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engenheiros, planejadores € por outros interessados em compreender as bacias
hidrogrdficas e o uso dos recursos oferecidos pelos rios.

A presente obra estd dividida em dois volumes. No -primeiro dedicamos
atengdo aos processos e aos mecanismos observados no canal fluvial. O rno,
canal de escoamento, torna-se a unidade de referéncia. Iniciamos pelas nog¢ses
basicas a propésito ‘do escoamento (Capitulo 1) e do transporte fluvial de sedi-
mentos (Capitulo 2). As caracteristicas geométricas do canal s@o analisadas no
Capitulo 3. O Capitulo 4 versa sobre o perfil longitudinal dos cursos de dgua,
englobando a evolugdo histérica das idéias desde < século XVI e confron-
tando a andlise de problemas com a resisténcia de conceitos perante as diversas
teorias geomorfoldgicas. Baseando-se no critério da distribui¢ao plano-espacial,
a tipologia dos canais (Capitulo 5) analisa as diversas categorias. Se¢do extensa
¢ dedicada aos canais medndricos, em virtude da significincia para os casos
brasileiros ¢ da importincia assumida na literatura geomorfologica. As formas
de relevo originadas em ambientes fluviais (Capitulo 6) engloba desde os depo-
sitos e as microformas esculpidas nos leitos aluviais até as formas da grandeza
dos vales fluviais, passando pela anilise sucessiva das formas topogrdficas em
leitos rochosos, das formas de relevo nas planicies de inundagio, dos terragos
fluviais, dos deltas e dos cones aluviais.

O segundo volume trata da rede de canais e das bacias hidrogrdficas,
focalizando os aspectos e os problemas da bacia de drenagem como unidade
geomorfolégica. Inicidlmente sdo descritos os vdrios padroes de drenagem € as
relagbes com a tipologia morfoestrutural. A anilise morfométrica, desenvol-
vida a partir da contribuicio de Robert E. Horton, e a topogrdfica sdo temas
que expdem o0s conceitos e as técnicas utilizados na mensuragio e interpretagdo
dos diversos parimetros. As caracteristicas da rede de canais, quando nfo se
considera qualquer medida de comprimento, drea ou orientagdo, mas simples-
mente a maneira pela qual os vidrios canais se encontram conectados, repre-
sentam as bases da andlise topologica. A observagio permite verificar que os
canais fluviais encontram-se estruturados conforme ‘determinadas tendéncias,
numa bacia hidrogrifica, que sdo as leis da composi¢do da drenagem. O altimo
capitulo focaliza as diversas explica¢bes aventadas para elucidar o desenvolvi-
. mento das bacias de drenagem, mostrando os modos de surgimento e oOs
controles ambientais que influenciam a expansao das redes hidrogrificas.

Queremos consignar agradecimentos a todos os que colaboraram para
tornar possivel esta obra. A todos os pesquisadores que forneceram subsidios,
através de seus trabalhos; aos nossos amigos que gentilmente enviaram sepa-
ratas e cOpias de artigos solicitados; aos alunos da pos-graduagfo, pelas consi-
dera¢des expendidas em muitas oportunidades; as editoras e as associages
cientificas, pelas ilustragGes cedidas, e ao Instituto de Geociéncias e Ciéncias
Exatas da UNESP, pelas condigdes de trabalho. Em especial, agrade¢o a minha
esposa ¢ a meus filthos, pela compreensio no furto de inGimeras horas de convi-
vio familiar, e ao Gilberto Henrique, desenhista, que carinhosamente cuidou da
feitura dos grdficos.
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Dindmica
1 | .do Escoamento Fluvial

QO escoamento nos canais fluviais apresenta diversas caracteristicas dini-
micas, que se tornam responsiveis pelas qualidades atribuidas aos processos
fluviais. A dindmica do escoamento, no que se refere a perspectiva geomorfolé-
gica, ganha significdncia na atuac¢d@o exercida pela dgua sobre os sedimentos do
leito fluvial, no transporte dos sedimentos, nos mecanismos deposicionais ¢ na
esculturagao da topografia do leito.

Carregando dgua e detritos dos continentes para os oceanos, as redes
hidrograficas sfo as principais vias para o transporte dos produtos elaborados
pela meteorizagcdo. Ao realizar essa fungio, a dgua que flui das terras para os
mares forma ¢ mantém um sistema altamente organizado, que,'em virtude da
quantidade de varidveis e das suas inter-relagdes, a torna-se dificil apresentar uma
descri¢gio completa e simultinea do funcionamento nos canais naturais. Entre-
tanto, para a compreensic da dindmica das dguas serd necessdrio apresentar
algumas nog¢des sobre os fluidos.

1.1 TIPOS DE FLUXOS

. :
Duas forgas externas principais atuam sobre a agua que flui em canais
abertos: gravidade e friccdo.

A for avidade atua verticalmente e possibilita 0 escoamento das
dguas das partes mais altas para as mais baixas. Como a declividade da superficie
da dgua é comparada ao plano inclinado, a forga exercida pela gravidade € a
componente tangencial do peso da agua'. A fricgdo exercida pelas superficies

(DA forga de gravidade atua verticalmente sobre as particulas, expressando-se pelo
peso dessa particula. Em rela¢giio a qualguer plano inclinado, hd componente tangencial da
forca gravitacional, que procura movimentar as particulas paralelamente ao referido plano
inclinado. Essa forca tangencial é proporcional 2o seno do dngulo de inclinagio multiplicado
pela massa da particula. A ¢omponente normal da forca de gravidade atua perpendicular-
mente 4 superficic do plano inclinado, procurando prender as particulas sobre ele. Essa
componente normal € proporcional aoc co-seno do dngulo de inclinagio multiplicado pela
massa (peso) da partlcula. Se a particula permanece imdvel, é dbvio que a componente nor-’
mal € superior 3 forca exercida pela componente tangencial. O inverso acontece quando a
particula comega a se movimentar em direcio de jusante.

A\ LYY 7
- A



et

2 GEOMORFOLOGIA FLUVIAL

delimitantes do canal no escoamento do fluido promove agdo de retardamento,

cuja dire¢ao é conftrdria 3 do fluxo. Nos rios, por exemplo, essa resisténcia € _

exercida_pelo leito_e margens.e, em menor propor¢do, pela interface dgua-ar.
Como a fricgdo tende_a separar peliculas de dgua, ela recebe o nome de forga de
cisalhamento (shearing stress). Essa for¢a também atua na superficie de contato
entre duas camadas de dgua que esccam com velocidades diferentes.

Nos canais abertos ocorrem diversos tipos de fluxos que, conforme a
caracteristica envolvida, sdo denominadgs laminar e turbulento, uniforme e
ndo-uniforme, estivel e instavel. B S

O fluxo laminar ocorre quando a dgua escoa ao longo de-canal reto,
suavé, a badixas velocidades, fluindo em camadas paralelas acomodadas umas
sobre as outras. Cada particula do fluido movimenta-se numa trajetoria deter-
minada com velocidade uniforme, ¢ ndo hd difusdo entre as camadas do fluxo. A
mistura que acontece nas interfaces é feita por forgas viscosas e na escala mo-
lecular. Como ndo héa difusdo nem mistura, as trajetorias dos movimentos do
fluido sfo paralelas e individuais, e_esse tipo de fluxo ndo pode manter particu-
las solidas’em suspensdo e, praticamente, nZo ¢ encontrado nos cursos naturais.
Observagbes experimentais indicam que uma pelicula delgada do fluido, em
contato com a superficie delimitante do canal, em virtude da fric¢do, encon-
tra-se tdo completamente retardada que a sua velocidade é zero® . Embora atuan -
te, a forca de cisalhamento entre duas camadas nido é tao efetiva como a

(2)A pelicula de velocidade nula, no contato com a superficie delimitante, é denomi-
nada subcamada laminar. A cspessura dessa camada esta relacionada com a rugosidade da

. . : 1 -
superficie, sendo teoricamente considerada como zg = 30 d, onde d representa o diimetro

da particula no sedimento em que 65% do material € mais fino que ela. Apresentamos a
seguir alguns valores experimentais para a espessura da camada laminar com velocidade
zera (zg) obtidos e reunidos por Sellers (1965, p. 150; vide também Carson, 1971, p. 22).

Tipo de superficie zglem) Fonte

Fundo argiloso suave 0,001 Deacon (1953)

Leito lacustre dessecado 0,003 Vehrencamp (1951)
Deserto suave . 0,03 Deacon {1953)
Gramineas de 5-6 cm 0,75 Covey et al. (1958)
Gramineas de 60-70 cm 8 —15 Deacon {1953)
Floresta de abetos 500 cm 280 Baumgarthner (1956}

A espessura da subcamada laminar e as suas relagdes com o tamanho das particulas
determinam a rugosidade do fluxo. Se a altura das particulas € menor que a espessura da
subcamada laminar, o fluxo suave se estenderd até alturas maiores na coluna de dgoa. Entre-
tanto, se muitas particulas {dos sedimentos) s@o maiores, ultrapassando a espessura da sub-
camada laminar, o fluxo é rugoso. Como essas condighes sdo as mais: comuns nos leitos

_ fluviais, verifica-se que a zona de turbuléncia e de mistura miaxima estido nas proximidades da

i:. \ " camada basal. |

[
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observada entre o fluido e a superficie limitante do canalft'Como resultado, o
perfil da velocidade no fluxo laminar tende a crescer a medida que aumenta a
distincia em relacio ao fundo do canal. A camada na qual & velocidade ¢
maxima localiza-se logo abaixo da superficie da dgua. Dessa maneira, a forga de

cisathamento (7) pode ser calculada, — levando-se em conta a velocidade e a
distancia de cada camada (Fig. 1.1), sendo méxima na superficie do leito e
diminuindo progressivamente —— através da seguinte férmula:

diferenga de velocidade _ _ dv

cisélhamento = viscosidade - - ——————— =T ——
! diferenca de distancia dy

Figura 1.1 Perfil vertical teérico da velocidade no fluxo laminar, com camadas de dgua
fluindo paralelamente

O fluxo turbulento é caracterizado por uma variedade de movimentos

cadticos, heterogéneos, com muitas correntes secunddrias contrérias ao fluxo

principal para jusante. Em virtude da movimentagio, ha difusdo e mistura cons-
tante entre as camadas, e particulas de menor velocidade penetram em camadas
mais velozes, e vice-versa. As velocidades das camadas sfo mutaveis ao longo do
tempo, do perfil transversal ¢ do longitudinal, flutuando de maneira aleatoria
em todas as dire¢Ses. A dissipagdio de energia ¢ elevada devido a trocas cons-
tantes de massas de fluidos entre zonas vizinhas de fluxo. A fricgdo ou resisténcia

ao fluxo aumenta de modo considerdvel ¢ a forca de cisalhamento cresce, aproxi-

adamente,.com o quadrada da velocidade.. ...

- Os. fatores que afetam a velocidade do fluido, permitindo que o fluxo
laminar se torne turbulento, sio a viscosidade e a densidade do fluido, a
profundidade da dgua e a rugosidade da superficie do canal. A distingd@o entre
fluxos laminar e turbulento é feita através da aplica¢@io do numero de Reynold
(Rp). estabelecendo-se valores criticos para as diversas categorias. No seu célculo
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4 GEOMORFOLOGIA FLUVIAL

sdo utilizadas caracteristicas do fluxc {velocidade, profundidade e largura) e
propriedades do fluido (densidade e viscosidade), da seguinte maneira:

VRp

R, y

onde

R,;, nimerc de Reynold,
V, velocidade,

R raio hidrdulico,

p, densidade,

M, viscosidade.

O raio hidraulico representa a drea transversal do canal dividida pelo
perimetro imido. A _densidade (p) ¢ a quantidade de massa por unidade de
volume, e nos fluidos ela sofre variagbes conforme as temperaturas. A viscosi-
dade () ¢ a propriedade dos fluidos de oferecer resisténcia as deformagSes.

Quanto mais viscoso o fluido, mais alta serd a velocidade critica necesséaria para o
fluxo tornar-se turbulenio. Relacionando a densidade e a viscosidade(%) obte-

mos a viscosidade molecular cinemdtica (v), que mede a interferéncia entre
camadas adjacentes do fluido durante o fluxo, sendo influenciada pela tempe-
ratura ¢ pela pressdo, mas ndo pela velocidade ou pelo tipo de fluxo. A Tab. 1.1
apresenta informagdes sobre a densidade e a viscosidade molecular cinemaitica da
dgua, em temperaturas diferentes e sob pressdo atmosférica padrio.

Aplicando a viscosidade molecular cinemdtica na férmula anterior, o
cidlculo do ndi~ro de Reynold tarna-se igual a

V-.-R

Rn= vy

4

Tabela 1.1 Densidade e viscosidade molecular cinemdtica da dgua, sob pressao
atmosférica padrio, em diferentes temperaturas (Cf. Carson, 1971)

Temperatura Densidade Viscosidade molecular
°C (o X 10%) cimematica, v X 102
gcm™3 (cm?s~1)
0 1 000 1,80
4,5 1 000 1,55
10 1 000 1,31
15,5 999 1,14
21 998 0,98
26,5 997 0,86

-~
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Considerando que o grau de turbuléncia pode ser diretamente descrito
pelo namero de Reynold, foram fixados os seguintes limites para os fluxos:

menor que 500 = fluxo laminar;

entre 500 e 2 500 = ocorre tanto o laminar como o turbulento;
maior que 2 500 = fluxo turbulento.

0. fluxo _em rio € turbulento e pode ser classificado em duas categorias,
corrente e encachoeirado. Q_fluxo furbulento corrente é o comumente encon-

trade-nos cursos fluviais, enquanto o fluxo rurbulento encachoeirado ocorre
nos trechos de velocidades mais elevadas, encontradas nas cachoeiras e nas
corredeiras, implicando a possibilidade de aumento na intensidade da erosdo.
Para determinar se o fluxo é corrente ou encachoeirado aplica-se o nurnero de
Froude (F), cuja férmula é a seguinte:

onde V' € a velocidade média, g é a forga de gravidade e D é a profundidade da
agua. Se o nimero de Froude () é menor que 1, o rio esti no regime de fluxo
trangiiilo, corrente; se F. € maior que 1, o rio esta no regime de fluxo rapido,
encachoeirado. A profund}dade e a velomdade sdo os elementos principais que
-determinam o estado do regime turbulento. Quando o fluxo de um curso fluvial
se modifica do corrente para o encachoeirado, a velocidade aumenta conside-
ravelmente e ocorre um_abaixamento do nivel superficial da dgua. Quando a
velocidade diminui, hd a passagem do fluxo encachoeirado para o corrente e
elevagdo do nivel superficial da dgua, causando ondas estaciondrias e conseqiién-

cias sobre as 4 a_montante.
(O _fluxo_uniformedestabelece-se quando a magnitude e a dire¢do da velo-

cidade ndo se modificam ao longo do comprimento do canal, conservando sempre
a mesma profundidade. Quando ocorrem varia¢Bes na velocidade e na profun-
didac 2 ao longo do canal, o fluxo torna-se ngo-uniforme.

uxo _estavelJocorre quando, em determinado ponto do canal, a profun-
didade nac se modifica com o decorrer do tempo. Pressupondo a existéncia de

fluxo estavel e uniforme, a quantidade de dgua que passa através dos sucessivos
perfis transversais de um canal permanece constante, pois

Al'Vl"—"Az'V2= =An'Vn=Qs

onde A4 € a drea transversal do canal, V é a velocidade média e Q é o débito.

'1.2 VELOCIDADE E SUA DISTRIBUICAO NO CANAL

No escoamento em canais abertos, duas forgas paralelas atuam:
A forca do peso da dgua (F,), calculada como sendo

FazA-L-p-g-S’
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onde

& a area da se¢do transversal,
o comprimento do canal,
a declividade do canal,

a densidade da dgua,

a aceleragdo da gravidade.

A forca de friccdo (F.), calculada como sendo
F.=71-L-P,

o Lt~
Qv Dy o

onde

L é o comprimento do canal,
P é o perimetro Umido,
7 é a forca de cisalhamento por unidade de drea.

A forga de cisalhamento por unidade de drea (7) também é designada como
forca trativa por unidade de drea e pode ser calculada como sendo igual a
7 = pghsS, na qual A é a profundidade média do canal (também correspondendo
ao valor do raio hidriulico). Quando a forga do peso da dgua e a forga de
fric¢do sdo iguais, ndo hd aceleragdo do fluxo e a velocidade permanece cons-
tante, pois

A-L-p-g-S=7-L-PF
Considerando que A/P é igual ao raio hidraulico (R), temos
pgRS = YRS,

onde 7 representa o peso especifico (peso por unidade de volume) e ¥ = pg.

T =

" Dessa maneira, a for¢a de cisalhamento por unidade de area do canal delimitant.

é proporcional ao produto da profundidade média (= raio hidraulico) pela decli-

vidade. Nesse contexto, a declividade representa, em dire¢do de jusante, a |

taxa de perda da energia potencial através da fric¢do.

~ -

Na dinidmica do escoamento ha uma resisténcia ao fluxo, que pode ser
definida como

P T
resisténcla = W ’

onde

r é a forga de cisalhamento por unidade de érea,
V é a velocidade média do fluxo.

Para superar essa resisténcia, o fluxo deve possuir uma velocidade critica,

denominada velocidade de cisalhamento (V.), que corresponde a

V. = TRS.

<

Duas outras maneiras de se considerar as influéncias exercidas pela for¢a de

cisalhamento sobre a velocidade sdo representadas pelas equagdes de Chézy e def

Dinérica do escoamento ffuvial 7

Man'ning. A equacdo de Chézy considera a velocidade como sendo proporcional
a raiz quadrada do produto do raio hidriulico pela declividade, sendo expressa
como V = O~ RS, onde C é o coeficiente de Chézy(3).

A formula de Manning, baseada em determinagoes experimentais ¢ de
campo sobre os valores do coeficiente de resisténcia, expressa-se Como

2/3 , gtr2
so R°- 87

V =1,
F£4

(em unidades inglesas),

Vv

1,00

R213 . S1/2
R a (em unidades métricas),

onde »n é o coeficiente de rugosidade de Manning. A Tab. 1.2 retine os valores

desse coeficiente para diversas condi¢&es de rugosidade da superficie®.

A distribuicdo da velocidade das dguas de um rio varia de um Jlugar a
out‘ro, no sentjdo vertical, transversal e longitudinal. De modo geral, a velocigdade
da dgua num rio diminui da superficie para o fundo e do centro par:; as margens

O ’pgrﬁl de distribui¢gdo das velocidades, na vertical, mostra que a Veloci—
dade r‘m‘adla se localiza aproximadamente a 0,6 ’da profundidade, a contar da

\supferfwle, podendo ser melhor determinada através da média da’s velocidades

gstldas a_0,2 ¢ 0,8 da profundidade (Fig. 1.2). A forma da curva de distribuigao

: velocidades depende da rugosidade do leito do canal e, devido as forgas de

c:s’ﬂ%lameqto, as velocidades minimas estio proximas do leito enquanto a
maxima sttua-se nas proximidades da superficie. |

| ) No perf_‘ll transversal, a parte de maior velocidade localiza-se abaixo do

i .‘.*_mvel superficial, enquanto as de menor situam-se proximas as paredes laterais-

-e ao fundo. As velocidades variamn, em sua distribuig@o, conforme a forma e a

sinuosidade dos canais (Fig. 1.3). J. B. Leighley (1934) discutiu a distribuicao da

(3)
Estabelecendo uma comparagio entre as equacde & i
s de Ch i
(1969, p. 309) mostra que o coeficiente de Chézy (Cg cogr?esponde eazy ¢ de Manning, Simons

176
C - 15 (R )
; Fz

onde R ¢ o raio hidrdulico e n o coeficiente de rugosidade de Manning.

) Diversos i i
. > pesgliusadores assinalam que o coeficiente de rugosida i
:::; eggl:sz;vzgﬁ?ten;plgcamente,‘ considerado constante para detirmin;l:agecgdna&gg (:lt;
o Borcie ¢ can;la?d:cli\?idc:;?,c:::nrggl:fmn:e?te da intflu?i;_lsia:jde outros fatores. Entretanto,
mugosidade possuem influéncia;; sobre os \l:a.'laorz pl-d‘:) o outre Thda o o meynold e 2
P _ ores de 7. Por outro lado, as formas to a-
nosstcrl:c}f;tsoacllzvci::inal, (:;)mo o tamanh_o, pa;dra'o e espagamento das formas, sofrem va.rli);;gg:s
o coefioian, aluv rls-l, ;eéi;nddanddo em 1r!ﬂue§1c1as nos valores de n. Apesar dessas restrigcdes,
Teopon W gosidade de Manmng. é amglamente utilizado (vide consideragtGes de
, man e Miller, 1964, e de Simons, "1969). :

s
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' Tabela 1.2 Valores do coeficiente de rugosidade de Manning (n) para canais i
. naturais. (Conforme Ven Te Chow, 1959) .
B Cae S
.i . Valores l
N Tipo de canal i 33 ) s
| Minimo Normal Miaximo - o7 30 15
] | . { k
I 1. Canais em planicies
‘L — limpos, retos, sem depressdes profun-
A das 0,025 0,030 0,033
S — limpos, sinuosos, algumas depresses e :
g soleiras 0,033 0,040 0,045  ~——3¢ —
L — trechos lentos, vegetagdo aquatica, de- 33 \K 30 /j%
P \ pressOes profundas 0,050 0,070 0,080 =
1) 2. Canais em montanhas
{ \ — leito com pedregulhos, cascalhos e pou- -
' cos matacOes 0,030 0,040 0,050 L
— leito com cascalhos e grandes matacdes 0,040 0,050 0,070 =1 _J
e 3. Planicies de inundagio ) ' :
— pastagens, gramineas curtas 0,025 0,030 0,035 ,
y ! — cultivada, sem colheita 0,020 0,030 0,040 N
! . > . : : g Figura 1.3 Esquema mostrand distribuica : . - _
l: - culuvadva, Co}h§ltas maturas . 0,030 0,040 0,050 . transversal, emn::l;n(;isa dclS}glfnl::iiagitgez:'e‘;lc:e‘:)sCl(?rz(llSC?daasdz::guas, conforme a se¢ao .
U — vegetacdo média a densa no inverno 0,045 0,070 0,110 de Lane, 1937) s em cm/s). (Adaptado |
' b — vegetagdo média a densa no verdo 0,070 0,100 0,160 - '
L

—— =

" ’

{ ;
L -+ |
0,2h _ . _ _
f T i ’*

3

) v Figur .. . . PP
1.2 Posicdo relativa das profundidades principais para a mensuragao da velocidade lgura 1.4 :;ri:tflcqs transversais assinalando a distribuigdo das zonas de velocidades e tur-
Posigio relativa ulencias maximas, em canais simétricos {A) e dessimétricos (B), conforme as
observacdes de Leighley (1934},

Figura
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turbuléncia e da velocidade nos cursos fluviais, assinalando que nos canais simé-
tricos a velocidade miaxima da dgua esti abaixo da superficie e centralizada. A
partir do centro, lateralmente, estdo dispostos setores de velocidades moderadas

mas de alta turbuléncia, essas sendo maijores nas proximidades do fundo®™

Nas partes proximas as paredes e ao fundo, o fluxo apresenta baixas velocidades.
Nos canais assimétricos, a zona de maxima velocidade desloca-se do centro para
o lado de dguas mais profundas, enquanto os setores de maxima turbuléncia
apresentam comportamento diferente, elevando-se o do lado mais raso e rebai-
xando-se ¢ do lado mais profundo (Fig. 1.4). Isso explica, com facilidade, o
deslocamento lateral que se verifica na distribuigdo das velocidades nos canais
meandrantes. - :

MARGEM

,
IMREITA QBIDOS

- 20

- 40

Isotosods am metres por seguhdo

o S00 m
———

- 7Om

Dinémica do escoamento fluvial . 1

Se co-ns'iderarmos as linhas de fluxo como sendo paralelas e de velocidades
~iguais a média, a energia de cada ponto pode ser descrita pela equag¢io de
j#Bernoulli, representada por - _
¥ 2

E =z +h+ 2
2g

>

onde

. K é a energia contida no ponto sob consideragio,
- h é a profundidade do fluxo,
© p é a velocidade do fluxo,
. & é a aceleragdo da gravidade,
z é a distincia entre o fundo do leito e a superficie de referéncia.

(. Como a velocidade média é igual ao débito (@) dividido pela irea da
: segdo transversal (4), pode-se escrever que

. 2
E =z + + 2
z h g A?

) _Dessz.n maneira, a quantidade £ representa a energia expressa como uma
altitude acima do fundo do rio. A distribuigdo da energia longitudinalmente ao
curso de dgua é definida pela linha de energia ou gradiente de energia (Fig. 1.6).

- w?
Ep=2z, + hy+ 25 Je

Perfil transversal do rio Amazonas, em frente i cidade de Obidos, em fins de
maio de 1967 (por ocasiio da ymedigdo da sua descarga por iniciativa do De-
partamento Nacional de Aguas e Energia). A velocidade maxima mensurada foi
de 3,2 metros por segundo. (Reproduzido de L. Castro Soares, 1977)

Figura 1.5

1.3 GASTO DE ENERGIA NOS CANAIS NATURAIS

A turbuléncia e a velocidade das dguas estdo intimamente relacionadas

com o trabalho que o rio executa, isto é, erosdo, transporte e deposi¢do dos
detritos. Na execugdo desse trabatho, das nascentes até a foz, héd gasto continuo
de energia ao longo do canal. '

¥

£,
2 F ) a— ;
v Grog, -
( Zq )1 ] T T SRR de energin
-__-‘—.i - ¥ £ e
Su . F U
2 z
h, —_— ¥ q
F
="y
- do leito hE
z 1 z — '“m'*—__—_-.
3 Superficre de referencio f 22
Comprimento do canal |1 )

igura 1.6 Esquema de um trecho de canal, assinalando os conceitos bdsicos para se cal-
cular a energia disponivel em cada ponto

o -A superficie da dgua corresponde ao gradiente hidrdulico. O gradiente de
nergia esta situado acima do gradiente hidriulico, numa distancia igual 4 da
ra da velocidade (velocity head) que corresponde a v?/2g. A declividadedo
adiente de energia para um determinade comprimento do canal representa a




y

12 GEOMORFOLOGIA FLUVIAL

perda de energia por fric¢do ou por fricgdo e outras influéncias. A relagdo do
gradiente de energia com o gradiente hidrdulico reflete a perda de energia e a
conversao -entre energia potencial e cinética. Quando o fluxo ¢ uniforme, os
gradientes sio paralelos e a declividade da superficie da Agua representa o
gradiente da perda de energia pela fric¢do. No fluxo acelerado, o gradiente hi-
drdaulice é mais inclinado que o gradiente de energia indicando uma conversao
progressiva da energia potencial para a cinética. No fluxo retardado, o gradiente
de energia é mais inclinado que o gradiente hldraullco indicando uma conversio
da energia cinética em potencial.

Em determinado trecho do canal, de comprimento L, a declividade média
do gradiente de energia ¢ obtida pela diferenga altimétrica entre os dois pontos
terminais, dividida pelo comprimento. A posi¢io altimétrica é calculada em
fun¢do de uma referéncia comum (Fig. 1.6). Se no referido trecho as perdas
ocorrem simplesmente por fricgdo (£y), pode-se escrever que

S2+S1

2 - L

Er =
onde S, e S, sdo as declividades do gradiente de energia nos pontos terminais
do trecho de comprimento L.

A energia potencial é convertida, no fluxo, em energia cinética que, por
sua vez, é grandemente dissipada em calor e fricgdo. Calcula-se que a maior parte
da energia de um rio é consumida em calor (95%). O restante, excluida a energia
gasta na fric¢do, € empregado no trabalho, e a energia disponivel pode ser aumen-
tada se a fricgdo for diminuida pela suavizagio, ou retilinizagdo ou pela redugao
do perimetro umido. A energia potencial é igual ac peso da dgua multiplicado
pela diferenca altimétrica entre dois pontos no trecho em que a energia esta
sendo calculada, ¢ a energia cinérica é igual 3 metade da massa de dgua multi-
plicada pelo quadrado da velocidade em que a dgua estd se movendo. Como
conseqiiéncia, a energia total é influenciada principalmente pela velocidade.
Essas relagfes podem ser expressas pelas seguintes formulas:

E, = W-h,
M.V
Ex =5,

Er = Ep + Ek,
onde

E,, é a energia potencial,

Ei € a energia cinética,

E; é a energia total,

W é o peso da dgua,

h é a diferenca altimétrica entre dois pontos,
A é a massa de agua,

V é a velocidade.

Dindmica do escoamento fluvial 13

Diversos elementos causam resisténcia ao fluxo e promovem a perda de
energia, destacando-se a rugosidade da superficie limitante e areas discretas de
dissipacdo de energia nas curvas, jungdes ou protuberincias. Cada um desses
elementos provoca deflex®es no fluxo, promovendo dissipagido de energia pelas
correntes secunddrias, mistura e aumento da taxa de cisalhamento.

Os tipos de resisténcia observados nos canais abertos podem ser classifi-
cados em trés tipos (Leopold, Wolman e Miller, 1964, p. 162) dados a seguir.

a) Resisténcia pelicular, que depende da forma ¢ tamanho da se¢io trans-
versal, do quadrado da velocidade e da rugosidade da superficie delimitante. Nos
canais naturais, essa resisténcia é muito influenciada pelo tamanho e pelas ca-
racteristicas do material do leito e das margens do canal.

b) Resisténcia das distorgbes internas, causada pelas protuberincias e
saliéncias discretas que promovem turbuléncia e circulagdo secunddria, sendo
representada nos cursos fluviais pelas barras, curvas, matacdes, ondula¢des do
leito e protuberincias das margens. .

¢) Resisténcia difusa, que ocorre em deterninados locais sob condigBes
especificas. A energia ¢é dissipada por turbuléncia e ondas locais quando sibita
redugio da velocidade é forgosamente imposta sobre o fluxo. A queda de blocos
das margens sobre o canal e as curvas fechadas dos canais sdo exemplos causado-
res desse tipo de resisténcia.

Deve-se lembrar que nos rios, aoc carregarem sedimentos, a resisténcia
provocada pelas barras, soleiras e dunas é func¢ido da taxa de sedimentos trans-
portados. A resisténcia causada pelo alinhamento e curvaturas do canal ndo
podem ser separadas dos demais tipos de resisténcia. As experiéncias de labora-
torio mostraram que as curvaturas do canal podem ocasionar gasio de energia da
mesma ordem de grandeza da fricgdo pelicular. Onde as curvas sdo fechadas
(pequeno raio de curvatura em relagdo a largura do canal), a resisténcia oferecida
pela curvatura pode ser duplicada em rela¢do a resisténcia pelicular.

1.4 INFLUE‘NCIA DA FORCA DO FLUIDO SOBRE AS PARTICULAS

As particulas assentadas no leito do canaliexercem sobre as particulas
‘ subjacentés)uma forga vertical igual ao seu peso imerso. Como-as canais naturais
apresentam declividades, o peso imerso resulta da intera¢do entre a componente
normal a superficie do leito e a componente tangencial ao leito e dirigida para
Jusante Para movimentar determinada particula, hd necessidade de forga sufi-
ciente para superar a exercida pela componente normal do peso imerso.

A forga necessaria para carregar uma particula é chamada de forga trativa
critica (ou forga de cisalhamento), e a velocidade na qual essa for¢a atua sobre
determinada declividade corresponde a velocidade de erosio. E evidente que
quanto maior for o didmetro da particula, maior serd a for¢a necessiria para
movimentd-la. A for¢a de cisalhamento por unidade de drea (7) corresponde ao
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produto do raio hidraulico (ou profundidade da dgua) e declividade, de maneira
que

_ T = YRS,
onde

Y é o peso especifico da agua,
R é o raio hidriulico,
S € a declividade do canal.

Quando uma particula estd prestes a ser movimentada, a forga critica
encontra-se equilibrada pelo seu peso imerso, onde

e = n ¢ (0-p)ERS,
na qual

7. € a forga critica de-cisalhamento,

n corresponde ao nimero de particulas (#) numa drea, multiplicado pelo qua-
drado do didmetro (1 = nd?) — esse valor é medida do ajustamento das parti-
culas no leito, .

o € a densidade da particula,

p é a densidade do fluido,

g é a aceleragdo da gravidade,

R & o raio hidraulico,

8 é a declividade do canal.

Observagles mostraram que a forga de cisalhamento (produto da pro-
fundidade pela declividade) é decisiva para iniciar o movimento de particulas
pequenas, enquanto a velocidade de fluxe € mais importante para o carrega-

mento das particulas maiores (Morisawa, 1968, p. 48). A forca necessiria para
Jniciar o movimento_da carga do leito ¢, portanto, fun¢do do tamanho do mate-_

rial aluvial, Q didmetro da maior particula que um rio pode movimentar, como
carga do leito, corresponde é)_sﬂqﬁaﬁ&mgetéhc:}g.

Ao comparar a velocidade critica e o didmetro das particulas, Bagnold
{1953) elaborou grifico significativo (Fig. 1.7), que assinala aspecto importante
referente ao inicio da erosdo pela agua. Para as particulas menores de deter-
minado tamanho critico, os valores da velocidade necessaria aumentam & medida

que as particulas tornam-se menores. Para a dgua, por exemplo, hi relagio

inversa_entre o tamanho das particulas inferiores a.Q,3 mm e a velocidade critica

necessdria 4 sua movimenta¢do. A explicagdo baseia-se no fato de que, com as
particulas mais finas, a do leito torna-se menor, diminuindo a
turbuléncia, e o didmetro das particulas nio ultrapassa a espessura da subcamada
laminar. Para que haja inclusao no fluxo turbulento, hd um tamanho critico
necessdrio, calculado como sendo de aproximadamente 0,7 mm (Carson, 1971,
p- 31). Para as particulas inferiores a esse valor-limite critico, a forga necessaria
para movimenti-las deve ser elevada, pois elas estdo submersas na subcamada
laminar, :
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Figura 1.7 Variagio da velocidade média critica da dgua em relagao ao diametro das par-
. ticulas. (Segundo Bagnold, 1953)

Quando a particula é movimentada, hd soerguimento em relagdo a super-
ficie do leito e ela se incorpora ac fluxo do fluido. A forga de soerguimento
diminui rapidamente, desaparecendo quase por completo & distincia de 2,5 cm
do leito (Carson, 1971, p. 33). Havendo diminuigao da forga de soerguimento, se
ndo.houver forga de furbuléncia suficiente para manté-las suspensas ¢ integradas
no fluxo, as particulas tendem. a s¢ depositar e, ao atingirem as proximidades do
fundo, novamente podem ser movimentadas pela forga de soerguimento. Esse
processo apresenta explicac¢io 16gica para a movimentagdo das particulas através
da saltagdo ao longo do escoamento do fluido. Quando as forgas de turbuléncia
mantém e conservam as particulas acima da superficie do leito, ha o transporte
através da suspensdo.

Em 1935, Hjulstrom publicou importante trabalho mostrando o relacio-
namento entre a erosdo ¢ a deposi¢do dos detritos, em fungdo do didmetro das
particulas e da velocidade critica. (Fig. 1.8). As linhas demarcatorias da erosdo e.
sedimentacido devem ser entendidas como faixas, porque as velocidades variam
conforme as caracteristicas da agua e das particulas. Partfculas de tamanhos
iguais, mas com densidades diferentes, requerem velocidades e forgas*diferentes
para serem movimentadas ou depositadas. )

, Considerando que as linhas elaboradas por Hjulstrom sdo suficientes para
esquematizar as relacdes entre a erosio, transporte e sedimentacdo, Morisawa
(1968, p. 51) assinala dois aspectos importantes: —

|
|

a) areias sdo erodidas mais facilmente, enquanto siltes, argilas em;;alhqs
sio mais resistentes. Os graos mais finos sao resistennfes em virtude das forcgas
coesivas_de_ajustagem e da fraca rugosidade do leito, enquanto os [cascallios’sdo

. dificeis de serem movimentados em virtude do tamanho e peso das particulas;
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Figura 1.8 Griéfico assinalando as variagSes entre a velocidade média e o tamanho das par-
ticulas, e suas relagSes com os grandes grupos de processos fluviais. (Conforme
Hjulstrom, 1935)

b) desde que os siltes ¢ argilas sejam movimentados, essas particulas podem
ser transportadas sob velocidades muito mais baixas. Por exemplo, particulas de
0,01 mm de diimetro sio movimentadas sob velocidades criticas de aproxima-
damente 60 cm/s, mas conservam-se em movimento até sob velocidades infe-
riores a 0,1 cm/s.

, A velocidade de deposicio depende principalmente do . tamanhoje da
densidade da particula} porque os demais fatores {gravidade, viscosidade e den-
'sidade da dgua) sdo constantes para um determinado tempo e lugar no canal.
Embora elaborada em fungdo das particulas arenosas, a Fig. 1.9 mostra a dis-
tribui¢io da velocidade deposicional em relagdo ao didmetro das particulas, cujos
dados foram coletados por Lane (1938) através de experimentag¢Ges. De modo
geral, a velocidade aumenta regularmente conforme. o didmetro até as particulas
de didmetro igual a Q,l.mm, quando ha uma ruptura na curva da distribuigfo.
Para as particulas de didmetro superior a 0,1.mum, a velogi com
intensidade  menor. A curva assinala, também, que a velocidade necessaria para
conservar as particulas arenosas em movimento se altera no ponto representado
pelo didmetro de 0,1 mm. As particulas de didmetro inferior a 0,1 mm se depo-
sitam com velocidades que variam conforme o quadrado do didmetro da partij-

-
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cula; as de didmetro superior a 0,1 mm se depositam com velocidades que variam
proporcionalmente conforme a raiz quadrada do didmetro da particula.

Em conjunto, verifica-se que a dindmica do escoamento fluvial fornece in-
formagdes basicas para a compreensdo das forgas atuantes no funcionamento do
processo morfogenético fluvial, em qualquer das fases tradicionalmente distin-
guidas no trabalho executado pelos rios, ou seja, da erosdo, transportz e sedi-
mentagiao.
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Figura 1.9 Relagdes entre a velocidade de precipitagdo e o diimetro das particulas, para
sedimentos arenosos. (Conforme Lane, 1938)




L
h )
GEOMORFOLOGIA FLUVIAL

REFERENCIAS BIBLIOGRAFICAS

Bagnold, Ralph A. The physics of blown sand and desert dunes. Methuem & Co., Londres,
1953, '

Bridge, John 5. e Jarvis, Jack “Velocity profiles and bed shear stress over various bed
configuration in a river bend™, Earth Surface Processes, 2(4):281-294, 1977.

Carson, M. A., The mechanics of erosion. Pion Limited, Londres, 174 pp., 1971.

ChiEmeka, G. llo, “*Resistance to flow in alluvial channels™, Journa! of Hydraulics Division,
ASCE, 101(6):665-679, 1975.

Chow, Ven Te, Open-channel hydraulics. McGraw-Hill Book Co., New York, 1959,

Chow, Ven Te (editor), Aandbook of applied hydrology. McGraw-Hill Book Co., New York,

1964.
Christofoletti, Antonio, “A dinimica do escoamento fluvial”’, Boletim Geogrdfico, 34(249):
58-71, 1976.

Departamento Nacional de Aguas ¢ Energia, Medicdo de descarga e seus problemas técnicos
rto maior rio do mundo. Rio de Janeiro, 44 pp., 1972,

Gregory, K. J. e Walling, D. E., Drainage basin form and process. Edward Armold Litd.,
Londres, 456 pp., 1973.

Henderson, F. M., Open channel flow. MacMillan and Co., New York, 1966.

Hjulstrom, F., *‘Studies of the morphological activity of rivers as illustrated by the river
Fyris”. Bull Geol Institute University Uppsala, 25:221-527, 1935.

Lane, E. W., “Notes on formation of sand”, Trans. American Geophysical Union,
18:505-508, 1938. :

Leighley, J. B., “Turbulence and the transportation of rock debris by streams™’, Geographical
Review, 24453464, 1934,

Leliavsky, Serge, An introduction to fluvial hydraulics. Dover Publications, New York,
257 pp.. 1966.

Leopold, L. B., Bagnold, R. A., Wolman, M. G. e Brush, L. M., "“Flow resistance in
sinuous or irregular channels™, U §. Geol. Survey Professional Paper, (282-D):1-34,
1960.

Leopold. L. B., Wolman, M. G. ¢ Miller, J. P., Fluvial processes in Geomorphology. W. H.
Freeman & Co., San Francisco, 522 pp., 1964.

Maddock Jr., Thomas, *“The behavior of straight open channels with movable beds™. U §.
Geol. Survey Prof. Paper, (622-A):1-70, 1969.

Morisawa, Marie, Streams & their dynamics and morphology. McGraw-Hill Book Co.,
New York, 175 pp., 1968. _

Pardé, Maurice, Fleuves et riviéres. Armand Colin, Paris, 224 pp. (42 ed.), 1963.

Réméniéras, Gaston, Eléments d’hydrologie appliquée. Armand Colin, Paris, 208 pp., 1959.

Scheidegger, Adrian E., Theoretical Geomorphology. Springer Verlag, Berlin, 403 pp., 1970.

Simons, D. B., “Open channel flow’, in Water, earth and man (Chorley, R. J., editor).
Methuen & Co., London, pp. 297-318, 1969.

Simons, D. B. e Richardson, E. V., “Recsistance to flow in alluvial channels™. U S. Geol,
Survey Professional Paper, (422-3):1-61, 1963.

Simons, D. B, e Richardson, E. V., “Forms of bed roughness in alluvial channels’. Trans. of
the Armerican Society of Civil Engineers, 128:284-302, 1963.

Soares, Lacio de C., Hidrografia. in Geografia do Brasil. Regiao Norte. Fundacao IBGE, Rio
de Janeiro, pp. 95-166, 1977.

Wisler, C. D. e Brater, E. F., Hidrologia. Ao Livro Técnico S.A., Rio de Janeird, 484 pp., 1964.

G
.

' : .j/_).;f{?‘?

