a
espessura da formagdo em que as propriedades fisicas e termodindmicas sdo dependentes da

temperatura e pressdo (Beck et al., 1988).

40
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Fig. 5.8 Variagio do primeiro mimero de Rayleigh critico para reservatérios geotérmicos de espessura
h com vérios gradientes térmicos em mKm™ e com permeabilidades variando com a temperatura e a pressio (de
acordo com Strauss and Schubert, 1977).
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2 PARTE



INTRODUCAO

Na segunda parte do trabalho fago uma reconstrugdo da histéria da temperatura a
superficie de Portugal Continental.

Os dados, ou seja, os perfis T(z) que permitem fazer este estudo foram recolhidos em
cinco furos (Almeida, 1990) localizados, essencialmente, no Alentejo.

A reconstrucdo da histéria da temperatura & superficie foi obtida como resultado da
inversdo dos dados. O método de inversdo utilizado € o método de inversio no espago
funcional (IEF) e o programa computacional que lhe esta associado foi desenvolvido por Shen
e Beck (1991).

Contudo, a reconstrugdo da historia da temperatura a superficie a partir dos perfis T(z)
nfio é um problema da resolugdo facil. O campo de temperatura no subsolo esta sujeito, como
ja se referiu anteriormente, a uma extensa gama de factores: sedimentag@o, erosdo, estrutura
geologica do subsolo, fluxos de aguas superficiais, tipo de cobertura vegetal, etc.. Por vezes,
estes factores sio de tal maneira evidentes que sdo facilmente identificados, porém, ha
situacdes em que se torna dificil reconhecé-los, identificd-los e aplicar as correcgdes
necessarias.

No método adoptado, e para simplificar o estudo deste problema, considera-se que o
fluxo de calor na Terra é puramente condutivo e ocorre segundo uma s6 direcgdo.
Simultaneamente a Terra é considerada como um meio isotrépico e homogéneo; por outro
lado, admite-se que a produgdio de calor radiogénica é constante ao longo dos furos e a
produggo de calor por fenémenos geoquimicos pode ser desprezada. A condutividade térmica

ao longo dos furos € considerada constante.
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1 - METODOS GERAIS DE INVERSAO E METODO
ADOPTADO

Para fazer-se a reconstru¢do da histéria da temperatura a superficie (HTS) podem
utilizar-se duas metodologias diferentes: utilizar-se um método directo ou recorrer-se a um
método geral de inversdo (Beck, 1992).

No método directo assume-se que a variagio da temperatura a superficic é uma
variagdo sinusoidal e que pode ser representada por varios tipos de modelos (a variagdo pode
ser representada por um degrau, por varios degraus, ou por uma variagdo linear, ou eliptica, ou
hiperbblica, etc).

Associado a este método pode escrever-se um programa computacional em que nos
dados de entrada, consta o tipo de variagdo da temperatura ocorrida a superficie, obtendo-se na
saida um perfil T(z) sintético, para cada um dos tipos de variagdo de temperatura ocorridas.
Estes perfis T(z) s8o comparados com o perfil T(z) obtido experimentalmente num ou mais
furos; quando ha concordéncia entre os dois perfis podemos dizer que obtivemos um possivel
modelo para a variagdo da temperatura a superficie no passado.

Os métodos gerais de invers3o assentam na teoria dos minimos quadrados e podem ter
trés vertentes diferentes: a inversio espectral (IE), a decomposi¢do dos valores singulares
(DVS) e a inversdo no espago funcional (IEF).

O suporte tedrico destes trés métodos de inversgo € a teoria da condugéio do calor numa
Terra lateralmente homogénea, com propriedades térmicas (condutividade térmica e capacidade
térmica massica) dependentes da profundidade; admite-se ainda que a historia da temperatura a
superficie e a densidade do fluxo de calor também s8o lateralmente homogéneas. Quando os
dados recolhidos nos furos sdo perturbados por alguns factores perturbadores facilmente
identificados como, por exemplo, o movimento de dgua néo se devem efectuar reconstrugdes
da HTS utilizando estes métodos (Shen et al., 1992).

Os trés métodos de inversdo, atras referidos, envolvem duas etapas fundamentais: a
parametrizacdo das equacdes tedricas e a estimativa dos valores dos pardmetros envolvidos em

cada método. Como ha uma variedade de percursos para executar estas duas etapas, as
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solugdes obtidas por cada um dos métodos sdo, na maioria das vezes, diferentes, ndo obstante
poder haver situagdes em que ha uma s6 solugdo para cada um dos métodos.