Transporte Fluvial
2 de Sedimentos

A _carga_detritica nos curses de dgua é uma mistura de particulas_de

Ydrias espécics, tamanhos e formas. Mecanicamente, a espécie da particula

exprime-se pela sua densidade, o tamanho pelo seu didmetroc maior e a forma

pela medi¢do da esfericidade. Embora a movimentagio detritica seja processo

fluvial extremamente importante, s6 pequena parcela da energia do rio é gasta

_ no transporte da carga detritica. Calcula-se que 95% da energia é consumida

| pela turbuléncia interna das dguas e pela friccdo nas paredes do perimetro
dmidg (Morisawa, 1968).

Uma parcela da carga detritica dos cursos de dgua € obtida pela ag¢do

erosiva que as dguas exercem sobre as margens e fundo do leitos A maior par-

i
t-| te, entretanto, € fornecida pela remoc¢io detritica das vertentes. Por essa razio,
". §-‘ desde hd muito tempo reconhece-se que o transporte dos sedimentos é gover-
Iy nado pelos fatores hidrolégicos que controlam as caracteristicas ¢ o regime
Q% dos cursos de dgua. Os fatores hidrolégicos, cujos mais importantes s3o a quan-
1= tidade e a distribuigdo das precipitagSes, a estrutura geolégica, as condigdes

topogrdficas e a cobertura vegetal influenciam a formagio do material intem-
perizado na bacia hidrogrdfica e o carregamento desses materiais até os rios.
O fluxo e o transporte de sedimentos constituem respostas aos processos e
a0 estado de equilibrio atuantes no sistema fluvial’

A sedimentagio fluvial inclui os processos d€ remogio, transporte e de-
posicdo das particulas. do regolito, envolvendo toda a dinimica da bacia de
drenagem. Toda a bacia fluvial é responsavel pelo fornecimento detritico aos
cursos de dgua que, em conjunto, torna-se o fendmeno natural de maior ocor-
réncia na esculturagdo da rede de canais e das paisagens encontradas na super-
ficie terrestre. Em virtude da sua atuagdo, o ambiente de sedimentagdo fluvial
é T_frﬁp’_ol_-t_ante(apara elucidar] e interpretar a evolug¢do histérica de paisagens na
escala geoldgica. O conhecimento minucioso das condigdes de producio, re-
MOgA0, transporte e deposigdo dos sedimentos ¢ extremamente importante,
que se refletemn nas caracteristicas das camadas sedimentares que funcionam
O sedimentos correlativos e vestigios das condi¢Ges morfoclimdticas impe-
§ nas dreas continentais. ‘
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Outra consideracao basica refere-se ao controle a ser realizado nas bacias
hidrogrificas. Atualmente, muitos aspectos da sedimentag¢do fluvial poder ser
relacionados a: :

® remogio intensa de detritos das vertentes, por causa das priticas agricolas
de utilizagdo das terras, das construgSes ¢ edificagbes urbanas e de transporte
em diversas dreas e da utilizagdo dos cursos de dgua;

® erosio ¢ deposigdo detritica nos canais, afetando determinados modos de
uso da terra e das dguas;

® prejuizos estéticos ou fisicos oriundos dos sedimentos em suspensao ou dos
materiais dissolvidos para diversos usos das dguas fluviais. -

Considerando esses trés amplos itens, verifica-se que qualquer programa
de planejamento regional, urbano ou agricola, envolve aspectos ligados com
a sedimentagdo fluvial. Muitas atividades humanas podem aumentar ou diminuir
a quantidade de dgua escoada superficialmente, tendo conseqiiéncias no regime
fluvial e na intensidade das cheias. Para se controlar os problemas ligados &
sedimentagdo, ¢é preciso agir na rede dos canais de escoamento € no fluxo das
dguas sobre as vertentes. Um conhecimento amplo sobre os variados mecanismos
da sedimentacido fluvial torna-se necessirio para que se¢ possa predizer, com
possibilidade de éxito, o que acontecerd caso sejam modificadas as condig¢Ges
naturais do sistema ecolégico reinante na bacia hidrografica.

Anualmente, os ries descarregam nos mares ¢ OCeanos cerca de 18,29 X 10°
toneladas de sedimentos (Holeman, 1968). A contribuigdo das bacias hidro-
graficas é muito desigual, havendo rios que contribuem com parcelas enormes,
como o rioc Amarelo (com 39% do peso total) e rio Colorado (com 14,4% do
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! peso total), mas a maioria apresenta contribui¢cdes proporcionalmente menores,
como oOs rios Volga e Danibio que contribuem com taxas aproximadas de
0,1% do peso total (Bogdrdi, 1972).

O objetivo deste capitulo € tratar da mecénica do transporte fluvial,
no qual se pode distinguir trés tipos de cargas: a dissolvida, a dos sedimentos
em suspensdo e a do leito do rio. O mecanismo que promove O transporte

. desses tipos de carga estd relacionado com as caracteristicas do fluxo, sendo
importante para determinar as formas topogrificas do leito nos canais aluviais.
Por outro lado, como os canais de escoamento representam a rede organizada
drenando determinada drea, a mensuragio da carga detritica total transportada
pelos rios fornece imagem da intensidade erosiva atuante na bacia hidrogréfica. .

Os processos atuantes no transporte estao esquematizados na Fig. 2.1,
podendo-se verificar que a carga total de sedimentos ¢ composta por materiais
fornecidos pelos processos quimicos, processos pluviais (englobando todos os
processos ligados com a morfogénese pluvial que atuam sobre as vertentes) e
movimentos de massa no regolito. 3

2.1 CARGA DISSOLVIDA

. Os constituintes intemperizados das rochas que sdo transportados em so-
lugiao {mica compdem a cgrga disselvida dos cursos de dgua. Hd acentuada
deficiéncia de informagdes sobre os mecanismos de transporte da carga dissol-
vida, quando comparada com a minuciosa focalizagio dirigida aos Processos

t de transporte mecanico (suspensido e carga do leito), lacuna que € despropor-
cional i sua significincia relativa. Pitty (1971, p.222) pondera que essa de-
fasagem pode ser considerada como limitagdo importante ac progresso da
compreensdo do desenvolvimento das formas de relevo porque, além da quan-
tidade aprecidvel de material carregado, o transporte em solugio € efetivo tanto
sobre como sob a superficie terrestre, nos locais onde a jigua se mmovimenta.

- q i fatéria em solucdo depende, em grande parte, da con”

PR -

de abastecimento, : s. rigs € determinada_por
virios fatores, tais como o _clima, a _geolqgia, a topografia, a vegetacdo e o

l bito do rio, sofrendo variagBes na escala temporal e espacial. Para esses tipos
}

"tempo gasto para o_escoamento (superficial ou subterraneo) atingir o canal. |

Além das fontes terrestres, também hd contribuigio proveniente da atmosfera}
\ Fig. 2.2 oferece generalizagao das diversas fontes naturais de sais dissolvidos
J para os cursos de dgua, podendo-se distinguir os componentes denudacionais
: e os nio-denudacionais.

' Os componentes denudacionais estdo relacionados com os processos de
’ _ meteorizagdo, constituindo os responsdveis pelas taxas de denudagdo quimica
_ das dreas continentais. Os ndo-denudacionais contribuem para a carga dissolvida
} total dos rios, mas sio oriundas de processos que niao sic responsdveis pela

R
! | tribui¢do relativa da 4gua subterrinea e do escoamento superficial para o dé- |
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a is di i - i da.

de base ou de vazante, a concentragdo de sais dlssolwdes tornz’lls_:a] ma:;_ss:(l;i:?dos

] Ee :10 Ao assinala que as relagdes entre a concentragao d_e sOl (c)lsﬂ i solvidos

| Ssad'b(f'co geralmente sdo de forma inversa, devido ao efeito de uiga ’fnto
. ' o oum bit std ligado com a contribui¢do crescente do escoam

| e e po ui g’d dissolvido menor que o fluxo de base por

| SO qllf; l:'OSSUSI Ct?gstszl:ngs descrever graficamente essa relacdo inversa,

i e de volume. Se ve . _ orsa,
:n::(ili?ra resultante nido seria sempre retilinea, mas apresentaria suavizag

i/

I

|| SOLO MINERAL N
| MATERIA ORGAMISS _

5000

GOMPONENTES
DENUBACIONAIS

: ]
X | i i i i rte indicativa do re-
: | ’ | i erior e inferior. Na pa 1
E < } | horizontalidade nas B e fina'ls Sggvadas e débitos baixos, ocorrendo a época
: | - E | O & mmtribul d bterrdnea € a unica existente, hi tendéncia
. 2 ibuigdo su 3 L
E Il L g ( : das secas quande o COﬂt;gEﬁ:Onos valores mdximos de concentrag@o dos sais
C b nter uma con ] AC Sais
L 17_- 1 | : Qissolvidos: te indicativa do relacionamento entre concentragSes baixa
| ; AN A iluica enos significante
| ; ébi ¢ efeito de dilui¢gdo torna-se cada vez m
| | - o e elevadosl, in iada simplesmente pelos baixos valores de concen-
| mf_L, = e & concentragdo ¢ influenciada simp “pelos baixo
3 do d iguas escoadas superficialmente pelas . - .
: ’ e mbors. is i’ issolvida representa parcela importante
o do seja visivel, a carga dissolvida rep | 1
1 D ons momtin 1 A,Tab 2.1, reunindo dados sobre diversas bacias
] Lpoﬂms §§ da denucagdo COl’ltlnFT:lta ) N t.e -eja TFab. .2.2, reunindo dados coletados
; l £ e ol Amerlﬂca dc') Togic de di e.r;.os rios, corroboram o conceito
8 = determinadas esta¢Oes hidrologicas de div » cor : . o
: ) de. qu i i uantidade de matéria dissolvida que
: — j‘i-_* de que .muitos rios carregam maior q
: ) P
iculas em suspensdo. o . - _ ..
: paItlc';l composiqg'o guimica das dguas fluviais varia confoyme'a. htqlogla, zia
§ Lus“ j\‘; etagdo e utilizagdo da bacia hidrogriafica. A composi¢io litoldgica influen
. .

L p . _ a qua-
controlando os materiais quimicos originados através da-mgtec?n:zag:ao,aecialqdos
lidade da dgua nos pequenos cursos fluviais reflete a distribui¢do esp
i
. Figura 2.2 Generalizagio grafica das Principais fontes naturais de sais dissolvidos para a

. ’ i i a or-
- carga total em solugdo dos cursos de dgua, compreendendo os componentes Tabela 2.1 Quantidade da carga dissolvida e da carga em suSpensaclJ;trIa)nsllz -
denudacionais ¢ os nio-denudacionais. (Adaptado de Janda, 197 1) . s bor riot da TAménes do Norte teonformp B B. Do

H. Stabler, 1909)

erosdo da superficie terrestre, como as emanagtes vulcdnicas, os gases atmos- . 1

féricos, os sais da atmosfera e a matéria organica dos solos que, em grande . Area Carga total Dissolvida Em SUSPGHS?O

parte, resulta de produtos combustiveis originados pela fotossintese. As subs- Bacias (km?) (t/km?/ano) (% do total) (% do total)

tdncias dissolvidas oriundas desses produtos combustiveis ndo devem ser classi- B

ficadas entre os componentes denudacionais, embora as substincias dissolvidas " Atlintico Norte 412 850 65,25 77 ég

derivadas das matérias minerais incorporadas na parte organica do solo (isto &, Atlinticoe Sul 321 000 104,25 35 55

O conteddo de cinzas) seja componente da denudag¢iao quimica. Em geral, a Golfo Oriental 368 000 100,77 45 &7

quantidade da carga dissolvida fornecida pelos componentes denudacionais varia Golfo Ocidental 817 670 41,70 33 7

de 45 a 80% da carga dissolvida total (Janda, 1971). A carga dissolvida & Mississipi 3276 350 184,17 23 71

transportada na mesma velocidade da dgua e € carregada até onde a dgua ca- Laurenciana 453 250 45,17 99 88

minhar; a deposi¢do desse material $6 se processa quando houver a saturacgio Colorado 595 700 169,11 12 30

(por evaporacio, por exempio), - | - Pacifico Sul 188 300 97,30 70 17
Costuma-se mostrar que nas €pocas chuvosas, quando hj abastecimento ' Pacifico Norte 699 300 46,33 83 16

acentuado do escoamento superficial, ocorre diminui¢fo da concentragio de : Grande Bacia 577 600 34,05 64 43

sais dissolvidos por unidade de volume; nas épocas secas, quando o abasteci- Baia de Hudson 160 600 18,9_1 57

mento fluvial é mantido pela contribui¢io subterridnea, representando o fluxo o

g L P
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diversos tipos de rocha. Em dreas cobertas por florestas, a decomposigio ve-
getal propicia o fornecimento ‘de 4cidos orginicos, principalmente quando. hd
pantanos e lagoas. A utiliza¢io que se realiza nas ireas drenadas pela bacia
hidrogrdfica repercute diretamente na composi¢cdo quimica das dguas. Os de-
jetos, detritos e poluentes langados pelas dreas urbanas e industriais causam
modifica¢les acentuadas na concentragdo de matéria dissolvida, repercutindo
no balango biolégico das dguas, nos processos de corrosdo e nos de sedimen-
tagdo. Ao se verificar a qualidade quimica das dguas fluviais ndo se deve es-
quecer a contribui¢do oriunda das dguas precipitadas, que se enriquecem de
diversos elementos quimicos conforme as condigSes atmosféricas.

Tabela 2.2 Contribui¢do proporcional entre a carga dis£lvida e a dos materiais
detriticos em estagGes hidrologicas de diverfas bacias hidrogrificas.
(Dados coligidos por Gregory e Walling, 1973)

% da carga total

Rio
Sedimentos Dissolvidos
Rio Colorado, Grande Canyon, Arizona 94 6
Rio Green, Green River, Utah 90 10
Rio San Juan, Bluff, Utah ' 97 3
Rio Wind, Riverton, Wyoming 73 27
Rio Salinas, Russel, Kansas 87 13
Rio fowa, Iowa City, lowa . 83 17
Riacho Correy, Pensilvinia 56 44
Pond Branch, Maryland 16 84
Rio Wolga, URSS 36 64
Rio Don, URSS 45 55
Rio Amur, URSS 73 27
Rio Ob, URSS 33 67
Ric Wieprz, PolGnia 5 95
Rio Pilica, Poldnia 7 93
Rio Tyne, Bywell, Inglaterra 65 35
Rio Derwent, Eddysbridge, Inglaterra 70 30

No conjunto global da superficie terrestre, considera-se o cilcio o prin-
cipal elemento transportado em solugio que, sob a forma de bicarbonato, é
quimicamente estdvel durante o tempo envolvido no transporte fluvial, embora
possa ser reduzido pela atividade dos organismos nos trechos de movimentagdo
lenta das dguas. A seguir, encontram-se a silica e o ferro, mas as suas pro-
por¢des variam conforme as influéncias das condigBes climdticas sobre os
processos de meteorizagdo. Verifica-se também que, nas rochas sedimentares,

25
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o é mais abundante que o sodio (Na), mas nas r’oc_has igm::as hd li-
dominio do s6dio. Entretanto, na composi¢adc quimica (_13_5 aguasdfi_u-
oncentragio de potdssio € muito menor que a do sédio. Ef‘.sa' 15:(;
renga ¢ explicada pelo fato de que os minffrals 31llc€1tqs contendo pc_ataSS}o :iali-
relativamente - mais resistentes ao intemperismo quimico que 08 minerais
catos contendo fons de s6dio. (Har}d:{,.1975, p. 267). _ mica das regioes
Em virtude das condi¢des climiticas, a denudagao quimi egiGes
tropicais quentes e umidas ¢ assunto amplamente debatido. El:ltl‘f? os os
o, tos transportados, a silica ganha maior realce. A dlstnbulgao espaci
eleme;‘ll_o da das formacgSes lateriticas é considerada como indicatwai de tax-as
gene!'d lzana remogdo da silica nos ambientes tropicais, € observagOes outras
?li’vja o ue a quantidade de silica nos rios tropicais ¢ maior que nos fnos das
g:am(;?:ll;:itudes e que a capacidade migracional da li}illica fgggrhqt:lzm;egéer
spicos umidos (Borgomolov, 1966, e Strakhov, , citado
?)l::JgIll;:, tll’gglg)‘ Os dados coletados: por lan Douglas.(19€:19) e 1g§:1v(=ilcr)s 22
Tab. 2.3 possibilitam enunciar a hlp.otese proposta, pois pc(;l e:(seta? ser séliillos
s rios Essequibo e Demerara a silica corresponde a_SO% o to > solide
ais lvidos. A Tab. 2.4 reine alguns dados comparativos sobre a.qu.allda e da
glgs:: ;lara i:equenas bacias hjdrogréﬁc_as localiz_adas em dreas tropicais, na qual
se percebe a elevada quantidade relativa de silica. . - . )
As diferengas existentes na carga de silica dissolvida nos rios dasallgrtiar;
.tropicais'ﬁmidas e extratropicais levararq Jean C_orl:‘:e_l (1957_; 1964)1113:10:12;0
a taxa de denudacdo para diversos ambientes climaticos, cujos resu

¢ 10s seguintes:

Artico — climas com verdes quentes

2t (interior do Alasca)

r'(')regon —. ¢limas continentais

«Nova Esc6cia — climas ocednicos temperados

o potdssi
geiro pIe
viais, a ¢

0,8 m?/km?/ano; 7
5,0 m?/km?/ano;
0,9 m3/km?/ano;
0,1-4,0 m?/km?/ano;

tropical — climas com estagdes secas
i 4.0-9,0 m®/km?/ano.

¢clifhas equatoriais (Amazonas, Java)

A quantidade de material por unidade de volume representa iz;.hgoncijn-
¥, geralmente medida em miligrama por .11'?1’0 ou partes por ml a;). g:
‘hidrogrdficas, devido as variagOes espacmls'd_os fatores controlan es&‘d

és possuem concentragdes diferentes de solidos dlSSOlVldO.S. A me1 3da
[dfrem as confluéncias, o débito vai aumentando e © material dissolvido
ja- uma mistura do conjunto provindo de montante. Em cada curso de
roduto da concentragio vezes o débito fornece o valor ‘di} carga total
anto em cada confluéncia hd a jungdo de rios com débitos e cargas
gentes. Para facilitar a compreensao dessas relagdes ao lor'lgo da ba-
fica, Gregory e Walling (1973) descrevem um modﬂelo simples, to-
‘base as varidveis do débito (Q) e da concentragdo (C). Quando
gua com determinado débito (Q;) e concentragdo (C,) desem-
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Tabela 2.3 Carga de sélidos dissolvidos em diversas bacias hidrogrificas, de
tamanhos diferentes

Partes por milhio . -
Total de sélidos

Bacia Silica dissolvidos Fonte
“x
A — Rios tropicais b
Mekong 15 168 Livingstone (1963)
Niger 10 49,1 Livingstone (1963)
Senegal n.d. 634 "Livingstone (1963)
Orenoco 8 53,5 Livingstone (1963)
Essequibo 15,8 34,1 Livingstone (1963)
Demerara 40,8 81,5 Livingstone (1963)
Amazonas, em Obidos 10,6 43,1 Livingstone (1963)
Amazonas, na foz n.d. 36 Gibbs (1967)
B — Rios extra-tropicais

Sdo Lourengo 5,7 106 Livingstone (1963)
Hudson 4.9 173 . Livingstone (1963)
Mississipi 5,9 221 Livingstone (1963)
Rio Grande 30 881 Livingstone (1963)
Columbia 13 191 Livingstone (1963)
Yukon 13 268 Livingstone (1963)
Mackenzie 34 219 Durum et al.(1960)
Reno n.d. 598 Durum es al (1960)
Eiba 8.6 892 Durum et al (1960)
Volga 12,5 458 Durum et al (1960)

C — Pequenas bacias tropicais na Malisia e Austrilia

Tebrau (Maldsia) 8,2 35 Depto. Cingapura
Scudai (Mal4sia) 9.8 45 Depto. Cingapura
Gombak (Maldsia) 15 75 Douglas (1969)
Barron (Queensland) 12 65 Douglas (1969)
Behana (Queensland) 12 34 Douglas (1969)
Freshwater (Queensland) 14 52 Douglas (1969)
Mary (Queensland) 7 43 Douglas (1969)
Milistream (Queensland) 10 45 Douglas (1969)
Wild (Queensland) ' 14 66 Douglas (1969)
Nitchaga (Queensland) 18 48 Dougias (1969)
Ei Creek (Papua) 32 75 Turvey (1975)
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Tabela 2.4 Dados comparativos sobre a qualidade da dgua para pequenas bacias
hidrogrdficas tropicais (segundo dados compilados por Turvey,

1975)
_ o Area  Concentragdo média (ppm)  Sélidos
Bacia Litologia (km?) "¢, Na K Mg SiO, dissolvidos
Ei Creek) aglc;nger_ados 16,25 1,34 3,68 0,89 2,68 31,33 74,65
: (Papua vulcinicos
. DI _ _ — 0,76 1,61 043 028 — -
5 (Costa Rica)
§ DIII _ - — 4,01 6,05 149 447 - -
; (Costa Rica)
Ulu Gombak . 4 0,31 0,28 - 1,50 020 — -
{Maldsia)
Babinda Creek .. .\ 15,36 0,62 3,68 0,72 0,39 10 33
(Queensland)
Davis Creek o hit0 5,59 0,95 4,52 1,55 037 14 46
(Queensland)
- Sl&g;;sli’:)slr granito 302 -— —_ — — 25 47,7

boca em outro rio, com diferente débito (Q,) e concentraé‘,ﬁo (C‘z?, as caracte-
< risticas da concentrag¢io no ligamento resultante (C3) serdo relac:}onadas com
*a mistura da carga conjunta pelo débito global, podendo ser equacionada como

; C1O) + Q4 = (Ch + Q,)C,
de modo que a taxa de concentragio € equivalente a

Ca = CiQ, + G20, .
3 o, + O,

Considerando o conjunto da bacia, a taxa de concentragio do ligamento
(Cp) € resultante da contribui¢do de todos os ligamentos de montante, de

do a equivaler a

C. — CiO), + G0, +... + CnQn_
R - O, +t0, +...+ Oy

‘A Tab. 2.5 exemplifica a dilui¢do no caso do rio Mekopg, cujos dac!vos se
4 composi¢io quimica em quatro postos fluviométricos. A estagio de
Penh € a indicadora de toda a bacia hidrogrdfica e os seus vzilo?-es
ser comparados aos de outros rios himalaianos, na composi¢io quimica
ga dissolvida que anualmente é transportada para os oceanos.
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Total
854
81,0
85,2
748
78 1

Total
770
68,5
74,3

..

i0nico  minera

NO,
004 785
0,08 739
SL7 011
412 082
0,5

(= S0, HCO,

511

19 43 493
2,7

48,7

90,0

32 4,1

em quatro localidades, e comparagdo da bacia
5,2

, conforme dados de Carbonnel e Meybeck (1975). (Os valores

14 75

1,3

29 077 19 38
24

29 072 19 58
2,6

25 075
3,1

2,2
94 30 41

138 23
130 2,1
13,7 2,1
10,1

212 36

8,2
38

§i0, Ca® Mg*™ Na* X'
1.1

Débito
(m’fs)

2710 69

4 575

8330
14900 6,3

(km?)
189 000
310 000
390 000
663 000

-

Area

do Mekong com outros rios himalaianos

indicam toneladas/km?/ano)

Localidade

Bacias hidrograficas himalaianas

Chiang Saen
Nong Khai
Mukdahan
Phnom Penh
Ganges
Bramaputra

Tabela 2.5 Variagdo da carga dissolvida ao longo do rio Mekong,
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b O fato de os sedimentos fluviais em suspensdo afetarem a composi¢do
quimica da carga dissolvida introduz aspecto importante a ser considerado.
Isso porque alguns minerais irdo ser dissolvidos, outros poderdo causar a pre-
cipitagdo de determinados fons dissolvidos, e, em virtude de sua capacidade
de troca, ouiros minerais poderdo estabilizar a composi¢do quimica da carga
dissolvida. Na parte oriental dos Estados Unidos, onde as argi_la§ cla_ carga em
suspensdo de granulometria inferior a 4 microns incluem caolinita, ilita ¢ ver-
miculita, a capacidade de troca é menor que 20 m.e.g./100 g. Na parte oci-
e dental dos Estados Unidos aumenta a presenga da montmorilonita ¢, em con-
[ seqiiéncia, eleva-se a capacidade de troca que pode atingir valores superior_es
i a 60 m.e.g. /100 g (Pitty, 1971, p. 223). Pessa maneira, nos periodos de cl'leia,
uma grande parte da carga dissolvida pode ser proveniente c{a decompomggo
quimica do material detritico ao longo do curso de dgua, e nao da flen_uda.gao
ocorrida na vertente. Se considerarmos os dados dessa fase como indicativos
da intensidade de denudagdo quimica nas dreas de vertentes da bacia hidrogra-
fica, entdo eles serdo passiveis de fornecerem resultados que pecam por €xcesso.
Como ¢ muito dificil fazer a distin¢do e separagdo porcentual entre a ilenu-
dagdo quimica proveniente da vertente e a carga quimica Bela dissolugdo ao
longo do rio, os dados existentes ndo fazem nenhuma mengio e sPrgem como
representativos da denudagio quimica ocorrente na bacia hldrograﬁc_a.

: Holeman (1968) calculou que a carga dissolvida total fornecida pelos
rios aos oceanos ¢é igual a 3,10'® kgfano. Desse total, o rio Amazonas contribui
com 8%, enquanto o rtio Sdo Lourengo carrega 0,23% (Subramanian e

D’Anglejan, 1976, p. 346).

92,5
35,6

87.6
314

574 07
16,6
ot

34 165 52 35
12 165055 23 42

128 29
49

A carga do leito do rio é _composta por particulas de grgn_glgmetria'j

[, C: rejas s, que sdo transportadas através da saltagdo, ;

ento ou rolamento na superficie do leito. Devido ao volume e a den- l\f

‘das particulas, a velocidade da carga do leito ¢ muito mais lenta que |

uxo, porque as particulas podem se deslocar de modo m_tsumtenm
termo sazltagcdo foi introduzido por McGee, em 1908, para descrévér

ra pela qual as particulas sdo soerguidas do leito em angulo acentuado,

as pela jusante, pelo fluxo e, entao, rebaixadas em diregdo do leito

MMt lividade decrescente muito mais suave. Na dgua, o soerguimento é mais

' a particulas cujos diametros oscilam entre 62 e 500 microns.

(1914) notou que as particulas em saltagdo localizam-se nas proximi-

J¢ito, formando uma camada como se fosse uma zona acima do leito.

terparticulas mantém a densidade dessa “‘camada’”, que funciona

BW&icional entre a carga do leito, sempre em contato com o fundo,
f8iilas transportadas em suspensdo. Q deslizamento € o processo de
¥bxecutado pelos fragmentos rochosos, ao longo do leito sob a for-

'CARGA DO LEITO . =

4.9

Média mundial (com exclusdo das dreas glacidrias)
472

Média dos rios
himalaianos
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¢a do fluxo. No processo de rolamento, os_hlgeos e _fragmentos vao _girando
para jusante, mas sempre em_confato com a supeLficie do leito.

Para mostrar como a particula do leito & movimentada, duas concepgdes
explicativas foram propostas. Ambas sumariadas por Bogéirdi (1972), conforme
segue.

a) Lei da varidvel forcas trativas criticas — uma particula de material
sedimentar n3o coesivo no leito do canal ests sujeita a for¢a de deslocamento
paralela ao fundo e i for¢a de aderéncia perpendicular & anterior. A gravi-
dade (peso da particula) ¢ o soerguimento sio duas outras forgas atuantes.
Para que a particula seja movimentada, ¢ necessirio que a forga de turbuléncia
do fluxo seja maior que as forgas exercidas na manutengio estaciondria da
particula. Na pritica, as condi¢Ses delimitantes entre a permaneéncia e a movi-
mentagao das particulas sdo descritas em termos de velocidade do fluxo e da
forga critica de cisalhamento.

b) Lei da varidvel velocidades criticas — para que uma particula de dia-
metro (d) seja movimentada, torna-se necessdrio que a velocidade atinja um
valor critico a fim de ultrapassar as forgas exercidas na manutengdo estaciondria
da particula.

Entretanto, experiéncias recentes assinalam que a velocidade média do
fluxo ndo é o fator critico para movimentar as particulas do leito, mas sim
a velocidade que ocorre no fundo do rio. Como conseqiiéncia, a altura da
coluna de agua acima do leito é fator muito importante, e quanto maior for
a profundidade do rio maiores serio as velocidades necessarias para movimentar
particulas de determinado tamanho.

Duas nog¢des surgem como importantes para o transporte fluvial: a com-
peténcia e a capacidade. A competéncia retrata o tamanho das particulas que
podem ser movimentadas pelo fluxo, sendo determinada pelo maior didgmetro
encontrado entre os detritos transportados como carga do leito. A capacidade
relaciona-se com a quantidade de material que pode ser movimentada por uni-
dade de tempo. A capacidade corresponde i quantidade mdxima de sedi-
mentos, de determinada classe granulométrica, que © rio pode transportar.
Esse limite superior de cirga detritica que pode ser transportada pelo fluido
sé € atingido sob condi¢Bes excepcionais ¢ de curta duragio. Nos cursos de
dgua que transportam gama variada de particulas € possivel que a competéncia
‘seja representada por um tamanho granulométrico, enquanto a capacidade seja
relacionada com classe granulométrica de outra grandeza. A competéncia ¢ a
capacidade estio controladas pelas caracteristicas dos detritos elaborados pela
meteoriza¢do e transportados para os canais, em grau muito mais elevado que
O controle exercido pelas condi¢des de energia do meio de transporte fluvial.
Einstein (1964) observou que toda particula de sedimento para passar em uma
se¢do transversal do curso fluvial deve necessariamente preencher duas con-
di¢Ges: @) ser originada pela erosio em um ponto da drea da bacia de dre-
nagem situado acima da referida segio transversal; ¢ &) ser transportada pela
dgua desde o ponto de origem até a se¢do transversal. Sob essas condig¢des,

v
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o transporte de sedimentos através da se¢do transversal pode ser limitado pelo
volume de sedimentos originado na drea da bacia de drenagem ou pela capa-
cidade de transporte do rio. O transporte da carga em suspensio é controlado
pelo volume de sedimentos que sdo fornecidos aos cursos de dgua, enquanto
o volume dos sedimentos grosseiros (carga do leito) é controlado ou limitado
pela capacidade de transporte. _
A comparagdo entre a capacidade de transportar sedimentos em deter-
minado 1io e a carga sedimentar que realmente estd sendo transportada ca:xPres-
; sa, segundo Bogirdi (1972), a importiancia exercida pelos fatores hldrolog.lcos.
5 Como a capacidade de transportar sedimentos é governada pelos fatores hidro-
1égicos, ela representa o limite superior da quantidade de §edimentos que pode
ser transportada pelo curso de dgua. A quantidade de sedimentos tran_sportada
invariavelmente é menor que esse limite. A diferencga entre a capacidade de
transporte € a carga realmente transportada s6 pode ser explicada pei:lo fato
de que os fatores hidrolégicos nio possibilitam o fornecimento de sedimentos
em quantidade suficiente para os rios. o
A granulometria dos sedimentos fluviais vai diminuigdo em d1reg:ao~de
jusante, o que_representa diminui¢gdo na competéncia do rio. As observagogs
- realizadas pelo Servico Geolégico dos EUA tornaram o conjun?o da baj:ia
do Mississipi como dos melhores conhecidos. A Tab. 2.6 redne informagSes
a proposito. Essa redugdo no tamanho das particulas era explicada pela suposta
velocidade menor das dguas. Por exemplo, ao analisar os dados granulométricos
da carga do leito do rio Danubio, coletados em sete locais entr’e _Dunaremet?
- e Baja, na Hungria, Bogdrdi (1972) observou que o tamanho médio das parti-
~ ¢ulas diminuja progressivamente para jusante, decrescendo de 25 mm  para
0,15 mm, e que a velocidade média também decrescia na mesma diregdo.
Relacionando tais dados, mas sem levar em conta as demais varidveis da geo-
metria hidriulica, Bogardi observou que a redu¢io no didmetro da particula (dp)
arece estar positivamente relacionado com a velocidade média (V), que no
o do Dantibio pode ser matemnaticamente descrita como

dp = 0,15 + 0,47 - V& 13

ii- Os estudos relacionados com a geometria hidrdulica demonstram que ao
go. do curso de dgua, de montante para jusante, hd aumento da largura,
rofundidade e da velocidade. Proporcionalmente, o crescimento da velo-
s é o menor de todos, mas a sua tendéncia é permanecer constante ou
pptar em dire¢do de jusante, fato que se verifica em qualquer distincia
© leito do rio (Leopold, 1953; Leopold e Maddock, 1953). No mesmo
hi aumento do valor do raio hidriaulico, que torma mais eficiente o
diminui¢do da declividade. Entretanto, a diminuigio da declividade
pida que o aumento da profundidade média (ou do valor do raio hi-
Como a forga de cisalhamento & aproximadamente igual ao produto
vezes o raio hidrdulico, os seus valores vio diminuindo em di-
ante. Leopold (1953) concluiu que a redu¢do na competéncia ao
I curso de dgua ¢ devida 4 diminui¢do na forga do cisalhamento.
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A sua explicagdo bdsica reside no fato de que a turbuléncia € importante na

movimenta¢do das particulas do leito e que também € maior nas vizinhangas

da superficie do leito, em virtude da rugosidade que depende da composi¢do

granulométrica do material detritico. Havendo diminui¢@o na granulometria,

em dire¢@o de jusante, diminuird a rugosidade e, também, o valor da turbu-

léncia. Dessa maneira, qualquer mudanga na rugosidade implicard alteragdo na

competéncia do rio, através das conseqiiéncias sobre a turbuléncia ¢ sobre o

cisalhamento, sem implicar em altera¢do necessdria na velocidade do fluxo.

A abrasdo e o selecionamento sdo outros processos aventados para explicar

a progressiva diminui¢gdo do material aluvial em dire¢do de jusante. A abrasdo

é a redugdo do tamanho das particulas através de processos mecanicos, tais

como choques e atritos, enquanto o selecionamento resulta do transporte di-

ferencial das particulas de tamanhos diferentes. A reduc¢fo abrasiva das parti-

culas sedimentares durante o transporte foi (e continua a'ser em grande parte)

considerada como fendmeno maior responsivel pela diminui¢do granulométrica,

: e historicamente foi apresentada em 1875 por Stermberg (Rana, Simons e

Mahmood 1973). Iniimeras pesquisas experimentais vém sendo realizadas para

averiguar a taxa de arredondamento ¢ desgaste por abrasido, mas os resultados

demonstram que a intensidade de redugdo abrasiva obtida nos laboratérios é

muito menor que a que se pressupde existir nos cursos de dagua naturais.

Por exemplo, Pearce (1971) concluiu que ¢ arredondamento de cascalhos, nos

cursos de dgua, se processa no espago correspondente de 1/5 a 1/10 da dis-

tancia requerida nos estudos experimentais. Para explicar essa discrepancia,

em alguns casos, pode-se aventar o deslocamento intermitente da carga detri-

- tica, que permanece estaciondria durante lapsos de tempo no leito ou nas pla-

nicies de inundagdo, nos quais sofre a influéncia dos processos de meteoriza¢ldo
{Bradley, 1970).

Nos leitos fluviais com composi¢do granulométrica heterogenea para de-
‘terminada magnitude de fluxo, hd movimentagio de determinadas particulas
enquanto outras maiores permanecem estaciondrias. Nessa zona de turbuléncia
hi condig¢Bes ideais para que fragmentos estaciondrios sofram abrasio no proé-
prio local, sem que ocorra sua movimentagdo. Ap6s certo tempo, a redugdo
.local faz com que o bloco rochoso ganhe condig¢oes de instabilidade incipiente
; @ possa ser movimentado durante uma cheia, caso seja ultrapassada a veloci-
dade critica necessdria, que devido ao desgaste se torna paulatinamente menor
do que a requerida quando da deposigdo inicial. O bloco rochoso movimenta-se
Hra jusante até alcangar nova posigdo de quase estabilidade. Outro periodo
abrasio local € necessdrio até que a redug¢io no tamanho permita que
tro pico de cheia renove o movimento para jusante, promovendo o deslo-
iento (Schumm e Stevens, 1973 :40). Quando a diminui¢io do tamanho
articula € o aumento da profundidade da dgua, em dire¢do da jusante,
tirem movimento relativamente continuo, haverd condigSes para o rola-
0 e abrasdo pelo transporte fluvial através do atrito ao longo do leito.
Sendo fendmeno influenciado por todas as varidveis implicadas no trans-
uvial, o selecionamento dos materiais pode ser local ou progressivo.

24
37
58
121
2091
3 861
5631

cabeceiras (km)
4940

Distancia das

:
i
i
;
i

Dsy (mm)
90
80
0,29-0,15
0,40
0,16

Material do leito
270
210

0,0086
0,0015
0,00012
0,00010
0,00076

Declividade
0,035
0,021

Débito
(m®/s)
7,36
17
736
3115
12 347
58622

Missouri (Conforme Leopold, Wolman e Miller, 1964)

Rio ¢ Localizagio

Tabela 2.6 Variagio distributiva do tamanho do material do leito ao longo da bacia hidrogréfica do Mississipi-

Rock Creek, em Roberts, Montana

Yellwstone River, em Billings,

Montana
Rio Missouri, em Omaha, Nebrasca

Rio Mississipi, em Head of Passes,

Rock Creek, perto de Red Lodge,
Louisiana

West Fork Rock Creek, perto de
Montana

Lodge, Montana
Rio Mississipi, em Maversville

Rio Mississipi, em St. Louis,
Mississipi

Missouri
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O selecionamento local ocorre em determinada se¢do transversal, com com-
primento inferior ao de uma forma topogrdfica do leito (Rana, Simons e
Mahmood, 1973), considerando o relacionamento entre a concentra¢do dos
sedimentos em determinado ponto da se¢fo transversal (Cy) e a concentragio
de sedimentos na camada servindo como referéncia (Cy), que pode ser a loca-
lizada na proximidade do leito ou a da proximidade da superficie da agua.
Como a concentragdio de sedimentos mostra variacdes verticais conforme a
profundidade no fluxo e varia¢Ses laterais conforme a posi¢ciio na largura do
canal, evidentemente wverifica-se um selecionamento local. O selecionamento
progressivo ocorre ao longo do canal, em distincias maiores, em virtude dos
efeitos cumulativos do selecionamento local e das mudangas na competéncia
do fluxo.

Através da utilizagio de modelos e do estudo de casos, Rana, Simons ¢
Mahmood (1973) observaram existir relagao direta entre o coeficiente de sele-
cionamento progressivo e o coeficiente de variagio do gradiente de energia.
O coeficiente de selecionamento € calculado como sendo

CS = %‘2 >
t
onde

Cy; é o coeficiente de seclecionamento,

D, € o diametro médio das particulas no ponto de origem do trecho consi-
derado e

D, € o didmetro médio das particulas no ponto terminal do trecho considerado.

O coeficiente de variagio do gradiente de energia ¢ calculado como

S,
Cg = ',_‘5‘?'
onde

Cg € o coeficiente de variagdo do gradiente de energia,
So € a declividade da superficie da dgua no ponto inicial do trecho consi-
derado e

St € a declividade da superficie da dgua no ponto terminal do trecho consi-
derado.

Dessa maneira, os valores adimensionais da relagio C;/Cgy mostram a di-
minui¢ao gradativa do tamanho dos sedimentos, em dire¢do de jusante, como
sendo diretamente controlada pelo gradiente de energia.

Ampliando as conotag¢des implicitas na explicagio proposta por Rana,
Simons ¢ Mahmood (1973), verificase que o coeficiente de selecionamento
varia temporal e espacialmente ac longo do mesmo rio, sendo controlado pelo
débito e pela concentragdo de sedimentos. Essa concepgio implica que, em
qualquer ponto do trecho fluvial, as caracteristicas do material do leito sdo
determinadas pelo material transportado de montante. Supondo a movimen-
tagdo progressiva do material detritico para jusante e a inexisténcia da redugido
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abrasiva, pode-se considerar que haverd aumento g}'adativo do tamanho na com-
posi¢do granulométrica dos sedimentos em determmado trecho do canal. '}"qran's-
pondo essa viabilidade para as dreas deposicionais, teremos como consequencia
uma sucessdo de camadas cada vez mais grosseiras. Es_s_a concepgao mterpn_e-
tativa € de interesse, pois conflita com g_interpretagao baseada na ener_gla
topogrdfica (relacionada com a teoria davisiana), mas surge como alternaglga
para a interpretagdo biorrexistdsica, proposta em 19§S-por Henri Erha::t (}9 ).
Entretanto, s¢ a abrasio for atuante e estiver relacionada com a dlsta.nmaﬂpe_r—
corrida pelo fluxo, hd a possibilidade de ocorrer a manutengao e permanéncia
da composi¢do granulométrica nos .trechos sucessivos do canal, desde qute pe;
manecam constantes as caracteristicas da drea fornecedo_ra de ’edupen os.

distribui¢do granulométrica dos sedimentos, ao longo do rio, serd, pois, funqgo
da distincia percorrida pelos detritos, em vn:tudf: da propabﬂldade (Ele a agao
abrasiva se alterar conforme a varidvel longltudlpal. Assim, sob a influéncia
de fontes fornecedoras semelhantes,as caracteristicas da carga exportada pelos
rios estardo dependentes do comprimento do curso .de agua. '

Nas bacias hidrogrdficas, verifica-se que a diminuigdo progressiva no ta-
manho das particulas em dire¢do de jusante, ao longo do rio .prmmp’a'l, poctli.e
ser perturbada pela entrada de tributdrios ca‘rregando materiais detriticos di-
ferentes dos provindos de montante, quanio a composicao granulométf:lca ou
quanto a mineralégica. Todavia, o reconhecimento detalhado da amplitude e
da permanéncia espacial das perturbagGes inseridas pelo fornecimento de cargas
detriticas diferentes, através dos tributérios, € assunto a merecer pesquisas
minuciosas. Nesse setor, o trabalho realizado por John T. I-{ack (1957), sobre
os perfis longitudinais de rios da Virginia e Maryland, continua sendo ponto

‘basico de referéncia.