Na IE as propriedades térmicas (condutividade térmica e o produto da massa volumica
pela capacidade térmica massica) s3o consideradas como pardmetros e as incertezas que lhes
estdo associadas s@o tomadas em consideragdo na inversdo (Wang et al., 1992). Este método €
de grande aplicabilidade quando os erros associados s propriedades térmicas sdo grandes e
sistematicos. Por outro lado, hid a incorporagio de uma fungdo de autocovaridncia cujo
objectivo é fazer com que se obtenha uma s6 solugiio. No entanto, dado que em muitos
problemas praticos, incluindo a inversdo dos perfis T(z) obtidos em furos, a fungdo de
autocovaridncia nio é suficiente para fazer com que a solugdo seja Unica, entéo, ha necessidade
de incorporar informagio a priori.

A IE é formulada no espago discreto (isto é, a estimativa dos pardmetros assenta na
discretizagio dos mesmos - e.g. os registos de temperatura sdo descontinuos) € a historia da
temperatura a superficie é estimada no dominio das frequéncias de Fourier (Wang et al., 1992;
Shen et al., 1992). )

O método da decomposi¢dio dos valores singulares (DVS) s6 ¢ aplicavel a problemas
lineares, pelo que, as propriedades térmicas do meio tém de ser bem conhecidas. Este facto ndo
¢ muito restritivo na aplicabilidade do método porque € possivel de aplicar sempre que os erros
associados as propriedades térmicas ndo forem sistematicos; por outro lado, os seus efeitos
podem ser minimizados pela incorporagio de constrangimentos a HTS. As solugdes obtidas por
este método tém duas componentes: uma que corresponde as variagdes de pequeno periodo e a
outra que corresponde as variagdes de maior periodo. Para que a solugfo seja tinica e estavel é
necessario desprezar a componente que corresponde as variagdes de pequeno periodo, o que
tem como consequéncia uma diminuicio do poder de resolugdo associado ao método
(Mareschal and Beltrami, 1992).

O método de inversio no espago funcional (IEF) (Shen and Beck, 1991) foi a
metodologia adoptada neste trabatho, para inverter os dados obtidos em furos portugueses:
Este método é aplicavel a problemas ndo lineares e os pardmetros adoptados sdo as
propriedades térmicas do meio (a condutividade térmica, a difusividade térmica e a capacidade

térmica do meio), a densidade do fluxo de calor, a produgdo de calor radiogénica e a
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temperatura i superficie que, conjuntamente com a condutividade térmica, controla o perfil
T(z) em regime estacionario. Os erros associados a estes parametros sdo considerados na
inversdo. O método da IEF ¢ formulado no espago funcional e a histéria da temperatura a
superficie é estimada no dominio temporal (Shen et al., 1992).

Neste método, apds ter-se escolhido os pardmetros ha necessidade de escolher um
modelo que methor se adapte aos dados. A escolha do modelo €, geralmente, formulada como
um problema de optimizagio, em que ¢ criada uma fungio residual que nos da a diferenga entre
os dados de saida e os dados de entrada. O objectivo ¢ ir alterando os valores dos dados de
entrada para que a funco residual tenha um valor minimo. Nos problemas de inversdo dos
perfis T(z) a fungo residual é: '

X*(m) = ¥4( d -do)' (d -do) (L.1)

onde d ¢é o vector dos valores previstos pelo modelo, d, € o vector dos valores dos parimetros
de entrada.

Na maior parte dos problemas praticos, nomeadamente, na inversio dos dados de
temperatura obtidos em furos, a fung#o residual é insuficiente para que a solugdo seja unica e
estavel. E, por isso, essencial impor alguns constrangimentos ao modelo, e a incorporar
informagao a priori.

Os constrangimentos s3o o desvio padrdo (o), que vai modelar a amplitude da variagdo
da HTS, e um factor de correlagio temporal (1.), que faz com que a solugdo ndo tenha
variagdes muito bruscas e repentinas.

Na incorporag@o de informag3o a priori podem registar-se algumas dificuldades. Por
exemplo, a estimativa das variagSes da temperatura a superficie no passado pressupde que
sejam conhecidos: a componente transiente € a componente estacionaria da temperatura a
superficie, a densidade do fluxo de calor na base e as propriedades térmicas do meio. As
propriedades térmicas podem ser obtidas ou por medigéo in situ ou por métodos laboratoriais;
a densidade do fluxo de calor na base e a componente estacionaria da temperatura a superficie
podem ser calculadas através da parte inferior do perfil T(z) associado a cada furo. A principal
dificuldade consiste na determinagio da componente transiente da temperatura a superficie,
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pois medigdes directas so6 foram feitas num passado muito recente (algumas centenas de anos)
ou, entdo, estdo limitadas a uma localizagdo espacial muito restrita.

O algoritmo associado a IEF recorre ao método das diferengas finitas (MDF). Este, €,
desde ha muito, reconhecido como potencialmente aplicavel as correcgbes topograficas e
climaticas (Haenel, 1970, Kappelmeyer and Haenel, 1974, Sclater et al. , 1970; von Herzen et
al., 1974). O MDF ¢ um método conceptualmente simples, que permite modelar de uma forma
flexivel as temperaturas no subsolo. Por outro lado, esta metodologia permite incorporar
varia¢cdes na condutividade térmica, assim como construir modelos a duas ou trés dimensoes
mas que no presente trabalho nfio véo ser consideradas. Este método é também aplicavel a
problemas dependentes do tempo (e. g., variagio da temperatura a superficie).

O programa computacional utilizado na resolugéo do algoritmo € um programa iterativo
que foi adaptado por Safanda (1992). Para cada um dos paridmetros do modelo, € estipulada
uma fungdo residual minima; quando a diferenga entre os valores dos parametros obtidos entre
duas iteragOes consecutivas ¢ menor que o valor da fungdo residual pré-definida, a
convergéncia é atingida ¢ a parte do calculo estd concluida. As variaveis de saida neste
programa s3o as mesmas que os parimetros de entrada.

Nos dados de entrada o valor atribuido a condutividade térmica foi de 2,8 W/mK. Este
valor a priori assenta no pressuposto que a estrutura geol6gica do intervalo de profundidade
estudado tem uma composi¢io relativamente homogénea pelo que o valor da condutividade
térmica ao longo do furo sofre apenas pequenas variagdes. Por outro lado, este valor é
utilizado para todos os furos porque neste trabalho se desconhece a distribuigio real da
condutividade térmica com a profundidade.

Ao longo do furo também se atribui um valor constante a capacidade térmica massica
(2,8 JK'm®) assim como 4 taxa de produggo de calor (2 x 10° Wm'). Este valor foi calculado
a partir da relagdo entre a produgdo de calor e a velocidade das ondas sismicas (Rybach and
Buntebarth, 1982). No vector, d,, também se considera uma componente estacionaria da
temperatura, u,, para cada furo e admite-se que a densidade do fluxo de calor na base do furo é
constante.

As principais vantagens e desvantagens associadas a estes métodos de inversdo sdo
(Lachenbruch and Marshall, 1986):
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VANTAGENS

1 - As variagdes climaticas de longo periodo sdo preservadas e as perturbagdes de
pequeno periodo sdo progressivamente filtradas; a Terra s regista as variagoes climaticas de
maior importancia.

2 - As anomalias de certas quantidades geofisicas registadas no subsolo podem ter uma
consequéncia termofisica directa das variagdes da temperatura a superficie que ocorreram no
passado, ou serem uma consequéﬁcia de efeitos antropogénicos tais como urbanizagio ou
deflorestagio, movimento de &4gua, préaticas agricolas, etc. E necessirio Ter-se alguma
informagdo adicional para que se possam discernir os efeitos antropogénicos da verdadeira
variagdo climatica regional.

3 - A informagdo da historia da temperatura a superficie de um local pode ser re-escrita

sem um complicado aparato instrumental.

DESVANTAGENS

1 - As observagdes, assim como a recotha de informagio, requerem furos, € o prego
destes pode ser elevado; contudo muitos furos que ja existam podem ser utilizados, sem um
substancial acréscimo dos custos.

2 - A reconstrugédo do clima passado é ambiguo nos detalhes.

3 - A relagdo entre a temperatura do solo e do ar ainda nfo é muito bem compreendida.

Pode concluir-se que a temperatura das rochas no subsolo ndo € o unico registo do
clima passado, nem sequer o mais utilizado. Os registos metereologicos s3o o suporte de
modelos computacionais complexos utilizados para prever como o clima pode variar como
resultado de uma extensa variedade de factores (por exemplo, o efeito de estufa). Estes
modelos computacionais designados vulgarmente por modelos gerais de circulagdo, ou MGC,
séo complicadas simulagGes da resposta da Terra as variagdes que ocorreram quer provenientes
da actividade humana quer devido as variagGes naturais. Uma caracteristica destes MGC ¢ que
s30 reversiveis, tanto podem fazer previsdes do futuro como do passado. Mas um problema
que lhes esta associado € a falta de calibragdo dos resultados obtidos. Entdo, é de todo o

interesse arranjar outros modelos que fagam previsdes do clima futuro ou reconstrugdes do
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clima passado. Os modelos de reconstrugéo da HTS com base em dados geotérmicos sdo um
desses modelos procurados e permitem comparar resultados obtidos por diferentes

metodologias.
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2 - DESCRICAO DOS DADOS