As_particulas de granulometria reduzida (silte e argila, por exemplo) sﬁp
10 pequenas (ue sS€_conseyvam em _susgensﬁo pp.lo. ﬂlixo tyrbulento, consti-
Ftuindo a carga de sedimentos em suspensiao. A dl_stmc;ao entre carga em sus-
pensio e carga do leito baseia-se mais no mecanismo de: transporte que no
ymanho da particula. Em geral, a carga em suspensio € a fragdo mais fina
$HH. material do leito, sendo mantida suspensa pela awmg&_
fira separar ambas as categorias, Einstein (1950) propds o llm}te granulomé-
y correspondente ao valor que engloba 10% da parcela relacgonada cOm oS
entos mais finos da carga detritica do leito. Em seus experimentos obser-
e as particulas menores que 0,06 mm se comportam sempre como car-
suspensio, enquanto os grios maiores que 0,1 mm podem ﬂ_utuar ou
dependéncia das condi¢Ses de fluxo. A classe gra{lulométnca entre
¢:0,1 mm representa a transi¢do entre a carga do ieito e a carga em
i O referido pesquisador observou que a carga em Suspensiao (menor

e

2.3 CARGA EM SUSPENSAO
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que 0,06 mm) representa apenas 5% do depésito sedimentar do leito, mas
chega a constituir 17% da composi¢io da camada superficial do leito.

Se hd necessidade de forgas relativamente altas para arrancar e iniciar
a movimentagdo de particulas de granulometria fina, o transporte dos sedi-
mentos suspensos necessita de forgas de fraca intensidade. Dessa maneira, a
carga em suspensao participa das caracteristicas fisicas da dgua, sendo carregada
quase na mesma velocidade da dgua. Quando a turbuléncia atingir o limite cri-
tico, ndo tendo mais condicGes para manter as particulas em suspensdo, elas
se precipitam. A deposi¢do da carga em suspensio pode ocorrer em trechos
de dguas muito calmas ou nos lagos. O rio Sio Lourengo, na divisa entre o
Canadd e os EUA, praticamente ndo transporta material em suspensdo por-
que os Grandes Lagos atuam como bacias de decantagdo para os detritos s6-
lidos transportados de montante.

A quantidade de material suspenso por unidade de volume do fluido
mostra distribuigio que sofre mudancas conforme a profundidade e o débito.
Cada classe granulométrica das particulas apresenta indice de precipitagio es-
pecifico, demonstrando que as concentragdes mais elevadas estio proximas da
superficie do leito, relacionadas com as dreas de alta turbuléncia, e vao dimi-
nuindo & medida que se aproximam da superficie da dgua. Para o caso dos
sedimentos coloidais muito finos, com indice de precipitagio igual a zero,
a concentracdo de sedimentos ndo apresentaria diferencas na distribuicdo, sendo
uniforme em todas as profundidades. Para os materiais mais grosseiros, o gra-
diente de mudanga na concentragdo dos sedimentos é muito mais acentuado,
tornando-se mais sensivel 4 medida que aumenta a magnitude granulométrica.
A Fig. 2.3, mostrando a distribuigdo dos sedimentos conforme a profundidade,
no rio Niobrara, fornece exemplo ilustrativo.
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Figura 2.3 Distribuigdo da concentragio de sedimentos de granulometria diferente, con-
forme a profundidade. (Exemplo do rio Niobrara, conforme Carson, 1971}
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A quantidade de sedimentos de determinado tamanho que um rio pode
transportar em sua taxa méixima foi designada como sendo funcdo da carga
do leito (Einstein, 1950), que corresponde ao limite de saturagio do fluxo
para 0 tamanho particular de sedimento. Para que a satura¢do ocorra, o su-
primento detritico da drea montante deve ser pelo menos igual A capacidade
do fluxo. Nessas condigdes, o fluxo deixa de ser o fator controlante e as

“taxas de transporte s&o determinadas pela intensidade de fornecimento. Essas

consideragdes permitern estabelecer relagdes qualitativas entre as taxas de trans-
porte dos sedimentos (Jg) e o tamanho do sedimento que define o limite
entre a carga do leito e a carga em suspensdo (Dy), para as variadas magnitudes
do fluxo.

Na Fig. 2.4 estfo assinalados trés débitos de magnitudes crescentes (Q,
0, e O3). A linha representativa da capacidade de transporte (Q;) ou inten-
sidade dos sedimentos fornecidos pela drea de montante (Qf) estd tragada em
fun¢do do didmetro das particulas (Dg). Os pontos que marcam a interse¢do
dessa linha com a dos débitos sdo indicadores do tamanho granulométrico
delimitador entre a carga do leito e a carga em suspensio (Dj). Consideremos
o ponto Ds,, que marca a interse¢io entre a capacidade de transporte e o

débito ¢.
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RelagGes qualitativas para determinar o valor do tamanho granulométrico deli-

fmitador entre a carga do leito e a carga em suspensdo (D), considerando
bitos de magnitudes diferentes (Q) e a capacidade de transporte dos sedi-

pentos (Qg). (Adaptado de Partheniades, 1977) '
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A carga detritica fomecida pela 4rea montante cujas particulas sdo iguais
ou superiores ao valor D'Sl ultrapassa a capacidade de transporte do curso de
dgua e deve ficar depositada no respectivo trecho fluvial. Essas classes granu-
lométricas sdo classificadas como carga do material do leito para a mencionada
condi¢do de fluxo. Para a carga detritica cujas particulas sio inferiores ao
valor de Dg,, a capacidade de transporte do rio ultrapassa a quantidade de
material que lhe € fornecida pela drea de montante, e essa carga pode ser
classificada como em suspensdo (Einstein, 1950). Como o valor de Dj é deter-
minado pela interse¢do de duas curvas, ele poderd ser modificado se houver
alteracdo em uma ou em ambas as linhas representativas. Se o débito aumentar,
haverd aumento na capacidade de transporte e¢ no valor do tamanho granulo-
métrico limite; 0 contrdrio acontecerd se houver diminui¢do no débito.

. As mensuragBes e observagles realizadas nos cursos de dgua mostram
que hi boa correlagdo entre a carga do material em suspensio e o débito

fluvial. Considerando que a carga dissolvida nio afeta as propriedades fisicas’

da #gua, L. B. Leopold e T. Maddock (1953) propuseram a seguinte equacgio,
a fim de relacionar a carga de sedimentos em suspensio ao débito,
Ss = pQ’

na qual S = carga de sedimentos em suspensdo; Q € o débito fluvial e p e
7 s@o constantes numéricas. Os valores para o expoente j distribuem-se no in-
tervalo de 2,0 a 3,0, indicando que a quantidade de carga aumenta em pro-
por¢ao muito maior que qualquer outro elemento da geometria hidrdulica
relacionado com a vazdo. A causa principal é que a carga detritica nao provém
s6 da agdo abrasiva do r1io sobre o fundo e margens, mas principalmente da
lavagem sobre as vertentes efetuadas pelo escoamento superficial. Tais fatos
sugerem também que a maior parte da carga detritica ¢ transportada durante
as fases de cheia e enchentes, quando os débitos sio muito elevados.

A quantidade e a concentragio de sedimentos transportados possuem
relagdo direta com o débito. Aumentando o débito, hd aumento da velocidade
do fluxo que cria condi¢Ges energéticas para que a competéncia € a capaci-
dade sejam maiores. Pode-se supor que, com o aumento dos débitos, também
haja aumento na granulometria dos sedimentos transportados em suspensao
ou como carga do leito, ou que parcela do material do leito passe para a
carga em suspensio. Embora tais fatos possam ocorrer, algumas pesquisas vem
demonstrando que ndo hd relagdo geral entre o aumento do tamanho das par-
ticulas do material suspenso e o crescimento do débito fluvial (Fleming e
Poodle, 1970). Como os fatores hidrolégicos atuantes nas vertentes controlam
o abastecimento detritico aos cursos de dgua, a explicagdo reside nesta série
de processos e nio sobre as condigGes hidrdulicas relacionadas com a capaci-
dade fluvial. Na época das cheias, o escoamento pluvial retira das vertentes e
fornece material de caracteristicas semelhantes, mas em maior quantidade. Ha,
portanto, aumento da carga total e da taxa de concentragdo, mas as descrigdes

. estatisticas das composi¢des granulométricas da carga detritica mostram cons-

tancia nos valores da média e da mediana, e composi¢des distributivas seme-
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lhantes, para os sedimentos transportados por débitos de magnitude diferente
na mesma se¢ao transversal. _

A carga de material em suspensdo constitui parcela significativa na denu-
dagio continental, existindo diversas medidas sobre esse assunto .realizadas
em pequenas bacias hidrogrdficas e cdlculos para os grandes conjuntos hidro-
grificos. Para diversos rios tropicais, a taxa de denudag¢do do material sdélido
em suspensido (calculada em m>/km?/ano) apresenta os seguintes valores:

Ei Creek (Papua) 36,29  Turvey (1975)
Rio Barron (Queensland) 5,65 Douglas (1967a)
Davies Creek (Queensland) 2,02 Douglas (1967a)
Millstream (Queensland) 6,15 Douglas (1967a)
Sungei Gombak (Maldsia) 2490 Douglas (1967a)
Amazonas (ambiente montanhoso) 111,72 Gibbs (1967)
Amazonas (ambiente misto) 53,34  Gibbs (1967)
Amazonas (ambiente tropical) 900 Gibbs (1967)

A contribui¢do proporcional da carga em suspensiao para o total da car-
ga detritica transportada € varidvel em cada bacia hidrogriafica. A Tab. 2.7
retine dados sobre algumas bacias hidrograficas, notando-se que a carga do
leito geraimente é menor que 10% da carga em suspensio. A Tab. 2.8, por
outro lado, reuine os dados coletados por Gibbs (1967) para os rios da bacia
amazodnica, mostrando as variagdes entre a carga dissolvida ¢ a em suspensao.

Tabela 2.7 Contribui¢do proporcional da carga do leito e da suspensio para
) a carga total de sedimentos, em diversas bacias hidrogréficas (dados
coligidos por Gregory e Walling, 1973)

i % da carga total de sedimentos
Rio

Carga do leito Carga em suspensio

sr° Superior, Baro 6.5 93,5

Niger, Shintaku 5 95
"Yola 6 94
nontanhosos dos Alpes 70 30
n Asia Central :
15-23 77-85
5-15 85-95
1-3 97-99
0,3-20 98-99.7
ados Unidos 0,3-10,0 90-99,7
~Inglaterra 13 87
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Tabela 2.8 Carga detritica transportada pela bacia do ric Amazonas (Segundo
Gibbs, 1967)

. Sais dissolvidos Carga em suspensio % da carga
Rio Area Débito (g/m3) (g/m3) dissolvida
(1 000 km2) 1012/m3fano em relagdoa

Seca Chuvosa Seca Chuvosa carga total
Amazonas 6.300 48 28 22 123 32
Ucaiali 406 0,301 248 144 46 728 33
Maranhio 407 0,343 136 84 95 464 27
Napo 122 0,145 31 18 S50 240 14
Iga 148 0,180 17 11 15 60 22
Japura 289 0,351 84 8 10 170 48
Madeira 1.380 0,992 68 50 15 359 27
Javari 106 0,116 12 9 40 81 14
Jutai 14 0,076 5 4 i3 45 11
Jurua 217 0,197 51 22 23 80 40
Tefé 25 0,025 18 9 137 3 85
Coari 55 0,054 18 8 131 3 87
Purus 372 0,341 44 22 20 69 41
Negro 755 1,407 6 4 1 9 50
Tapajos 500 0,224 11 6 1 4 76
Xingu 540 0,243 7 6 1 3 75
Araguari 45 0,051 12 7 4 8 59

Nos rios brasileiros, a carga em suspensdo € bem maior que a carga dis-
solvida, principalmente nos meses da estagdo chuvosa. As medi¢Ges realizadas
mostram que o rio Parajba (em Barra do Pirai), transporta 43 g por metro
clibico de 4gua de material dissolvido contra 550 g de material em suspensao,
durante o més de agosto (estagdo seca), enquanto no més de janeiro (estagdo
chuvosa) carrega 10 g de material dissolvido contra 1200 g de carga em sus-
pensdo, por metro cibico de dgua. Em geral, os valores médios das cargas em
suspensdo nos Tios brasileiros sdo relativamente pequenas, quase sempre infe-
riores a 100 mg/fl. O rio S@o Francisco apresenta o valor mais baixo, de 70 mg/l,
enquanto © conjunto da bacia Platina e o rioc Doce possuem valores mais
elevados, proximos de 200 mg/l. A Fig. 2.5 assinala o posicionamento das vé-
rias bacias hidrogréficas, onde os exemplos brasileiros surgem com valores
menores que os de outras bacias atlinticas, e muito aquém da concentragao
observada em rios que desembocam no Pacifico e no Indico.

Para a bacia do Amazonas, Ronald Gibbs (1967) apresentou estudo
minucioso sobre a carga transportada por esse sistema fluvial. Em média, o
rio Amazonas carrega 36 g/m® (ou miligramas por litro) de sais dissolvidos ¢
90 g/m® de material sélido em suspensio. A Tab. 2.8 relaciona dados da carga
em suspensio e da dissolvida para os principais tributdrios do Amazonas.
Quanto i dissolugdo de sais, observa-se que a concentragdo € sempre maior
na época seca, pois na época chuvosa hi diluigio frente ao acentuado volume
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Comparagio entre © escoamento e a carga em suspensio para varios rios do
mundo. Os rios brasileiros estdo representados por quadrados vazios, enfuanto
outros rios atlinticos estdo assinalados por circulos cheios. Os rios que desa-
guam nos oceanos Pacifico e Indico estiio representados por tridngulos cheios.
As linhas diagonais indicam as concentragdes médias das cargas em suspensio
{mg/l). As concentragBes oscilam desde 21 mg/l (ou ppm), no rio Hudson,
até 15 000 mg/l, no rio Amarelo (grifico conforme Milliman, 1975)

Quanto a carga em suspensdo, ela € quase sempre maior na época
Interessante é observar o comportamento dos chamados ‘‘rios negros”
0, Xingu) e “rios brancos” (Madeira, Ucaiali) quanto 4 composi¢ao
transportada. Outra observagdo relaciona-se ao fato de que os afluen-
0s da regido andina ou das dreas de cerrados apresentam carga detri-
elevada em relagdo aos afluentes que drenam dreas dominantemente
or florestas. Essa diferenca levou Gibbs a calcular que 12% da édrea
compreendida pelos rios nascentes na regido andina) ¢ responsdvel
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pelo fornecimento de 86% do total de sais dissolvidos e de 82% do material
sélido em suspensdo. A carga do leito, considerada pelo referido adtor como
sendo a transportada até a distdncia de 50 cm do fundo, represer§a parcela
muito reduzida do total da carga solida transportada, com porcentagem sempre
inferior a 10%.

24 MAGNITUDE E FREQUENCIA DOS FLUX0S NO TRANSPORTE DA
CARGA DETRITICA

Em diversos momentos assinalamos relagdes mantidas pela concentragao
de sedimentos e pela capacidade de transporte com a magnitude do fluxo,
Dessa maneira, pode-se avaliar para cada magnitude de fluxo a quantidade de
material transportado que lhe € correspondente, ou coletar informagdes nos
postos fluviométricos. Pode-se também estabelecer a freqiiéncia de ocorréncia
dos fluxos didrios para as diversas magnitudes. Se conhecermos a quantidade
de material transportado por fluxos de magnitudes variadas e a freqiiéncia de
cada fluxo, entdo poderemos calcular a porcentagem do total anual que é trans-
portado pelas categorias de fluxos individuais, aplicando a férmula proposta
por Wolman e Milier (1960; 1974; 1977):

Porcentagem do total de
sedimentos carregados
por fluxos de magni-
tudes diferentes

Sedimentos carregados ., Freqiiéncia de de-
por determinado fluxo terminado fluxo
total dos sedimentos transportados no ano

As porcentagens individualmente coletadas podem ser representadas gra-
ficamente em diagramas de freqiiéncia (Fig. 2.6, para o caso do rio Mississipi)
ou através de curvas acumulativas de freqiiéncia (Fig. 2.7), considerando o
valor do débito ¢ os intervalos de recorréncia. A representacdo grafica em
curvas acumulativas € mais pritica e facilita verificar a quantidade de dias com
fluxos elevados necessdrios para transportar 50, 75 ou 90% da carga detritica
total, no decorrer do ano. A Tab.2.9 assinala a quantidade minima de dias
necessdrios para transportar 50% da carga anual de sedimentos, para diversas
bacias hidrogréficas.

Embora haja diferengas climiticas e fisiogrdficas entre as bacias, observa-se
na Tab. 2.9 que 50% da carga sedimentar € transportada por fluxos que ocorrem
poucas vezes durante o ano, enquanto o restante € transportado por fluxos
baixos e freqiientes. As enchentes catastroficas, que ocorrem em média uma
vez em cada 50 ou 100 anos, sio passiveis de transportar grande quantidade
de material sedimentar, mas a sva participagdo efctiva acaba sendo suplantada
pelas cheias menores ¢ mais freqiientes (Wolman e Miller, 1960; 1974:8).
O estudo da distribuigio de freqiéncia dos fluxos é importante por assinalar
a propor¢ao temporal em que determinado fluxo € atingido ou ultrapassado,
propiciando condi¢Ges para o transporte de fragmentos grosseiros. Os fragmen-
tos de tamanho muitc grande s6 podem ser transportados quando de cheias
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. tribuicio da freqiiéncia do transporte re?hza_do pe : 1
26 dD(:Sfluxog para o rio Mississipi, conforme aplicagio do procedimento proposto
: ). Insere-se também as curvas da carga dlssolwga
dos do Laboratdrio H. N. Fisk, de Sedimentologia)

i iénci i imentos pelas variadas magni-
.7 Freqiiéncias acumulativas do transpo;te de sedimen
rigurn 27 tudgs de fluxo, para os rios Mississipi e Verde (Green). Deve-se ob];erdvar ?:::;
a maior parte do transporte é executado por fluxos fmquentes. (Dados
culados pelo Laboratério H. N. Fisk, de Sedimentologia, 1977)
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ocasionais ¢ de elevada magnitude. Wolman e Eiler registraram cheia com 3 m
de profundidade, com velocidade média de 2,7 m/s, e possivel pico de
4,5-5,5 mfs, movimentando bloco de 2,7 X 1,5 X 1,2 m. Douglas (1969)
assinalou a importincia dos eventos raros sobre as taxas de transporte e erosio,
observando que no ciclone que assolou Babinda Creek, em Queensland, 50% do
sedimento anual foi carregado em menos de 7 dias do ano, ¢ o registro mdximo
de concentragdio dos sedimentos em suspensio foi somente de 80 ppm. Na
bacia de Ei Creek, em Papua, Turvey (1975) observou que 2% dos fluxos car-
regaram 50% da carga sedimentar anual, com concentragio midxima de
1945 ppm, para os sedimentos em suspensdo,

Tabela 2.9 Nimero de dias por ano necessdrio para transportar 50% da carga
anual de sedimentos (informag¢des coletadas por Ian Douglas)

Rio e local drea da bacia

(km?) Dias Fonte
5 pequenas bacias, Devon Oriental,
Inglaterra 0,2a64d 2 Walling, 1971
Murrumbidge, New South Wales 102 2 Douglas, 1966
Rio Puerco, Nove México (EUA) 13 364 4 Wolman e Miller, 1960
Cheyenne, Dakota do Sul (EUA) 22 559 4 Leopold e outros, 1964
Wild, Nordeste de Queensland 585 5 Douglas, 1966
Freshwater Creek, Queensland 44 6 Pouglas, 1966
Snowy, New South Wales 76 7 Douglas, 1966
Barron, NE de Queensland 225 11 Douglas, 1966
Magoro, Tanzdnia 19 11 Rapp e outros, 1972
Millstream, NE Queensland 92 15 Douglas, 1966
Marmot Creek, Alberta (Canada) 9.5 19 Inland Water Branch
Happy Jack’'s Creek, N.5. W, 11¢ 20 Douglas, 1966
Gombak, Kuala Lumpur, Malaia 140 24 Douglas, 1969
South Saskatchewan, Canada 139 601 29 Inland Water Branch
Colorado, Grand Canyon, Arizona 356 902 31 Leopold e outros, 1964
Tooma, New South Wales 116 33 Douglas, 1966
Niobara, Nebraska (EUA) 7700 95 Leopold ¢ outros, 1964

2.5 CALCULO E PREDICAO DA CARGA SEDIMENTAR TOTAL

- 530 variadas as contribuigbes visando solucionar o céleulo da carga sedi-
mentar total transporiada pelos rios. Exprimindo-se através de equagdes teo-
ricas ou empiricas, as proposi¢Ges consideram o relacionamento entre a quan-
tidade total de sedimentos e uma determinada varidvel ou fator, considerado
como determinante ou independente. O débito, a velocidade média, a decli-
vidade e a forga de cisalhamento sdo as mais comumente adotadas. Por exemplo,
diversas férmulas foram propostas para calcular e predizer a carga do leito
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transportada pelo rio, sendo que © critério bdsico reside no excesso del forga
trativa necessdria para movimentar as particulagAlgumas formulas baseiam-se
em tesultados experimentais, como as de I;u Boys (_I?J’;)iczs Mcegrfl:;-)Pe;serd:

r (1948), enquanto outras possuem bases semil- ;
1\[élz:lllilr(:ske( (194)7), E?nstein (1942; 1950), Laursen (1958) e Yallr} (1963). Re-
visbes criticas das formas propostas para o cdlculo da carga d_o leito foram ela-
poradas por Henderson (1966), Herbertson {1969) e Bc?gardl (}974).

Ackers e White (1973) assinalam que ha preferen(?la ‘academlca para con-
siderar a forga de cisalhamento como o parﬁmetﬁro prmmpalﬁ na defini¢do (10
poder transportador do curso de 4dgua. A aplicagdo des.te pardmetro pressupde
um leito retilineo. Entretanto, considerando que as 1rregular1dadt?s topogra-
ficas do leito fluvial influenciam e causam distoredes e erros nos c_alcqlos pre-
ditivos, diversos autores sugeriram que a forga de c1§alhamento nao € a base
mais conveniente, nem a mais racional, para a fungio d(_) transporte de sedi-
mentos, ¢ propuseram critérios usando a velocidade média do ﬂqxo. Em seu
trabalho sobre os cursos de dgua, Gilbert (1914) apresentou 2 seguinte equagdo
relacionando o transporte dos sedimentos com a velocidade média do fluxo,

na qual:

_ 0,042 - ¥%7

e (em unidades inglesas);

D

onde

D ¢ o didmetro da particula;
V ¢ a velocidade média do fluxo;
G & a densidade do sedimento.

Se considerarmos que a densidade das rochas € igual a 2,65, a equagdo
pode ser reescrita como sendo igual a:

D =0025.-V*7.

Utilizando como base a velocidade média do fluxo, Agkers (1972, e
in Ackers ¢ White, 1973) desenvolve uma teoria sobre a mobl-hdade dos sedi-
mentos. Através do uso de dados experimentais, Acker’s e Whllte (1973) con-
cluem que a velocidade critica do cisalhamento éa var1aw_:1 mais rfepresentatlva
para o transporte dos sedimentos finos, enquanto a velocidade média do ﬂgx.o
é a representativa para os sedimentos grosseiros. Trabathando com materiais
arenosos, esses autores definem sedimento fino como 0s de gran}llometna in-
ferior a 0,04 mm, enquanto os grosseiros s&o os de diametrolsgpenor a2,s mm.

Em data recente, Yang (1972), ao analisar as proposigoes para predizer
a carga sedimentar total, mostra que nenhuma delas pode ser considerada como
de aplicabilidade geral, e a utilizagdo de tais formulas deve ser.enquadrada nas
condi¢des limitantes em que foram criadas. Os resultf_ldos obtidos pela apgca-
¢io das equagles propostas variam muito em fungao dos dadoi; coleta ?15"
pois, tomando como referéncia o débito, diferentes concent.ragoes .de sedi-
mentos podem ser transportadas pela mesma magnitude do débito, e diferentes
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débitos podem transportar a mesma quantidade total de sedimentos. Essas
consideragdes sobre a variabilidade podem ser extensivamente aplicadas 2 velo-
cidade média, declividade e forgas trativas necessdrias para o deslocamento das
particulas. O maior obsticulo para corretamente se precisar e predizer a carga
total de sedimentos reside no fato de que todas as varidveis consideradas pelas
equagdes se restringem ao dmbito do canal fluvial. No sistema canal fluvial,
€ evidente que hd correlacionamento entre todas elas, pelo menos no sentido
estatistico. Se a carga de sedimentos fosse obtida através da agdo fluvial, uma
ou outra varidvel representaria a de maior fun¢do controlante. Todavia, a carga
detritica fornecida ¢ independente dos processos fluviais, sendo controlada
pelos fatores hidrolégicos atuantes na vertente, setor no qual se deve buscar
a solu¢do. O canal fluvial funciona como meio de transporte, mas nio como
principal elemento produtor de sedimentos. Dessa maneira, a andlise da carga
detritica deve ser dirigida para verificar a capacidade de transporte inerente
a0 rio, isto €, a energia disponivel para efetuar o carregamento do material
sedimentar,

Abordando o problema sob a perspectiva da taxa de desgaste de energia,
Yang (1972) procurou aplicar a nog¢ao de poténcia unitdria da corrente (unit
stream power) no transporte de sedimentos. Para uma unidade de massa da
dgua nos rios, a energia potencial (posi¢do altimétrica relativa a determinada
superficie de referéncia) é a Unica fonte de energia. Assim, a poténcia uni-
téria da corrente € definida como “a taxa temporal do desgaste de energia
potencial por unidade de peso da dgua em canal aluvial” (Yang, 1972, p. 1 811),
sendo matematicamente descrita como resultante da velocidade média do fluxo

e do gradiente de energia (Fig. 2.8), pois
dy dx dy _
a @ x="S

onde

¥y € a altitude acima da superficie de
referéncia, que ¢ igual a energia po-
tencial

x ¢ a distancia longitudinal do trecho;
t é o tempo gasto ao percorrer a dis-
tincia longitudinal; '
V é a velocidade média do fluxo; e
§ é o gradiente de energia.

o

w

r—dy —

n

o

Figura 2.8 Esquema para o céleculo do gra-
diente de energia em determi-
nado trecho do canal {dy = di-
ferenga altimétrica entre dois
pontos; dx = comprimento do
trecho considerando entre os
dois pontos)
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Como a energia fluvial € gasta em transportar §edimentos e em calor,
através da dissipa¢do fricional da turbuléncia, e cqnmde_rando que a concen-
tragdo total de sedimentos estd relacionada com a~mtens1dade da.turbulenma-:
Yang considera razodvel admitir que a cor'lcFI.Itragao total de sedimentos esta
diretamente relacionada com a Foténcia unitiria da corrente, chegando a propor
a seguinte equagdo: ,

log & '= A + Blog (VS - VS.r)

na qual

C; € a concentragdo total de sedimentos;

VS é a poténcia unitdria da corrente; o '

VS,, é a poténcia unitdria critica requerida para iniciar o movimento das par-
ticulas sedimentares; ¢

A e B s3o os coeficientes.

ilizagd idvei dimentos
A utilizacdo de grupos de varidveis para calcular a carga de se
transportados pelos rios também foi proposta por Maddock (1973), através
da equagdo:
VS X 10° = C% ¢ (d)

na qual

V é a velocidade média no canal;

$ é a declividade do gradientie de energia no canal;

C é a concentragdo de sedimentos (em ppm); ‘ .
¢ (d) é a fungio do tamanho do sedimento que estd ser}do transpor‘tado, e
que caracteriza a velocidade de precipitaggo de uma particula do sedimento.

Esta formula expressa a capacidade do transporte fluvial para as diversas
categorias granulométricas, cujos valores sof}'em variagGes conforme a profun-
didade, indicando a maximizagdo da quantidade de sedimentos que pode ser
carregada sob um determinado valor de VS. Deve-se lembrar, toda'vxa, que nos
fios tais valores s& serdo realmente atingidos se houver abast_ecnmento-suﬂ-
ciente de material. Diversos experimentos foram realizados a fim de \_re}’lﬁcar
o méximo de concentragio para variados valores da ve]ocidafie e da declividade,
implicando obviamente o aumento do débito e a p_rofu_ndfdade do canal. As
linhas das Figs. 2.9 e 2.10 assinalam essas tendéncias, Hmdlcando que quanEo
menor o tamanho da particula maior a concentragio na qual a relagdo
VS/C¥% tomar-se-d constante. _

Se hd relagio direta entre a concentragdo dt? se:didmentos e o débito, ¢
interessante notar o que acontecerd em fase.de diminuigdo. S}Jponha um curso
de dgna, em fase de cheia, transportando s\?di.mep'ios de diversos tarnanhgs.
A medida que diminuir o débito, haverd diminui¢do do Yalqr de VS a§s1crln
como a profundidade. Decrescendo a velocidade ¢ a turbuléncia, a capacida €
ird diminuir ¢ haverd redugdo na habilidade em transportar sedimentos. Os
materiais transportados irdo se depositar, ocorrendo selecmr!amento cqnforme
as caracterfsticas granulométricas. Nessa perspectiva, o recobrimento sedimentar
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Figura 2.9 Rel;g:ﬁo entre a velocidfld.e ¢ a declividade para areias de 0,10 mm, conside-
rande a concentragio média da carga em suspensio (conforme Laursén, 1958)
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Figuia 2.10 Relagio entre a velocidade ¢ a declividade para. tamanhos diferentes dos

didmetros de grios de areia, considerand i

rentes de aproximadamente 0,30 m de ofundidade. (conforme dadon zoon.
senlt_ados por Ma_dflock Ir., 1973. O experimento com areia de 0,10 mm foi
real lza.do por Willis, Coleman ¢ Ellis; o com areia de 0,20 foi realizado por
Schneider, ¢ o experimento com areia de 0,40 mm foi efetuado por Stein)

profundidade (conforme dados apre-
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nos canais aluviais apresenta certa homogeneidade na composigio granulomé-
trica, no sentido horizontal, e uma variabilidade sucessiva de camadas no sen-

tido vertical.
O modelo descrito pela férmula apresentada por Maddock (1973) € vi-

lido dentro das limitagdes concernentes s mensuragdes da velocidade média
e das mudancas na declividade. Esse modelo levanos a perceber que, 20 longo
do curso de dgua e para as mesmas restricdes atuantes sobre o débito e ta-
manho dos sedimentos, se o tamanho do sedimento e a concentragao perma-
necerem constantes, a velocidade serd inversamente proporcional a declividade
(Maddock, 1973, p. 1929). Esse relacionamento estd de acordo com as obser-
vagoes realizadas por Luna Leopold (1953) e Leopold e Thomas Maddock Ir.
(1953) sobre as variages da velocidade do fluxo ¢ da declividade, assim como
de outras varidveis da geometria hidrdulica, ao longo do perfil longitudinal.
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Geometria

3 dos Canais Fluviais

A geometria hidrdulica refere-se ao estudo das carafzteristicas geométricas

de composi¢gio dos canais fluviais, consideradas atraves da.s IEE]EI?‘ﬁe; que se

:stabe].ecem no perfil transversal. O conceito de geometria hldr'amlfiz o; :;::ies

k (1953) e, embora ndo mencionado p

sentado por Leopold e Maddoc . O B e
i exemplo de sistema moriologico, :

autores, pode ser considerado como o0, e

i i i dy (1971), constituindo, ,

ologia definida por Chorley e Kenne 1), « ; ,

:letfaplogldos mais faceis para se¢ compreender elll apll;aslgao- dos conceitos alomé

i 2; Bull, 1975).

i m geomorfologia (Woldenberg, 1972; , N .
trlcosg fgrma do canal ¢ resposta que reflete ajustamento aos deb1t;)ls ﬂuliic‘l)(:
através de determinada segdo transversal. Considerando que © can t:n:1 Hos.
aluviais é resultante da agdo exercida pelo fluxo sobre os matenals I0CNOSOS

i [y a0
componentes do leito e das margens, pode-se afirmar cgle as tsaliiali dlmt:gs:esssc;rfo
COMPONENTES — 2 o o.mes . e en men i

i tre as forgas erosivas
controladas pelo equilibrio en _ i amento ¢ 95 pro-
ionai itando material no leito e em suas gens.
cessos agradacionais deposi D suas margens, Fars o0
i Shito deve ter a forga necessdria p
efetivamente atuante, o débi . s realizar 0 onté-
Bérci jo suficientes para manter a
lhamento, freqiiéncia e duragdo : e B O
i Ebi i se modificando em dire¢do de ju ,
Como a magnitude dos débitosvai ndo em &4 ¢ e, tormarss
(¥ m determinado lo
i i Ses da geometria hidrdulica e i :
conveniente analisar as alterag : dréulics ctevminado oo
i itudinal do rio. Em primeiro lugar, ,
e no sentido do perfil longitudina o. Em pr ugar, b oo
verificar os aspectos relacionados com a distribuigdo e freqiéncia dos f1

3.1 ANALISE DA MAGNITUDE E FREQUENCIA DOS FLUXOS

Os rios funcionam como canais de escoamento. 9 escoamento ftl;:.:zi gj;
parte integrante do ciclo hjdrolc')gg:o e asua ihrrfllenvti:%:afofg [gre(;:leds:a ;onanto, s
guas superficiais ¢ subterrineas. O escoamen od u | comprech o’escoamento
quantidade total de dgua que alcanca os cursos de ig:i , inclu e aterior.
pluvial, que ¢ imediato, e a.parcela das dguas 1:1 : [; e e oo Poscio o
mente, ¢ de modo lento, vai se juntar a eles atr‘aves a infiltracdo. ) .
dguas ’superﬁciais pata subterraneas, que aln'm_antam ur};l iur:sio‘mdt:e tz;}gl;aé ;tar:;:
muito com o clima, tipo de solo, de rocha, declividade, co e_rlurhidI% el ¢ outros
fatores. Estima-se que um oitavo da dtenage‘m_ anual do ciclo trol ili 0 escoa
diretamente para o mar, a partir da superficie da terra, e que
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dgua se infiltram, pelo menos momentaneamente. A dgua subterranea, paulati-
namente, acaba atingindo os cursos fluviais, mantendo o escoamento duran-
te certo lapso de tempo que, na vazante, constitui o denominado fluxo de
base. Em virtude da atuacio exercida por diversos fatores, tais como regime de
precipitacdo, condigdes de infiltrago, drenagem subterrinea e outros, o volume
de dgua escoada em determinada se¢do transversal do rio varia no decorrer do
tempo. Essa variagio do nivel das aguas fluviais no decorrer do ano corresponde
ao regime fluvial.

A quantidade de dgua que passa através de determinada se¢do transversal,
por unidade de tempo, constitui o débito, descarga ou vazio do rio. A descarga
didrig ¢ a média aritmética das diversas medi¢des feitas no decorrer do dia,
enquanto a descarga média mensal ¢ a média aritmética dos débitos ocorridos
em cada dia do més. De maneira semelhante ¢ obtida a descarga média anual.
Os boletins fluviométricos publicados no Brasil, pela Divisio de Aguas do Depar-
tamento Nacional de Aguas e Energia Elétrica, apresentam os dados de fluxos
didrios que resultam de leituras numa régua graduada, assinalando o nivel da
dgua. Para cada estagdo hidrologica aplica-se uma equagio relacionando o nivel
da dgua com o débito correspondente, e a equagdo ¢ determinada mediante os
resultados de numerosas medigdes do débito realizadas nas mais diferentes cotas.

Sob a perspectiva geomorfolégica, trés aspectos sZo importantes na andlise
da magnitude e fregiiéncia dos fluxos: a distribuigdo dos fluxos didrios, a
freqiiéncia das cheias e a defini¢do dos débitos de margens plenas.

3.1.1 Distribui¢do dos fluxos didrios

A distribui¢io dos fluxos compreende o estudo de todos os débitos diarios
ocorridos em determinado periodo de anos, baseando-se na freqiiéncia dos
débitos para as diferentes magnitudes. Estabelecendo-se as classes de magnitude
para a estagdo fluviométrica a ser estudada, a freqiiéncia dos fluxos didrios &
determinada pela contagem do niimero de ocorréncias pertencentes a cada classe,
De modo prdtico, a tabulagdo resultante ¢ apresentada sob a forma de curva
acumulada de freqiéncia, também chamada de curva de duracdo do fluxo. As
freqiiéncias das diversas classes sio acumuladas em ordem decrescente das mag-
nitudes, e cada soma parcial é dividida pelo nimero total das ocorréncias regis-
tradas. Os resultados obtidos indicam a porcentagem de tempo em que as
magnitudes dos débitos sdo igualadas ou ultrapassadas, assinalando a duracio do
referido fluxo, Estatisticamente, a distribuicdo das freqiiéncias dos fluxos é
aproximadamente log-normal, com freqiiéncias diminuindo i medida que as
magnitudes se elevam. Qutra caracteristica é que os valores da média sdo maiores
que os da mediana.

A Fig. 3.1 mostra as curvas de distribuicio dos fluxos didrios para as
estagbes de Guararema, Guaratinguetd e Cruzeiro, localizadas no rio Paraiba,
em seu trajeto no territério paulista, drenando dreas correspondentes a
5440 km?, 10900 km? e 12 310 km?, na respectiva ordem. Para o periodo de
1961 a 1968, os valores da média e da mediana foram os seguintes (em m3/s):
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Legenda
—e- —®— CRUZERD .
- — - GUARATINGUETA
—~ A - - - GURRAREMA

el 90

- i : Gua-
i 3.1 Distribuigio dos débitos didrios no Rio Par’al'ba do 591161,l eml(g}ggm.zgr;l:t,e e
Figura 3. tinguetd e Cruzeiro, considerando o peno_dloyde 1961 a p D.e Fonte dos
;Zdogsu— Boletim Fluviométrico n® 23, da Divisio de Aguas do Dep
Nacional de Aguas ¢ Energia Elétrica, Rio de Janeire)

média mediana
90
Guararema 94 151
Guaratingueti 191.4 180
Cruzeiro 229

. . S
A figura assinala, por exemplo, que paSr/a (E)uaratltngulztslo SSZ) C:l;sdgl\)li);gs
i 51 m” /s, Por outro , '
iari ala ou ultrapassa o valor de 1 ' X
ﬁ::;os;slsg:m o valor dE 200 m3/s, em Guararema, enquanto em Gl;a;z;t{;ngue a
ébi b.
essa rlilagnitude é ultrapassada por 30% dos deb1tos,,e‘em C1*lee,1g(;8§)0veﬂﬁc‘fn-se_él
Se considerarmos os valores absolutos dos debltos: (emm ), flearset
que as freqiiéncias em cada classe sao diversas para os diferentes rios e

. ; adronizar as
variagBes para as estagles localizadas no mesmo fio. Ar?arzllosdecftsos de dgua
- e o entre 0s mais va :
representagdes e facilitar o confront os valorés absolutos

pode-se empregar dois procedimentos: i) tr?ﬂSformaga(? ;lkmz) dividindo-se o
em débitos especificos (representados em litros/segundolen ), €AHE L)
valor do débito pela drea da bacia de drenagem CO““’.“:E, E:(,)btendo-se: uma
magnitude dos fluxos pelo valor da descarga média do periodo, ;

relagfo adimensional.
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Na construgio de grificos, esses valores sdo colocados nas ordenadas,
enquanto as porcentagens sc postas nas abscissas, A analise das figuras e curvas
resultantes permite verificar se os mesmos valores sio ultrapassados com similar
porcentagem de duracio e se as distribui¢Bes sdo semelhantes, indicando a
similitude e permanéncia dos regimes e das frequéncias, embora com magnitudes
diferentes de fluxos, a0 Jongo do curso de dgua ou entre diversos rios.

Se as bacias hidrogrificas estiverem sob a influéncia de fatores seme-
lhantes, os débitos nas diferentes secdes transversais serdo proporcionais, indi-
cando relacdo direta entre a drea e a descarga, e pressupondo que na época da
vazante todos os trechos do rio estario apresentando débitos baixos, enquanto
débitos elevados irdo ocorrer em todos os trechos na época da esta¢do chuvosa.

Obviamente, essas consideragBes sio vilidas para as pequenas bacias, pois as
grandes bacias, em virtude da ampla 4rea abrangida, nem sempre sdo submetidas
a mesma forma e tipo de precipitagdo. Dessa maneira, determinadas parcelas da
bacia hidrogrifica poderdo estar recebendo precipitagdo abundante, e nada sendo
recebido por outras. A variabilidade da magnitude e da freqiéncia na segio
transversal e na diregdo longitudinal é importante pelas relagBes que possui com
a erosdo ¢ transporte da carga sedimentar e com as caracteristicas da geometria
hidraulica, além da significacio que assume para o planejamento da utilizagio
dos recursos hidricos e para a construgao de obras de engenharia.

3.1.2 Freqiiéncia das cheias

O estudo sobre as cheias abrange a anilise das freqiiéncias relacionadas
com os débitos mais elevados que anualmente ocorrem em determinada segdo
transversal. No presente trabalho, o designativo de cheiz refere-se ao maior
débito didrio que ocorre em cada ano, independente do fato de causar ou ndo,
inundagio. Cada cheia, portanto, representa um evento anual.

A andlise das cheias estd inserida no estudo dos eventos raros, de alta
magnitude e baixa frequéncia, e diversas técnicas analiticas sdo utilizadas. Entre
elas destaca-se a relacionada com a teoriz dos valores extremos, delineada
por E. J. Gumbel, e aplicada por G. H. Dury (1963, 1964 ¢ 1972), por exemplo,
aos dados fluviométricos e climaticos.

O procedimento inicia-se com a coleta das cheias para longo periodo de
anos, cujos dados constituem uma série anual. Em seguida, os dados coletados
sdo ordenados conforme a seqiiéncia da magnitude, dos valores mais elevados
para os menores. A cada valor deve corresponder um niimero de ordem, que
representa a sua posi¢do na escala (Tab. 3.1, coluna 2). Como a finalidade é
- estabelecer, para cada cheia, o seu infervalo de, recorréncia, definido como o

intervalo de tempo que decorre entre duas cheias de igual magnitude, costuma-se
aplicar a equagdo simples expressa da seguinte maneira:

N+ 1
T TM

Ir
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Tabela 3.1 Débitos mixi

mos anuais do rio Paraiba, em Guararema — SP, 1923 — 1968.
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1 2 3

Ano Desc. Max. Ordenagio Descarga Interv. Ocor.

3 517, 1 652,0 ggg
o 496,3 2 650,0 23,50
193 334.9 3 563.0 18.67
1922 3151 4 540,0 118
13%7 3201 5 517.7 940
‘ 8 2955 6 496,3 783
105 397.8 7 4850 611
o 2718 8 482.8 588
13;(1) 3309 9 460,0 5.22
1932 323,1 10 4140 4.0
i 33 201,5 11 409,2 427
1934 2885 12 397,8 392
igss 311,2 13 394.4 3.2
936 3944 14 393,0 336
}937 246,3 15 389,0 313
1938 304,3 16 363,0 294
1939 409,2 17 32;’8 216
1940 482,8 18 3 0 261
1941 185,0 19 334,0 247
1942 248,2 20 :'.34,9 236
1943 173,0 21 33g,1 224
1944 540,0 22 320,1 214
1945 460,0 23 320, 2,04
1946 196,0 24 312,(1) 1,96
1947 563,0 25 3] 1 1,38
1948 2710 26 31;,0 L1
1949 342,0 27 304,3 174
1950 393,0 28 304, 168
1951 334,0 29 300,(; 162
1933 s i 2883 52

181,0 ,

iggi 173,0 32 271,3 i'ﬂz
1955 389,0 33 27;,2 142
1956 218,0 34 2:5’3 L3
1957 344,0 35 %18,0 L%
1958 414,0 36 180 L3
1959 650,0 37 2 1S Lz
1960 316,0 38 190,0 L4
1961 300,0 39 135,0 L2L
1962 307,0 40 181,0 L1g
1963 171,0 41 173,0 L1s
1964 132,0 42 1 30 Lt
1965 190,0 43 1;1,0 L9
1966 363,0 44 1 0 Lo7
1967 652,0 45 123,0 L4
1968 1640 46 132,
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onde

Ir ¢ o intervalo de recorréncia;
N € o nimero total dos eventos considerados na série anual; e
M € o nimero de ordem que representa a posi¢do da cheia na escala organizada.

A coluna 3 da Tab. 3.1 mostra os intervalos de recorréncia das cheias
verificadas em Guararema, no rio Paraiba, com dados relativos ao periodo de
1923 a 1968. Outra maneira de representacao reside na construgdo de grifico,
no qual em abscissa sdo colocados os intervalos de fecorréncia, em anos, em
escala logaritmica, e nas ordenadas os valores do débito (em m?/s). Tais grificos
permitem a leitura rapida das relagdes entre as magnitudes ¢ os intervalos de
recorréncia e a extrapolagdo, através da reta da regressdo linear, da magnitude
das cheias para os mais variados intervalos. Por exemplo, em Guararema
(Fig. 3.2), a cheia com intervalo de 50 anos corresponde a 760 m¥fs, e a

INTERVALOS DE RECORRENCIALem gnos)

102. 101 31 10 26 | S led 207 563 irac

800

700

600

{em m 35 )
g
Py

400

DEBITO  FLUVIAL

300

200

ooLoL 3 -2 L R T I T Ty )

FRECUENCIA ACUMULADA
(Probobilidages ge acoreencio )

Figura 3.2 Relagdo entre a magnitude das cheias e os intervalos de recorréncia em Guara-
tema, no rio Parafba do Sul, com dados reiativos 20 periodo de 1923 a 1968

.
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‘

gnitude de 520 m?/s refere-se ao intervalo de 10 anos. Esses valores indicam
ma

robabilidade de ocorréncia dessas cheias é de 2 e 10 vezes em gm
e 1o, as nio significam que devam ocorrer no prazo regular de 50 ou de dez
seculo&mda impede que cheias com intervalo de 30 anos (ou de qualquer outro
?nosr.valz) possam ocorrer em dois anos sucessivos, ¢ em qua_lquer ano poderd
:ll:;?ntecer cheias correspondentes a interva}qs de 50, 100 ou mais ].agorsrienos duas
Dury (1969) recomenda que a serie gnual deva ser pg | enos duas
vezes mais longa que o intervalo de recorréncia para a magnitude fat cia dese
jada. Dessa maneira, as cheias de 5, 10 e 20 anos p_odem 's,eril satis aoc; amente
definidas para grande parte das estagDes ﬂuworr_letncas bl:aS eiras. Js oo
realizados no Servigo Geologico d_os Esltados Unidos definiram oes nllnlo los
recorréncia para as cheias mais significativas estabelecendo, por exemplo, que.

média das cheias anuais;

mediana das cheias anuais; )
cheia anual mais provdvel, também correspon-

dendo ao débito de margens plenas e d classe
modal.

_ cheia de 2,33 anos
— cheia de 2,00 anos
— cheia de 1,58 anos

1

3.1.3 Débitos de margens plenas

O débito de margens plenas (bankfull discharge) é de grande sig_niﬁgag?o
eomorfolégica, sendo definido como o débito que preenche, na medtda’ J'usdaé
g canal fluvial, e acima do qual ocorrerd transbordamento para a planicie
inundagdo. ' o
- S?e a definigdo ¢ relativamente simples, pois constitui estagio no quz;.} p?de
ocorrer cheias incipientes, alguns problemas surgem na dmt;rpret]ag:ao 311} el;:ean;\:;
imitagh i ivel, em virtude dos valores
ampo ¢ na delimitagio precisa desse nivel, (
32 (l;arglll)ra e da profundidade a serem considerados em determinado perﬁlde,
portanto, relacionados a débitos diferentes. Virios critérios foram apresentados
pelos pesquisadores, salientando-se os seguintes: N
1. A altura da superficie da planicie de inundagio determina o estagio de
: i 64).
margens plenas (Leopold, Wolman e Miller, 19 ) -
e 2. % definido pelo limite em que a vegetagao se estabelece de maneira
continua e definitiva. . . )
3. B definido pelo estdgio associado com o valor mais baixo da relagéo
entre a largura e a profundidade (Wolman, 1955), de maneira que:
. .
Rup = A
mp D[‘

onde R,,, é a relagio do débito de margens plenas; fLi éa largura;l do c;;alf:rz;ll 32
nivel do estdgio considerado; e D; € a maior profu.ndidz'ide dolcan nounwnta“i
estagio considerado. Acima do estigio de valor mais bal)lio, a argufra e(li en et
rapidamente em relagdo a profundidade, enquanto abaixo a profun

minuird muito para larguras relativamente constantes.
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4. O indice de ingremidade das margens (Bewnch index), definindo a decli-
vidade relativa de segmentos do perfil do canal, levando em conta as larguras e as
profundidades medidas em dois niveis sucessivos, foi proposto por Riley (1972),
sendo calculado da seguinte maneira;

Lo = o~ Ldvy
A () B (o)

Dy = Dijvy
na gual

1,;; é o indice de ingremidade das margens;

L;y € alargura do canal em determinado estagio;

Li+1) € alargura do canal no estigio superior seguinte;

D4y € a maior profundidade do canal em determinado estigio; ¢
D(; +1) € a maior profundidade no estigio superior seguinte.

Para a aplica¢@o deste indice, ao se estabelecer o perfil do canal, medem-se
as profundidades (a partir do talvegue) e as larguras para os diversos niveis. As
medi¢des sdo, a seguir, ordenadas conforme o critério dos valores decrescentes
da profundidade. Calculando-se os indices, o primeiro valor miximo define o
estagio que corresponde ao débito de margens plenas. Os valores elevados do
indice designam canais relativamente horizontais e os valores baixos definem
segmentos relativamente verticais.

5. O nivel de margens plenas corresponde ao estigic das cheias que
ocorrem com freqliéncia de 1,58 anos de intervalo.

Considerando a variabilidade da fregiiéncia das descargas e a da topografia

dos canais fluviais, Jean Tricart {1966) apresentou uma classificagdo dos tipos de
leitos, estabelecendo os seguintes (Fig. 3.3):

a) leito de vazante, que estd incluido no leito menor e ¢ utilizado para o
escoamento das dguas baixas. Constantemente, ele serpenteia entre as margens

do leito menor, acompanhando o falvegue, que é a linha de maior profundidade
ao longo do leito;

0S TIPOS DE LEITOS FLUVIAIS

[
r

LEITO MAIOR
LEITO MENOR
—
1

DIQUE N

Leito vazante |
"

1 ; g ¢
(sem escala e olfuras exogefudos) “‘_bv\][”

Figura 3.3 Os tipos de leitos fluviais, notando-se a distingdo entre o leito de vazante, o lei-
to menor e o leito maior

GEOMORFOLOGIA FLUVIAL

Geometria dos canais fluviais 61

b) leito menor, que é bem delimitado, encai_xado entre margens geralmente
bem definidas. O escoamento das aguas nesse leito tem a freqiiéncia st_lﬁmente
para impedir 0 crescimento da vegetagdo. Ao longo do leito menor jerlﬁca-sg a
existéncia de irregularidades, com trechos mais profuqdos, as depressoes‘(mowlle
ou pools), seguidas de partes menos profundas, mais re}xlxneas' e o‘t?hquas em
relagdo ao eixo aparente do leito, designadas umbrais (sewils ou riffles); _

¢) leito maior periddico ou sazonal é regularmente ocupado pelas cheias,
pelo menos uma vez cada ano; . _

d) leito maior excepeional por onde correm as cheias mais ¢levadas, as
enchentes. F submerso em intervalos irregulares, mas, por definigdo, nem todos
05 anos.

Em trechos nos quais ndo existe planicie de. inundagdo, Leop'old e
Skibitzke (1967) sugeriram o emprego de quatro critérios para deternur}ar_ o
nivel de margens plenas: pelos niveis truncados de musgos e llc‘lue_ns,.pelo. limite
superior dos depositos arenosos nas bordas de matacdes, pelo 1.111’11'te inferior das
ervas e plantas e pelos detritos deixados pelas cheias. Tais critérios auxiliam a
demarcacio do nivel do débito de margens plenas, mas em geral ndo se conscgue
empregd-los simultaneamente.

Todos esses critérios possuem vantagens e desvantagens, e a esco!h_a de um
em detrimento de outro reside na preferéncia do pesquisaEd‘or e no objetxfo a ser
alcangado na pesquisa. A utilizagdo da superficie da planicie de lnurldagao apre-
senta dificuldade em definir qual a superficie a ser usada como referel‘lculi, pois a
topografia é complicada e variavel pela existénci~a de d%ques marginais ¢ das
depresses laterais, Também ndo ha nenhuma relagdo consistente entre o tipc ou
densidade de vegetagdo e a delimitagdo do canal. . _

Nos rios tropicais, em geral hd vegetago arborea e ar_bustlv’a spbre 0s di-
ques marginais e gramineas recobrindo as dreas marginais u}undavels (Christo-
foletti, 1966). Tricart (1966) observa que sO as margens do le}to'menor possuem
vegetacdo de arbustos, drvores que crescem a partit das proximidades fias dguas
médias, ¢ gramineas que cobrem a parte alta das margens, € que 0 }elto maior
periddico estd sempre caracterizado por vegetagdo de arbust?§ e arvores que
resistern 3 submersdo. Entretanto, levando em conta a freqiiéncia c’le _ﬂuxos
assinalada por Tricart e a prevista para os débitos de margens’plenas, ha diferen-
gas entre este estgio e o do leito menor. Devido ao longo per.l.odo em que se en-
contram desprovidos de fluxo, a vegetagdo instala-se com facilidade ¢ atua como
fator importante na estabilizagdo das margens, correspondendo mais a0 l_elto
maior sazonal. Embora possa ser elemento auxiliar (Woodye.r,‘ 1968)., principal-
mente na interpretagdo de fotos aéreas, a vegetagdo sO podera ser ut‘lhzada como
critério decisivo em dreas onde houver estudos ecoldgicos minuclosos relacio-
nando a vegetagio com as condigdes hidrologicas do canal fluvial.

A proposta de Wolman (1955), relacionando a largura e a profundid_aclh?,
estd diretamente ligada com a forma e tamanho do canal e apresenta posmblh-
dades de aplicagdo em locais de margens nitidas e relativamente simétricas. Por
seu turno, Ryley (1972) sugere maior objetividade na delimitagdo, levando em
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(c::?rtl;a. as va_riabil.idzlldes do perfil. Ambas as proposicdes sdo as que oferecem
1térios mais objetivos para a delimitagdo do estigio de margens plenas, mas ne-

cessitam‘de levantamentos minuciosos sobre as se¢0es transversais
Evidentemente, a proposta de Wolman (1955) é a mais sit.nples Todavia
no estudo detalhado da forma do canal podem ocorrer perturbacdes qu‘e inﬂuen:
ciam os valores ‘das relagdes entre a largura e a profundidade. A Fig. 3.4 ilust
dois casos possiveis. No caso da Fig. 3.4A, em determinado nivel &0 .débitorg

{A) PATAMAR ABAIXO DAS MARGENS PLENAS

. Largura

_ . Debito
(B) SEGAO TRAPEZOIDE / RETANGULAR

Largurg

Debito

Figura 3.4 Formas hipotéticas de canai i
1 anais assinalando lagd
fundidade (adaptado de Richards, 1976) 2 relagtes entie o largura e 2 pro-

.

- -
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largura apresenta aumento ripido, refletindo a presenca de patamar abaixo do
nivel de margens plenas, localizado em uma ou em ambas as margens. Em
geral, esses patamares sio produzidos quando ocorrem deslizamentos ou des-
moronamentos apds prolongados periodos de sapeamento, particularmente
quando 2 vegetagdo e as raizes promovem resisténcia durante determinado
tempo e o bloco instiavel desloca-se lentamente. Nos setores das margens con-
cavas em curvas medndricas, o processo ¢ mais freqiiente e ripido. A forma
trapezoidal /retangular, como no caso da Fig. 3.4B, indica que deposi¢do detri-
tica da carga do leito, depositada em condigdes de fluxo de baixa magnitude,
eleva e amplia o fundo do leito (ou também devido aos desmoronamentos das
margens) originando praticamente a manuteng¢ao da largura do canal com a
elevagdo do nivel das dguas (Richards, 1976:200).

Utilizando parametros da geometria hidrdulica, Richards (1977:72) lem-
bra-nos que a grandeza do débito de margens plenas também pode ser calculado

através da seguinte equagio:

SD,S_A RO,GT
= —?—

y

na qual

Qp ¢ o débito de margens plenas;

S & a declividade do canal;

A é a area da se¢do transversal do canal;

R é o raio hidraulico;

n é o coeficiente de nigosidade de Manning,

Nesta proposigdo, como ¢ questiondvel o cilculo da rugosidade, a subse-
giiente correlagio do débito com a geometria do canal também se torna
discutivel e circular. _

No tocante a freqiiéncia de fluxos, considera-se como naturalmente si-
milares (Leopold, Woiman e Miller, 1964) ou fixas (Dury, 1961) as freqiiéncias
de ultrapassagem do nivel de margens plenas para os diversos rios. Considerando
os periodos de recorréncia, com base nas séries de maximos anuais, estima-se que
os valores se situam entre 1 e 2 anos, embora valores mais elevados possam
ocorrer. Todavia, a literatura geomorfologica procura considerar o valor de 1,58
como referéncia. Sobre a variabilidade desses valores, Dury (1973) realizou
estudo relacionado com a distribuigdo das freqiiéncias dos valores dos intervalos
de recorréncia para os niveis de margens plenas, computando os dados para os
rios descritos no trabalho de Barnes (1967). Tais dados ratificam a conside-
ragio do intervalo de 1,58 para as séries anuais, como a medida mais vi-
lida dos débitos de margens plenas (Fig. 3.5). Como o estudo da probabi-
lidade de ocorréncia desses eventos possui aplicagdes dbvias no planejamento da
utilizagio das planicies de inundagdo, é conveniente que outras andlises sejam
elaboradas. A sugestdo de Nixon (1958), a de que a duragdo do fluxo de margens
plends ocupa 0,6% do tempo, implica periodo mais curto do intervalo de
recorréncia,



64 GEOMORFOLOGIA FLUVIAL

- 309,

—— QISTRIBUIGAQ OBSERVADA

|- 20

e
O oy T T T T T
1, 1,28 1] 98 2,47 309

— INTERVALO DE RECORRENCIA { v anos ) -

Figura 3.5 Distribuicdo log-normal das freqiiéncias dos débitos de margens plenas, confor-
me os dados contidos no trabalho de H. H. Barnes (1967), U.S. Geol. Survey
Water Supply n? 1849 (conforme Dury, 1973)

A importincia geomorfoldgica do estigio de margens plenas decorre da
premissa de que a forma e o padrio dos canais fluviais estdo ajustados ao débito,
aos sedimentos fornecidos pela bacia de drenagem e ao material rochoso com-
ponente das margens. Dada a variabilidade dos fluxos, Wolman e Miller (1960;
1974) consideram que os eventos de magnitude moderada e de ocorréncia rela-
tivamente freqilente controlam a forma do canal. Nessa categoria, os débitos de
margens plenas surgem como os de maior poder efetivo na escuituragio do
modelado do canal, pois as ondas de fluxo escoam com agdo morfogenética
ativa sobre as margens e fundo do leito possuindo competéncia suficiente para
movimentar o material detritico. Esse relacionamento é comprovado, por exem-
plo, pela correlagdo existente entre as varidveis geométricas dos meandros.

Quando h4 transbordamento para a planicie de inundagdo, os fluxos espraiam-se.

e ndo seguem o padrdo sinuoso do canal, e a efetividade erosiva sobre as
margens torna-se menor. ’

Qutra conseqiiéncia refere-se ao significadodos elevados valores obtidos
para o estigio de margens plenas, em numerosos locais. Nestes casos, os bordos
das margens estfo situados em posi¢do relativamente elevada em fungdo da
freqiiéncia dos fluxos, e o débito suficiente -para atingi-los é de baixa freqiiéncia
¢ alta magnitude. Se considerarmos os valores de 1-2 anos como os bdsicos, pois
surgem como perfeitamente razodveis, os valores elevados obtidos em muitos
rios podem ser:

— interpretados como indicadores da existéncia do entalhamento recente
do canal ¢ que as amplas superficies planas laterais ao curso de dgua passam a
categoria de terragos e deixam de ser planicies de inundag¢io (Woodyer, 1968);

Y T
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— interpretados como indicadores de redugdo recente do débito fluvial,
encontrando-se o fluxo desajustado em relagdo is caracteristicas do canal, cuja
forma e dimensdes sdo respostas a antigos débitos mais elevados.

A viabilidade ¢ a escolha de uma ou outra posi¢do interpretativa devem
ser ratificadas por reconhecimento da drea e das possiveis mudangas verificadas
ao longo do perfil longitudinal.

3.2 VARIAVEIS DA GEOMETRIA HIDRAULICA

O fluxo e o material sedimentar sdo os dois elementos fundamentais na
estruturagdo do sistema de geometria hidriulica, em cursos aluviais. Cada um
desses elementos pode ser caracterizado por diversas varidveis ou atributos,
cujas mensurages $30 realizadas nas segOes transversais (Fig. 3.6). As variaveis
consideradas sio as seguintes:

Figura 3.6 Morfometria do canal de escoamento. A largura (L) e a profundidade (h) Elo
canal referem-se s grandezas ocupadas pelas dguas. O perimetro dmido (P)éa
linha externa que assinala o encontro do nivel da dgua e o leito. A segdo
transversal (4) é a drea do perfil transversal de um rio. Dividindo-se a drea pelo
perimetro imido obtém-se o raio hidriulico (R = A/P), cujo valor é aproxi-
mado da profundidade média. A declividade do canal € a diferenga altimétrica
entre dois pontos (a; e ;) dividida pela distincia horizontal projetada entre
eles (O). A velocidade é a descarga por unidade de drea

a} para o elemento fluxo:

1. largura do canal: largura da superficie da camada de dgua recobrindo

0 canal;
2. profundidade: espessura do fluxo medida entre a superficie do leito e a

superficie da dgua,
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3. velocidade do fluxo: comprimento da coluna de 4gua que passa, em
determinado perfil, por unidade de tempo;

4. volume ou débito: quantidade de dgua escoada, por unidade de tempo;

5. gradiente de energia. gradiente de inclinagio da superficie da dgua;

6. relacao entre largura e profundidade: resulta da divisio da largura pela
profundidade;

7. drea: drea ocupada pelo fluxo no perfil transversal do canal, conside-
rando a largura e a profundidade;

8. perimetro umido: linha que assinala a extensdo da superficie limitante
recoberta pelas dguas;

9. rafo hidrdulico: valor adimensional resultante da relagdo entre a drea e o
perimetro Gmido (R = A/P). Para rios de largura muito grande, o raio hidraulico
é aproximado ao valor da profundidade média;

10. concentragdo de sedimentos: quantidade de material detritico por uni-
dade de volume, transportada pelo fluxo.

b) para o material sedimentar:

1. granulometrig: as classes de diimetro do material do leito e das mar-
gens, naotadamente os didmetros Dgy, Dy & Dyq.

2. rugosidade do leito: representa a variabilidade topogrifica verificada na
superficie do leito, pela disposi¢do e ajustamento do material detritico e pelas
formas topogrificas do leito.

Como essas varidveis sdo inter-relacionadas, torna-se necessirio considerar
as mudangas e relagles que se apresentam em determinada se¢do transversal-e as
que ocorrem na analise comparativa de diversos perfis transversais ao longo do
rio. Para o estudo desses relacionamentos, os trabalhos de Leopold e Maddock
(1953) e de Leopold, Wolman e Miller (1964) continuam sendo os basicos e
fundamentais, mas estd ocorrendo proliferagio acentuada de outros estudos em
datas mais recentes. No conjunto dessas novas contribuicdes, pode-se salientar
os trabalhos realizados por Charles Carlston (1969), Ken J. Gregory (1977), A. M.
Harvey (1969; 1975), A. David Knighton {1972; 1974; 1975), Chris Park (1977),
G. Pickup (1976), e de K. S. Richards (1973; 1976a; 1976b; 1976¢; 1977).
Richards (1973} realizou andlise sobre as relagdes propostas por Leopold e
Maddock sobre as varidveis e, em 1977, elaborou ampla sintese sobre a geometria
do fluxo e do canal. Na literatura geomorfoldgica brasileira, hd que mencionar o
panorama global realizado por Christofoletti (1976).

3.2.1 Mudancas apresentadas pelas varidveis em determinada secio transversal

A variabilidade da magnitude dos fluxos que passam em determinada
se¢do transversal ¢ muito grande, e a cada grandeza podem ser mensurados
valores para caracterizar as diversas varidveis da geometria hidraulica.

As mudangas ocorridas no débito implicam alteragGes e ajustamentos em
diversas varidveis, principaimente na largura, profundidade, velocidade, rugosi-
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dade e concentragdo de sedimentos. Para as trés primeiras, Leopold ¢ Maddock
(1953) assinalam que, sob as condi¢Bes mais variadas, as modifica¢des podem
ser descritas através das seguintes equagdes:

I:—'aQb
d=ch
v = kQ™M

onde Q@ = vazdo ou débito; / = larpura; d = profundidade média; v = veloci-
dade média. As letras b, f, m, a, ¢ e k sdo constantes numéricas.

Considerando que o débito se relaciona com essas variaveis, Leopold e
Maddock mostram que as trés equagdes podem ser relacionadas a uma outra
através da identidade:

Q = drea do perfil X velocidade = Idv.
Substituindo esta equagdo com as anteriores, obtém-se:
Q = aQ? X Q' X kQ™
ou Q - acka+f+m.

Dessas equagdes resulta que b+ f+m = 1,0e que ack = 1,0 )
Quando os valores das varidveis sio representados graficamente em relagdo
com os valores dos débitos, em papel logaritmico (Fig. 3.7), os valores de b, f'e
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Figura 3.7 As mudancas ocorridas na largura, profundidade média e velocidade média em
fun¢io do débito fluvial, em determinada secdo transvezrsal, no Seneca Creek,
em Dawsonville, cuja drea de drenagem é de 256 km® (conforme Leopold,
Wolman e Miller, 1964) .
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m representam a inclina¢do da linha reta, enquanto os pertencentes 48 cons-
tantes @, ¢ e k expressam a interse¢do da linha reta com o valor unitirio do
débito, colocado nas ordenadas. Por esse motivo, os valores numéricos das cons-
tantes aritméticas a, ¢ ¢ k nio sdo muito significativos para a geometria hidrau-
lica dos rios, enquanto os dos expoentes b, f e m sfo muito importantes. Para
as constantes exponenciais, em determinado ponto, os valores médios oriundos
de medigSes realizadas em vinte rios localizados nas partes central e sudoeste dos
Estados Unidos mostram que b = 0,26; f = 040 e m = 0,34 (Leopold ¢
Maddock, 1953).

Esses valores significam que, 3 medida que aumenta a quantidade de
dgua, ha crescimento proporcional dalargura conforme a raiz quarta da vazao
(I = aQ®?®%), da profundidade média de acordo com um valor quase equivalente
a raiz quadrada (d = cQ°*®) e da velocidade conforme a raiz cibica da vazao
(v = kQ%3). Nas fases de elevagdo do nivel das dguas, nas cheias e enchentes,
ha aumento gradativo da largura e profundidade do canal e da velocidade da
igua. O quadro abaixo mostra as descargas medidas no rio Amazonas, em
Obidos, em trés oportunidades diferentes (dados de R. Oltman, 1967):

nivel largura drea profundi- velocidade débito
data (m) (m) (m?) dade média média (m3/s)
(m) (m/s)
16/07/63° 58 2290 110 000 48,0 1,97 216 Q0C
20/11/63 -0,5 2 260 92 400 41,0 0,79 72 500
09/08/64 4,76 2 280 106 000 46,5 1,55 165 000

Deve-se observar que o débito de 72 500 m?/s corresponde a um dos
mais baixos ja registrados naquele rio. Entretanto, devido a presenga de rochas
mais resistentes na regiio, com o aumento da vazio, a largura é obstruida em
seu desenvolvimento. Assim, o equilibrio é alcangado pelo ajustamento nas
outras varidveis implicadas na geometria hidraulica.

Para explicar casos dessa natureza, Leopold, Wolman e Miller {1964)
mostram que os expoentes b, f e m também descrevem a geometria do canal e a
resisténcia a erosdo, associada com o cardter litolégico das margens e do fundo.
Por exemplo, até o estdgio de margens plenas ter-se-i aumento ripido da pro-
fundidade em relagdo com o da largura, enquanto ocorre o inverso quando do
transbordamento para a planicie de inundagdo. Quando os materiais rochosos
das margens e do leito possuem fraca coesdo, sendo facilmente removidos pela
acdo morfogenética fluvial, em qualquer estigio, a largura poderd aumentar
muito mais rapidamente que. a profundidade, que se aproxima de zero, e o
aumento da velocidade seri lento. Ao contririo, em canais composios por ma-
teriais coesivos, a largura varia muito pouco em fung¢do do aumento do débito,
e os ajustamentos maiores sio observados na profundidade e na velocidade.
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As pesquisas realizadas a partir de 195 ci 1
centes a virios ambientes climaticos, mostraram variabilidade muito grande nos
A analise dessa variagdo foi realizada por

valores obtidos para os expoentes.
didade e velocidade (Fig. 3.8 e Tab. 3.2).
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Tabela 3.2 Caracteristicas sumdrias da distribuigdo dos dados sobre os expoentes
da largura, profundidade e velocidade (conforme Park, 1977)

Largura Profundidade Velocidade
Transformagdes no local (n = 139):
Amplitude 0,00-0,59 0,06-0,73 0,07-0,71
Classe modal 0,0 -0,1 0,3 0,4 0,4 -0,5
Valor tebrico’ 0,23 0,42 0,35
Transformacdes em diregdo de jusante (n = 72):
Amplitude 0,03-0,89 0,09-0,70 0,51-0,75
Classe modal 0,4 -0,5 0,3 -0,4 0,1 -0,2
Valor tebrico! 0,55 0,36 0,09
Valor tedrico® 0,60 0,30 0.10

1:onforme Leopold e Langbein, 1962

2 sonforme Smith, 1974
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Para as variagBes no local, os expoentes para a largura possuem distribuigio
assimétrica negativa e os valores oscilam de 0,00 a 0,59, enquanto a moda se
situa na classe 0,00-0,10. O valor tedrico derivado por Leopold ¢ Langbein
(1962), em fung¢do da varidncia minima, é 0,23. Os expoentes da profundidade
mostram amplitude similar nos valores, com classe modal de 0,3-0,4, que estd
proxima do valor teorico calculado, que é de 0,42. Os expoentes da velocidade
oscilam de 0,07 a 0,71 e sdo mais normalmente distribuidos. O valor tedrico
calculado por Leopold ¢ Langbein ¢ de 0,35, que se situa fora da classe modal de
0,4 a 0,5. A tendéncia geral, com a elevagdo do débito em determinada secio
transversal, é aumentar a velocidade mais rapidamente que a profundidade,
enquanto a largura varia muito pouco.

Para o estudo das transformagdes no local, o grupamento por ambiente
climitico ndo oferece explicagio satisfatéria para essa diversidade e dispersdo
dos valores dos expoentes. A influéncia exercida por fatores locais parece ser a
mais significativa, embora a importéncia pressuposta das causas foi identificada
diferentemente por varios autores, tais como a composi¢ic do material das
margens, as diferengas entre trechos medndricos e anastomosados, as diferengas
em se¢des de soleiras (riffles) e depressdes (pools), a magnitude dos fluxos, a
carga dos sedimentos em suspensdo, a estabilidade do canal e a migragao lateral,
¢ as flutuagdes temporais em torno do estado de quase equilibrio. A bacia do rio
Manati, em Porto Rico, estd localizada em regido tropical imida. Considerando
os valores médios (Tab. 3.3), verificase que a profundidade média aumenta
aproximadamente duas vezes mais rdpido que a largura do canal (b = 0,17;
f =0,33). O rdpido aumento da velocidade (m = 0,49), com a elevacdo do
débito, é explicado pela diminuigdo do coeficiente de rugosidade e pelo aumento
do rato hidrdulico (Lewis, 1969 : 285). Entretanto, em setores especiais hd ajus-

Tabela 3.3 Valores dos pardmetros hidrdulicos para diversas estagdes fluvioms-
tricas da bacia do rio Manati, em Porto Rico (conforme Lewis, 1969),
de acordo com a elevagdo do débito no local

b

Estacio L =aQ d=cQf v = kQ™
a c k b f m ack b+f+m
Sana Muerto 97 033 031 0,34 0,23 040 0,99 0,97
Toro Negro 147 071 010 0,14 0,19 0,57 1,04 0,90
Bauta 96 0,58 0,19 0,6 0,24 048 1,06 0,88
Toro Negro-Matrullas 76 032 0,39 0,16 0,38 046 0,95 1,01
Toro Negro-Capilla del Carmen 33,0 0,18 0,17 0,08 0,38 0,50 0,98 0,96
Toro Negro-Pesas 334 0,33 0,10 0,04 0,30 0,61 1,09 0,95
Manati-Morovis 24,0 0,18 0,16 0,13 043 0,51 0,70 1,07
Manati-Matacafia 44 033 054 0,36 0,36 0,34 0,79 1,06
Manati-Ciales 31,0 0,11 0,26 0,18 0,52 0,32 0,88 1,02
Manati-Manati 31,2 0,62 0,04 0,07 030 0,71 0,71 1,08
Valores Médios 199 0,37 023 0,17 0,33 0,49 0,93 0,99

PA
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tamento diferente entre as variiveis. Na estacdo de Matacafia (b = 0,36;
f = 0,36, m = 0,34), o aumento da largura ¢ tdo rdpido quanto o da profup-
didade ¢ hi aumento menos intenso da velocidade.‘ Nesse caso, o material
componente das margens e do leito, menos coesivo, fa01hta o m.amr.alarga’mento
do canal. A Tab. 3.4 retine valores de expoentes para diversas bacias h}drograﬁcai.

Confroniando os dados da quantidade da carga detritica em suspensio
transportada em um dia e o débito médio didrio, Leopold e Maddcick’(19§3)
observaram que o crescimento da carga dos sedimentos em suspensdo € muito
mais ripido que*o aumento do débito, assinalandlo que essas duas varidveis,
quando graficamente representadas em papel logaritmico, podem ser descritas
através da equagdo

L = pQ,

onde L ¢ a carga de sedimentos em toneladas por }ﬁg; Qé o débito e p e j sdo
constantes numéricas. Os valores para o expoente j sdo superiores ao da unidade
¢ distibuem-se no intervalo de 2,0 a 3,0, indican@o que a quantidade da carga
detritica transportada aumenta em propor¢io muito major que qualquer outra
varidvel da geometria hidréulica, relacionada com a vazio. N

A concentracio de sedimentos possui relacionamento com o débito e,
principalmente, com a velocidade. As observaqaes‘mostram que o ’grallJ Qe CO(;']-
centra¢do dos sedimentos em suspensio, em determ.mad_o ponto, estd relacionado
com a velocidade do fluxo e o aumento faz-se diretamente proporc:ona_l.
Concentragdes mais elevadas relacionam-se a velocida}des mais a}tas. EmbAora. haja
correlagdo entre essas duas varidveis, ndo se pode dizer que hi dependéncia ou
causalidade, mas constituem exemplo de duas varidveis con_troladas por uma
terceira, a a¢do dos fatores hidroldgicos na bacia. As pr.egipltagt').es mais cons-
tantes e intensas que ocorrem na bacia de drenagem propiciam maior volume dg
sedimentos e de dgua para o rio. Em determinada se¢do transversal_, para fluir
maior débito, as velocidades aumentam. Dessa maneira, o fornecimento e o
transporie de sedimentos e as velocidades do .ﬂu)-ccl sdo dependentes de uma
terceira condigdo: a intensidade, duragdo e distribui¢do das chuvas sobre a bacia
de drenagem. .

A declividade da superficie da dgua e a rugosidade sdo duas 01l1t'ras varidveis
que devem ser levadas em conta na geometria hidraulica. Se a declividade da su-
perficie da dgua tende a permanecer aproximadamente constante em determi-

" nada se¢do transversal, alteragBes se processam na rugosidade e a resisténcia total

imposta pelas paredes limitantes do canal diminui a medida que aumenta o
débito. Leopold, Wolman e Miller (1964) consideram que nos canais onde a
rugosidade é semelhante nas margens e no leito, a resisténcia total () pode ser
expressa como

=gz 2
onde R é o mio hidriulico ou a profundidade média, S ¢ a declividade, v ¢ a
velocidade média e g a aceleragdo da gravidade.
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profundidade média, para rios muito lar-

Como o raio hidriulico é igual a
roximadamente constante para descargas

e como a superficie da dgua é ap

inferiores ao estigio de margens plenas, os trés referidos autores propoem que
FI - sz - Q(-zm
Dessa maneira, se f = 045 em = 0,43, teremos
F, = Q™4

de estd sempre presente nas proposicoes sobre 0
da férmula de Manning. A rugosidade estd na
dependéncia da composi¢do granulométrica dos sedimentos componentes das
margens ¢ do leito e, também, da topografia do leito, apresentando variabilidade
irregular ao longo da segio transversal. A construgdo de dunas, antidunas e outras
formas topograficas no leito estd ligada com a velocidade e com a carga detritica
transportada pelo rio. Por outro lado, o proprio transporte de sedimentos resulta
em atritos e interfere na resisténcia. Como a resisténcia é transmitida ao fluxo
pela turbuléncia exercida pelas paredes limitantes, pode-se dizer que a profun-
didade e a velocidade sio dependentes da ruposidade, e se a taxa de mudanca da
rugosidade fido for uniforme causara desvios na taxa de crescimento da profundi-
dade e da velocidade, em relagdo & fungdo potencial simples (Richards, 1973):
Dessa maneira, considerando existente essa dependéncia, a profundidade ¢ a
velocidade podem ser fungdes da geometria do canal e das caracteristicas do .
sedimento, particularmente do material do leito. Todavia, 3 medida que aumenta
a profundidade e a largura, elevando-se o valor do raio hidraulico, as interferén-

cias da rugosidade sobre o fluxo global vdo diminuindo. A correlagdo entre ©

rio hidriulico e a rugosidade € negativa, possibilitando afirmar que © raio
e tem para avaliar a eficiéncia do

hidrdulico constitui a methor medida que s
canal, isto é, o modo de se verificar as condi¢Bes em que o fluxo se realiza.

Quanto maior o valor do raio hidrdulico, melhor a eficiéncia.

Leopold, Wolman e Miller (1964, p. 222) lembram que, em sentido hi-
draulico, a “resisténcia ou rugosidade ndo pode ser diretamente medida, mas
computada através de observagdes sobre a velocidade, profundidade e declivi-
dade”. Entretanto, por seu turno, Richards (1973, p- 878) considera que calcular
a rugosidade através do seu relacionamento com as mudangas no débito é
{légico, mas esse procedimento se desenvolveu em virtude dos problemas imensos
envolvidos na andlise das modificagdes das formas topogrificas do leito, em
suas relagbes com o aumento da declividade, profundidade e velocidade. O fato
de evitar e ladear esses problemas talvez haja contribuido para as deficiéncias
verificadas nos estudos sobre geometria hidraulica.

Derivada da equagao para o cdlculo da velocidade média, proposta por
Manning, a rugosidade granulométrica do leito pode ser obtida como sendo igual a

1,49 R213 Sl.v'2

A importancia da rugosida
fluxo, fazendo parte integrante

n= Vv
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Diversas tentativas e proposi¢bes vém sendo realizadas para calcular e
predizer os valores do perimetro imido, do raio hidrdulico, da declividade do
canal e da drea do canal, Em 1930, Lacey apresentou as seguintes equagdes que
foram comumente utilizadas em virtude de sua simplicidade

P = 2,670

R = 047 Ql/3f—1!3.

o 1 /3 116,
S = 1783 PrRaee
f =176 m"'?.

Nas trés primeiras equagdes, os valores sio obtidos em unidades inglesas.
Nessas equagdes,

m € o tamanho médio do material do leito (em mm);

f é o fator da quantidade de silte;

() é o débito ou vazio,

P ¢ o perimetro imido;

R é o raio hidrdulico; e

S € a declividade do canal.

Em data mais recente, Chitale (1976), examinando a ajustagem das for-
mulas propostas por Lacey em canais aluviais, em exemplos coletados na India,
apresentou equagOes alternativas para substitui-las, expressas como sendo iguais a

P = 1743 R%20% g-0,097 Q0,4l4 mOs11s .
R = 0,2097 P~%°7 §-0244 0,781 10,037, ¢
S = Q3197 R-4:092 p-4,0 ;0,151

594

Ao aplicar técnicas ‘multivariadas para testar as hipéteses propostas por
Leopold e Miller sobre a geometria hidraulica, Miller e Onesti (1977 : 85) mos-

traram que a declividade do canal pode ser relacionada com o valor da largura
(w), na seguinte proporgdo

S = 0,12w %5,

Nas proposi¢Ges sobre o relacionamento das varidveis da geometria hi-
drdulica, feitas por Leopold e Maddock (1953), Langbein (1964), Leopold,
Wolman e Miller (1964) e outros, hi a concepgiio de que as fungdes exponenciais
(isto €, as relagBes lineares na representagdo logar{tmica) indicam a maneira mais
razodvel de exprimir as dependéncias das varidveis com o débito, pressupondo
que a “largura, profundidade, velocidade e outras sio distribuidas com baixos
erros padrdes nas linhas de regressdo ajustadas aos quadrados minimos, invaria-
velmente uma fungdo potencial, e que todas as varidveis dependentes sdo con-

troladas em determinada segdo transversal, com exce¢do da descarga” (Richards,
1973, p. 879).

"__...._——L,

Geomelria dos canais fluviais 75

Considerando que essas relagdes necessariamente nao sdo si_mples fungtes
exponenciais, Richards (1973, p. 881) mostra que sistemas naoc hneare_s’de_scre-
vem com maior acuidade as modificagdes que acontecem entre as variaveis da
geometria hidrdulica. As curvaturas das fungdes exponenciais podem ser expressas
através da equagio

log (¥) = constante + M (log Q),

onde Y ¢é a varidvel dependente (largura, profundidade ou velocidade), 0 é a des-
carga ¢ M é o expoente da linha de regresséo. Essa equagdo pode ser generalizada
a fim de incluir o caso das curvas quadraticas em logaritmos, redundando na

produgdo de trés equagdes:
(log ) = b, + by(log Q) + bj(log )
(logd) = fy + f2 (log @) + f3 (log Q)*;
(log ») = m,+ my(log Q) +m3(log Q)°.

Essas equagdes reduzem-se 4 forma de fungSes potenciais quand? 08 coe-
ficientes dos termos de segunda ordem sdo iguais a zero. Na equagio primeira, 0
expoente M ¢ a primeira diferencial da expressdo e, se tomarmos as primelras di-
ferenciais das trés expressdes seguintes, pode-se compor uma relago mais geral
pela adi¢do delas, de maneira que

d(log?) , a(log d) _allogw) ‘-
d(log @) ~ a(logQ) ~ allog Q)

= (bt fatmy) + 2(bs+fitms)(logQ) = 10.