2.1- CARACTERIZACAO DOS FUROS

O ambiente geoldgico que circunda os furos deve de ser estudado e conhecido, para
que seja possivel compreender algumas anomalias do perfil T(z) que ndo sdo causadas por
variagdes climaticas. Neste trabalho foram utilizados cinco furos com o objectivo de fazer uma
primeira determina¢@io da histéria da temperatura a superficie em Portugal Continental. Os
cinco furos e as respectivas coordenadas sio: -

Alperchina 1: 37°38° 21" N; 08°11' 55" W

Alperchina 2: 37°37° 49" N; 08° 11" 56" W

Santo Aleixo: 37° 59" 10" N; 07° 09" 45" W

Rocha Grande: 37°30° 18" N; 07°42" 41" W

Fonte Mago: 40° 08" 51" N; 07°45" 13" W )

Todos os furos se encontram na zona de Ossa-Morena excepto o de Fonte Mago, que
se localiza na zona Centro-Ibérica (ver Fig. 2.1).

A zona de Ossa-Morena ¢ limitada a norte pela zona Centro-Ibérica ¢ a sul pelo
cavalgamento de Ferreira do Alentejo - Ficalho. Abundam as formagdes pré-cimbricas e
cambricas, e rochas vulcanicas e plutonicas. O Pré-Cambrico é formado por rochas gneisso-
magmaticas, metamorficas mais antigas, e por uma série superior “flischéide, designada por
série negra. Nesta série negra abundam essencialmente os célcarios, xistos, grauvaques, xistos
negros, anfibolitos e migmatitos. O Cimbrico assenta discordantemente sobre o Pré-Cambrico
e é rico em vestigios de trilobites (Roque et al. 1996).

A zona Centro-Ibérica ¢ limitada a norte pela formagdo galaico-transmontana e a sul

pela zona de Ossa Morena através do cavalgamento de Ferreira do Zézere.
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Fig. 2.1: Localizagio dos furos em Portugal Continental (adaptado de Almeida, 1990).
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Sobressai uma grande unidade estratigrafica conhecida por complexo xisto grauvaquico
e anterior ao Céambrico, constituida por xistos e grauvaques com niveis esporadicos de
conglomerados e calcarios. Nesta zona aparecem xistos muito fossiliferos do Ordivicico, e
xistos negros e xistos, arenitos e quartzitos do Devonico Inferior (Roque et al., 1996).

A profundidade dos furos oscila entre os 155m e os 485m. O furo menos profundo € o
de Alperchina 2 e o mais profundo ¢ o de Rocha Grande.

Apos fazer-se o furo tem de se esperar que se atinja o equilibrio térmico. Na verdade ,
devido ao movimento do fluido de arrefecimento (normalmente lamas), ha uma uniformizagio
da temperatura de tal modo que a parte inferior do furo arrefece e a parte superior aquece. Os
furos utilizados neste trabalho estio em equilibrio térmico e cheios com agua As temperaturas
foram medidas de 10 em 10 metros utilizando-se uma resisténcia de platina com uma preciséo
de 0,004K e uma exactiddo de 0,01K.

2.2- DADOS OBTIDOS

As temperaturas obtidas em cada furo estdo registados nas tabelas 2.1 e¢ 2.2 (Almeida,
1990).
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TABELA 2.1

Valores da temperatura em fung3o da temperatura registados em cada furo.

PROFUNDIDADE TEMPERATURA “°C)

(m) Rocha Grande | Alperchina 1 | Alperchina2 | St° Aleixo | Fonte Mago
25 19,05 18,53