Na Tab. 3.5 estdo inseridos valores dos coeficientes para alguns rios, obtidos por
Richards (1973). . o

Utilizando-se dessas equagdes, o relacionamento profundidade-débito €
descrito por curvas cdncavas, enquanto o da velocidade-débito ¢ por curvas
convexas (Fig. 3.9). As mudangas pa inclinagdo das linhas de regressao denun-
ciam alteragdes na taxa de crescimento das varidveis e, portanto, assinalam des-
continuidades. A taxa de crescimento da velocidade com a descarga, por egemprlo,
encontra-se reduzida quando a diminuigao da rugosidade se torna menor, isto e, a
velocidade se reduz quando aumenta a rugosidade. A desconti_nuidade pode ser
representada pela passagem no estdgio de margens plenas para a fase Qe transbor-
damento, mas outras descontinuidades podem ocorrer em fluxos inferiores dos de
margens plenas. As descontinuidades refletem modifica¢des no regime de fluxo,
com mudangas conseqiientes na topografia do leito, na rugosidade ¢ no trans-
porte de sedimentos. _

A longa exposi¢do das idéias de Leopold, Maddock, Langbein, Wolman,
Miller e Richards possui repercussdes mais amplas. Em priniie_iro lugar, como a
interagdo entre as varidveis é muito grande, torna-se difl::ll encontrar uma
abertura que sirva de porta de entrada no sistema geometria hidriulica e um
critério para discernir os graus de dependéncia. Assim, a opgao em considerar
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como varidvel independente a descarga (Leopold e Maddoack, 1953) ou a ru-
gosidade (Richards, 1973) acaba sendo escolha de grande influéncia subjetiva.

As observagBes realizadas por Richards (1973) assinalam que a fungdo
potencial ndo ¢ modelo empirico suficientemente geral e que deve ser substi-
tuido pelo modelo polinomial logaritmico. Este novo modelo descreve as varia-
¢Bes ndo lineares da largura, profundidade, velocidade e rugosidade e se reduz
ao modelo de fungBes exponenciais quando os coeficientes dos termos superiores
ao de primeira ordem sdo iguais a zero.

.Oriunda do fato de aceitar ou ndo a linearidade dos relacionamentos entre
as variaveis da geometria hidrdulica, outra conseqiiéncia importante estabelece-se
a0 nivel conceitual. As formulagdes propostas para a correlagio de estruturas,
na anilise de sistemas envolvendo transporte de sedimentos e aspectos da geo-
metria hidrdulica, como as realizadas por Melton (1958), pressupdem que as
relagdes entre as variagdes podem ser adequadamente descritas e analisadas pelas
téenicas estatisticas lineares. A teoria da varidncia minima, proposta por Langbein
(1964} para predizer os valores médios dos expoentes, também se baseia na
pressuposi¢do da linearidade. Se considerarmos que as relagdes entre as varidveis
nio sdo simples fungbes exponenciais, a teoria da varidncia minima ndo se torna
a mais aceitdvel, e cuidados maiores devem ser tomados na construgio dos
modelos descrevendo as correlagdes da estrutura de sistemas (Richards, 1973).

-
g2.2 “Alteragées apresentadas pelas varidveis da geometria
. hidrdulica em dlregao de jusante

Outro aspecto fundamental da geometria hidrdulica consiste em verificar as
modificagbes apresentadas pelas varidveis em dire¢do de jusante, cuja anilise se
processa pela comparagio das caracteristicas observadas em diversas segdes
transversais. Para a realizagio dessa andlise comparativa deve-se levar em conta
uma precaugdo: a comparagio entre as diversas se¢des transversais so serd valida
se se considerar os débitos com a mesma freqiiéncia ou o mesmo intervalo de
recorréncia em cada segdo. Para a morfologia fluvial, o débito de maior signifi-
cado € o do estigio de margens plenas, que €5culps ¢ mantém a forma do canal
(Leopold, Wolman e Miller, 1964). As consi $ que tremos expor também
se baseiam na pressuposi¢@o de relacionamentos lineares. Todavia, as ponderagdes
expendidas por Richards (1973), e anteriormente mencionadas sobre essas rela-
¢Oes, podem ser consideradas como vilidas e aplicadas, inclusive, no estudo das
mudangas sofridas pelas varidveis em diregdo de jusante,

Em virtude do aumento da drea da bacia de drenagem e do numero de
afluentes, é normal o fato de que os débitos crescam em diregio de jusante,
principalmente nas regides Gmidas. A medida que se eleva a vazdo de um rio, ha
aumento proporcional da largura e da profundidade do canal e da velocidade
das dguas. Esse aumento pode ser descrito através de equagdes semelhantes as
usadas para a secdo transversal. Entretanto, para as variagBes longitudinais,
alteram-se os valores dos expoentes b, f ¢ m, tomando-se diferentes daqueles
observados em um mesmo ponto, que passam a ser & = 0,5; f = 04 e

G
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m = 0,1. Tais dados demonstram que a largura e a profundidade do qanal
aumentam rapidamente a jusante com o aumento da vazao, sendc_) bem maior 0
crescimento da largura. Embora com intensidade menor, a velocidade também
aumenta. Recentemenfe, Carlston (1969), empregando o computador para
analisar os dados fornecidos por Leopold e Maddock (1953)_, encontrou os‘
seguintes valores exponenciais para as variagdes ao longo dos rios: b = 0461,
f=0383em = 0,155, que indicam a tendéncia de que a_vel_ogda@e aumenta a
jusante. Isto refere-se a uma generalizagdo, mas para casos individuais pode ocor-
rer que ela se mantenha constante. No rio Missouri, por exemplq, 0 expoente da
velocidade aproxima-se de zero (0,043), enquanto no Mississipi o seu valor
inge 0,203. )
atjngeOs,expoentes observados para alargura, profur_ldidade e velocidade também
apresentam variagBes muito grandes (Tab. 3.2 ¢ Fig. 3.8). Os expoentes para a
largura oscilam de 0,03 a 0,89, com classe modal entre 0,4 e 0,5. O_s valores
tedricos derivados pela aplicagfo da varidncia minima (Leopolde Langbgm, 1962)
e dos principios da continuidade ¢ do transporte de sedlmen_ntos (Smith, 1974)
estdo relativamente acima dessa classe. Maior ajustamento existe entre o valores
tedricos para os expoentes da profundidade, que se situam no aml’nto Fla classe
modal (0,3 - 0,4). A amplitude dos expoentes para a velocidade ¢ muito acen-
tuada, de -0,51 a 0,75, parcialmente em virtude dos expoentes negativos citados
por Brush (1961) para rios dos Apalaches. Os expoentes t:ec’)‘ricos calculados por
Leopold e Langbein (0,09) e por Smith (0,1} situam-se proximo da classe modal
(0,1 - 0,2). Para o caso da bacia do rio Manati, Lewis (1969 : 290) czflcplou o0s
seguintes valores dos pardmetros hidriulicos para as mudangas alométricas em
ditecio de jusante e para os débitos com freqiiéncia de 30%, 50% e 70% de

duragdo:

a ¢ k b ! m ack b+f+m

30% 4,88 0,27 048 046 032 025 062 1,03
50% 561 043 028 044 030 035 068 1,09
70% 5,69 044 044 046 027 027 110 1,00

A Tab. 3.6 reline valores dos expoentes que assinalam as variagoes em
direcdo de jusante, para diversas bacias hidrograficas. Para explicar essas varia-
¢Bes, podem ser expostas consideragbes semelhantes as avent'a(_ie_ls para as mu-
dangas na segio transversal. Todavia, pode-se perceber a possibilidade de haw?r
“regularidade entre os principais ambientes climaticos, talvez expressa atravies
das diferengas topograficas da paisagem e nas diferengas na agua e na pr‘?dugao
de sedimentos™ (Park, 1977 : 142). Inquestionavelmente, os fatores lo_cais tam-
bém sio importantes e julgados como significativos para explicar as variagdes em
diregio de jusante, e os autores geralmente apelam para as modificagdes na
erodibilidade das margens, na instabilidade dos canais, na carga do .matenal
detritico em suspensdo, nas mudangas da declividade do canal e nas modificagGes
oribndas das influéncias antrépicas.
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Tabela 3.6 Valeres dos expoentes de parimetros hidraulicos descrevendo a transformacio alométrica em diregao de

jusante, em diversas bacias hidrograficas e para determinadas magnitudes de débitos

b

magnitude do débito

bacia

Referéncia

-0,40
-0,51
-0,32
-0,28
-0,20
-0,14
-0,29
-0,58
-0,91

-0,80
~0,92
-0,97
-1,07
-0,23
-0,36
-0,63
-0,30
-0,48

sararanan

0,15
0,10
0,06
0,32
0,32
0,17
0,05
0,20
0,13
0,13
0,56
0,75
0,29
0,09
0,05
0,27
0,35
0,25
0,16
0,38
0,08
0,09

0,44
0,40
0,09
0,45
0,42
0,43
0,45
0,30
0,39
0,30
0,22
0,09
0,70
0,36
0,29
0,27
0,30
0,32
0,38
0,16
0,31
0,36

0,76
0,50
0,46
0,34
0,38
0,45
0,42
0,50
0,49
0,59
0,23
0,17
0,89
0,55
0,30
0,46
0,44
046
0,46
0,46
0,61
0,55

{mediano)
{minimo)
(minimo)

Oso9,

(média)
(médio)

50%
30%
ma

$0%

Q2,33 (mdximo)
2%

na (Miximo)

le%
Oz
Op
Qz ,33
‘ Qz,sa
Q2,33
Q2,33
QIO o
0 %
Q

o

[0

g

?

Meio Oeste, EUA
Rio Santa Barbara
Rio Pecos

Meio Oeste, EUA

Brandwine Creek
Novo México
Rio Santa Cruz
Rio Pojoaque
Apalacheanos
Ric Manati
Bellin-Dean

Leopold e Maddock, 1953
Leopold e Miller, 1956

Miller, 1958
Knighton, 1974

Wolman, 1955
Brush, 1961
Lewis, 1969
Carlston, 1969
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-0,22

-0,74

Valor tebrico

Leopold e Langbein, 1962
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A anilise dos expoentes para as modificages em dire¢do de jusante
permite observar que:

) embora a largura aumente ligeiramente em cada se¢io transversal, com
o aumento do débito, ela aumenta rapidamente em diregdo de jusante;

b) a profundidade média aumenta em intensidade praticamente semelhante
tanto no local como em dire¢do de jusante;

¢) a velocidade aumenta rapidamente com a elevagio do débito em cada
segdo transversal, mas apresenta aumento moderado em direcdo de jusante.

Para essas trés varidveis, o debate mais acirrado refere-se ao caso da veloci-
dade, desde quando Leopold (1953) observou que a velocidade tende a aumentar
em dire¢do de jusante. Ao rever os dados apresentados por Leopold e Maddock
(1953), Mackin (1963) conclui que *‘a generalizagio de que a velocidade aumen-
ta em diregdo de jusante é aplicivel a um grupo de rios, coletivamente, mas
ndo o é necessariamente a qualquer membro particular desse grupo”, pois ha
casos em que a diminui¢do da velocidade pode ser verificada.

Com o aumento da largura e da profundidade em direcdo de jusante, ha
elevagdo dos valores do raio hidrdulico e, concomitantemente, diminui¢ao rela-
tiva da influéncia exercida pela rugosidade. Esse comportamento indica maior
eficiéncia do fluxo, que se reflete no aumento da velocidade, compensando o
decréscimo que se observa na declividade do canal.

A concentragdo dos sedimentos também sofre mudangas. As consideragdes
de Leopold ¢ Maddock (1953) fostram a tendéncia de haver diminuigdo na
concentragio média dos sedimentos em diregdo de jusante, indicando que o
fornecimento de detritos, por unidade de area, é maior em bacias pequenas que
nas grandes. Se nas secBes transversais o valor do expoente j se situa entre
2 ¢ 3,0, ele se reduz a 0,8 para descrever as mudangas sofridas em dire¢io de
jusante. O valor de 0,8 assinala que o aumento da concentragdo de sedimentos se
realiza em intensidade menor que o crescimento do débito, demonstrando o
decréscimo da concentragdo da carga detritica ao longo do curso de dgua. Se o
valor do expoente fosse igual a 1,0 indicaria crescimento proporcional da
mesma intensidade entre o débito e a concentragdo dos sedimentos transpor-
tados em suspensao.

A irea da segdo transversal, ao nivel de margens plenas, tem sido definida
como indicadora da capacidade do canal. Em virtude das adaptagdes realizadas
pelas varidveis da geometria hidrdulica, diversos estudos estdo sendo realizados
para encontrar as relagdes entre a capacidade do canal e outros atributos da
bacia de drenagem. Ao analisar exemplos localizados em Devon, na Inglaterra,
Park (1976) encontrou relacionamento entre a capacidade do canal e a 4rea da
bacia de drenagem, expressa como sendo igual a

Ac = 1,189 Ap%*8,
na qual,

" Ay é a drea da se¢do transversal, ao nivel de margens plenas, indicadora da

capacidade do canal;
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Ap € a drea da bacia de drenagem.

Estudando pequenas bacias hidrograficas localizadas na area de Filadéltia
(Estados Unidos), Hammer (1972) procurou estabelecer equagio preditiva para
a drea da secdo transversal em cursos de dgua que ndc estejam afetados pela
urbanizacao, isto €, com dreas pavimentadas inferiores a 5% da drea total, e
encontrou a seguinte relagdo

4rea da seqdo transversal = 0,9243 (drea da bacia)® %42,

O uso desta equagdo permite calcular a drea esperada que o canal deveria
apresentar. Tomando esse valor como ponto de referéncia, pode-se estabelecer
um indice de alargamento do canal, que consiste em confrontar a area mensu-
rada em determinada se¢io transversal com a drea esperada, de modo que
(conforme proposi¢dio de Hammer, 1972)

drea mensurada do canal

0,9243 (4rea da bacia)®*2 °

indice de alargamento do canal =

Os valores proximos da unidade assinalam crescimento proporcional, alo-
metricamente ajustados em fun¢io da drea da bacia de drenagem. Aplicando o
indice de alargamento em diversas segbes transversais, em dire¢dio de jusante,
pode-se aquilatar o aumento proporcional da area da se¢@o transversal em
relagdo com a drea da bacia de drenagem. Quando essa proporcionalidade é
alterada em determinados trechos, cumpre verificar a influéncia de fatores
externos atuantes, tais como, por exemplo, a atividade antropica. Ao estudar as
influéncias da urbaniza¢fo em rios localizados no Sudeste da Inglaterra, Hollis e
Luckett (1976) observaram que o alargamento apresenta correlagdo positiva com
a porcentagem da drea recoberta por superficies pavimentadas, em virtude do
reconhecido fato de que a impermeabilizacdo das dreas resulta em aumento no
pico dos fluxos das cheias (Leopold, 1968). A medida que o tempo decorre, as
conseqiiéncias morfoldgicas nos canais podem ser intensificadas. No exemplo de
Sussex, em pequenas bacias hidrogrificas, as bacias que sofreram desenvolvi-
mento urbano hd menos de quatro anos apresentaram canais com indice de alar-
gamento de 2,19, e as que sofreram urbanizagio com tempo superior a 4 anos
apresentaram fndices de 5,95.

A construgdo de barragens e reservatdrios nos cursos de dgua também
introduz alteragBes na capacidade do canal, pois modifica a magnitude e a
freqiéncia dos picos dos débitos em diregdo de jusante. Se a geometria do canal
estd em equilibrio com o pico da descarga de determinada grandeza e intervalo
de recorréncia, entiio a interposigdo de uma barragem provocard ajustamentos
na geometria hidraulica do canal situado a jusante. No caso do rio Tone, em
Somerset (Inglaterra), Gregory e Park (1974) analisaram a capacidade do canal
ao nivel de margens plenas situadas a montante e a jusante de um reservatdrio
construido em 1959. Considerando as segBes transversais situadas a montante e
aquelas localizadas a jusante, em relagio com a fase pré-reservatorio, observaram
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correspondéncia significativa na capacidade do cana_l em seu relacionamento
com a area da bacia hidrografica, descrita como sendo igual a

C = 0,4526 A}

na qual C é a drea do canal (em m?) e Ap é a drea da bacia de-drenageam
(em km?). Analisando o nivel de margens _plenas no trecho do rio a ]usl?ntg 0
reservatorio, correspondente a0 novo regime de fluxo,l Gregory ¢ Par obser-
varam reducdo de 54% na capacidade do canal na parte imediatamente proxnga
do reservatério, mas em direcdo de jusante o rea]ustgmento se processa de
modo mais rapido até que venha a atingir valores apr?x1_mados com os ‘obtldos
na fase anterior 2 construgdo da barragem e compativeis com 0s localizados a

montante do reservatdrio (Fig. 3.10).
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Figura 3.10 RelagBes entre a drea da bacia de drenagem e a drea da se¢do transversai, no
tio Tone. Os simbolos numéricos indicam (1) capacidade do ca_nal‘ em locais a
montante do reservatorio; (2) antiga capacidade do canal em locais s_ltuaclos a
jusante do reservatério, (3) capacidade atual dos canais em locais situados a
jusante do reservaitrio, € (4) drea da segdo transversal correspondendc aos
débitos de vazante, em todos os locais (adaptado de Gregory ¢ Park, 1974).
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7 Valores das regressOes entre a capacidade do canal (C) e o compri-
mento total dos canais situados na drea tributdria de montante (ZL),
em exemplos localizados em Yorkshire, na Inglaterra (conforme

A capacidade do canal fambém pode ser relacionada com o comprimento i Tabela 3
total dos canais existentes a montante (ZL), na drea da bacia tributdria da
referida segdo transversal (C), ¢ serve como indice para avaliar o volume da

rede de drenagem. Gregory (1977) procurou estabelecer essa relagio de modo Gregory, 1977)
geral que
C = azi?b , | Bacia equagdes de regressio
expressando combinagdo da geometria do canal com a morfometria da rede de Rio Nidd (superior) acima da barragem C = 0,2267 £LO7%®
drenagem. Aplicando essa térmula em exemplos situados no Noroeste de York- abaixo da barragem C = 0,0392 TL10
shire, na Inglaterra, Gregory e Park (1976) verificaram os efeitos ocasionados -
pela urbanizagdo e pela construgdo de barragens (Tab. 3.7 e Fig. 3.11). O rio : area de Catterick
Nidd exemplifica o caso com a presenga de reservatorio: no setor a jusante Garrison canais em zona rural C = 0,2282 £L%5%
(9 segdes transversais) houve diminuigdo na capacidade do canal em rela¢do ao canais no interior €
previsto pelo ajustamento da geometria do canal, ao nivel das margens plenas, a jusante de dreas
me m? urbanas C = 0,1453 TLY%®
5 A ! - se
4 - 40
31 30 tendo como referéncia as segdes transversais focalizadas a'montante da barragem
;_ 1. (26 segBes). No caso da jirea urbanizada de Caterrick Gartison, os canais no
interior € a jusante da drea urbanizada apresentaram capacidade do canal duas

vezes maior que o tamanho esperado tendo como referéncia os cursos de dgua

T e - localizados na zona rural. Leopold (1973) chamou a atengdo para o fato de que

: a urbanizagdo alterou drasticamente 0 débito de dguas e de sedimentos para o8

as 4s : cursos de dgua localizados em suas proximidades, de modo que os fluxos

" 14 provocando transbordamento, que anteriormente ocorria em média uma vez por
o 312 ano, atualmente ocorrem dez vezes em cada ano.

L=
~
T

3.3 /MUDANCAS NA FORMA DO CANAL

o
>
N T
AREA D# SECAD TRANSVERSAL

o
)
AREA DA SEGAQ TRANSVERSAL

Resuitando da interagdo entre as forgas do fluxo e a resisténcia o ma-
e terial rochoso, a forma do canal apresenta-se mutavel com as oscilages do
1 débito. A medida que se eleva o nivel das dguas, hd aumento da velocidade e da
forga de _@hglggnt_@) que criam possibilidades para as forgas erosivas rema-

0051 4

o3

182 nejarem o material sedimentar do leito, promovendo o entalhamento do canal.

Inversamente, como a carga detritica que passa pela segdo transversal € for-

. COMPRIMENTO DO GANAL g | ne.c@da pela drea montante, diminui¢do gradativa no volume do fluxo vai per-

et L - T rmtmdf) a dept‘)su;ao da_carga sedimentar transport_aga pelo 1io, favorecendo a

- elevagio do nivel do leito. Entallamento e deposi¢do _sdo dois processos gue

Figura 3.11 Relag3es entre o comprimento total dos canais ¢ a capacidade do canal em duas atuam modificando a forma do canal, promovendo gjg,s_tg‘ggln_’ggg_rg_gs__di‘v”__ersas_
ireas de Yorkshire, Inglaterra. Na parte A, os canais rurais foram medidos a vagiaveis, em curto lapso de tempo. Quando os processos de entalhamento e de

montante da drea urbana de Catterick Garrison, e a linha superior de regressdo deposigio envolvem tendéncias gerais sob longos pe riodos de tempo, costuma-se

refere-se aos canais localizados no interior e a jusante da drea urbanizada. % 1 7
Na parte 8, a capacidade do canal a montante da barragem ¢ confrontada descrevé-los pelo uso dos tesmos de degradagdo e agrada¢lo.

com a da parte jusante. As equagdes descritivas dessas relagBes estdo inseridas Em virtude das caracteristicas do material litolg';gico que compde O
na Tab. 3.7 (conforme Gregory, 1977) canal (grau de consolidagdo, composi¢do granulométrica, imbricagdo, coesdo
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e outras) hi variabilidade na intensidade das alteragbes com as mudangas
no débito. Alguns rios sofrem pequenas mudangas durante a cheia, apresentando
entalhamento quando se elevam as 4guas e deposi¢do quando elas.se abaixam. No
conjunto, praticamente, hd manuten¢do da forma e do equilibrio. A analise
dessas modificagies que acontecem na morfologia do canal envolve processos
diversos e necessita de levantamentos minuciosos e continuos para se verificar as
transformagdes que ocorrem nas vdrias etapas das cheias. Neste setor, a de-
ficiéncia de informagdes continua a ser muito grande. As observagdes expedidas
por Leopold e Maddock (1953), descrevendo alguns casos, continuam a ser
basicas e isoladas na bibliografia geomorfologica.

Leopold, Wolman e Miller (1964, p. 230) mostram que a elevagdo do
leito médio do rio, em determinada segdo transversal, nio somente depende da
descarga mas se encontra intimamente ligada com as mudangas que ocorrem na
largura, profundidade, velocidade ¢ carga sedimentar durante a passagem da
cheia, No transcurso da cheia, cada um desses parimetros executa um circuito
em histerese, no sentido de que, cada determinado débito na fase ascendente
do hidrograma, é caracterizado por valores maiores na carga sedimentar e na
velocidade, ¢ valor menor na profundidade, que os valores verificados para os
mesmos débitos na fase descendente do hidrograma. De modo semelhante, a
posigio altitudinal do leito também executa um circuito em histerese, mas a
elevagio minima do leito necessariamente ndo coincide com a descarga mixima
da cheia. Ao estudar a cheia ocorrida em setembro-dezembro de 1941, no rio
Sio Jodo, em Bluff (Utah, Estados Unidos), Leopold e Maddock (1953) des-
crevem que o débito maximo chegoua 2118 m?fs. Na fase ascendente, no débito
correspondente a 176 m3fs, mediu-se 0,98 m para a profundidade, 2,62 m para a
velocidade e aproximadamente 1 000 000 de toneladas por dia para a carga em
suspensdo. Na fase de declinio, quando o débito e a largura se tornaram iguais a0
do valor da fase de ascensdo (176 m3fs), a carga em suspensio era somente de
100 000 toneladas por dia, enquanto se obtinha o valor de 1,83 m para a ve-
locidade e 1,34 m para a profundidade.

0O comportamento do sistema geometria hidraulica possui importancia
para caracterizar a tipologia dos canais fluviais. Leopold ¢ Maddock (1933, p. 29)

_assinalam que “sob condigdes de débito e de largura constantes, o aumento da
velocidade estd associada com acréscimo no transporte da carga em suspensdo
e na do leito. Sob condigdes de velocidade ¢ de descarga constantes, o aumento
da largura estd associado com decréscimo no transporte da carga em suspensao
¢ aumento na carga do leito”, Para exemplificar, pode-se citar o caso dos rios
anastomosados, que com grande carga do leito, sdo largos e rasos. Mackin
(1948, p. 484) inclusive observa “que os canais largos ¢ rasos constituem o
tipo de secdo transversal methor adaptado para o transporte de cafga do
leito em grande quantidade. Por outro lado, os rios meandricos caracterizam-se
pelo transporte de carga em suspensdo, possuindo elevada porcentagem de silte e
argila (Schumm, 1967).

A topografia do leito em canais aluviais ¢ mutdvel, apresentando deslo-
camentos com as mudangas no fluxo e alteragdes na forma do canal. Em virtude

e
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das descontinuidades no transporte dos sedimentos, pode-se c_>b~serVar que 0
entathamento em determinado local é acompanhado pela deposi¢ao em lugar a

jusante Algumas vezes, inclusive, extensos trechos do rio sofrem erosdo durante

as cheias. Entretanto, no conjunto, hi manuten¢do na distribui¢do espacial
entre as depressoes ¢ as soleiras, embora seu poswmnamento possa rm?l'l:x;. :
Em virtude dessa migragio, uma mesma Segdo transversa! ppde ’sofrer ent -
mento e, posteriormeute, deposi¢go. Outro fato caracteristico ¢ o_de que, réo
mesmo perfil transversal, algumas partes'podewm estar slofrendo erosdo enquanto
em outras OCOIIe a sedimentagdo. A} migragoes laterais do canal sdo ativas nas
4reas meandricas, onde as margens concavas siao solapadas enguanto as convexas
recebem deposi¢do de sedimentos. _ ~

Tais procedimentos permitem in‘Ferir que o tamanl}o e as dimensoes do
canal fluvial podem ser relacionados & natureza .dOS 'sec!lrr}entos ems}entes no
{eito e nas margens. Entre as varidveis da geometria hidriulica, a relagdo entrea
largura € a profundidade (F) € utilizad? como parametro para descreverda fc’era
do canal. Os valores dessa relagio variam 2o 1ongo do mesmo curso de agt:ja,
servindo de exemplo o caso do rio Smoky Hill, em Kansas, ;_)ols, quando
recebe tributarios fornecendo carga de sedimentos em suspensao, a largura
diminui, ¢, quando 08 afluentes fornecem cargas an?qosas elevadas, hi au;nfznto
da largura. Embora ndo houvesse mudanca sistemética no tamanho do leito e
nos materiais das margens, Schumm (1960) percebeu qge a forrpa dos cana(nlls
estava estreitamente relacionada com a porcentagem de silte e argila compondo
os materiais do perimetro do canal. Para calcular a Porcentagem da! fraqao’ §1lte
argila (sedimentos menores queé 0,074 mm) no conjunto do frlaterlal detritico,
designado como M, Schumm (1960, p. 18) propos a seguinte formula

(SfX w) + (SmX2d)
- w+ 2d ’

M
na qual
.S'f é a porcentagem de silte e argila na aluviio do leito;
Sm é a porcentagem de silte ¢ argila na aluvido das margens;
w 6 a largura do canal; e
d é a profundidade do canal.

Os dados coletados por Schumm (1960). representados na Fig. 3.12, mos-
tram que a correlagdo entre a forma do canal (relagdo l.argura-.prot:un_dlqade) eo
sedimento aluvial (média ponderada da porcentagem silte-argila) é significativa,
sendo descrita como

F=255M1%
com coeficiente de correlagio de 0,91 e desvio padrdo de 0,20 unidades
logaritmicas, Essa correlagio permite inferir que os canais conten_do pequena
quantidade de silte-argila sdo amplos e rasos, enquanto os predominantemente
compostos por silte-argila s3o relativamente estreitos e profundos. A posigio

dos valores em relagdo a linha de regress@o da Fig. 3.12 pode também ser utili-
zada como critério para identificar a estabilidade do canal (Schumm, 1960. p.24).
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Figura 3.12. RelagBes entre a forma do canal {F) e 2 fra¢do silte-argila (M) em diferentes
secDes transversais. A linha de regressio foi determinada graficamente (con-
forme Schumm, 1960)

As secBes em que ocorre agradagdo terdo valores maiores na relagdo largura-pro-
fundidade do que os calculados em fungdio da porcentagem de silte-argila; ao
contrdrio, as segbes em que ocorre degradagdo terdo valores menores que 0s
calculados.

Nio se observou correlagio significativa entre a forma do canal com os
valores da cheia média anual, com os do débito médio anual ou com o tamanho
dos sedimentos. Entretanto, quando Schumm (1971, p. 16) combinou o tipo de
carga sedimentar (M) com o débito médio anual (Jm), excelente correlagdo foi
obtida (com coeficiente de correlagio de 0,93; desvio-padrio de 0,15 unidades
logar{tmicas), sendo descrita como

0,10
F =56 9

e indicando que as variagBes das dimenstes do canal, sob condigBes de débito
constante, provavelmente devem ser atribuidas 4s mudangas ocorridas no tipo
de carga sedimentar, responsével pelos depositos aluviais componentes do leito
‘¢ das margens.

A influéncia exercida pelos fatores externos, como a vegetagdo, pode
ocasionar alteragdo sensivel no comportamento das varidveis da geometria hidréu-
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fica. Estudando bacias hidrograficas localizadas na parte setentrional de Vermont
"(Estados Unidos), Zimmerman, Goodlett e Comer (1967) assinalaram as influén-
cias exercidas pela vegetacao sobre 0s pequenos cursos de dgua. Nessa drea,
 tais autores mostraram que a largura do canal no aumenta de modo consistente
em dire¢do de jusante quando as dreas das bacias de drenagem sdo inferiores a
0,26-2,06 km?, pelo fato de que a vegetagdo invade o canal ¢ elimina o efeito de
aumento do débito em dire¢do de jusante. Ao longo de um rio, a variabilidade
na largura atinge 0 méximo quando as dreas de drenagens sdo aproximadameate
de 5,2km?, enquanto em alguns rios a menor variabilidade ocorre quando a
area ¢ de aproximadamente 15,5 km?2. Os referidos autores mostram a existéncia
- de dois limiares importantes, separando os pequenos cursos de dgua (dreas me-
nores que 0,26-2,06 km?) que tém sua forma e tamanho basicamente controlados
pelo fator vegetagdo, os canais intermediarios (dreas de 2,06 a 15,5 km?), que
mostram aumento na largura mas cujo valor médio e variabilidade sdo ainda
influenciados pela vegetagdo, e os grandes cursos de dgua (dreas maiores que
15,5 km?), somente afetados pela vegetagdo em suas margens. E interessante
acrescentar que os dados coletados por Thornes (1970}, sobre a geometria
nidraulica de cursos de dgua na drea Suid-Missu, no interflivio Xingu-Araguaia,
ostram que OS CUISOS de dgua maiores apresentam relacionamento entre as
arigveis conforme os previstos, mas os pequenos cursos de dgua das cabeceiras
‘Mostram relagdes totalmente diferentes, ndo havendo relacionamento entre 2
forma do canal e a porcentagem de silte-argila, e a largura aumenta com valores
uito baixos. Neste caso, distingue-se também a existéncia de um limiar, de-
finciando que os pequenos cursos de dgua comportam-se como sistermas carac-
tgrizados por individualidade propria e propriedades particulares. Dessa maneira,
ega-se a possibilidade de estabelecer a passagem para se aplicar o conceito de
que os canais de escoamento se comportam como rics somente acima de
+:. determinada magnitude, a partir do momento em que as varidveis da geometria
b fidrdulica passam a assumir as relagBes que caracterizam o entrosamento do
. gistema.

s, . A andlise das mudangas na forma do canal permite considerar as varidveis
‘do sistena geometria hidrdulica como ajustamentos alométricos, pois os seus
yalores se modificam conforme as transformagdes que acontecem no todo. Ha
mpanutengdo do equilibrio e o ajustamento entre as varidveis processa-se rapida-
mente, embora implique determinado lapso de tempo. Estudos sobre a geometria
‘hidrdulica criam oportunidades para a comparagio entre reas, para analisar 2
fluéncia das bacias sobre os canais e para inferir mensuragdes sobre processos
artir das dimensdes do canal. Cria, também, possibilidades para predizer as
pplicagBes vidveis ocasionadas por mudangas climiticas e por modificagbes nos
Bmentos componentes da bacia hidrografica;, de maneira andloga, ¢ aplicada
‘avaliar os débitos e os fluxos que aconteceram em épocas passadas, cujos
ctos dos antigos canais ainda sdo visiveis na paisagem atual (Dury, 1976).
atuais cursos de dgua, o ajustamento e o equilibrio que se observam nas
Ges transversais levam-nos, paulatinamente, a estudar os aspectos e as caracte-
{sticas do perfil longitudinal dos rios.
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Perfl Longtudinel
4 de Cursos de Agua

. O perfil longitudinal de um rio mostra a sua de_c_-livi__dfacle,_fquﬂ _'grgdlent:é
sendo a representagdo visual da reiagﬁq entre a_altl.r_ne_t__rla _g_zg_gdomgﬁuntm?or_l;s-
determinado curso de dgua, para as diversas 10ca!1dades si ula as eIre 4 nas
cente e a foz. Para muitos rios, a curva representativa dessa Te ;9310 e e torma
parabélica ¢ © perfil tipico € cOncavo para 0 cé}l, com dechvclli ades n; ores n
direcdo da nascente e com valores cada vez mais suaves em {egaf)t ane i,me o
A declividade do canal, em qualquer pontq, simplesmente € a tang
i onto. : -
pertl };lso ;iirf:rrslg: teporias geomorfolégicas utilizam as caracteristicas do perfil

longitudinal, procurando enquadra-las de modo significativo no conjunto das

formas de relevo, embora oferecendo explicagfes diferentes para as fungdes que

lhe sdo atribuidas. Em virtude da importincia da atiyida@e lf“l;l_ly_l_glr n_::l :Sli;l:llt:;
ragdo_do_modelado terrestre, a andlise do perfil longitudmalt: Eem;as idéias X
Taizes na Geomorfologia. Torna-se oportuno retragar a evo ugt?o s idéias
ngato do perfil longitudinal, distingu_lr}dq a fgsg pioneira, a1 fase a;l: teo;ia
abordagem sistémica e a teoria do e.:qulhbno dmgml‘coﬂ, a al; 1(:.514;::10daS teoria
probabilistica ao sistema canal ﬂuv1?1 e as contnbmg'cv;es d.rie aciona R
descrigio matematica do perfil longitudinal. Em relag;ao~ reta con}tos 4éias
sobre o perfil longitudinal desenvolveram-s.e diversas nogOes € cgncte ° - ¢ ujlo
teores merecem ser analisados. Dessa maneira, na segunda parte des E::l ? Hve,
iremos destacar como questdes correlatas o nivel de base, as rupturas de deciive,
a erosdo regressiva e a morfogénese do perfil.

4.1 EVOLUC:\O DAS IDEIAS SOBRE O PERFIL LONGITUDINAL

4.1.1 Contribuigdes pioneiras sobre o perfil longitudinal

A historia das observagGes sobre o perfil longitudinal de rios remoyta1 dg
século XVI, quando Galileu Galilei considerou_ que a figura mais fsz‘?:av:mao
escoamento 1egular da dgua em um canal devia ser uma curva cosl;l X sobi:e 20
céu, possuindo a forma de um quarto de circulo. Citagoes esp;: s sobre e
balhos dos variados pesquisadores sdo encontradas em quase todos
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geomorfologicos e em numerosos artigos. Entretanto, dois dentre eles surgem
como as fontes mais importantes. Por ocasido do Congresso Internacional de
Geografia, realizado em 1925 na cidade do Cairo, Henri Baulig apresentou con-
tribui¢do abordando a histéria e a critica da nogdo do “perfil de equilibrio”,
trabalho que foi reeditado em 1950, com numerosas notas complementares
(Baulig, 1950). Outra contribuigdo significativa para se consultar sobre os con-
ceitos emitidos pelos antigos pesquisadores é a obra sobre The history of the
- study of landforms, redigida por Chorley, Beckinsale e Dunn, cujos dois pri-
meiros volumes foram publicados em 1964 e 1972, respectivamente.
As primeiras consideragdes concatenadas a proposito da hidraulica fluvial
e do perfil longitudinal dos cursos de dgua foram expostas pelos engenheiros
italianos, quando dos trabathos sobre a utilizagdo das dguas na planicie do rio Po.
Dentre eles, em 1697, ao redigir a obra Dellz natura dei fiumi, Guglielmini

enunciou algumas proposi¢Bes fundamentais, que foram sumariadas por Baulig
(1950, p. 43) da seguinte forma:

a) os cursos de dgua modificam a forma de seu leito, por erosdo ou por
deposi¢io, de tal modo que finalmente haja equilibrio entre a forca e a
resisténcia;

b) a declividade variard em fun¢do inversa da velocidade;

¢} a declividade variard em razdo da resisténcia do leito: ela serd tanto mais

fraca quanto os materiais constituintes do leito forem mais finos e oferecerem
menor resisténcia ao transporte;

d) a declividade variard em razdo inversa do débito ordindrio do curso de
dgua; ;

€) 0s cursos de dgua escoando sobre um leito mévil tenderdo a modificar
esse leito de maneira a lhe dar uma forma concava para o céu.

Em 1797, na obra Essai sur la théorie des torrents et des riviéres, Fabre
observou que o “equilibrio se estabelece entre a a¢do da corrente e a resisténcia
dos materiais do fundo”. Diversos fatores exercem influéncia nesse equilibrio,
€, a propdsito, é Gtil transcrever as idéias de Fabre, conforme foram expostas
por Baulig (1950, pp. 52-53), que de entremeio coloca algumas observagdes
pessoais (os trechos entre aspas reproduzem as idéias de Fabre).

O equilibrio ¢ fungio:

1. do débito: “A forga de equilfbrio das correntes exprime-se pelo volume
de equilibrio (volume de dgua) muitiplicado pela velocidade média™. Mas, como
a velocidade € fungdo da declividade, “a forga da corrente que atua sobre o
fundo, ou a forga de equilibrio, é representada pelo referido volume multipli-
cado por uma fun¢do qualquer da declividade”, qualquer porque “a fung¢do nio
¢ simples nem constante”;

2. da resisténcig do fundo: “Para que o leito de um rio apresente uma
consisténcia [seja estdvel], é preciso que os materiais do fundo se encontrem em
equilibrio com a agdo das dguas”. A resisténcia dos materiais do fundo é
proporcional 4 sua grosseria. Portanto, “sendo constante o volume de agua, a
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declividade aumentard ou diminuird com a grosser}a dos materiais do fupdg”;
cinrocamente, “‘sendo constante o volume de dgua, o grau }ie grosseria ?,S
- Ierigis do fundo aumentard com a declividade do rio ... e diminuira cor_nlela .
g?:zdo constante o grau de grosseri’a d(’)!s ‘{nateriais do f_undot, ad;l?frlrll;uizcrlﬁ
diminuird se aumentar o volume de dgua”. Portaptg, n,a,.]usan e
fluéncia, haverd diminui¢ao na dechvndadfa dAo rio ;’)nnmpa} ; ot )
3. das dimensdes do leito: A resisténcia & Propor{:lonal a0 cgn orno
[perimetro timido], enquantd o volgme ¢ Rroporcmn_al a superficie da s:g;;as,
isto ¢, ao quadrado do contorno [isto s0 ¢ ver_dz_xdelro se se go}mp?;a arsng o
geometricamente semelhantes). Portanto,_ ‘a declividade dllmmulra at jus nte da
confluéncia de dois rios”. Mas “a declividade de um rio aumep]ara giro :
confluéncia de uma torrente”, porque a torrente‘ traz Inm’to maten.:} gross ro e
relativamente pouca dgua. “A declividade dos rios ndo ¢ mais uni dc;rrr_ne cim 2
velocidade; ela & ... por ressaltos”. “Os e?»treltamentos_ do leltof gn‘;ué 2
declividade”. “Se hd estreitamento deo lelto‘ de um rio, a profundida eum
corrosdo serd tanto maior quanto o rio for ma’li eitrelto‘ . Inv:larsalmente,l se .
rio é muito largo, a sua declividade aumentara™; "“um ric muito largo elevara

ot o,
= lelfd’a forma do leito: “O equilibrio exige depressdes eﬁsoleiras:\ qge
destroem a maior parte da velocidade adqujrlda pela ::u:elerag;aofdafi .a(lig\zlis d:
superficie”. “A profundidade das depressogs Eiepgnde da pro u(n; ida c g
corrente ¢ do grau de declividade™, “A. distancia entre uma depress o¢
outra serd, considerando iguais as outras coisas, tanto menor ou maior quan
declividade for mais ou menos considerdvel™. “A distincia das depressbes segue
a razdo inversa da declividade™. ‘ ’

Em conseqiiéncia, “o fundo do leito formard uma curva que se elevarta filn;
dire¢fio da nascente™; “a origem da torrente aProm_ma’r-_se-a continuamente o
topo da montanha”. “A curva do leito serd assintotica, porque para q
a declividade se torne nula é preciso que a resisténcia se torne nula ou que o
volume se torne infinito, o que ndo é possivgl“. “Quando o leito se pro](’)’r‘lga no
mar [sob a forma de delta], o fundo do leito situado a montante se elevard™. J

Em 1841, quando da publicagio dg ?b_ra Etude sur les zjorrgntfal es
Hautes-Alpes, que se tornou cldssica na histéria da geomgrfolotgla . uvnm,ai(s)
engenheiro francés Alexandre Surell reencontrou as proposicoes dun arm:lsma_
propostas anteriormente pelos engenheiros italianos. Considerando os e“leito
mentos adquiridos nos estudos sobre as torrentes, Surell obse'rvm_l qllle’HOA o
do cone de dejecdo, construido pela torrente, o perﬁl longitudina ¢ con(?VEI_
para o céu; nas torrentes extintas (aquelas nas quais o perfil esta 1§epdSld :
mente estabilizado), essa curva prolonga-se para monta}nte com“de((:1 Ml' ‘zriidz-
regularmente crescentes”. O referide autor acrescenta ainda que a dec f:udos
de-limite corresponde a um estado de equilibrio onde os materiais st o
continuam a ser carregados sem que haja entalhamento ou soerguimento
leito, ... e essa declividade-limite propaga-se da embo.cadura da tf?;rzrsiltltlet:‘f;l
dire¢@o da garganta™. A. Surell acreditava que a concavidade cl? per 1A I suavs
de trés regimes diferentes ao longo da extensdio do curso de dgua. A p |
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perior do rio era considerada como area de coleta de dgua e de erosdo, o que
implicava o entalhamento e regressao das cabeceiras dos rios. O trecho inferior
era drea de deposigiio, com predominincia da sedimentagdo. A porg¢do interme-

didria era uma transi¢do entre ambos, ¢ a combinag¢do das trés parcelas fluviais,

refletia na concavidade do perfil dos cursos de dgua. Da contribuicdo de Surell
resultou, portanto, o fato de costumeiramente se dividir 0 curso de dgua em
partes alta, média e baixa, assim como em considerar os processos de erosdo,
transporte e deposi¢do como os constituintes do ““trabalho dos rios”.

Em 1855, na obra Etudes sur les cours d'eau a fond mobile, o enge-
nheiro Cunit elaborou formulagZo matematica da “‘curva de regularizagio”,
considerada como funcdo do débito. Nesta perspectiva, quando o leito é movil,
aluvial, em toda a sua extensdo, ““a curva deve-se modificar com o regime fluvial
e, principalmente, se achatar com cada cheia”. Esta observagio levou o enge-
nheiro Dausse, em 1872, a considerar que o perfil longitudinal é essencialmente
a obra das grandes cheias (Baulig, 1950, p. 45).

No século XIX, a década dos setenta trouxe trés contribuicdes significa-
tivas. John W. Powell, em 1875, na obra Exploration of the Colorado River af
the West, conceituou de miodo explicito a nogdo de nivel de base, que se
configurou essencial para a compreensio do perfil longitudinal®?. Grove Karl
Gilbert, em 1877, na obra Reporr on the geology of the Henry Mountains,
além de claramente precisar a idéia de carga detritica dos cursos de dgua,
definindo inclusive as nog¢des de capacidade e de competéncia, introduz a
nog¢do de equilibrio (grade) através dos seguintes termos:

“Suponhamos que um rio, com débito constante, esteja sendo
abastecido com a quantidade de carga que seja capaz de transportar.
Por maior que seja a distancia, como a sua velocidade permanece cons-
tante, o rio ndo entalhard nem depositard, mas conservari imutavel o
equilibrio (grade)} de seu leito. Mas, se em seu progresso atingir um
lugar onde uma declividade menor do leito provoque diminui¢ic na
velocidade, sua capacidade para o transporte tornar-se-d menor que a
carga (que estd sendo transportada) e parte dela serd depositada. Ou,
se em seu progresso atingir um lugar onde uma declividade maior do
leito provoque um aumento na velocidade, a capacidade de transporte
tornar-se-d maior que a carga e haver4 corrasio do leito. Desta maneira,
rio que tenha suprimento de detritos igual a sua capacidade tende a
levantar as declividades mais suaves de seu leito e a entalhar as mais
Ingremes. Sua tendéncia é a de estabelecer um perfil (grade) indiviso,
uniforme.

(1) 5 nog¢do de nivel de base receberi abordagem especifica em item posterior, na
segunda parte deste capitulo.
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Suponhamos agora que um rio, apos ter obliterado todas as
desigualdades do perfil (grade) de seu leito, perca quase a totalidade de
sua carga. A sua velocidade por sua vez tornar-se-a acelerada ¢ a corra-
sfo vertical comegard em todo o trecho. Desde que o rio possua a
mesma declividade e conseqilentemente a mesma velocidade em todos os
pontos, a sua capacidade para a corrasio em qualquer lugar serd a
mesma. A taxa de corrasiio, todavia, dependeri do carater do seu leito,
variagdes essas que produzirdo desigualdades no perfil (grade). Porém,
desde que haja desigualdade no perfil havera desigualdade na veloci-
dade e desigualdade na capacidade para corrasio; nos lugares onde as
rochas resistentes produziram declividades, a capacidade para corrasao
serd aumentada. A diferencia¢do prosseguird até que a capacidade para
corrasio seja em todos os lugares proporcional a resisténcia, € ndo mais
além, isto é, até que haja um equilibrio de a¢io™ (Gilbert, 1877; 1970,
p. 106).

Considerando que a carga detritica atinge seu maximo na época das cheias,
conferindo ao rio maior poder de corrasao, Gilbert observou que ‘“‘em muitos
rios, é o estagio das cheias que determina a ajustagem (grade) do canal”. Ao
tratar do relacionamento entre a declividade e o volume de agua, assinala que
“quando ¢ alcangado um equilibrio de a¢d@io, a declividade do rio principal serd
menor que a declividade dos cursos confluentes” e ‘“‘a declividade dos pequenos
rios é maior que a dos grandes rios”’, chegando a concluir que, sendo iguais os
demais fatores, “‘a declividade apresenta relagdo inversa com a quantidade de
agua” (Gilbert, 1877; 1970, pp. 107-108). Como o débito aumenta em dire¢ao
de jusante, ha diminuigdo gradativa da declividade na mesma diregdo.

Idéias semelhantes foram expostas por Albert Heim, em 1878, na obra
Untersuchungen iiber den Mechanismus der Gebirgsbildung. Conforme Baulig
(1950, p. 45), Heim acrescenta idéia nova, observando que ““o débito do curso de
dgua pode variar no transcurso de sua evolugdo como, por exemplo, se a bacia se
ampliar pela erosdo regressiva. Nesse caso, haveri aumento do débito e, em
conseqiiéncia, a curva de equilibrio devera se aplainar”. Na literatura francésa, as
no¢des de nivel de base geral, niveis de base locais, Tegularizagao regressiva e de
“perfil de equilibrio” foram sistematizadas por G. de la Noe e Emm.de
Margerie, em 1888, na obra Les formes du terrain. Diversos autores germanicos
também trataram do assunto, no findar do século XIX, tais como A. Philippson
(1886, Ein Beitrag zur Erosionstheorie), F. von Richthoffen (1886, Fuhrer fur
Forschungsreisende) e Albrecht Penck (1889; 1894). A. Penck, em 1894, no
primeiro volume do livio Morphologie der Erdoberflache, julga que a curvado
perfil nio seja suscetivel de expressio matemitica rigorosa e considera que,
uma vez atingido o perfil de equilibrio, ““continua o trabalho de erosfo, pois o
curso de igua continua erodindo no curso superior, aluvionando no curso infe-
rior ¢ se limitando a uma agéo de transporte no curso médio” (conforme cita¢do
de Baulig, 1950, p. 46).
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4.1.2 Fase davisiana

Embora muitas idéias sobre as caracteristicas da forma e sobre os processos
atuantes no perfil longitudinal estivessem praticamente estabelecidas, para todos
os estudiosos, anteriormente mencicnados, a nog¢ao do perfil dos cursos de dgua
era valida em si mesma, representando um elemento isolado. Coube a William
Morris Davis o mérito de, utilizando do conceito estabelecido por Grove K.
Gilbert, integri-lo no contexto do ciclo de erosio, precisando a sua fungio no
tocante ao desenvolvimento das paisagens morfoldgicas. Sem ser o primeiro a
emprega-lo, W. M. Davis surge como o responsavel principal pela introducio do
termo grade na literatura geomorfolégica e, também, como o Unico responsivel
pela elaboragdo dedutiva do conceito, que serviu de ponto de partida para
volumoso e significativo debate na historia da geomorfologia.

Davis usou a palavra grade, pela primeira vez, em 1894, no artigo Physical
Geography as a university study. Posteriormente, a idéia de grade surge e
ressurge em numerosos pontos da extraordindria obra davisiana. FTodavia, dois de
seus artigos procuram focalizar especificamente o conceito de grade e as suas
implicagBes geomorfoldgicas, enquanto nos demais a nog¢do surge integrada na
descri¢io de aspectos morfologicos particulares. Os dois artigos referem-se ao
The geographical cycle, publicado em 1899, e Base-level, grade and peneplain,
publicado em 1902,

No artigo de 1902 encontram-se claramente expostos a nog¢do e o signifi-
cado atribuidos por Davis ao termo grade, da seguinte maneira:

“O balango entre erosdo e deposi¢do, atingido pelos rios maturos,
introduz um dos mais importantes problemas que é encontrado na
discussdo do ciclo geogrifico. O desenvolvimento desta condigio ba-
lanceada € ocasionada por mudangas na capacidade de um rio trabalhar,
e na quantidade de trabalho que o rio executa. As modificagBes con-
tinuardo até que as duas quantidades, inicialmente desiguais, alcancem
igualdade; entdo, o rio pode ser designado como estando equilibrado
(graded), ou ter alcangado a condigdo de equilibrio (grade). ... A idéia
de grade nido ¢ de simplicidade axiomadtica, como a idéia de nivel de ba-
se; o seu significado pode ser elaborado gradualmente 4 medida que seja
desenvolvido. Além do mais, um rio equilibrado (graded) naic mantém
um perfil constante, mas modifica sistematicamente o seu perfil con-
forme o progresso do ciclo.

Em primeiro lugar, deve-se notar que o termo grade ¢ uma
condi¢do do desenvolvimento dos rios, ¢ nfo uma superficie, estigio
ou forma para os quais sirva como um nome. Mas deve-se notar que as
condi¢Ges ajustadas (graded) persistemn através de toda a senilidade,
assim como na maturidade de um ciclo ininterrupto. Grade, signifi-
cando condi¢gdo ou balango, ndo deve ser confundida com a mesma
palavra usada com outro significado, isto é, o caso do perfil ou decli-
vidade do rio quando as condi¢Bes ajustadas sdo atingidas; para grade,
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significando perfil, varia em lugar e no tempo, enquanto grade, signifi-
cando balango, sempre implica uma igualdade entre duas quantidades.
Em suma, grade é uma condi¢do de balango essencial entre corrasio e
deposicdo, usualmente atingido pelos rios no estigio maturo de seu
desenvolvimento, quando as suas declividades foram devidamente enta-
Jhadas ou edificadas em rela¢io ao nivel de base de sua bacia™ (Davis,
1902, pp. 86-87; 1909, pp. 389-390).

Reforgando o conceito inicialmente proposto por Gilbert (1877, que o
utilizou no mesmo sentido em que os engenheiros ajustam, equilibram, o leito
das rodovias e ferrovias através de cortes e aterros, Davis (1902; 1909, p. 392)
considera gue “um rio ajusta seu curso por um processo de entalhamento e
aterro, até que um perfil uniforme seja desenvolvido, ao longo do qual o
transporte de sua carga seja o mais efetivamente realizado™.

No artigo de 1899, duas passagens assinalam o relacionamento entre o
débito, a carga detritica e o trabalho dos rios. Elas sdo:

“0 perfil do rioc ndo pode ser inferior, como 0s engenheiros co-
nhecem muito bem, a um certo minimo que é determinado pelo volume
e pela quantidade e textura dos detritos ou carga detritica. O volume
pode ser temporariamente considerado como constante, embora possa
ser facilmente mostrado que sofra mudangas importantes durante o
progresso de um ciclo normal. A carga detritica ¢ pequena no inicio ¢
rapidamente aumenta em quantidade e grosseria durante a juventude,
quando a regido estd sulcada por vertentes ingremes; continua a aumen-
tar em quantidade, mas provavelmente nio em grossemna, durante a
maturidade inferior; mas apds a maturidade plena, a carga detritica
continuamente diminui em quantidade e em grosseria da textura, e
durante a senilidade, a pequena quantidade de carga carregada deve ser
composta de textura muito fina ou ser levada em solugdo™ (Davis,
1899; 1909, p. 257).

“Se acompanharmos um jovem rio conseqilente de ponta a ponta,
podemos imagind-lo como aprofundando o seu vale em todos os lugares,
com excecdo da foz. O entalhamento do vale processar-se-i de modo
mais rdpido em algum ponto, provavelmente nas vizinhangas das cabe-
ceiras que nas da foz. Acima desse ponto, o rio terd aumentado a sua
declividade: abaixo, diminuida. Consideremos a parte a montante do
ponto de entalhamento mais ripido como sendo denominada de Eabg-
ceiras, enquanto a parte de jusante é a do baixo curso. Em conseqﬁencu}
das mudangas que sistematicamente ocorrem, o baixo curso do rio tera
diminuidas a velocidade e a declividade e aumentada a sua carga
detritica, isto é, a sua habilidade em trabalhar tornar-se-a menor, en-
guanto o trabalho a ser executado estard se tornando maior. O excesso
original da habilidade sobre o trabalho ird ser corrigido com o decorrer
do tempo, e quando for atingida uma igualdade entre essas duas quan-
tidades, o rio estard equilibrado (graded). Quando as condi¢bes de
equilibrio forem atingidas, as modifica¢des no perfil sé6 ocorrerao se

N
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houver mudancas na relagdo entre volume e carga detritica; ¢ mudangas
deste tipo s@o muito lentas’ (Davis, 1839; 1909, p. 258).

As condi¢gBes de equilibrio sfo alcangadas de maneira progressiva no
decorrer do ciclo de erosio, estendendo-se pouco a pouco a partir da desembo-
cadura. Por outro lado, o perfil de equilibric nio permanece imuiavel, sofre
mudangas no transcurso das fases ciclicas. Uma vez atingido o perfil- de equilibrio,
os rios exercem uma fung¢do controladora sobre a evolugdo das vertentes. As
seguintes passagens esclarecem as concepgdes de W. M. Davis sobre esses assuntos:

“Em uma massa continental de textura homogénea, as condi¢des
equilibradas seriam primeiramente atingidas na desembocadura e, entdo,
avangariam retrogredindo para montante. Quando os rios principais
estdo equilibrados, a maturidade inferior foi atingida; quando as pe-
quenas cabeceiras e os rios laterais também estdio equilibrados, a
maturidade estd muito avanc¢ada; e quando até os canais temporarios
também estiverem equilibrados, entfo atingiu-se a senilidade. Em uma
massa continental de textura heterogénea, os rios serdo divididos em
secOes pelos trechos de rochas frageis e resistentes que atravessam; cada
se¢do de rocha fragil estara, no devido tempo, equilibrada em relagio
ao trecho de rocha resistente localizado a jusante, e o rio consistira de
alternancias entre trechos calmos e trechos com cachoeiras e rdpidos. As
menos resistentes entre as rochas duras serdo lentamente entalhadas até
atingirem o equilibrio, em relagd@o as mais resistentes; entdo, os ripidos
diminuirdo em nimero, e somente aqueles localizados em rochas muito
resistentes sobreviverdo. Todavia, até estes irdo desvanecer com o tem-
po, e as condi¢Ses equilibradas estender-se-do da foz até as nascentes.

A declividade que é adotada quando é assumido o perfil de equilibrio
varia inversamente com o© volume; em conseqiiéncia, os rios retém
cabeceiras ingremes por tempo muito mais longo apds que seus baixos
cursos hajam sido entalhados em relacdo ao nivel de base; masna
senilidade até as cabeceiras deverdo ter declividades suaves e velocidade
moderada, livie de qualquer aspecto torrencial. O denominado *rio
normal’, com cabeceiras torrenciais e baixo e médio curso equilibrados,
é, portanto, simplesmente um rio maturamente desenvolvide. Um rio
jovemn pode normalmente ter cachoeiras até em seu baixo curso, ¢ um
rio senil deve ser livre de qualquer movimento rapido até proximo de
suas nascentes” (Davis, 1899; 1909, p. 258-259).

“Quando um rio atingiu o equilibrio inicial, o seu canal ndo esta
no nivel minimo e (0 rio) ndo atingiu a base de seu trabalho erosivo.
Em virtude das continuas, embora lentas, varia¢gGes do volume e da car-
ga detritica através do ciclo normal, a condigiio balanceada de qualquer
rio pode ser mantida somente por uma continua, embora pequena, mu-
danga no perfil do rio, e portanto a capacidade de trabalhar ¢ o
trabalho a ser executado devem sempre se conservar iguais. Pode-se
imaginar que modificagGes deste tipo seriam perceptiveis, e que have-
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ram diferencas ocasionais de um rio em relagdo as condigdes de
equilibrio; mas tal nfo € o caso, porque a’mudanga no valor de
qualquer varidvel em uma unidade de tempo ¢ somente regresentada
por uma quantidade de segunda ordem, por uma diferencial de seu
valor total. Uma vez equilibrado, o rioc nunca saird perceptivelmente
das condi¢des equilibradas a2 medida que o avango normal do ciclp
ndo seja perturbado. O perfil de um rio deve necessa_riamente ser mais
ingreme ao atingir o equilibrio na maturidade inferior, quando abun-
dante carga detritica e recebida das vertentes escarpadas e das cabe:-
ceiras ativas, do que na senilidade, quando as vertentes forem rebai-
xadas em relagio ao nivel e quando até as cabeceiras serdo fracas e
lentas. Em conseqiiéncia, como um rio equilibrado possui perfis de
declividades variadas em suas diferentes partes em qualquer tempo,
também o perfil de qualquer parte do rio devera variar em tempos di-
ferentes nos sucessivos estigios do ciclo” (Davis, 1902; 1909, p. 398).

““Até que a superficie imagindria seja realizada, e torna-se dific-il
tentar concebé-la para que o controle dos processos erosivos esteja
relacionado, torna-se melhor representi-la pelo esqueleto visivel da
superficie que é visto nos rios equilibrados do que pela .prép‘ria_su-
perficie. E sempre com referéncia ao curso equilibrado do rio principal
que os rios laterais estardo equilibrados; é com referéncia a todos os
rios equilibrados que os perfis dos interflivios estardo equilibrados’
(Davis, 1902; 1909, p. 402).

As constantes referéncias ao texto redigido por W. M. Davis sao explicadas
pelaimportdncia que as suas idéias tiveram na pesquisa ¢ no efsino da Geomorfo-
logia. Entre as citagGes had diversas superposi¢des e repeti¢cdes, fato que comu-
mente é notado nos trabalhos desse eminente geomorfologo, mas as concepgOes
fundamentais sobre o perfil de equilibrio podem ser sumariadas como sendo:

1. o equilibrio é a condi¢do balanceada de um ric maturo ou_senﬂ. O
balanco se realiza entre a capacidade de um rio trabzf.lhaf ea quantldadti de
trabalho que o rio executa, sendo expressa pela equlv:alenma entre erosao e
deposi¢do (no contexto davisiano, a capacidade de um rio trabalhar significa a
capacidade para transportar e para entalhar, enquanto o tra})alho ex_ecutado se
relaciona com o transporte da carga detritica que lhe € fornecida e com
a ultrapassagem sobre as forgas de resisténcia exercidas pel_o le¥to e rnargens).;

2. o perfil do rio equilibrado é o perfil de equilibrio, que permite ©
transporte mais efetivo da carga detritica; .

3. desde que seja atingida a condigdo de equilibrio, o p:erﬁl pode ser
alterado somente por mudangas na relagio entre o volume de dgua e a carga
detritica; tal mudanga, ocorrendo lentamente, é viavel no transcurso do ciclo
normal; _

4. a carga detritica aumenta em quantidade e em grosseria durante a
juventude, em quantidade mas provavelmente ndo em grossena_durante a matu-
ridade, e apds a maturidade plena diminui tanto em quantidade como em
grosseria;
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5. o equilibrio estabelece-se primeiramente nos trechos de jusante, onde
o aprofundamento dos vales promove a redugdo dos gradientes desses trechos,
em relagdo ao nivel de base, eventualmente, até que seja compensado o excesso
de capacidade do ric em trabalhar.

Apods a estruturagdo realizada por W. M. Davis, o tema surgiu como estando
completo e devidamente esclarecido. Praticamente, até 1940, quase nada foi
publicado sobre o assunto, excetuando-se o trabalho de Baulig, em 1925, que
apresentou a histoéria e expds andlise critica sobre a nogdo do perfil de equi-
librio, ¢ os de Jones (1924} e Green (1934).

Em 1940, Jovanovic apresentou tratamento geométrico do perfil longi-
tudinal levando em conta a atuagdao dos seguintes fatores: débito, nivel de base,
estrutura geolégica do leito, vegetacio e durag¢do temporal da atuagio desses
fatores. Considerando o débito como o fator principal, Jovanovic procurou
determinar o perfil de equilibrio ideal, onde “toda a energia do rio seja utili-
zada somente para o escoamento da Agua’. A resisténcia minima é indicada
pelo maior valor do raio hidrdulico ¢ pelo menor valor da rugosidade. Compa-
rando os pontos correspondentes de diversos rios e verificando-se os valores
dos perfis reais com os do perfil calculado, Jovanovic explica as diferencas em
fungdo das influéncias exercidas pelos demais fatores. Assim, o ‘‘perfil de
débito é obtido regularizando-se o perfil real de tal maneira que o indice de
declividade permanega constante sobre todo o curso, isto é, que a declividade
decresga conforme uma lei simples, da nascente até a embocadura”.

Cumpre esclarecer que Jovanovic considera como pontos correspondentes
de dois ou mais perfis aqueles que ocupam posigdes homologas, por exempla,
na metade, na quarta parte, na décima parte, no perfil longitudinal. Em sua
anilise critica, Charles Peguy (1943) observa que *“‘pontos correspondentes
sdo aqueles que se encontram a igual distdncia absoluta da nascente, corres-
pondendo a uma mesma superficie da bacia de drenagem, ou melhor, ac mesmo
débito”. A restricdo proposta por Peguy € interessante, e considero o critério
do débito como o melhor. Todavia, deve-se lhe acrescentar a nogio de fre-
quéncia ¢ magnitude dos débitos, assim como considerar outras variaveis impli-
cadas na geometria hidraulica, principalmente a carga detritica. Dessa maneira,
considerando as implicagBes ligadas com a geometria hidraulica, os pontos
correspondentes em rochas aluviais devem apresentar formas de canais similares,
para os débitos de margens plenas.

Outra deficiéncia apontada no trabalho de Jovanovic, por seus criticos
(Peguy, 1943; Pardé, 1944, 1945; Lewis, 1947 e Baulig, 1950), reside em ngo
considerar os aspectos da carga detritica. Por exemplo, como nenhum rio possui
carga absolutamente nula e como o leito se modifica constantemente por
erosdo, deposicdo e transporte, Baulig (1950, p. 70) observa *‘que o rio ideal de
Jovanovic nao é um rio, pois falta-lhe uma propriedade essencial, que é a de

manter em seu equilibrio a carga que transporta, aumentando-na por erosio ou
reduzindo-na por deposigdo”,
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Kesseli (1940) criticou longamente a r}qgﬁo de eq\,}illb{tlo i\;vug, n;asaz;
argumentagao repousa na concepgao estdtica do eq_ullfbno. ordando s
suz:l dicSes de ajustagem, Kesseli expde diversas afirma!g,oes que caracten?am
coas jidéias, observando que “como o débito, a velocgiade_ ?, 08 o:tgtros iEOI?:
3110 sao rig,orosamente constantes, nao pode haver equ1_11'bno ;... ‘tacons a(;lc
rc;a débito é uma das numerosas condigBes de eqlfl].fbno,‘ e o pel;'gl adz-:Pta oa
dot rminado débito nidoc pode convir a outro débito diferente™; ... O‘Si’tl;lc')s
rod a 75 ... tnd de haver equilibrio
i dem ser neutros”; ... "'nao po
em ou depositam, nao po _
e;rc:dnenhum momento da vida de um rio, em todo o curso, nem me;mo ”sob;z
fnn trecho longo™. Percebe-se que Kesseli define o eql}ﬂﬂ}r;c:v em fung?—g o
a em vez de fazé-lo em funca
nao deve apresentar rupturas, ' b g
perfll, I d iti da velocidade das dguas, ou da
enci rga detritica, da
éncia de transporte, da carga :
teﬁltdéncia para entalhar ou depositar. Por esses motnlfos, Dtduy (1366, tpe.nzhilz
ica i é limitada, embora
i - o proposta por Kesseli é , el e
nsidera que a redefinica .
fgntagem de ser operacional, e oferece pouca validade para a introdugdo dos
incipios hidroléogicos. o . o
P lC))utml contribuicdo que se tornou cldssica na literatura gegmorfqlogit?a éo
trabalho de J. H. Mackin (1948), que procurou esclarecer, anahsgr, modi 1.cadrje
arma Ge i i ici iderando como indis-
i & 6 tas nesse assunto. Consi
liar as nog¢des tedricas implici - ) < : inc
rﬁsével o conceito de equilibrio fluvial, apds uma analise de diversas definigdes,
redefine-o como: ’ e e aos &
. - rd . e
“Um rio equilibrado ¢ aquele no qual, durante um periodo desca; 2
declividade estd delicadamente ajustada para prover, com d desca (gie
disponivel ¢ com as caracteristicas prevalecentes no (_;anal, ave _((3101 a1
justamente requerida para transportar a carga f:letrlnca fc.)rlnefn_a pez
bacia de drenagem. O rio equilibrado é um ric em equilibrio; a zul
caracteristica basica estd no fato de que qualquer mudanga,dem qu 51’-
quer um dos fatores controlantes, causara um des!ocamentod o eql
brio em certa dire¢io que tenderd a absorver o8 efeitos da mudanga .

Para Mackin, o equilibrio necessariamente nio significa lilrtl)l .grageggg
muito alto ou muito baixo. Alguns rios podem estar em eql::l i -r(:ﬁa ,0 20
obstante, apresentar altas declividades. Como (_axemplo, do 1§q£‘de e o re
Shoshone, localizado a leste de Cody, em Wyorfung, com cti:c :;rl e I e
aproximadamente 6 cm por quildmetro, como rio eql_,uhbra odea gem o d(;
Inversamente, como rio equilibrado mas de baixo gradiente, cxtzial-f.e 0 ex Apex o
rio Illinois, com declividade de aproximadamente 3 ¢m por qu orélet;,cl:(.)cos cgm
cagdo dada por Mackin assinala que o rio Shos_hor}e de\ze transpor arel cos cort
didgmetros de 20 a 30 cm, enquanto © 1'iodlllmol_sl es;asglrfer;sportan op P
: i escala granulométrica das argilas .
menteEs:i l;r:ln?;i?;, Macki%l considera a poténcia de transporte como :epeig:
dendo da velocidade, e a velocidade como dependendo da dechvidade. ve 1
cidade considerada relaciona-se com a velocidade média da se¢do tlrans.lv::lr:; é
enquanto a declividade pode ser consideradz’i como a denuncu}ada peS fe?erido
de inundagdo ou pelo nivel da dgua no estiglo de margens plenas.



104 GEOMORFOLOGIA FLUVIAL

autor também observa que o simples aumento do débito em direcdo de jusante
possibilita a diminui¢do da declividade, pois as mudangas na forma do canal
reduzem a frigdo.

Em geral, os cursos de dgua principais apresentam decréscimo gradual da
declividade em dire¢do de jusante. Todavia, esse decréscimo nio é constante e
toda confluéncia com afluente importante pode ocasionar modificagbes na
declividade, em virtude da quantidade e do calibre da carga detritica fornecida
pelo afluente ao rio principal. Por essa razdo, Mackin (1948) considera que:

"o perfil longitudinal de um rio equilibrado pode ser suposto como
sendo formado por numerosos segmentos, cada um diferindo dos seus
contiguos, mas todos constituindo partes estreitamente relacionadas
de um sistema. Cada segmento possui a declividade que providencia a
velocidade necessdria para transportar toda a carga que lhe é fornecida
pelo setor de montante, e esta declividade serd mantida sem alteracdo
enquanto permanecerem constantes as condi¢Ses controladoras. O per-
fil equilibrado é um declive de transporte, ndo sendo diretamente

influenciado nem pelo poder corrasivo do rio nem pela resisténcia do
substrato rochoso i corrasdo™.

Com a publicagdo dos trabalhos de Mackin (1948) e de Baulig (1950)
pode-se afirmar que houve um coroamento da fase ligada com a teoria davisiana
sobre o tema do perfil longitudinal dos cursos de dgua. Na metade do século XX
podia-se relacionar as seguintes idéias e conceitos principais como representando
o estado do conhecimento:

1. a nog@o de equilibrio aplica-se ao trabalho fluvial, sendo que a declivi-
dade em cada local refletird o balango entre as forgas de entalhamento e de
deposi¢do, caracterizando-se como o declive apto a transportar a carga que
lhe ¢ fornecida de montante. O rio equilibrado nio entalha nem deposita, sendo
mero agente transportador.

2. todo e qualquer perfil longitudinal de cursos de dgua assinala equilibrio
provisorio, modificivel no transcorrer do tempo, pois o perfil de equilibrio
definitivo, ou ideal, é nog¢do limite e simples concepgio mental;

3. o equilibrio propaga-se de maneira progressiva, a partir do nivel de
base. Os setores localizados a jusante sdo os primeiros a alcangarem o perfil de
equilibrio, enquanto os proximos das cabeceiras serio os Gltimos. A erosdo
regressiva constitui o processo responsdvel por essa expansio remontante;

4. o perfil de equilibrio é alcangado quando se realiza a ajustagem entre o
débito, velocidade e carga detritica. Havendo aumento gradual do débito em
direcdo de jusante, hd diminuigio gradativa na declividade do perfil. A declivi-
dade cada vez menor vai influir diretamente na velocidade das aguas, considerada
esta como fungido do declive e a Unica que o ric pode modificar diretamente.
Com a diminuig@o da declividade e da velocidade, hi diminui¢do da competéncia
e, em conseqiiéncia, da granulometria dos sedimentos componentes da carga do
leito. Dessa maneira, através da deposi¢do e do entalhamento o perfil controla a
velocidade necessdria para efetuar o transporte da carga detritica;
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5. a granulometria da carga detritica fomecida aos cursos de aguaﬂpel?
bacia de drenagem vai se alterande com o transcorrer dlodmclo de:dtzl;z;a(;)(;g
i i jo das vertentes. Por outro lado, consi
medida que ocorre a suavizagido d : R do o
controle exercido pelo perfil longitudinal sobre a e\to!ugao dasdveréen;ezésv{)l‘
baixo curso que as vertentes primeiro atingem o_estaglo avanga 01 e te' Lol
vimento e onde, portanto, ha fornecimento de sedimentos ge granu om(:ﬁr:l:enmé
a i se
s lu¢do das paisagens e das bacias, os
Através desse esquema de evo ns e das _ S
fornecidos pela bacia de drenagem apresentam diminuigdo granuloméirica cons
j te;
tante de montante para jusante; _ i .
6. o perfil longitudinal nio precisa ser sempre uma curva concava rec%lfjil:;
Conforme a carga detritica e o débito, cada tributario pode ocasionar mco‘;den
6es e mudangas no perfil longitudinal do rio prmmpal. Dessa maneira, e-lticas
giam-se condi¢tes para a existéncia de segmentos diversos, com caracteris
i fil de equilibrio;
diferentes, expressando o per
7 h,é solidariedade intrinseca entre todos os pontos do perﬁl._l?grdoutr<z
lado, com excecdo do nivel de base, considerado como de estabilidade po
? - > - ~— . - = .
{ s demais niveis sfo variaveis; _
ongo periodo de tempo, todos o v
fone g o perfil de equilibric estabelece-se em funcgio da‘s gran(;es tih:;zcllsaz
quando o rio atinge O seu maior poder de abrasio em virtude da ele

carga detritica que lhe é fornecida.

4.1.3 Abordagem sistémica e a teoria do equilibrio dinamico

A teoria dos sistemas foi inicialmente introduzida na G?omorfologlg.pe:;;s
trabalhos de Arthur N. Strahler (t: ?:30; 19ff52)E senc}:’opg;i?ng;ie;:e cl::n slﬁltar’
i iscutida em vasta bibliogratia (a pr 2, - : a
2m£lr2dzeecﬁlorley e Kennedy, 1971). Noydecorrer da decad_a (_iosf Cmﬁ;fx?t%
enquanto se criavam condig¢des para a difusio da abordagem s1s:emlrci,m < expli:
Hack, em suas pesquisas na regiao _apalachez_ma, procurava ‘es._tru urze i ex Pl
cagdo geral para o desenvolvimento das paisagens mor_fologulzas, qu e
caminho alternativo em vista da predommangla exercida pela teoria 66;
Através de vdrias comunicagGes, esse pesqms_ador apresentou as cpnczl;_)lg;c:k
basicas ¢ os delineamentos da denomigngg; teoria do equilibrio dinamico .

; ; : Hack e Goodlett, 1 .
1957,1%32‘2,339?2;1138 ligades com a Geomorfologia Fluvial_, couPe aobdo perf‘:
longitudinal a primazia de ser o primeiro a merecer dl.scusss:?ag S0 éj—i tI:JOde
perspectiva analitica. Endereca-se a W. E. H qgﬂ1ng(l957a, 1‘9 A )oian;emas °
ter apresentado exposi¢do geral da aplicabilidade ‘da _teolna oS S
propésito dos processos e da morfologia do perfil longitudinal. B o des na

Para Culling, os rios regularizados (graded streams)’ sao entidade a
dimensdo espacial ¢ funcionam como sistemas abert(?s passiveis de atmtgtrer:les
estado constante (sready state). Em vista da quantidade de fatores.a t_:a:l a,
uma primeira preocupac¢io € distinguir e escolher a componente principal,
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responsdvel maior e em fungiao da qual se processa a ajustagem do sisterma. A esse
proposito, o referido autor observa o seguinte:

“embora uma teoria completamente satisfatoria sobre a erosdo e ajus-
tagem fluvial tenha que considerar todas as varidveis componentes, o
estado quase-estaciondrio pode ser définido em termos da componente
predominante. A componente selecionada para a defini¢do do sistema
aberto dos rios equilibrados (graded) € a carga mévil do leito, ... que
é geomorfologicamente a mais importante. Ela encontra-se intimamente
relacionada com a componente movil (declividade do leito) e, portanto,
com qualquer mecanismo auto-regulador que o sistema possa ter,
sendo que a influéncia de qualquer mudanca na carga do leito é detec-
tavel, em ultima instancia, no perfil fluvial” (Culling, 1957a, p. 260).

Na caracterizag@o do estado estaciondrio ou constante (steady state), pres-
supde-se que a massa das particulas enirando em determinado trecho do canal,
em certa unidade de tempo, € igual a massa das particulas que sdo retiradas.
Com base nesta formulagao, Culling desenvolve consideragdes sobre os diversos
estados observando que:

“nos estados ndo estaciondrios hd discrepdncias entre as quantidades
de materiais entrando e saindo do segmento, seja porque parte da
carga fornecida é depositada ou porque maior quantidade de material é
retirado do leito do rfio que a quantidade depositada. Em ambos os
casos, o perfil do leito do rio se modificard na dire¢do que tenderd
compensar a discrepidncia, cuja teéndéncia é ser zero ¢com o decorrer
do tempo. Deve-se notar que no caso de estado constante nido desa-
parece a demanda de energia por parte da carga do leito, mas que a
abrasic que ocorre internamente no segmento diminui o calibre dos
detritos e ocasiona, portanto, mudancas na demanda de energia por
parte das particulas da carga do leito. A fim de manter o estado esta-
cionario, em qualquer extensio do curso de dgua, a energia disponivel
para suportar a carga do leito diminuird em dire¢io de jusante e esta
modificagdo é efetuada por um decréscimo na declividade™.

“Havendo tempo suficiente.e ambiente razoavelmente constante,
o rio regularizado tende ao estado estaciondrio, no qual o declive é
ajustado para providenciar a velocidade suficiente para transportar para
fora de qualquer segmento a quantidade de carga detritica equivalente

a que lhe for introduzida pelé segmento de montante” (Culling,
1957a, p. 261).

A forma adotada pelo perfil dos rios equilibrados depende inteiramente da
taxa de energia, do fluxo de material e da natureza do sistema. Enquanto nio
houver equilibrio entre os materiais entrando e saindo, o segmento fluvial
funcionard de maneira ndo estacioniria. As modificagBes ambientais externas
ao sistema fluvial repercutirdo nas caracteristicas ¢ na forma do perfil; se essas
modifica¢gBes ocorrerem dentro de proporgSes negligencidveis, o rio absorvera
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tais alteragdes e ndo haverd modificagdes no perfil; se houver .mudang:as am-
bientais que ultrapassem os limites de absor¢do, o perfil passard por fase nao
estaciondria e a sua forma se reajustari em fun¢do do equilibrio condizente com
as novas condi¢des. Dessa maneira, como lembra Culling (1957a, p. 262),
«respondendo a mudangas continuas tanto das condigdes externas como das
fronteiras do sistema, o rio continuamente reajustara o pe‘rﬁl longltuc'iu}al. _'A
ampliagdo do conceito de equilibrio (grade), a fim de mc}uu o caso movil ndo
estacionario, envolve uma mudancga na énfase a ser considerada, que passa da
estabilidade do perfil fluvial para a propriedade mais geral da contim.ndade da
forma do perfil, como a propricdade caracteristica do segmento fluvial equili-

brado™. ) ) )
Por outro lado, como sistema aberto, o perfil longitudinal também apre-

senta a caracteristica de equifinalidade, “pois o perfil de um rio ajustado serd
fundamentalmente similar a de qualquer outro rio ajustado” (Culling, 1957a,
p. 262). Explica-se essa correspondéncia porque a forma do perfil depem:*ne da
natureza do sistema e, qualquer que sejam as diferencas iniciais entre 0s varlado§
cursos de dgua, sob as mesmas condi¢Ges ambientais, a ajustagem se processara
de modo semelhante, desenvolvendo formas similares como respostas a atuagao
de processos morfogenéticos de mesma categoria. B

O conceito de que os rios tendem a ajustar as declividades do perfil,
conforme a descarga e de acordo com as caracteristicas do mateﬁal rochos-o
componente do canal, permite inferir que o decréscimo da d?ch\flc!ade dos canais
fluviais ocorre de maneira especifica conforme o controle litologico. Todavia, o
valor da declividade do canal em determinada distancia a partir da divisa da
bacia de drenagem, na cabeceira do curso de dgua, é muito diferente para
variadas espécies de materiais. Para determinado débito, os rios que escoam em
rochas resistentes i meteorizacdo possuirdo gradientes mais ingremes que OS
rdos escoando em rochas frigeis. Por exemplo, na bacia do Shenandoah, na
distincia de uma milha (1,6 km), Hack (1957) observou que os canais nos
arenitos endurecidos possuem um gradiente de aproximadamente dez vezes © dos
canais esculpidos nos folhelhos. Como o sistema de drenagem reflete a trama da
topografia, a intera¢do entre os rios e os afloramentos litologicos deterr:mnam
a forma geral da paisagem. Nessas circunstincias, a amplitude topog_raﬁca,a
distincia vertical entre o topo da vertente e o fundo do vale de um rio adjacente,
é aproximadamente igual dentro de determinado tipo de rocha, mas difere ml_lito
de uma litologia para outra. Do mesmo modo, os perfis das vertentes variam
conforme o tipo litolégico. Dessas verificag8es, nota-se que as diferengas topo-
graficas entre afloramentos rochosos diferentes sio ‘“‘consequiéncias das dife-
rengas entre as formas dos perfis fluviais de tais dreas e entre as formas dos
interflavios” (Hack, 1965).

Refletindo o comportamento de sistemas abertos, o curso de dgua p_ode
atingir o equilibrio dindmico, no qual a importagao ¢ a exportagﬁ‘q fie energia €
matéria sdo equacionadas por meio de um ajustamento eéntre as variavels Compo-
nentes, expressando-se na forma ou geometria do sistema. Assim, o gradiente dos
canais fluviais é ajustado 4 quantidade de 4gua e de carga e a resisténcia do leito,
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de tal modo que o trabalho seja igual em todas as partes. Esse ajustamento &
conseguido devido a capacidade de auto-regulagdio, e como ha interdependéncia
entre os elementos de todo o sistema, qualquer alteragio que se processa em
um segmento fluvial serd paulatinamente comunicado aos demais elementos
fluviais, e a ajustagem que se processa tenderd absorver a mudanga produzida.

A difusdo da conseqiiéncia introduzida pela modifica¢fo inicial dependera
da sua intensidade e magnitude. Se for pequena, os segmentos préoximos rapi-
damente se ajustar-se-do e absorverio os efeitos; se for grande, a difusdo ira se
refletir em maior parcela da rede ou até em toda a rede da bacia de drenagem.
Nesta perspectiva, considera-se que como um membro do sistema pode influir
em todos os outros, cada um dos membros pode ser influenciado por qualquer
outro. Alguns autores consideram que o equilibrio ndo é alcangado de modo
global em um sistema que estd sofrendo continuas alteragdes, como é o caso do
canal fluvial. Ao longo do perfil de um curso de 4gua, as varidveis vdo se
ajustando ¢ se refletindo nas caracteristicas da geometria hidrdulica. A juncdo de
cada trecho vai compondo o canal fluvial, que funciona integrado desde que
seja mantida a continuidade e que sejam transportados os sedimentos. A desig-
na¢do de quase-equilibrio foi proposta para expressar essa situacdo, sendo que
trés relagdes fisicas devem ser satisfeitas no canal para exprimir as condig¢Ges
deste estado: 1. a de continuidade, na qual o débito sempre é o resultado da
drea do canal multiplicado pela velocidade; 2. a da relacdo hidriulica entre
velocidade, profundidade, declividade e rugosidade do canal; e 3. a da relagdo

hidrdulica entre a competéncia do rio e o transporte da carga detritica (Langbein
e Leopold, 1964, p. 787).