35 19,25 18,84 13,08
45 19,54 18,94 13,39
55 19,72 19,32 13,73
65 20,15 19,48 14,02
75 20,55 20,32 19,70 20,27 14,34
85 20,64 20,73 | 19,84 20,38 14,63
95 20,76 . 21,01 20,19 20,50 14,92
105 20,89 21,45 20,29 20,67 15,17
115 21,06 21,65 20,55 20,87 15,43
125 21,22 21,91 20,63 21,05 15,65
135 21,38 2222 21,02 21,29 15,88
145 21,56 22,55 21,24 21,50 16,11
155 21,71 22,77 21,45 21,72 16,37
165 21,91 23,15 21,93 16,54
175 22,00 23,36 22,10 16,75
185 22,30 23,65 22,29 16,97
195 22,50 23,90 2253 17,21
205 22,73 24,23 22,75 17,42
215 22,93 24,45 | 22,88 17,63
225 23,14 24,75 23,11 17,83
235 23,39 24,90 23,41 18,02
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245 23,60 25,15 23,52
255 23,85 25,31 23,60
265 24,05 25,58 23,91
275 24,40 25,78 24,12
285 24,63 26,00 24,34
295 24,88 26,25 24,48
305 25,10 26,44

315 25,31 26,69

325 25,51 27,03

335 25,73 27,37

345 26,00 27,66

355 26,15

365 26,44

375 26,69

385 26,93

395 27,19

405 27,38

415 27,64

425 27,84

435 28,10

445 2831

455 28,57

465 28,75

475 29,01

485 29,29

130




TABELA 2.2
Valores atribuidos & componente estacionéria da temperatura a superficie, u,, 3 componente
transiente da temperatura a superficie, v; e & densidade do fluxo de calor na base, qp.

Rocha Grande | Alperchina 1 | Alperchina2 | Sto Aleixo | Fonte Mago
us (°C) 13 19 19 17 13,5
vs (°C) 13 19 19 17 13,5
@ (Wm?) 0,07 0,07 0,07 0,07 0,07
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3 - RESULTADOS OBTIDOS

O programa de inversdo utilizado no trabalho da como dados de saida os valores da
condutividade térmica ao longo do furo, a produgdo de calor radiogénica, a temperatura a
superficie ao longo do tempo e um perfil de temperatura T(z) sintético.

Analisando a Fig. 3.1 podemos comparar a historia da temperatura & superficie obtida
para os cinco furos utilizando como a incerteza associada a condutividade térmica 0,5 W/mK e
0,04 K para os valores da temperatura registadas ao longo do furo.

Relativamente ao grafico da HTS o primeiro valor considerado reporta-se ao ano de
1700 e o ultimo valor considerado varia de furo para furo. O critério utilizado escolher até ao
valor que tivesse uma menor incerteza associada. Simultaneamente foi construido um grafico
da diferenga relativa de temperatura que da a diferenga entre o valor da temperatura relativa

aos varios anos e o primeiro valor considerado.

ALPERCHINA 1

TEMPERATURA (°C)
>
[<}]
TEMPERATURA (°C}

-t
~N
[4]

DIFERENGA RELATIVA DE

-h

~
ca
®
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1800 1900 2000 o ve— - ~
170 s 1800
. 2000

Fig 3.1: Reconstrugdo da HTS (histéria da temperatura 3 superficie) para os cinco furos considerados
neste trabalho, em que os desvios padrio adoptados sdo 0,5 W/mK para a condutividade térmica ¢ 0,04K para a
temperatura, assim como as diferengas de temperatura relativas. A diferenca relativa de temperatura ¢ calculada
como a diferenga entre a temperatura para cada ano e 0 primeiro valor da temperatura considerado que se refere
1700.
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Fig 3.1: (cont)
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Fig 3.1: (cont)

No furo Rocha Grande verificamos que a estimativa da HTS mostra uma tendéncia de
aquecimento desde o século XVIII até ao presente. Em Fonte Mago ha uma leve tendéncia de
aquecimento até meados do século XIX depois ha um acentuado arrefecimento até a década de
70-80 (do nosso século) invertendo-se a situagdo até aos nossos dias. No Alperchina 1 ha um
acentuado arrefecimento desde o século XVIII até 1900 este decréscimo na temperatura ¢ da
ordem dos 1,8 °C ap6s o que ha um aumento da temperatura até meados da década de 70;
seguidamente h4 uma ligeira tendéncia de arrefecimento. Em contrapartida o Alperchina 2 exibe
um aquecimento até, sensivelmente, 1900; este aquecimento ¢ da ordem dos 1,4 °C. De 1900
até 1960 ha um arrefecimento da ordem de 1 °C e, posteriormente, ha uma ligeira tendéncia de
aquecimento. No furo de Santo Aleixo ha um arrefecimento desde 1700 até 1900. Este
arrefecimento &, sensivelmente, de 2 °C; ap6s esta data a estimativa da HTS exibe um certo
aquecimento até aos nossos dias em que o aumento da temperatura ¢ da ordem dos 3 °C.

Nos resultados obtidos verifica-se que a condutividadé térmica ndo € constante ao
longo do furo (ver Fig. 3.2). Os valores obtidos sdo os que melhor se adaptam ao perfil T(z)

observado e ao intervalo de valores da condutividade térmica e respectiva incerteza.
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Fig 3.2: Valores da condutividade térmica em fungfio da profundidade, obtidos a posteriori. (A)
Alperchina 1, (B) Alperchina 2, (C ) Rocha Grande, (D) St° Aleixo e (E) Fonte Mago.
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Fig. 3.2: (cont)

Verifica-se que os valores da condutividade térmica na maioria dos furos oscila entre 1
e os 4,5 W/mK, exceptuando Fonte Mago em que o intervalo de valores oscila entre 2,75 e
2,90 W/mK. Dos grificos verifica-se que a partir de uma determinada profundidade a
condutividade térmica é constante. Esta profundidade varia de furo ;;ara furo e tem a ver com a
profundidade da tltima leitura da temperatura. E de notar que o menor intervalo dos valores da
condutividade térmica esta associado ao furo de Fonte Mago.

O perfil T(z) sintético obtido para cada furo é a soma de duas componentes: a
componente estacioniria da temperatura & superficie (u;) € a componente transiente da
temperatura a superficie (V). A fungdo residual ¢ a diferenga entre o perfil T(z) sintético e o
perfil T(z) obtido experimentalmente (Fig. 3.3).
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Fig. 3.3: (a) Perfis de temperatura sintéticos para os cinco furos estudados; (b)Fungdo residual (i.e.,
diferenca entre os valores do perfil T(z) sintético e os valores do perfil T(z) obtido experimentalmente) para os

mesmos cinco furos.
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Analisando os perfis T(z) conjuntamente com a fungZo residual verifica-se que o furo de
fonte Mago apresenta uma curva ligeiramente concava sendo isto indicagdo de arrefecimento, o

que esta de acordo com a reconstrugio da HTS. Todas as outras sdo ligeiramente convexas
indicando aquecimento.

Na Fig. 3.4. podem ver-se os resultados do mesmo tipo de céalculo mas considerando,
agora que a incerteza da condutividade térmica é de 2 W/mK e a incerteza associada a

determinagdo da temperatura é de 0,10K.
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Fig 3.4: Reconstrugdo da HTS para os cinco furos da Fig.3.1 mas em que as incertezas associadas sdo
+2,0 W/mK para a condutividade térmica e 0,10K para a temperatura, assim como as respectivas diferencas de
temperatura relativas definidas na Fig. 3.1.
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Fig. 3.4: (cont).

A estimativa da HTS obtida na Rocha grande revela uma tendéncia de aquecimento
desde 1700 até, sensivelmente, até 1970, este aquecimento é da ordem dos 1,6° C; apés aquela
data ha um ligeiro decréscimo da temperatura até a década de 80. Em Fonte Mago a situagio €
ligeiramente diferente do caso anterior: até meados do século XIX ha um ténue aumento da
temperatura, apos o que se verifica uma tendéncia de arrefecimento até aos nossos dias. No
furo Alperchina 1 a estimativa da HTS exibe uma ligeira tendéncia de arrefecimento até meados
do século XX e depois um ligeiro aquecimento até & década de 80. Em contrapartida no
Alperchina 2 a oscilagio da HTS é precisamente oposta & situagdo anterior: ha um ligeiro
aquecimento até meados do século XX e depois um ligeiro arrefecimento até aos nossos dias.
Por fim, a estimativa da HTS feita com base nos dados recolhidos no furo de Santo Aleixo

permite-nos verificar que a temperatura manteve-se praticamente constante até sensivelmente
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1880 ou, para sermos mais rigorosos, houve uma ligeira diminui¢3o da temperatura que oscila
entre 0,1 - 0,2 °C; ap6s esta data a temperatura tem vindo a subir até aos nossos dias.

Relativamente a condutividade térmica, verificamos que nos cinco furos ela oscila entre
1,5 e os 3,5 W/mK. Podemos ainda verificar que aos furos que corresponde uma menor
amplitude nos valores da condutividade, esta também vai estabilizar a uma profundidade
menor: é o caso de Fonte Mago; por outro lado, a condutividade no Alperchina 1 e no Rocha
Grande oscila entre 1,5 - 4 W/mK e 1,5 - 3,5 WmK e a condutividade s6 vai estabilizar a
profundidade de 400 e 500 metros, respectivamente.