4.1.4 A teoria probabilfstica aplicada ac sistema canal fluvial

As consideragBes sobre a multiplicidade de fatores atuantes, sobre a diver-
sidade de respostas denunciando a ajustagem entre as varidveis, no estado esta-
ciondrio, e sobre o funcionamento dos sistemas geomorfolégicos foram condigdes
que permitiram a exposi¢ao da abordagem probabilistica na evolugio do mode-
lado terrestre. Luna B. Leopold e Walter B. Langbein, em 1962, foram os pri-
meiros a utilizar essa concep¢do na abordagem evolutiva das paisagens como um
todo, e no sistema canal fluvial em particular, empregando analogias simples
com a termmodindmica. Posteriormente, foi sendo cada vez mais utilizada e os
principios da teoria probabilistica encontram-se na base da aplicagdo de diversas
técnicas analiticas, em todos os trabalhos de simulag¢do ¢ no contexto interpre-
tativo realizado sobre fendmenos geomortologicos. Na andlise do perfil longitu-
dinal, trés aspectos merecem ser considerados: a complexidade do sistema canal

fluvial, o conceito de incerteza, a distribuicdo da energia ¢ o conceito de
entropia.
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4.1.4.1 As varidveis envolvidas no sistema canal fluvial

As observagdes demonstram que diversas vgriéveis estio _inte}'cionec't-adas
na estruturacdo do sistema canal fluvial. A medida que‘os t{;‘lbtl:ta'm;; (;.*e:;) ::'s
confluindo com o rio principal, observa-se 0 aurflento da aread a bacia " {ﬁgro
fica, do débito e do comprimento do canal..Asmm, aohlongo e r;u_a ex eAnaet;OS
canal do curso de dgua vai se ajustando a d1v_ersos~parametro’s. _ ais parim o

dem se alterar independentemente de mo@ﬁcaf;oes observiveis nos cursos
agua, relacionando-se com as condi¢es ambientais externas ou com as ftx;tlemaf
do canal fluvial, que exercem influéncias sobre as caracteristicas do perfil longi
tumnall\io imbito da bacia hidrografica, trés variaveis surgem como ‘mdependgntes
para o perfil longitudinal: a composigdo & a dlstnb!mgao espa(_;lal (ciios al£ ?iZi
mentos rochosos ou dos materiais do so}o, a quantidade e o tipo de xlnar; al
detritico extraido das vertentes ¢ fornecido aos cursos de 4gua, e o volum
gua que chega aos Tios atraves do escoamento superficial ou s_ubterfaneo. dont

No canal fluvial alguns fatores funcionam cc?mo variaveis semidependentes,
peis atuam afetando as caracteristicas do proprio _canal a0 mesmo temf})o que
sofrem influéncias ligadas a dinamica e 20s mecanismos d(?s proiess:ios uv:ffos:
Entre cles pode-se mencionar a resisténcia ao fluxo, que & fun;;lao a gr::]rj}smo
metria dos sedimentos, da topografia do .lelto ¢ da forma do_ cano, o mec;am mo
de transporte da carga detritica ¢ o tipo do canal_fluwa]. taman o dos
sedimentos também pode ser considerado como semgepend?nte porque, "
bora seja carga fornecida pelas vertentes, sofre alteragdes devido ao traniﬁggte
ao longo do curso de dgua. Os pardmetros que .sofrem mudanggs 1}1terr}a onte
ao canal, como resultado das influéncias e'xerc1das pelos dem.ens,f ugf‘,éog do
como respostas na ajustagem, sio a declividade, a largura, a profundida e :
velocidade. Essas sio varidveis dependentes. Entretanto, convem lembirar _quea
gradiente dos rios, nos trechos em que ¢ parcialmente c_ontrolado pelas variagGes
litologicas e estruturais, pode ser considerado como senut;lependergc:. 251, o

Em conjunto, conforme Leopold, Wolman e Miller (19 4, P "v;is-
perfil longitudinal ¢ dependente, sendo controlado pelas Sf—:gulntes_ rflna! ac;
débito, carga detritica fornecfi‘dada(clx t‘;.lanal(i talr_ngélh(;) dos detritos, resisténcia

idade, largura, profundidade e declividade. .
ﬂuxo,(;glg:;g:&(;s dgsen\’nflvidos sobre a geometrig hidraulica fomecergm mf?r—
magdes Uteis sobre o comportamento dessas varidveis, tant? em suas mo_djﬁcag:o;;
locais quanto longitudinais. Em virtude do aumento da 4rea de drenagem e !
ntmero de afluentes, é normal o fato de que os débitos cresgam em dlregazc‘;‘ e
jusante, principalmente nas regides amidas. Para a morfologia f%u\rla], o dtfis r::z
de maior significado é o do estigio de margens plenas, que esculpe e m::m1 2
forma do canal. Leopold, Wolman e Miller (1964, p. 25 1_) assinalam que z;lre agd
entre o débito de margens plenas (Qp) ¢ a drea da bacia de drenagem (A) pode
ser descrita pela equagio

Qb — AU,TS.
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Os referidos autores lembram que o valor do expoente pode variar entre 0,65 a
0,80, mas que o valor médio de maior aplicabilidade se situa em 0,70 ou 0,75.

A quantidade e o tipo de carga detritica fornecido aos cursos de dgua
estdo na dependéncia da composi¢do litolégica, da meteorizagdo e dos processos
morfogenéticos atuantes sobre as vertentes. Entretanto, no canal fluvial, as
observagBes tém demonstrado que a granulometria dos sedimentos vai dimi-
mnuindo em direcdo de jusante. O decréscimo no tamanho dos sedimentos repre-
senta diminui¢dc na competéncia do rie, cuja redug¢do € explicada pela diminui-
¢do na for¢a de cisalhamento (Leopold, 1953). A abrasdo e o selecionamento
sdo outros dois processos aventados para explicar a progressiva diminui¢do da

granulometria do material da carga do leito em dire¢do de jusante. Hack (1957,

p. 58) observou haver relacionamento consistente entre o tamanho mediano do
material detritico do leito do rio ¢ a declividade do canal, principalmente para
rios individuais ou grupos de rios classificados conforme a similitude geoldgica
de suas bacias. Este autor assinalou que a mudanga da declividade em dire¢do de
jusante estd ligada ao tamanho dos sedimentos, e quanto mais rapidamente

diminuir o tamanho do material do leito do rio mais cbncavo serd o perfil
longitudinal. ‘

Todas as varidaveis componentes da geometria do canal e da geometria do
fluxo interagem em suas transformag¢des alométricas ao longo do canal. Conside-
rando as ponderagBes apresentadas no capitulo sobre a geometria hidrdulica,
pode-se verificar que no canal fluvial, de montante para jusante, ha:

a) aumento do débito, da largura e da profundidade do canal, da veloci-
dade média das dguas, do raio hidriulico;

b) diminui¢io no tamanho dos sedimentos, da competéncia do rio, da resis-
téncia ao fluxo e da declividade.

Em conseqiiéncia do comportamento e da ajustagem dessas varidveis, ©
perfil longitudinal surge como resposta ao controle exercido por esses fatores.
Em vez de representar fator controlante, como no contexto da teoria davisiana,
passa a ser considerado como variavel controlada e dependente.

Poucos sd0 os estudos quantitativos que analisam o perfil longitudinal em
seus complexos parametros hidraulicos. Dessa maneira, torna-se digno de interesse
os trabalhos realizados por Larry J. Lee (1977a; 1977b), procurando estabelecer
equacgdes de regressio para as diversas variaveis, utilizando os casos dos rios
Missouri e Mississipi, a fim de criar padrdes de referéncia a fim de predizer e de
analisar as conseqiiéncias oriundas da intervencgdo antrdpica. O uso de equagtes
exponenciais serve como instrumentc para auxiliar no isolamento de variaveis
que estio mutuamente relacionadas por intensa fungdo de dependéncia, e para
predizer varidveis incognitas a partir de varidveis conhecidas. Todas as equagbes
tém a forma y = ax? e um exemplo da capacidade preditiva dessas equagdes

pode ser representado por aquela que mostra as relagBes entre o débito (Q) ¢ a
declividade dos rios (), de modo que

S = 1,08 . 10° Q081
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onde
de 5,56 - 10°
Q =— g1.23 :

Com o uso de equagdes dessa natureza, pode-se determinar, para qualquer
estagdo fluviométrica, os valores da declivi_dade do canfl prevalecente sobL:s
condi¢des naturais do débito. A Tab. 4.1 reune as equagoes calculadas po.—;l:l'd e
(1977a:127) para os diversos parametros, com cqeﬁc.lente_s e expoen_tesv idos
para o caso do rio Missouri. Para criar melhores imagens interpretativas dess:i
equagdes, pode-se dizer que se dobrar o débito rlm_acho, a dechwdade dq f:;nd
diminuira pelo fator de 1,75; se dobrar a declividade do rio, a declividade

Tabela 4.1 Equagdes de regressdo para OS diversos parametros hidrdulicos,
considerando as transformagdes de montante para jusante, para o
rio Missouri (conforme Lee, 1977)

ia i4 namero de
in;el?afelﬁ‘:lilrlte d;;frll?:l‘::;te equagdes de regressio dados
Q = 29-10° L793 43
i g S = 0,94 L°17 43
L S, Sy = 0,14 L°7 43
L S Sg = 3,7-1072 L% 43
L W W=121-10"3%L"°%! 18
L D D = 1,14 -10°% L-%3 10
L VD VD = 86 L% 19
Q S S =1,08.10%3 Q%% 43
o Sy S, = 5,5.102 Q0% 43
Q Se Sg = 2,04 - 10* 07! 43
o W W = 250°?% 18
¢ VD VD = 4,6 - 1072 Q%% 19
S S, S, = 1,21.8°% 43
Sy S S = 2,14 8% 43
S Sg Sg = 0,26 8V% 43
S D D =1,08.10% 8% 10
S VD VD = 2.2 S;z ‘113
S S S, = 2,2 8)

S: W W = 38 S22 18
Sg W W= 64.10% $g%% 18
Sg VD vD = 218 §;%%* 19
w 14 v = 20 w9 10
D VD VD = 5D%% 10
"V VD VD =0,5V 10
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regional aumentara de 3,1 vezes; e se o débito aumentar trés vezes, a largura
aumentard 1,5 vezes,

N Os parametros observados foram os seguintes: comprimento (£), débito
médio -(Q), declividade do rio (S), declividade do vale (S,), declividade regional
(‘?’g), sinuasidade do rio (J), largura média (W), profundidade média (D) e velo-
cidade média (V). As informagBes foram coletadas em 110 se¢Bes transversais
ao.longo do rio Missouri, de Great Falls até a foz com o rio Mississipi, acima de
Saint Louis, numa extensio de 3 36B km e com débitos médios d:a 214,5 a
2 207 m?3/s, respectivamente. Considerando a discordincia existente na litera:cura
geomorfologica sobre a importiancia e significado da nogdo de equilibrio e a

Tabela 4.2 Matriz dos coeficientes de correlagdo e dos valores do teste 7, entre
os parametros hidraulicos, para o rio Missouri (conforme Lee, 1977)
(as letras indicam: @ = significante a 1%; » = significante a 5%; e
¢ = nfo significante)

A — Coeficientes de correlagio

Q S S, Sy I W D 174 VD
L -0,72° 0,367 0412 0,647 —0,02¢ -0,57° -0,80° -0,30° 0,512
o) —0.69% -0.72% -0.74%° -0.10° 0.59¢ 0.86% 0.19° 0.90%
S 0.95° 0,41 016° -037¢ 0,657 0.38° -0.507
Sy 0,48° -0,08° -0,617 -0,18° 0,57 -0,45¢
Sg -0,05¢ -0,69° -0,48° -0,02¢ 0,51°
I 0,16° -0,35¢ -0,17° -0,34¢
1% -0,01% -0,63% 0,21¢
z; 0,29 0,887
0,69%
B — Valores do teste ¢
18) S S, Sg I W D 18 VD
L -658 248% 2867 5349 -0,16° -2,79% -3,807 -0,88¢ -2,45?
0 -6,03% -6,68° -7.08% -0,63° 2929 4.69% 056° 851°
S 18,57% 2.88% -1,06° -1.61° 241 1.16° -2.35P
S, 3,45% ~0,53° -3.08° -0,51° 1.95¢ -2.08°
Sg -0,33° -3,78% -1,55° -0,07° -2,43°
I, 0,66 -1,06° -0,49° -1,49°
gf -0,02¢ -2,31% 0,86°
D 0,84¢ 5,217
2,725

—
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dificuldade de “‘se encontrar critério definitivo para distinguir um rio graded do
ndo graded”, Lee (1977a) propds o seguinte critério para solucionar a questfo:
com os dados disponiveis sobre os parametros hidraulicos em diversas se¢des
transversais verifica-se o coeficiente de correlagio e o grau de significancia,
ao nivel de 0,01, para cada célula da matriz.

Se a quantidade de células com valores significantes, entre as diversas
varidveis, for superior a 75% do total das células, o rio pode ser definido como
graded; se a quantidade estiver entre 50 ¢ 75%, como semi-graded, e abaixo de
50% como ndo graded. Na Tab. 4.2, o rio Missouri apresenta 16 células com
significdncia ao nivel de 1%, entre as 45, possuindo 36% e sendo classificado
como ndo graded. A explicagdo oferecida pelo autor reside no fato de que o
Missouri ““ainda ndo modificou significantemente as condigdes morfologicas
herdadas das fases glacidrias’.

4.1.4.2 O conceito de incerteza

As paisagens constituem respostas a um complexo de processos, cada um
exigindo apropriadas escalas espacial e temporal para serem estudados. Na escul-
turagiao das formas de relevo essa complexidade é descrita pelas indmeras varia-
veis envolvidas, havendo entre elas interagfo, interdependéncia e mecanismos de
retroalimentagao. O mecanismo de cada processo, assim como as de suas con-
seqiiéncias, pode ser perfeitamente conhecido de maneira deterministica, ou até,
em muitos casos, as relacdes existentes entre pares de varidveis. Mas as interagdes
e os mecanismos de retroalimentagdo, auto-regulando a ajustagem das respos-
tas, fazem com que as combinagdes entre tais conjuntos de processos ocorram de
maneira aleatéria. A ajustagem no sistema pode levar ao aparecimento de res-
postas alternativas, todas elas possiveis, embora se possa pensar que as respostas
mais comuns se organizem em torno do valor modal. Os exemplos de formas de
relevo, oriundos da atuacdo de determinado sistema morfogenético, representam
uma populagio estatistica, compativel com a distribui¢do normal. A tendéncia
central dessa distribuigdo pode ser descrita ou prevista, mas em nenhum mo-
mento do tempo é possivel especificar as condi¢Ges exatas para descrever um
exemplo individualizado. De maneira semelhante, quando se realiza o estudo de
um grupo de exemplos encontrar-se-a variabilidade inerente entre os casos, e as
caracteristicas individuais compdem uma distribui¢ao mais ou menos aleatoria.

A anidlise da varidncia permite, portanto, introduzir o conceito de incer-
teza nas pesquisas geomorfologicas. Leopold e Langbein (1963, p. 189) aplicam
o conceito de incerteza “as situagdes nas quais as leis fisicas aplicaveis podem
ser satisfeitas por um grande nimero de combinagdes de valores das variaveis
interdependentes. Como resultado, numerosos c€asos individuais apresentarao
diferencas entre si, embora sua média seja reproduzivel em exemplos diferentes.
Qualquer caso individual, entdo, ndo pode ser previsto ou especificado, exceto
em sentido estatistico. O resultado de um caso individual é indeterminado”.
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Em sentide geomorfolégico mais direto, pode-se dizer que as formas de relevo
resuitantes da atua¢io de determinado sistema morfogenético, tais como as
vertentes, canais, rede de drenagem e outras, sdo numerosas. Os valores indivi-
duais r_nensuréveis em cada uma dessas formas sdo informacdes que diferem
erAltre si, mas o conjunto dessas informag¢des assinala um comportamento homo-
géneo, um certo “‘ar de familia”, em virtude das reagdes e reajustamentos
ocasionados pela atuacao dos mecanismos de interag¢do e de retroalimentagfo.
Tanto na escala temporal como na espacial, n3o se pode prever os resultados que
uma determinada forma de relevo ird apresentar, em certo lugar e em certa
época, a ndo ser em termos de probabilidade. Considerando, pois, que o compor-
tamento da esculturagio das formas de relevo tende ac estado mais provavel e ao
c?nceito de incerteza, a maneira mais correta e vidvel para a andlise geomorfo-
logica € a formulagdo probabilistica de tais combinagBes, abordagem esta que
nos leva a resultados inesperados pela enorme gama de paisagens possiveis.

Para explicar a variabilidade entre os exemplos, a literatura geomorfolégica

considera a interferéncia de diversos fatores, cujas categorias mais comumente
citadas sdo:

a) as variages locais na estrutura geoldgica, na litologia, na vegetagido ou
em outros fatores;

b_) os erros na mensuragdo das formas. A essas duas categorias, Leopoid e
Langbein (1963) acrescentam a categoria da incerfeza causada pelo ajustamento

dos processos, em vista da interagdo entre as varidveis ¢ dos mecanismos de
retroalimentacio,

4.1.4.3 A distribuicao da energia e o conceito de entropia

A utilizagdo da abordagem probabilistica no estudo dos canais fluviais
repousa no principio da distribuicdo de energia. Para Leopold e Langbein (1962,
p- 2) essa distribuig¢do, nos sistemas fluviais, tende “para o estado mais provivel,
governando o curso seguido pelos movimentos nos processos fluviais e as relagSes
espaciais entre as diferentes partes do sistema, em gualquer tempo ou estdgio”.
Tais autores consideram que o desenvolvimento da paisagem envolve ndo so-
mente a energia total disponivel mas a sua prépria distribui¢do. Em analogia com
as leis termodinimicas, essa distribui¢do pode ser descrita como entropia. Adap-
tando este conceito, Leopold e Langbein consideram que “‘a entropia de um
sisterna € fung¢io da distribuigdo da energia disponivel dentro do sistema, e ndo
uma fungdo da energia total dentro do sistema. Dessa maneira, a entropia
relaciona-se com a ordem ou a desordem; o grau de ordem ou desordem pode
ser descrito em termos de probabilidade ou improbabilidade do estado obser-
vado”. Sob certa perspectiva, a entropia pode ser considerada como medida da
energia disponivel, em um sistema, para realizar o trabalho. Quanto maior a
entropia, menor a quantidade de energia disponivel para o trabalho mecinico.
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Das cabeceiras até a desembocadura, todo e qualquer canal fluvial re-
presenta um sistema no qual a energia potencial, fornecida pela quantidade de
dgua em determinada altitude, é convertida em energia cinética da 4gua fluindo
e dissipada na fricgdo criada nas paredes delimitantes do canal (Lecpold, Wolman
e Miller, 1964, p. 268). O fluxo da dgua, de montante para jusante, representa
gasto de energia; 4 medida que se aproxima da foz, a transformacgido da energia
processa-se simultaneamente com o aumento da entropia.

Considerando o canal fluvial como sistema aberto, passivel de atingir o
estado constante ou estaciondrio, Leopold e Langbein (1962) expuseram duas ge-
neraliza¢es sobre a distribuigdo mais provavel da energia, levando em conta duas
tendéncias opostas. A medida que uma se torna melhor realizada, a outra se
encontra prejudicada. A condigdo mais provavel, como pressuposto, surge da
ajustagem entre ecssas duas tendéncias opostas (Langbein e Leopold, 1964),

que sio as seguintes:

a) no sistema fluvial, ao longo do canal, o potencial de energia gasto por
unidade de irea do leito’ permanece constante. Ha distribui¢do uniforme no
desgaste de energia, que é igual em todas as posi¢des do petfil longitudinal;

b) o potencial de energia gasto por unidade de comprimento do canal
tende a ser igual em toda a extensdo do curso de dgua.

No artigo de 1964, Langbein e Leopold expuseram claramente o funciona-
mento dessas duas tendéncias. Considerando que a declividade do canal (s)
representa Wja dgua_em determinada unidade de
distincia no_comprimento fluvial, a taxa que descreve essa diminui¢do
¢ representada pelo produto da velocidade (») multiplicada pela declividade (s).
O peso da dgua por unidade de comprimento é YwD (v é o peso especifico da
igua; w é a largura e D é a profundidade média). Portanto, a taxa de realizar
trabalho por unidade de comprimento é YwDvs ou Y(Us, que & igual a poténcia
de energia por unidade de comprimento do canal. A poténcia de energia por

YQs

unidade de largura torna-se, pois, igual a w O primeiro postulado, o de que

haja distribui¢do uniforme do gasto de energia em cada unidade de irea do leito
YQs
w
A taxa de trabalho realizado em uma unidade de comprimento ¢ igual a
¥Qs. Se levarmos em conta o comprimento do rio (dx), entdo a taxa total de

trabalho realizado no comprimento global, desde as cabeceiras até a distancia
final, serd fornecida pela integragao

1
f YOsdx.

0

do canal requer que seja constante ao longo do rio.

Se para cada trecho do rio o valor de s permanecer constante, a adig@o
desses valores dara um valor minimo na somatoria, e Leopold, Wolman ¢ Miller
(1964, p. 270) assinalam que *‘o gasto uniforme do potencial de energia por
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1‘midade de comprimento do rio pode ser considerado como sendo equivalente
i taxa minima de trabalho no sistema fluvial”. Dessa maneira, o valor minimo
da somato6ria é indicativo do trabalho total minimo no canal fluvial. Este
estado & atingido quando se satisfazem as condi¢Ges de probabilidade méxima
e a distribuicio da energia tende para a mais provdvel. No canal fluvial essa:
distribui¢io ocorre quando a taxa de aumento da entropia, em cada unidade de
comprimento do rio, permanecer constante.

Langbein e Leopold (1964, p. 785-786) observam que a taxa total de
trabalho realizado por um rio, com determinado débito e determinada amplitude
topogrifica maxima, diminui a medida que aumenta a concavidade do perfil.
A concavidade maxima sobre o conjunto do perfil ¢ verificada quandoe houver a
taxa minima de trabalho total, estado que ¢ atingido quando o valor do
expoente z se aproxima de -1,0 na expressdos = Q7.

Por outro lado, quando acontecer a distribui¢do mais uniforme da taxa de
trabalho por unidade de area, isto é, quando os valores Qs/w forem constantes
ao longo do leito do canal, a forma do perfil serd suavemente cOncava. Para
exemplificar essa alternativa, explicitam o caso em que a largura do rio aumenta
proporcionalmente conforme a raiz quadrada do débito (w = 2%%). Desse modo,

~ s Os
a expressdo 2% pode i —_ a i -0,
p o P de ser reescrita como %5 > entdo derivando que s = @~ %%,

A .Fig. 4.1 mostra os perfis em que os valores do expoente z sdo -0,50 e
-1,0. Tais perfis denunciam a predominincia de uma ou de outra das tendéncias

ALTITUDE

DISTANCHA

Figura 4.1 Pexfis ﬂuviaisﬂesqueméticos,_ para determinada amplitude altimétrica, conside-
rando as tendéncias do desgaste uniforme de energia ¢ do trabalho total minime
(segundo Langbein e Leopold, 1964, p. 786)

e i e e
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opostas. Todavia, nos rios a concavidade dos perfis é resposta a uma ajustagem
que se localiza entre esses valores extremos, porque os processos de interagdo
entre as varidveis encaminham os resultados para 0s valores mais provaveis,
sendo expressos pelo valor modal ou tendéncia central. Nessa perspectiva, nos
rios a relacdo entre a declividade ¢ o débito se localiza na faixa intermediaria
entre os valores limites do expoente z, € a média talvez se aproxime da
expressio s = Q797

Nessa mesma perspectiva analitica, considerando validas as nogdes de
equilibrio dinamico e da entropia, Yang (1971; 1973) apresentou consideragoes
sobre o problema do perfil longitudinal sob o enfoque da taxa de desgaste de
energia, aplicando a nogio da poténcia unitdria da corrente (unit stream power).
Esta nogao é definida como *‘a taxa temporal de desgaste de energia potencial
por unidade de peso da agua em canal aluvial” (Yang, 1972, p. 181 1), indicando
o tempo que determinada quantidade de agua leva para gastar uma parcela da
energia potencial, sendo matematicamente descrita como resultante da veloci-
dade média do fluxo () multiplicada pelo gradiente de energia (S) ou declivi-
dade. Essa inferéncia é obtida pelo fato de que

onde

y & a altitude acima da superficie de referéncia, que € igual a energia potencial;
x é a distdncia longitudinal do trecho;

t é o tempo gasto pelo fluxo ac percorrer a distancia longitudinal;

V é a velocidade média do fluxo;e

S é o gradiente de energia ou declividade.

As evidéncias empiricas encontradas nos trabalhos de Leopold e Maddock
(1953), de Yang (1972}, e de Yang e Stall (1973), por exemplo, demonstram que
a poténcia unitdria da corrente (VS) diminui em diregdo de jusante, conforme o
aumento da area de drenagem e do débito. Essa diminuicao constante dos
valores de VS pode evidenciar a existéncia da lei da taxa temporal minima de
desgaste de energia (Yang, 1971).

Em virtude de ser derivada do conceito de entropia e da nogio de
equilibric dindmico, a lei da taxa temporal minima de desgaste de energia
requer que o rio reduza o valor da poténcia unitdria da corrente em diregio de
jusante. Essa diminuigdo, por exemplo, é acompanhada pelo decréscimo na con-
centragio total de sedimentos, fornecendo-lhe uma explicagio vidvel. Outros
dados de observacio demonstraram sobejamente (Leopold, 1953; leopold e
Maddock, 1953) que a velocidade média aumenta suavemente em dire¢do de
jusante; a fim de que os valores VS sejam cada vez menores, hi necessidade de
ocorrer diminuigdo mais rapida da declividade, explicando a forma concava do
perfil longitudinal. Consideragdes semelhantes podem ser explicitadas a propd-
sito das altera¢oes verificadas na competéncia fluvial.
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4.1.5 Descricio matemitica do perfil longitudinal

A explicacdo do perfil longitudinal, em conseqiiéncia da atividade de pro-
cessos fluviais e expressando as condi¢des de equilibrio, no conceito davisiano,
apresentava-se como a tendéncia dominante até a metade do século XX. Todavia,
de maneira esparsa, diversas tentativas foram realizadas a fim de se encontrar e
definir uma curva matemdtica que fosse aplicdvel ao perfil longitudinal de
rios, possibilitando descrevé-lo de modo preciso. A tentativa pioneira pertence a
O. T. Jones (1924), em seu estudo sobre os perfis longitudinais do sistema de
drenagem do Alto Towy, localizado na regido central de Wales. Um pouco mais
tarde, em 1934, J. F. N. Green, ao estudar o rio Mole, propos a seguinte for-
mula logaritmica para descrever o perfil longitudinal

y =a-k-logp-x),

na qual y é a altura do rio acima do nivel do mar, 2 e k sdo constantes que devem
ser determinadas para cada rio em particular, p é o comprimento do rio e x ¢
a distdncia do local até a embocadura.

A preocupagdo em descrever matematicamente o perfil longitudinal rece-
beu a ateng¢do de Shulits (1941), de Yatsu (1955), de Hack (1957), de Tanner
(1971) e de outros pesquisadores. Indiscutivelmente, o trabalho de Hack (1957),
sobre os perfis de rios da Virginia e Maryland constituiu contribui¢do funda-
mental para o desenvolvimento dessa abordagem analitica, que foi intensificada
com a finalidade de caracterizar o perfil condizente com o estado estacionério
e verificar o comportamento das variaveis ao longo do trajeto do curso de dgua.

A granulometria dos sedimentos e a drea da bacia sao fatores normalmente
citados como controlando a declividade. Para descrever a relagio da declividade
com o tamanho do material transportado e a drea da bacia de drenagem, foi apre-
sentada a seguinte formula (Hack, 1957, p. 58)

M\ 0.8
S = IS(Z) s

na qual § é a declividade do canal em determinada localidade {(em pés/imilha),
M ¢ o tamanho mediano da particula do material do leito do rio (em milimetros)
e A é a area da bacia de drenagem {em milhas quadradas).

Outro relacionamento importante expressa-se entre a declividade e o com-
primento dos rios, que é descrito pela formula (Hack, 1957, p. 70)

S:k-L",

na qual S é a declividade do canal em determinada localidade, L € o comprimento
do rio medido desde a divisa da drenagem, na cabeceira do rio mais longo, na
bacia hidrogréifica situada a montante da localidade; k € constante de pro-
porcionalidade, representando a declividade em trechos de uma milha, e »n
indica a taxa de altera¢do da declividade a medida que aumenta o comprimento.

F
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Ao estudar os perfis longitudinais de rios localizados em V?rginia_e
Maryland, a partir da relagio precedente, considerada como equagao d.lferencial
porque a declividade ¢ medida como tangente ao perfil, deﬁpmdo a reliag;ao
entre a declividade ¢ © comprimento, Hack (1957, P 70) derivou, airaves de
integragao, duas equagdes a propdsito do perfil longitudinal

H = k-logeL+C,

quando
' n = -1;
— k (n+1) +
H = 25 = .
uando
4 n # -1,

nas qﬁais H ¢é a diferenca altimétrica entre a r}ascente ea localidade anahfadfl,
C é constante de integragao, cujo valor determina a posicao do pe:r_ﬁl em relagio
45 coordenadas, Os demais simbolos tém o mesmo significado anterior.
Considerando que existe relagdo entre a declividac!e e o corr}pnment%e E
fato de que as particulas diminuem de tamanho em diregdo de J}lsaqte;l Sac
(1957, p- 72) apresentou novas formulas para desE:rever o perfil 10ng_1tu@m . Se o
tamanho dos detritos permanecer Sem alteragio ao longo do rio, isto ¢, s€

m = zero, a equagao podera ser escrita da seguinte maneira
;0,6
H = 25®%log, L + (.

Se o tamanho das particulas apresentar modificagdo ao longo do curso de
agua, isto é,sem # zero, entdo a equagio poderd ser escrita como sendo

_ 25f0’6 0,6Mm 4 ¢
= 0,6 L )

Além da simbologia anteriormente utilizada em ambas as formulas, m indica a
taxa de alteragdo no tamanho da particula a mef_’uda que aume_nta © compri-
mento, e j representa o tamanho mediano da particula do material do leito em
trechos de uma miltha. X _

Para analisar o perfil longitudinal. Hack (197?{) propos nova ‘umd.ade de
mensuracgio, denominada indice de declividade do rio (stream gradient fndex),
relacionando o declive de um rio em determinada localidade com o comprimento
respectivo do trecho. Esse indice permite uma base para se comparar trechos
fluviais de tamanhos diferentes.

QO perfil iongitudinal de rios pode ser analisado como composto'po%" umS
série de segmentos conectados, cada um representado em f(_)rma logaritmica.
valor do {ndice de declividade (k) ¢ variavel ao longo do rio em seu conjunto,
mas ¢ constante ao longo de determinado segmento. Como o valor de k define a.
declividade do perfil logaritmico para determinado segmento, pode ser consi-
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daelr_ado como indicativo da declividade relativa do perfil para determinada lo-
c 1dad§._A531m, o valor de k¥ = 8L, isto ¢, o valor do indice ¢ igual ac produto
da declividade multiplicada pelo comprimento.

Hack (19A73? p- 42_1) observa que o indice de declividade estd relacionado
com a competéncia do rio em transportar material de determinada caracteristica

granulométrica, existindo uma rela¢ao funcional ent
re ambos. =t
€ expressa pela férmula Fomo esta relagio

MO®
S = 25 L

na qual § .é’a declividade; M ¢ o tamanho mediano da particula do leito do

nod(em rm.hmetros), ¢ L é o comprimento do curso de agua (em milhas)

;t}o :;181? venﬁc_ar que o valor de S permanece constante no trecho em que c;

haoﬁver :uﬁed;anu clta pa:'ltl'llcula g]ermanecer sem alteragdo; nos casos em que
ento no tamanho mediano do sedimento, enta A

valor 4o praduts 5. , 4o havera aumento no

O indice de declividade é calculado atravé i do, vi
lizada stoavs da i 4o, através da seguinte formulagio, visua-

Devisa do
Orenagem CT;fZLr:odo

le— L

L,
/v L-_""“'Jl—_____l'lz
OHx L an I
X
S = ou o fe———— D L -
AL log, Lo=tog, L, -

Figura 4.2 Medidas para se calcular o indice de declividade {(SL) em trechos fluviais (con-
forme Hack, 1973), rela_c’i{oqjando o comprimento (L) e a altimetria ()

™

G
k:SL.:%HXL: Hy, - H, -.
{yfv;. AL log, L, ~log, L,

onde

k & o indice de declividade;
S € a declividade ou a tangente ao perfil;
L é o comprimento do rio medido desde a divisa da drenagem, na cabeceira do

rio ncllais distante, na bacia hidrogréﬁca situada a montante da localidade ob-
servada;
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& a diferenca altimétrica entre as altitudes do ponto inicial (#/,) ¢ do ponto
terminal (/) do segmento considerado, no qual se encontra a localidade
abservada;

AL é o comprimento do segmento analisado, sendo a diferen¢a entre o compri-
mento do ponto inicial (L,) e o do ponto terminal (L,) do referido segmento,
consideradas as distincias desde a nascente até os referidos pontos.

Ao analisar os perfis longitudinais de rios efémeros no Sudeste de Arizona,
Cherkauer (1972) procurou encontrar equagio que demonstrasse o inter-rela-
cionamento entre as diversas varidveis atuantes sobre a declividade. Os resul-
tados obtidos mostraram que, para litologias especificas, o perfil concavo em
roct s sedimentares corresponde a

S = 1,74 X 1075Rp*Dm®2 F01947%%,
na qual
S é a declividade;

Rréo relevo da bacia, correspondendo i diferenga altimétrica entre as cotas
mixima e minima;

Dm é o indice do tamanho médio da particula;

F é ‘a forma do canal, correspondendo a relagdo entre a largura ¢ a profun-
didade (conforme proposi¢do de Schumm, 1960); ¢

A & a 4rea da bacia hidrogrdfica.

Uma revisdo geral sobre vdrios tratamentos matematicos disponiveis na
literatura geomorfolégica foi realizada por Tanner (1971). Partindo de algumas
pressuposi¢tes bdsicas, como:

a) a mudanga no tamanho da particula detritica, em diregdo de jusante,
é proporcional ao seu tamanho;

b) os gradientes mais elevados estido préximos das cabeceiras e decrescem
em diregido de jusante;

c) as partfculas do leito do rio, quanto menores forem, caminham dis-
tancias mais longas; e

d) a erosdo ¢ mais rdpida nas ireas elevadas que nas baixas.

Tanner analisou equagdes que descrevem aspectos individuais do com-
portamento fluvial. Embora cada uma seja essencialmente corréeta, denunciando
um pexfil longitudinal simples, a dificuldade maior reside no fato de que o rio

NT -- O perfil longitudinal também pode ser descrito no contexto da anélise mor-
fométrica e topoldgica das redes hidrograficas, levando-se em conta as relagfes sistémicas
entre as leis da composigdo da drenagem. Entre elas, a lei da declividade média e a lei
da constincia na amplitude altimétrica sio as mais diretamente relacionadas com o perfil
longitudinal, Em geral, procura-se demonstrar que a declividade é fungio da ordem, da
‘magnitude e da irea. Deixamos para desenvolver este assunto posteriormente, porque na
dis;cussé'o se tomma necessario lembrar outros conceitos e pressuposigSes (vide capitulo 11,
volume 2).
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nio pode ser descrito em termos de unicamente um ou dois parametros, mas
sim como resposta global ao conjunto de varidveis atuantes no canal. Consi-
derar que a declividade (varidvel dependente) ¢ fun¢do do tamanho da parti-
cula (varidvel essencialmente independente), por exemplo, € afirmacgio correta
mas ndo chega a ser completa para explicar o sistema canal fluvial.

A formulagio de modelos matemiticos para descrever o perfil longitu-
dinal, assim como o uso de analogias fisicas para explicar o comportamento
fluvial, possibilitou o emprego de procedimentos variados para simular e com-
por perfis os mais diversos. Com o intuito de demonstrar que a forma expo-
nencial ¢ que melhor descreve os perfis longitudinais dos cursos de 4Agua, sendo
representativa do estado mais provdvel, Leopold e¢ Langbein (1962, p. 8)pero-
puseram o modelo do caminhar aleatério (random walk model), constrido
da seguinte maneira:

Uma altitude predeterminada € escolhida como sendo o ponto inicial.
Uma série de etapas € prevista (em papel de coordenadas, para baixo e para
a direita), tendo duas escolhas em cada etapa, uma ¢ movimentar para baixo
atravessando uma unidade altitudinal, a outra é movimentar-se lateralmente,
para a direita, atravessando uma unidade longitudinal. Em cada etapa hd a
possibilidade p de que haja 0 movimento para baixo, de uma unidade, e a pro-
babilidade ¢ de que o fluxo continuard no mesmo nivel. Como somente hi
as duas altemativas, a soma de p e ¢ € igual a unidade. Se a primneira alter-

nativa € aceita, a da movimentac¢ao altitudinal, na etapa seguinte verifica-se

diminui¢do na probabilidade de ocorrer nova movimenta¢do para baixo. Inver-
samente, a probabilidade de movimentagio lateral aumenta 4 medida que as
etapas se sucedem.

Para exemplificar, Leopold e Langbein apresentam o caso eém que hid
cinco unidades altitudinais acima do nivel de base (Fig. 4.3), utilizando um
baratho composto por seis cartas, cinco brancas e uma preta. Cada carta bran-
ca representa uma unidade altitudinal, enquanto a carta preta representa a
movimentagdo lateral. Ap6s embaralhar, retira-se aleatoriamente uma carta que
¢ registrada e substituida (invariavelmente) por uma carta preta. Se uma carta
preta € escolhida € substituida por outra carta preta, nio h4 mudanga na po-
si¢do altitudinal e as probabilidades permanecem as mesmas. Quando uma car-
ta branca € sorteada e substituida por uma carta preta, entio movimenta-se
uma unidade altitudinal e h4 mudangas nas probabilidades para a etapa seguinte,
Este procedimento tende a fazer com que todo o baralho seja composto por
cartas pretas, através da substituigdo de todas as cartas brancas. Quando todas
as cartas brancas forem substituidas, nio h4 mais unidades verticais a serem
vencidas ¢ o ‘rio” atingiu o seu “nivel de base™. A seqiiéncia do jogo esti
terminada.

Cada seqiiéncia de etapas determina a feitura de um perfil. Se se rea-
lizar repetigSes de muitas seqiiéncias, poderd se perceber a tendéncia para o
estabelecimento de um “perfil médio”. Computar as probabilidades em cada
etapa e tragar, entdo, o perfil, é cutra maneira de se obter os resultados gerais.
Uma terceira solugdo esti em descrever matematicamente o perfil.

VTR kAR, wumt e by e
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1 Amostras de Cominhos
Aleatorios

PERFIL MEDIO
x
H=5(5/6)

ALTITUCE, H

-

o] 15 20

DISTANCGIA, x

i i alea-
do diversas amostras do procedimento de caminhar

Figura 4.3 e etk m de gerar um pezfil fluvial médio (con-

ori m walk model), a fi
:‘g:-i::e (fenc:::::nld e Langbein, 1962)
o procedimento adotado por Leopold e Iaaéﬁ:
carta branca ¢é registrada somente como h

preta ¢ regisirada somente como movimento
volveu uma detalhada derivagao _matemﬂtlca.
les de ser usada, pode-se gonmderar que ©
titudes, gque permanecem integradas no ba-

Modificando ligeiramente
bein, ao especificar que uma
nuigdo na altitude e que a carta
horizontal, Dacey (1968) d.eseril
Todavia, na formulagic mas simp
mimero de cartas brancas, ou dc? al
ralho, em qualquer etapa (i), € igual a

i
= Yo
Y = Yo (YO + Xo
onde ' L
yo € 0 numero de cartas brancas iniciais; €

xo é 0 ntimero de cartas pretas iniciais. N
Utilizando o caso descrito, © modelo pode

s \!
yf=5(5+1> :

para as diversas etapas sucessivas, 0, 1, 2, 3, 4,

ser empregado como sendo

..., teriamos
Dessa maneira,

..................
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€ assim sucessivamente. Os resultados obtidos em cada etapa, assinalados no
grifico de coordenadas, descrevem o perfil longitudinal mais provdvel. Se usar
papel semilogaritmico, o perfil surgird como linha reta, indicando comporta-
mento basicamente exponencial.

No modelo de caminhar-aleatério, cada etapa s6 € determinada pelo
acontecimento e condig¢Ges da etapa imediatamente anterior. As demais etapas
precedentes nio possuem interferéncias diretas. Por essa razdo, este modelo
€ um tipo de processo markoviano e Tanner (1971, p. 488) assinala que outros
tipos de procedimentos aleatorios (de processos markovianos) podem ser apli-
cados no estudo de perfis longitudinais. Por exemplo, cita a alternativa de
arranjar um baralho contendo 23 cartas de unidades altitudinais o= 23)e
10 cartas de unidades horizontais (x, = 10). Para este modelo, pode-se adotar
a convengao de que cada carta altitudinal, quando for sorteada, ¢ registrada
e retirada do baralho; cada carta horizontal & registrada e devolvida ao ba-
ralho. Assim, o tamanho do baralho vai diminuindo até ser composto somente
pelas cartas de unidades horizontais, enquanto no modelo de lecopold e
Langbein o tamanho do baralho permanece constante.

A literatura geomorfolégica brasileira nao assinala estudos especificos a
propdsito’ de perfis longitudinais de cursos de dgua, a ndo ser perfis esparsos
para ilustrar o tragado geral, como o do ric Paraiba (Ab’Saber e Bernardes,
1958), Amazonas, Negro ¢ Trombetas (Soares, 1977). Em trabalho publicado
em 1970, utilizando da aplicabilidade das curvas matemiticas em perfis longi-
tudinais, Bjornberg, Landim e Bdsio procuraram verificar a altitude e a ati-
tude do contatoc entre a Formacdo Bauru e a Botucatu, assim como as impli-
cagdes sedimentoldgicas decorrentes.

Este apanhado geral sobre a utilizacdo da matemdtica para descrever as
caracteristicas dos perfis longitudinais mostra que diversas tentativas foram rea-
lizadas, embora nenhuma delas seja plenamente satisfatoria. Esse setor do co-
nhecimento geomorfoldgico continua em aberto, ¢ hd necessidade de muito
trabalho, como nos lembra Tanner (1971, p. 492), a fim de que solugdes mais
plausiveis e completas sejam aventadas.