Observando o perfil T(z) e a fungdo residual (Fig. 3.5) verifica-se que tem um

comportamento idéntico ao revelado na Fig. 3.3.
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Fig 3.5: (a) Perfis de temperatura sintéticos para os varios furos e (b) Fungio residual associada a cada
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Fig. 3.5: (cont)
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4 - DISCUSSAO DOS RESULTADOS E CONCLUSOES

Antes de iniciar-se a analise dos resultados obtidos por inversgo ¢ de toda a relevancia
fazer uma breve consideragiio quanto as incertezas associadas aos dados de entrada bem, assim
como aos valores dos constrangimentos impostos  historia da temperatura a superficie.

As incertezas associadas aos dados de entrada podem ser de dois tipos: erros tedricos €
erros instrumentais. Quanto aos primeiros podemos considerar o facto de se admitir que s6 ha
transferéncia de calor por condugdio a uma dimens3o. Isto origina um modelo muito
simplificado da realidade, j4 que ndo inclii factores tais como variagbes laterais nas
' propriedades térmicas ¢ na topografia do terreno, oscilagdes da temperatura 4 superficie,
presenca de fluxo de 4gua superficial, etc.

Os erros instrumentais incluem as imprecisdes associadas as medi¢des da temperatura e
da proﬁmdidade bem assim como as determina¢Ses da condutividade térmica e da produgdo do
calor; sdo dependentes da precisdo dos aparelhos de medida e da amostragem para realizar as
determinagdes laboratoriais.

Uma das dificuldades praticas em utilizar os valores da temperatura registados ao longo
dos furos, ¢ que estes séio lidos de 10 em 10 m sendo necessério esperar alguns minutos antes
de registar o valor da temperatura para que se atinja o equilibrio térmico; por outro lado, ¢
dificil determinar se ha efeitos perturbadores durante as medigdes da temperatura.

Relativamente aos constrangimentos impostos (desvio padrdo, o, ¢, factor de correlagdo
temporal, 1), os seus valores vdo depender de varios factores. Se os dados de entrada néo s3o
influenciados por efeitos perturbadores e se o procedimento numérico associado ao método de
inversdo ndio provoca a introdugéo de erros ocasionais entio pode-se atribuir um valor elevado
ao desvio padrio (o) a priori sem provocar instabilidade na estimativa da historia da
temperatura  superficie (Shen and Beck, 1992).

O factor de correlagio temporal (1) vai fazer a discriminagio entre as componentes de
longo periodo da historia da temperatura a superficie das componentes de pequeno periodo. Se
for atribuido um valor pequeno ao T. a componente transiente da temperatura a superficie de

longo periodo ¢ incorporada na componente estacioniria da temperatura a superficie; em
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contrapartida, se lhe for atribuido um valor elevado a componente transiente da temperatura a
superficie de pequeno periodo é suprimida (Shen and Beck, 1992).

Os valores adoptados por Shen e Beck (1991) que melhor reproduzem os
acontecimentos climaticos passados sio um desvio padrdo igual a 2 K e um factor de
correlagdo temporal igual a 200 anos. Estes foram os valores utilizados neste trabatho.

Os valores a priori do desvio padrio, do factor de correlagdo temporal ¢ das incertezas
associadas aos dados de entrada, tém um significado relativo no método de inverséo adoptado,
porque se eles forem alterados por um factor comum, estes mesmos valores a posteriori vém
alterados pelo mesmo factor.

Analisando a estimativa da reconstru¢io da histéria da temperatura a superficie em
conjunto para os cinco furos deste estudo (ver Fig. 4.1 e 4.2) verifica-se que os furos
Alperchina 1, Rocha Grande, e St° Aleixo revelam uma ligeira tendéncia de aquecimento; o
furo de Fonte Maco revela uma ligeira tendéncia de arrefecimento e o furo Alperchina 2 (Fig.
4.2) revela um comportamento sem nenhuma tendéncia em particular.

Os furos que revelam um aumento na temperatura média anual estdo localizados no
Alentejo. A cobertura vegetal da area onde eles estdo localizados ¢ tipicamente mediterrénica e
predomina a agricultura em regime extensivo € o pousio ¢ uma pratica corrente, conduzindo a
um consequentemente aumento da temperatura média anual no solo.

O furo de Fonte Mago tem algumas caracteristicas peculiares: € o furo mais afastado
dos outros e a estrutura geologica da zona é diferente da dos outros furos; no entanto, o valor
da condutividade térmica a priori foi 0 mesmo que foi atribuido aos outros furos. A topografia
da zona ¢é bastante diferente da topografia dos outros furos o que devera ter reflexos na historia
da temperatura & superficie. Apesar da topografia ser mais acentuada que nos outros quatro
furos, ndo se efectuou qualquer correcgio topografica.
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Nesta regido predominam as culturas intensivas e, como tal, ndo ha zonas de pousio.
Por outro lado, esta regido é mais arborizada que a dos outros furos, e, consequentemente, € de
seperar que a temperatura média anual do solo seja menor.

Relativamente ao furo Alperchina 2 a reconstrugio da histéria da temperatura a
superficie tem um comportamento onde ndo se revela nenhuma tendéncia em particular. Este
comportamento niio deve de ser devido a uma variagio do sinal climético, ja que ele estd muito
proximo do Alperchina 1 onde esse comportamento nfio foi detectado. As possiveis causas
deste comportamento sdo: alteragio do regime agricola, variagdes nio quantificadas na
condutividade térmica ao longo do furo, a exploragdo de aquiferos superficiais provocando um
abaixamento do nivel piezométrico e alterando o perfil T(z). Outra possivel explicagdo para o
comportamento do Alperchina 2 advém do furo ser pouco profundo (125 m) reduzindo o poder
de resolugio associado ao método de inversdo e podendo provocar instabilidade na estimativa
da reconstrugdo da historia da temperatura & superficie.

Pelas razdes atras referidas a convergéncia para este furo s6 foi atingida ao fim de 10
iteragGes, enquanto para os outros furos era atingida ao fim de seis ou sete.

| Comparando as Figs. 4.1 e 4.2 pode verificar-se que quando o valor da incerteza
associada 3 condutividade aumenta é mais ficil visualizar a tendéncia de aquecimento revelada
pelos trés furos atras referidos. Quando se diminui o valor associado a esta grandeza tende a
obter-se uma estimativa da historia da temperatura & superficie mais pormenorizada. S6 que
esta HTS pode ndo ser a que melhor reproduz a variagdo da temperatura a superficie ao longo
do tempo, porque uma incerteza pequena ¢ sinoénimo de que o valor do pardametro que lhe esta
associado é bem conhecido, o que na realidade néo acontece.

Nas Figs 4.1 e 4.2 pode ver-se ainda uma sexta curva que nos da o valor da temperatura
média anual do ar (TMAA) medida na estagio meteorologica de Lisboa no periodo que vai
desde 1856 até 1994. Verifica-se que hi uma tendéncia para a temperatura média anual do ar
aumentar; sendo aproximadamente 0,6 K/século (Leite and Peixoto, 1996). Porém, esta
tendéncia de aumento de temperatura é menos acentuada que o aumento verificado na
reconstru¢do da HTS em alguns dos cinco furos considerados.

Contudo, é de salientar que os furos ndo estdo localizados na zona de Lisboa pelo que a

comparaggo tem de ser feita de forma prudente para que ndo se retirem ilagGes erradas. Mas,
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por outro lado, a distdncia entre a estagdo meteorologica e o local onde estdo os furos néo €
muito grande (da ordem da centena de Km) pelo que nfio dever4 haver uma discrepéncia muito
grande entre as respectivas variagdes climaticas entre essas regides.

Outro dos dados de saida do programa sio os valores da condutividade térmica ao
longo do furo. Estes valores podem ter uma dupla finalidade: por um lado vé-se qual o perfil
litolégico que melhor se adapta ao perfil T(z) do furo. Por outro, permitem aferir o método de
inversdio, j4 que os valores da condutividade térmica deverdo apresentar valores consistentes
com as formagdes geoldgicas atravessadas pelos furos.

Pode-se ainda verificar que as incertezas a posteriori s&o menores do que as incertezas
a priori (excepto no furo Alperchina 2), sendo isto um indicador que o método de inversdo
adoptado foi aplicado com sucesso aos dados (Beck, 1992).

Pode-se afirmar que a temperatura no solo ¢é fortemente dependente do tipo de
superficie que se considera (topografia, tipo e distribui¢dio das formagdes rochosas, vegetagéo,
regime de precipitago, a proximidade de lagos). Assim, o problema da inversdo dos perfis T(z)
é muito complexo ¢ uma aplicagio mais refinada das técnicas geotérmicas para estudos
climsticos pode grandemente beneficiar da discussdo multidisciplinar com outros especialistas
noutros campos ligados a climatologia. Uma melhor compreensio da relagdo entre a
temperatura do solo e do ar ¢é necesséria, assim como do efeito do tipo de vegetagdo, do papel
da precipitagio, da evaporacdo e da circulagio de aguas subterrdneas nos estudos climaticos
regionais utilizando dados geotérmicos.
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