4.2 QUESTOES CORRELATAS

A exposi¢do realizada na parte anterior procurou concatenar as contri-
bui¢Ses que assinalaram o desenvolvimento dos conceitos a propésito dos es-
tudos sobre os perfis longitudinais de cursos de dgua. Tornou-se claro, ao longo
do texto, que i medida que novas contribui¢Ses vio surgindo, propondo novas
abordagens e teorias explicativas, mais validas que as precedentes, hd necessidade
de se reformular enunciados relativos a diversas questdes tradicionalmente
consagradas na literatura geomorfolégica. Muitas vezes, idéias superadas sdo
costumeiramente admitidas, assim como as suas implica¢Bes dedutivas na expli-
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acdo das formas de. relevo, como ainda sendo as mais: .validas, por ffort;a ga
Cegetigﬁo ou porque ndo foram alvo de uma revisio critica sob o enfoque de
r - .
ovas perspectivas teoricas. _ N _
i 'II‘)ais no¢des muitas vezes sdo amplamente utilizadas como conc;ntoznz
critérios para interpretagdes paleogeograficas € pixra z}tesplulgaougffop;f;zgtﬁes
udinal, g
Sgi se refere ao tema do perfil longi s '
morfolégicas. No que _ ] nal, quatro questoe
rtunidade: o nivel de base, as rup .
erecem debate nesta oportun ; declive,
;nerosé'o regressiva e a morfogénese do perfil. Par.a a boa compreensaord ssrzlla
questoes, torna-se Gtil evocar muitas das contribuiges que se consagraram
E]

evolugio da ciéncia geomorfolégica.

4.2.1 Nivel de base e suas implicagdes no perfil longitudinal

A concepgdo de que o entalhamento fluvial deve possuir um lm}lte ;r;
ferior é de aceitacdo geral. Leonardo da Vinci e James Hlllttqn, erril~ sgai eelz‘(e);v(;
i i rio
{ nos como sendo o limite inie
nheceram a superficie dos ocea S ‘ . e
ara Os Processos erosivos atuantes nas areas contmentais. Hl:ltton, por exerg%og
ponsiderou que “‘as alturas de nossas terras serdo, entio, niveladas com a
c 0
litorais” {in Chorley, Beckinsale ¢ Dunn, 1!{9‘341, ppt 7(1'8 ;;03;3 os surge como
a 1 a o per ongitudin
A nogdo de nivel de base para o | situd os 0
conceito d-? suma importincia. A primeira formalizagdo e deﬁmg_ao dess::a::,?aS.
ceito foi apresentado por J. W. Powell, em 1875, atraves das seguintes pa :

reCco

“Podemos considerar o nivel do mar como um g.rande m;;lﬂniz
base, abaixo do qual a terra firme 1:150 pode ser e-rodlda,trg:slf;::wis o8
ter também, para propositos logals e temporarios, 0}; rue e
erosao, queé Sao 0s niveis dos leitos d(?s rios principai rg e carregam
os produtos da erosto. (Tome oo o cireulante. a0 desgastar 0
nivel nesta relagio, pois a agao de o R , desgastar 0
seu canal, cessa, para todos os efelitos ?ratlcos, antes que ! o

i imi do curso de dgua. qu
haja alcancado o nivel do l1rm_te inferior A
denominei de nivel de base seria, de fato, uma sup © Jmaginan
inclinando suavemente, em todas as suzjs partes, para o cu > termina,
inferior do rio principal, drenando a a.rea'pelal qual se suprtesqudi_
estenda o nivel, ou tendo a dire¢do da mf:lmagao de suas p?ﬁbutérios)
ficada na medida em que seja detern"’m_lada pelos rios by Curs‘;
Onde o canal de um rio cruza uma seric de rocha;:;;ls seu duras,
algumas das quais sejam duras e outras brandas,'gs cama S e e
do uma série de represamentos temporafios, acim

i‘gn::i?; restringida a corrasio do ca{lal. atraveés clacs1 rocha;obr;élgii;
e assim podemos ter uma série (.ie niveis de basel:’1 eee.;?s sl;mamen-
dos quais e em ambos os lados do rio, eerora as roc1 821;55 ) o,
te brandas, nio podem ser degradadas (Powell, - PP-
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Nos- anos subseqiientes, a nogdo de nivel de base foi utilizada como
expressando diversos significados, gerando ampla confusic. Em 1902, W. M.
Davis, no artigo Base-level, grade and peneplain, analisou e criticou os signi-
ficados entdo existentes e empregados pelos pesquisadores. Embora conside-

' ragOes esparsas possam ser encontradas na literatura geomorfolégica, expondo
comentdrios e observagOes sobre as implica¢gdes do conceito de nivel de base,
nio se pode afirmar que houvesse preocupag¢io em analisd-la detalhadamente
e propor uma reformulagdo ou redefini¢io. A nogio parece que surge neces-
sdria em si mesma e as discrepancias aventadas pouco ou quase nada contri-
buiram para melhores proposi¢Ges. Dessa maneira, as principais definigdes apre-

sentadas para as diversas categorias de niveis de base podem ser englobadas
nas seguintes:

a) nivel de base geral (ou grande nivel de base) é a superficie plana for-
mada como prolongamento do nivel do mar sob as terras continentais. Davis
(1902) considera-a como ‘‘superficie imagindria, sendo o nivel de base em
relagdo ao qual funciona a erosdo subaérea normal”. Essa superficie também
€ designada como o “‘nivel de base ultimo” (Malott, 1928);

b) nivel de base tempordrio é a superficie limite pressuposta para a
erosio, nivelada em fun¢io de um elemento de duragdo relativamente efémera,
como o afloramento de rochas resistentes nos cursos de dgua. Algumas vezes

também € designado, nesses casos de rochas resistentes, como “nivel de base
estrutural’;

¢) nivel de base local ¢ a superficie limite pressuposta para a erosdo,
nivelada em fun¢do de elementos situados no interior das dreas continentais,
como em dreas com drenagem interior sob condi¢gBes de climas secos, podendo
as bacias centrais estar situadas abaixo ou acima do nivel do mar, a super-
ficie de lagos e¢ a posi¢do da foz em confluéncias com o rio principal. Nesse
sentido, o emprego faz-se indiferentemente como sendo nivel de base local
ou tempordrio. Um outro sentido foi proposto por Cotton (1948), implicando
que ‘“‘0 nivel de qualquer ponto em um rio pode ser considerado como nivel
de base local para o trecho do rio situado a montante do ponto e para todos
os seus tributdrios”. A defini¢do apresentada encontrou grande dificuldade
para ser usada, pois confunde-se com a nog¢do de rio equilibrado. Por outro
lado, ela implica que os processos erosivos podem esculpir extensas superfi-

cies aplainadas sem haver referéncia a um nivel de base geral ou de maior
generalidade.

Considerando a posicdo chave assumida pelo conceito de nivel de base
no contexto da teoria davisiana, esta nog¢do tornou-se elemento bdsico nos
estudos de geomorfologia fluvial desenvolvidos sob a perspectiva analitica ci-
clica. Considerado como ponto controlador da vaga erosiva remontante, toda
e qualquer mudan¢a na posicdo do nivel de base ocasiona, em conseqiiéncia,
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uma retomada de erosdio através da propagagao de novas ondas erosivas ou de
fases de entulhamento, que paulatinamente progridem ao %o.ngo do_s ‘c;frsos
de dgua, em dire¢ao de montante, resultando em pferfls fluviais multlc.u.: icos.
Se desejarmos exigir defini¢iio rigorosa e exatiddo abS(?lutfi, a utilizag8o
do nivel do mar como sendo o nivel de base geral poderd criar probl?mz.xs,
em virtude das oscilagdes das marés. Deve-se tomar como pfanto de ¥et;eren01a,
para © nivel de base, a maré baixa, a maré alta ou o n1vel_méd10. Para a
resposta, muitas consideragdes poderigm ser aventadas. To@avna, a I_\OS;O vft["
considerando a grandeza das bacias hidrograficas ¢ a reduzida amplitude alti-
métrica da oscilagdo intertidal, a influéncia das marés acaba se tornando ques-
tao irrelevante.
| Dois outros conjuntos de forgas sao considerados como podendo oca-
sionar modifica¢Ses de extensao maior na ppsiqﬁo do nlv:el de base e gerar
conseqiiéncias maiores: os movimentos eustdticos € os movimentos tectonicos
(epirogenéticos ¢ isostdticos). Os movimentos eustaticos con_-npreen‘de_m a; 0sCi-
lagoes que afetaram o volume de dgua e o t.amanho da bacia oceédnica. Para o
nivel de base sdo mais significativos os movimentos fle 'lc_)nga duragao, que se
reconhecem estar relacionados com as oscilagOes cl_lmatlcas do Quaternar19
As sucessivas fases glacidrias e interglacidrias acontecidas nesse penod’o geolo-
gico desencadearam regressOes marinhas, em virtude do acimulo de dgua sob
a forma de geleiras sobre os continentes, e transgressoes marinhas_, quando d_o
derretimento dos glaciares e retorno das dguas aos mares. Os movimentos epi-
rogenéticos’ ocasionam movimentos positivos ou negativos das massas cF:n(til-
nentais, respondendo pelos amplos arqueamefltos e deslgcamentos verticais da
crosta. Os movimentos isostdticos, de amplltqde espacial menor, .reallza.:in a
compensagio regional de massas terrestres em virtude de deseqlxlllfbn(}% na lt;n-
sidade das rochas ou da sobrecarga imposta a uma ’determmada area. Por
exemplo, a sobrecarga imposta em uma regido Eelo acimulo de gelo ocasiona
um rtebaixamento regional, enquanto a eliminagio da sobrecarga permite soer-
guimento relativo da massa continental.

Essas causas € esse esquema interpretativo foram amplamente utilizados
na literatura geomorfologica. Simplesmente para.cita.t um exemplo escolhem}i)s
a exposi¢gdo apresentada por Valverde e Vergolu}o ~D1as, ao estuda‘r_o tre;:_ 0
da Zona Bragantina paraense: ‘“Na Ultima glaciagdo do quatt_afrnano an}g(:lo
(Wurm), a linha de costa estava mais recuada que atualmente: jd que o nive
do mar se encontrava mais baixo, por causa da retengao d_a agua nas calotas
polares. Os rios sulcaram profundamente a plataforma, pois a erosao remon-
tante partia de um nivel de base mais baixo € encontrou, por quase toda paﬂ;a,
rochas tenras. No inicio da fase interglacial presente, o degelo fez.subir e
novo o nivel do mar, afogando as embocaduras dos rios, que constituem es-
tudrios largos, verdadeiras ‘rias’. Esse afogamento da costa Htomou-a,dentre _2
baia de Marajé e as de Sdo Marcos e Sdo José, no Maranhio, uma las mgl
recortadas do Brasil” (Valverde e Vergolino Dias,‘ 1968, p. . Cont1.nuan 0
a descricio dos rios da parte norte da rodovia Belém-Brasilia, os referidos au-
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tores observam “que na regido dos altos cursos dos formadores do Guamd,
a erosio remontante nio encaixou profundamente os leitos dos rios. E o re-
levo se ergue suavemente, de cotas da ordem de 50 metros, perto do Guamad,
até pouco acima de 300 metros, ao sul de Paragominas™ (Valverde ¢ Vergolino
Dias, 1968, p. 80). As redes hidrogréificas afluentes do Guama, como as do
baixo e médio Acard, sio formadas por “rios de planicie e sujeitas a agao
das marés” (Valverde e Vergolino Dias, 1968, p. 82).

Considerando como vilidas as pressuposi¢des implicadas nesse contexto,
deve-se partir da premissa de que quando das regressdes marinhas kd abaixa-
mento do nivel do mar e deslocamento do nivel de base. Essa mudanga do
nivel de base implica alongamento do perfil, em aumento da diferenca alti-
métrica e em aumento da drea da bacia de drenagem. Como conseqiiéncia do
aumento da diferenca altimétrica, a partir do nivel de base, desencadeia-se
uma retomada de erosdo que ird progredir em dire¢cio de mohtante. A mu-
danga verificada no nivel de base ird ser sentida até determinada distancia,
dependendo da amplitude da modificagdo e das caracteristicas do material ro-
choso encontrado no transcurso do perfil longitudinal. No caso em que a erosao
remontante encontrar camadas de rochas resistentes, as rupturas de declive
que entdo se formam irdo retardar a migragdo da vaga erosiva e os trechos si-
tuados a montante ndo serdo afetados pelas mudangas ocorridas no nivel de base.

Na bacia hidrogrdfica do Parand, por exemplo, encontramos as rupturas
de declive constituidas pelas Sete Quedas de Guaira, no rio Parand, e pelas
Cataratas de Iguagu, no rio Iguagu. Devido a grandeza dessas rupturas, elas
servem de anteparo as vagas erosivas remontantes provindas das oscilagbes do
nivel de base ocorridas no Mar do Prata. Desse modo, pode-se considerar como
perfeitamente vilida a inferéncia de que os trechos do rio Parand e do rio
Iguagu, situados a montante das citadas rupturas de declive, podem ser consi-

derados como isentos das influéncias relacionadas com as oscilagGes eustdticas
ocorridas no Quaternario.

No caso dos 1ios amazodnicos, como os descritos na Zona Bragantina do
Pard, a declividade dos cursos de dgua é muito fraca e nao hd significativas
rupturas de declive, sendo classificados como “rios de planicie”. Nessas con-
digSes, os efeitos ocasionados pelas modificagdes do nivel de base poderdao ser
estendidos progressivamente. Se houver abaixamento do nivel do mar, a magni-
tude das conseqiiéncias ird depender das caracteristicas da plataforma conti-
nental. Se a plataforma for suave, o desiocamento do nivel de base ird ocasio-
nar fraco aumento da amplitude altimétrica e grande aumento no comprimento

do perfil, conservando declividades reduzidas. Nessas contingéncias, pode-se

supor que ndo haverd entalhamento significativo nem erosio remontante. Nessas
condigBes, abre-se possibilidade para aventar a hipotese de que os rios aos se
estenderem, quando das regressGes marinhas, o fizeram através de territério
marinho relativamente plano e de baixa declividade, conservando uma “‘paisa-
gem” de vales abertos. A transgressic marinha posterior, elevando o nivel do
mar, afogou novamente uma drea que antigamente jd era marinha, na qual os
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rios ndo tiveram condigdes mecanicas nem tempo para esculpir um “modelado
fluvial™. _

Em todo caso, algumas indaga¢Oes permanecem &m aberto: a durag:-ao
temporal do movimento eustdtico foi suficiente para ocasionar vaga €rosiva
remontante? Em qual magnitude? Onde estacionou a vaga remonta-nte (se
acaso desencadeada)? Quais foram as alteragBes espaciais ocorridas na linha de
costa do litoral paraense?

Nesse encaminhamento das indagagGes, a explicagdo que comumente se
apresenta para o aspecto recortado do litoral paraense, entre Maraj6 e Sao Luiz,
ndo & satisfatoria e necessita reformulagio.

Quando das transgressdes marinhas, a gradativa elevagdo do m’v_e1~do mar
vai recuando a desembocadura dos cursos de #gua e criando cond}q_oes para
a deposigdo detritica. Esta acumulag¢io detritica constréi uma superficie aluvial
que se estende para montante, ocasionando uma fase de entulhamento ao
longo do perfil longitudinal. Posteriormente, em outra .fase d_e encau_r:amen.tq,
o rio aprofundard o seu curso e abandonard a plamcxe.de munflagao, origi-
nando a formagdo de terragos. De maneira similar aos efeltqs ?caslonaclos pela
vaga erosiva remontante, resta em aberto a discussdo da existéncia e da reper-
cussio espacial provocada pela fase de deposigio. .

Torna-se muito dificil colher informagdes através de observagbes diretas
sobre as consegiiéncias oriundas das mudangas do nivel de base geral. A cons-
trucdo de represas e reservatorios, que podem ser considerados como niveis
de base locais, constituem casos em que 2a experiéncia humana coletou dz_a.dos
sobre as influéncias do levantamento do nivel de base sobre o perfil 10ngitud1r-1a1.

Com o represamento, o nivel de base ¢ elevado da sua pasigdo anterior,
o leito do canal para o da superficie de dgua do reservatério, no lugar em que
esta intersectar o leito original, a montante. A elevagio méxin:aa, que corres-
ponde i amplitude, é o topo da barragem. Verifica-se que, alem‘ do desloca-
mento altitudinal, hi deslocamento horizontal da posigdo do nivel d:} b?.se.

Quando ocorre O represamento observa-se diminui¢do da turbul}e-ncxa e
a represa oferece condighes propicias para a deposi¢ao da carga detritica do
leito do rio e da transportada em suspensdo. As indmeras observagﬁe‘s colhldEs
em represas localizadas nos Estados Unidos mostraram que a sedimentag3ao
fluvial, como conseqiiéncia da elevagio do nivel de base, proce§sa-se em tre-
chos préximos da represa, até onde ha influéncias do nivel de agua do’ reser-
vatério. Nio hd nenhuma evidéncia a sugerir que o levantamento do nivel de
base afetard a deposi¢do em todo o sistema fluvial (Leopold, Wolma.n e Millfr,
1964, p.261). No ambito da represa, isto sim, ocorre intensa sedlment.agao..

A importincia consignada ao conceito de nivel de base ¢ és’ suas impli-
cagoes no perfil longitudinal orientou a interpretagdo paleogeogrdfica de nu-
merosas dreas. Entretanto, todas essas explicagBes partem de pressupostos ba-
seados na distribuicio espacial dos terragos ¢ das rupturas de declive ¢ na
agdo regressiva do processo erosivo. Pode-se afirmar que toda a literatura geo-

morfolégica a proposito das repercussoes do nivel de base no perfil longitu-
dinal repousa numa perspectiva falsa, pois nao consideram o comportamento
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da bacia de drenagem nem as caracteristicas inerentes ao canal fluvial. A rede
de d!renagem estd estruturada, em todos os seus canais, para canalizar o fluxo
de dgua e de detritos que lhe é fornecida pela bacia de drenagem. No canal
fluvial, a ajustagem entre as varidveis da geometria hidrdulica € rdpida, respon-
dendo prontamente as modificagdes no débito e na quantidade de material
detritico. A forma apresentada pelo perfil longitudinal € resposta a esse ajus-
tamento. Dessa maneira, em cada trecho fluvial, as caracteristicas do canal
estdo ajustadas em fungdo do fornecimento provindo de montante e das con-
di¢des locais. Realizada a ajustagem, se nao houver altera¢do nas condicgoes
ambientais formecedoras de material e de energia, nao haverdi modifica¢do no
comportamento ¢ na forma do curso de dgua.

_ As alteragdes no nivel de base afetam o trecho que ¢ ampliado ou di-
mmufdg no perfil longitudinal. Se houver alongamento, hd aumento da drea
d_o (_16b1t0 e o surgimento de novos tributdrios. Ocorrerd o inverso, se hOuvel:
diminui¢do. Se as condigdes ambientais permanecerem constantes, ndo havera
modificagdo nas caracteristicas da bacia de drenagem situada a montante, 0
que torna desnecessdria a ocomréncia de mudangas visando a uma reajustag:am
em fun¢do do nivel de base. Evidentemente, um efeito de retroalimentagao
& transmitido a0 sistema fluvial, mas essa conseqiiéncia ¢ rapidamente absor-
vida pela rede. Quando do levantamento do nivel de base, qualquer que seja
a magnitude dessa modificagdo, a bacia de drenagem praticamente nido neces-
sitard de reajustagem.

{& significagdo concedida a vaga erosiva baseia-se no pressuposto de que
a declividade € o fator controlante, ocasionando maior velocidade do fluxo e
portanto, maior intensidade erosiva. Neste contexto, a ampliagdo altimétric;;
provocada pela mudanga do nivel de base deve provocar entalhamento erosivo
que, conforme a teoria davisiana, se expandird progressivamente em direcdo
de montante. Todavia, se levarmos em consideragdo os estudos relacionados
com a geometria hidrdulica, a declividade do perfil longitudinal serd varidvel
erendentc, surgindo como resposta ao ajustamento do conjunto cas varidveis
implicadas no sistema canal fluvial. Havendo deslocamento do nivel de base
o curso de dgua estende-se ao longo da plataforma continental. Nesse novc;
trecho, o rio deve esculpir o seu canal numa superficie recoberta por sedi-
mentos. O abaixamento do nivel do mar faz-se lentamente, e o trecho inferior
do rio € continuamente afetado pelas marés.

- Qual tipo de canal representard a melhor forma de ajustagem entre as
varidveis da geometria hidrdulica? O canal serd largo, com fraca profundidade
baixo valor do raio hidrdulico e baixo valor da forga de cisalhamento? Ou 8
canal serd estreito e profundo?

. A primeira alternativa parece ser mais vidvel. Além dessas duas opgdes,
o ajustamento entre as varidveis da geometria hidrdulica pode proporcionar
numerosas alternativas como respostas is mudangas do nivel de base. O enta-
lhamento fluvial surge apenas como uma possibilidade. Na abordagem sobre
as mudangas do nivel de base e suas implica¢Ges no perfil longitudinal, deve-se
considerar as relagGes probabilisticas ou estocasticas.
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4.2.2 Rupturas de declive e sua significancia

O canal fluvial apresenta irregularidades variadas ao longo de seu perfil.
A topografia do leito exibe diversos arranjos de microformas, como dunas,
antidunas e outras. Outro aspecto caracteristico, em virtude da dindmica do
escoamento, 6 a existéncia de depressoes (mouilles ou pools), representando 0s
trechos mais profundos, seguidas de partes menos profundas, mais retilineas
e obliquas em relagdo ao eixo aparente do leito, designadas como soleiras
(seuils ou riffles). Todas essas formas sdo ligadas a dinamica e a mecanica do
fluxo e sio elementos inerentes a rugosidade do canal. Entretanto, no perfil
longitudinal, outras irregularidades de maior magnitude sao observadas, indi-
cando a presenga de rupturas de declive.

As rupturas de declive, assinalando trechos em que hd mudangas bruscas
na declividade entre dois segmentos fluviais, costumeiramente descritas como
rdpidos, corredeiras, saltos, cachoeiras e cataralas, sio conhecidas desde hi
muito. Todavia, s6 em 1880 € que as rupturas assumiram uma significacio,
quando Joseph le Conte, nos Estados Unidos, interpretou-as como indicativas
do abaixamento descontinuo do nivel de base (Chorley, Beckinsale ¢ Dunn,
1973, p. 200). Cada ruptura de declive corresponde a uma vaga erosiva remon-
tante, relacionada a determinada oscilagio do nivel de base, que provocava
fase de rejuvenescimento.

Evidentemente, hd fatores locais (litolégicos ou tectonicos) que afetam
o perfil de equilibrio, produzindo rupturas na declividade. Todavia, quando
as rupturas de declive nao puderem ser explicadas por controles litolégicos ou
tectonicos de agdo local e se observarem diferengas topogrificas entre as partes
situadas a jusante € a montante da ruptura, com caracteristicas mais “jovens”
a jusante e com aspectos “ynaturos ou senis’” a montante, O geomorfdlogo
possivelmente se encontra diante do fendmeno de rejuvenescimento. O desen-
volvimento de segmentos ajustados (graded) em ambos 0s lados da ruptura,
cada um ajustado a um conjunto diferente de condigdes e separados pela am-
plitude altimétrica da ruptura, faz com que o segmento inferior se torne
inapto a influenciar o superior. Ha elevado grau de independéncia entre eles
e os segmentos fluviais, pertencentes a estagios ciclicos diferentes, sdo fisica-
mente separados uns dos outros. Por essa razao, Mackin considerou como in-
contestivel o fato de que o rio principal € composto de segmentos distintos
e os fatores determinantes da declividade nao variam sisternaticamente de um
segmentoc a outro. Sob essas condigdes, as rupturas de declive representam
descontinuidades entre dois setores do vale. Através desses critérios para ana-
lisar. as paisagens, William M. Davis absorveu o conceito de ruptura de declive
em seu esquema ciclico, dando-lhe significancia na interpretagao de paisagens
morfolégicas e criando os fundamentos para a elaboragdo das seqiiéncias cicli-
cas ¢ para a cronologia denudacional.

Definida como “ponto de mudanga abrupta no perfil longitudinal de
cursos de dgua’ (American Geological Institute Glossary Committee, 1957),
as rupturas de declive foram elementos importante no debate entre William
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Morris Davis ¢ Walter Penck a propésito da explicagio de superficies aplai-
nadas sucessivas, devidamente retragada por Chorley, Beckinsale ¢ Dunn (1973,
pp. 693-718), e cuja argumentagdo mais minuciosa se encontra mserida no ar-
tigo de W. Penck, de 1925, sobre a Floresta Negra, ¢ no de W. M. Davis,
de 1932, sobre Piedmont benchlands and Primarrumpfe.

No contexto global, Davis considerava que as rupturas eram provenientes
das oscilacdes de nivel de base, que deveriam ser descontinuas para formar
descontinuidades no canal. Ao estudar o macigo da Floresta Negra (Alemanha),
Penck reconheceu a existéncia de virios niveis topogrificos ao redor do ma-
ci¢o. De acordo com a concepgdo davisiana, tais patamares ou niveis seriam
descritos como superficies de erosfo representativas de uma série de ciclos
parciais, interrompidos por soerguimentos intermitentes. Penck, por seu tumo,
aventou a existéncia de um domo em continua expansio, onde a drea cimeira
seria os restos da superficie primdria (Primarrumpf), e a sucessdo dos planos
erosivos em dire¢do as bordas, como se fosse uma escadaria geomorfologica,
representaria ciclos de erosio cada vez mais recentes ¢ originados pelo movi-
mento ascensional riapido que afetava a regido. Nio havia condigbes de esta:
bilidade para o desenvolvimento completo do ciclo, mas um iniciar de ciclos
constantemente abortados. O desenvolvimento de perfis fluviais, entdo, foi
descrito por W. Penck da seguinte maneira:

(13

. o volume de dgua em cada rio aumenta do curso superior para o
inferior. O curso inferior &, entio, sempre um agente de erosio mais
poderoso que o superior. O curso inferior €, conseqiientemente, sempre
o primeiro a estar apto para neutralizar o aumento da declividade
produzido pelo soerguimento acelerado. Se o soerguimento, que nas
unidades temporais iniciais era uniforme (uniforme significando a mes-
ma quantidade de incis@o do perfil longitudinal), se tornasse agora
mais rapido, inevitavelmente o baixo curso de dgua erode mais pro-
fundamente que antigamente, em cada unidade de tempo, o que nao
¢é feito pelo débil curso superior. Uma ruptura convexa € formada no
perfil longitudinal do rio. Esta ruptura retrocede de acordo com as
leis da erosdo regressiva, e forma uma base de erosio para o trecho
superior do curso. Este trecho, portanto, ndo € mais tributdrio do
nivel de base erosivo localizado na borda da massa em ascensio, mas
tributdrio de um ponto no curso do vale, que relativamente nio esta
se rebaixando, mas tornou-se soerguido e elevou-se no vale em di-
recio de montante. O trecho superior do rio encontra-se agora distan-
ciado da renovagio das declividades causada pelo soerguimento da
massa: a ruptura, base de erosdo local para o trecho superior, tornou-se
soerguida e, em adi¢gdo, movimentou-se ascendentemente no vale, tor-
nando-se relativamente elevada para a seg¢@o superior do curso. Desta
maneira, conseqiientemente, a intensidade da erosio enfraquece e perfis
concavos comegam a ser formados nesse setor. A aceleracio conti-
nuada do soerguimento promove a formagdo, no perfil longitudinal
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do rio, de rupturas convexas uma apoOs a outra, todas movimentando-se
ascendentemente no vale, e abaixo de cada uma delas comega a haver
um trecho fluvial estreito e profundo, com vertentes convexas dos
vales, e abaixo de cada uma ha um trecho mais amplo, com perfis
concavos das vertentes” (Penck, 1925, pp. 89-90; traduzido para o
inglés por Martin Simons, cf. Chorley, Beckinsale e Dunn, 1973,
p. 705).

As observactes colhidas nos perfis longitudinais dos rios intertropicais
trouxeram novos elementos para o debate sobre as rupturas de declive. Ve-
rificou-se a presenga de irregularidades nos vdrios setores do perfil, até mesmo
nas proximidades da foz, como no caso do rio Congo. O perfil longitudinal
tipico dos rios intertropicais passou a Ser descrito como sendo sucessdo de
irechos de fraco declive, separados por irregularidades formando ripidos, cor-
redeiras ou quedas de dgua. Em fungao dos processos morfogenéticos atuantes
e das caracteristicas apresentadas pela carga detritica, o poder de entalhamento
¢ de regressio nessas rupturas de declive € praticamente nulo. Toda vez que
houver o afloramento de rochas mais resistentes a meteorizagdo, formando
barras ou travessdes no leito dos rios, surgirdo irregularidades que se mantém
estabilizadas. Considerando que o entalhamento dos cursos de d4gua, nas re-
gides de clima quente e umido, estdi estreitamente dependente das a¢des qui-
micas, Tricart e Cailleux {1965, p. 102} observam que “a alteracao diferencial
provoca, no decorrer de um afundamento progressivo dos talvegues, o apare-
cimento de soleiras e de calhas. As calhas localizam-se onde o entalhe é mais
lento que a progressdo em profundidade da alteragdo, enquanto os rdpidos e
quedas se formam onde o entalhe encontra pontuamento subterrineo de rocha
sd entre duas zonas com alteragdo mais profunda™.
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Figura 4.4 Perfil esquematico de cursos de dgua em regiGes tropicais (segundo Tricart
e Cailleux, 1965).
Contetido: 1) alteritas sob aluviGes; 2) rocha si, com intcnse diaclasamento;
3) rapides -com’ blocos; 4) ripidos em rocha s
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Esse processo leva-nos a compreender'que a5 irregularidades §a(:fdm§is
numerosas nas partes jusante dos cursos de 4gua, entalha_tda? Pas’pro:.ur;n :1 es
do mar, porque ¢ nesses trechos que a te:-n_denma para a u?msag é mais 1ac;;de g,
nas formagdes de rochas moéveis, mais rdpida. () ]?.s§e tipo de irregu 3 e
parece caracterizar uma retomada de erosdo muito r’aplda. Mais a montan}ge{ oS
cursos de agua, geralmentie encontrame-se mMenos rapidos rpenores com docgs
esparsos € mais rapidos grandes, As veZes qgedas. Com gfelto, as r_etqm(aioarsn e
erosio propagam-se dificilmente. Dessa n:ianeua, a det_errmna.da _illlstanclai) 1_0cenax,
os talvegues encontram-seé ainda ao nw?l que haviam atingido n(;1 i ; ]ho,
sendo negligenciadas as pequenas alternancias de entalhamento & d¢ %n ;11 a-
mento climdtico™ (Tricart e Cailleux, 1965, p. 192). Embora Tricart € ?1 eu:x
hajam contribuido e arrolado infimeras observagoes sollre os Processos enorm‘l
dos rios intertropicais, € curiose notar que a expllca?af) ea mter[_)ret:_ag:ao prc
postia pelos ceferidos autores utilizam dos mesmos ¢riterios conceituais ¢ sig!

ficados cronologicos aventados pela teoma davisiana.

Uma interpretagac alternativa reside na aplic_:aqﬁo da teoria do e_qlulfb}:n
dinamico e na abordagem probabilistica. Desw.:nf:lll.lando-se.das rest?qoes zls-
téricas e seqiienciais, a teoria do equilibrio dinamico considera as formas le
relevo como resultantes da interagio entre Os Processos atua_n.tes ea IE.}SI?’.GHCM
do material. Desde que hajam atingido o estado de estabﬂld_ade, tais fE)lr{nas;
mantém-se independentemente do tempo. As rupturas de declive do peril 03-
gitudinal nao sjo irregularidades que devam desaparecer na ?erspecftnl.r? de
evolugao para 2 regularizagio do perfil, mas c_onstltuem categoria m?iffo Ggica
inerente aos cursos de igua, denunciando © ajustamento perante as dilerencgas
litologicas enfrentadas pelo curso de dgua em seu caminhar. Cog‘fan:e as (;(;:1-
digdes litologicas locais, 08 DIOCESSOS fluviais esculpem formafst: istin 33, pt. o+
bilitando distinguir diversas categorias € apfesentar uma classificagao gs n;gux
de irregularidades, da qual uma tentativa fgl apreientada por Tricart € fa1 ux
(1965, p. 88-89). Da mesma mnaneira, a _mterag,ao enire Os Processos u;xan-
e as condigdes litologicas oferece possibihdages para que as rupturas se an-
tenham estabilizadas, incluindo a manutengao da forma através de recuo

iados de intensidade. . .

Bravs Ez?a linha interpretativa, na qual as r}lpt‘u_ras de declive d?gcamd de :21:
significancia para a interpretagao evolutiva historica e de ser vest1g1osd e 1€ o
madas erosivas ¢ de fases de rejuvenescimento, pode ser gpllcada na_ escr;c/;a
que Barcha ¢ Arid apresentam para as cacho_eiras de Manmbﬁox}do, Agua Er-
melha, Mutuca ¢ da Onga, localizadas no 110 Grande, na _dwlsa‘ e?’tn_a os dS-
tados de Sio Paulo ¢ Minas Gerais, onde as caracteristicas htq ogmas 0s
derrames de basalto condicionam a forma dessas rupturas de declive:

“Encaixado no basalto, O rio desenvolve suas quedas_no_con-
tato dos derrames, estando ou nao presentes lentes de ?remto mtr.a-
trapianoc € brechas de basalto. Observa-se_tamhfém a diferente res;z-
téncia que as porgoes microcristalina € amigdaloide dos derrames_od -
recern a erosdo. Sendo mais rapidamente decomposta, a fase amigda-
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16ide dos derrames permite a dgua remover, por solapamento, grandes
blocos de basalto microcristalino do derrame superior, densamente
diaclasado. O mesmo fenOmeno ocolire quando massas de lava conso-
lidadas possuem na base intenso diaclasamento horizontal. (...) A exis-
téncia de sistemas preferenciais de fraturas no basalto faz com que
a frente de quedas seja constituida por uma sucessdo de pequenos
degraus salientes, resultantes da acdo das dguas que desalojam blocos
de basalto, atuando poderosamente em suas fraturas. (...) Quando se
comparam o0s sistemas preferenciais de fraturas com as diregbes pre-
ferenciais das quedas de dgua, nota-se uma estreita correspondéncia
entre eles, em todas as quedas estudadas, surgerindo que as fraturas

tém marcante influéncia no controle das quedas” (Barcha e Arid,
- 1975, p- 126; 130).

6.2.3 Erosdao regressiva e capturas fluviais

Na literatura geomorfoldgica, a captura fluvial corresponde ac desvio
das dguas de uma bacia fluvial para outra, promovendo a expansao de uma
drenagem em detrimento da vizinha. A captura representa processo na modi-
ficagdo da drenagem, constituindo fendmeno descrito desde longa data, tor-
nando-se cldassico o trabalho de William Morris Davis (1896) sobre os rios
Mecuse € Moselle, na Franga. O arranjo ¢ a disposi¢do espacial dos cursos de
dgua constituem © principal critério para se inferir a existéncia de capturas
fluviais, embora a interpretagao dos aspectos evolutivos do acontecimento se
baseie no estudo de mapas e em pesquisas de campo. Em termos gerais, cOs-
tuma-se classificar os tipos de ocorréncia de capturas fluviais como ligados a
absorgdo, ac aplainamento lateral, ao transbordamento, ao desvic subterraneo

e ao recuo das cabeceiras (Christofoletti, 1975). Essa tipologia ¢ caracterizada
da seguinte maneira:

1. A absor¢do realiza-se quando hd captacdo de dguas por determinados
rios em detrimento dos adjacentes, devido A competi¢do que se estabelece ao
longo de uma vertente ocu superficie. Alguns rios entalham mais rapidamente
que outros, alargando suas divisas e englobando os cursos laterais. Este processo
é muito simples, servindo para explicar a razdo pela qual os inumerdveis cursos
de dgua se reunem em alguns Cursos principais, tornando-se responsivel pela
hierarquizagao inicial das bacias de drenagem.

2. A captura pode-se produzir como O resultado do aplainamento lateral.
Mediante erosio lateral, o rio principal pode cortar o interflivio que o separa
do tributdrio e, através do ponto de entalhamento no espordo interfluvial,
desviar a parte montante do referido curso, deixando praticamente seco O
vale localizado na parte jusante do curso decapitado.

3. A captura por transbordamento realiza-se quando um curso de agua,
recebendo carga muito elevada de sedimentos, entulha o seu leito elevando-o
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até um nivel superior aos dos colos mais baixos que separam seu vale dos
adjacentes. O curso de dgua vai oscilando sobre a planicie de inundagdo ¢
casualmente pode atravessar um dos colos e infletir para o vale vizinho. Efe-

* tuando o transbordamento, a maior declividade existente no trecho ocupado

pelo novo tragado fard com que a erosio seja mais intensa ¢ o entalhamento
redundard na consolidagio do nove percurso fluvial.

4. A captura subterrinea de cursos de dgua ¢ observada nas dreas de
rochas calcdrias ou em dreas com outras rochas soliveis. A maior velocidade
de dissolugdo das rochas encontradas e o nivel fredtico em que escoa o curso
subterrineo sio os fatores bdsicos para explicar esse tipo de ocorréncia.

S. O recuo das cabeceiras torna-se o processo responsivel quando dois
rios adjacentes estdo localizados em altitudes diferentes e os tributdrios do
curso mais baixo erodem regressivamente suas cabeceiras de modo rdpido,
principalmente quando estdo entalhando vales em rochas frageis. Através do
recuo das cabeceiras, o rio expande-se, atravessa a divisa ¢ captura o curso de
4gua localizado em nivel mais alto (Fig. 4.5). Outro fator assinalado para expli-
car a ocorréncia dessa espécie de cap-
tura reside na diferenca de declividade
entre os dois cursos concerrentes, sen-
do que o de maior declividade torna-se
o beneficiado.

Entre os virios tipos, a literatura e
P . - IR =
geomorfoldgica descreve grande quanti- T S _
Captura Iminerte T o
dade de casos que se enquadram na A

categoria do processo pelo recuo das
cabeceiras. Entre os exemplos cldssicos,
encontram-se 0s observados na regido
dos Apalaches, na parte oriental dos
Estados Unidos. Nesta area, alguns rios
possuem o curso em sentido transversal
is camadas rochosas, enquanto a maio-
ra tem o curso em dire¢do paralela a
elas. Os rios transversais sentem difi-
culdade ao entathar as rochas mais re-
sistentes que tém de atravessar, e apro-
fundam os vales em menor velocidade;
por outro lado, os rios longitudinais as
camadas geralmente escoam suas dguas
sobre rochas menos resistentes e tém
possibilidade de entalhar seus vales de
modo mais rdpido, capturando muitas
vezes outros cursos de dgua. Exemplo
bem descrito por Thombury (1969)
refere-se ao caso dos rios Snickers,
Ashby e Manassas.

Figura 4.5 Representagio classica de cap-
tura fluvial pela erosdo regressiva
das cabeceiras (adaptado de von
Engeln, 1942)

-
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‘ Virios exemplos de capturas fluviais foram apontados no territério bra-
- sileiro, enquadrados nesse esquema interpretativo. O exemplo mais sugestivo é
representado pelas antigas cabeceiras do rio Tieté, que foram anexadas pelo rio
Parafba (Fig. 4.6). Aziz Ab’Saber (1957) fez levantamento do problema, no gual
a origem tectdnica da planicie do Paraiba, colocando-a em nive! altimétrico mais
baixo, conferiu-se decisiva vantagem sobre o Tieté. A diferenga altimétrica entre
as duas bacias favoreceu os tributarios do rio Paraiba, ocasionando maior decli-
vidade e poder erosivo. A erosdo regressiva das cabeceiras conseguiu capturar o
antigo alto curso do rio Tieté, cuja mudanga na drenagem ¢ assinalada pelo
cotovelo de Guararema. Ao reconstituir a disposi¢do da drenagem no periodo
anterior a captura, Lester King {1956) observou “‘que o principal divisor antigo
pode ser colocado no alinhamento ltatiaia-Bocaina, onde também aparece o
obstdculo ao curso do Paraiba (posterior ao falhamento) que separa as bacias de
Resende ¢ Pindamonhangaba, em Queluz. A oeste deste alinhamento a drenagem
era feita para o Tieté, porém a interrupgdo do divisor, proximo a Queluz, causada
pelo graben do Paraiba, obliterou os antigos cursos, invertendo o fluxo para
o mar. A serra da Mantiqueira ndo constitufa, assim, o importante divisor atual
que separa os rios que drenam para ocidente dos que demandam o mar”.

Todas as contribuig@es realizadas sobre as capturas fluviais foram elabo-
radas sob as pressuposi¢Ges da teoria davisiana. No contexto da teoria do equi-

do Estado de Sao
danga do rio Paraiba,
de captura fluvial

Figura 4.6 Representagio esquemdtica da drenagem da part
Paulo, mostrando as bacias dos rios Tieté e Paraiba:
na altura de Guararema, ¢ interpretada como consegiién
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librio dinimico, ¢onsiderando o rio como sistema aberto, funcionando através
do fluxo de matéria e energia, hd possibilidade para se reformular o tema sobre
as capturas fluviais, focalizando o ponto fundamental que se refere a erosdo
regressiva e recuo das cabeceiras.

O rio € canal de escoamento que funciona pelo abastecimento que lhe
¢ fornecido. A poténcia erosiva estd ligada a esse abastecimento, em agua e
em detritos, € ndo a declividade do canal. Para que © rio exista € funcione
deve sempre haver uma drea que lhe garanta o abastecimento, constituindo
a sua bacia de drenagem. A mesma condigao ¢ vdlida para o surgimento de
nascentes e cabeceiras fluviais, que aparecem nas vertentes a determinada dis-
tancia da linha interfluvial. Na topografia, a linha divisora de dguas localiza-se
no interflivio, mas pode-se também considerar a divisora de 4gua dos aqui-
feros, e nem sempre hd justaposi¢io perfeita entre as duas linhas divisorias.
Todavia, considerando uma ou outra, a linha divisora de dguas representa pon-
tos onde o abastecimento € zero para as nascentes ou cabeceiras limitrofes.
A partir dessa linha, as dguas e os detritos escoam para uma ou para a outra
das cabeceiras, e o volume & quantidade do abastecimento vao aumentando
a medida que cresce a distancia.

Considerando essas proposi¢des, se houver erosao regressiva, a nascente
ndo pode recuar indefinidamente para © interflivio, mas sim até a distancia
que corresponda ao limiar para que possa continuar funcionando. Da mesma
maneira, 4 medida que se aproxima do interflivio, diminuindo a drea abas-
tecedora, hd diminui¢do na quantidade de dgua e de detritos, ¢ decréscimo
no poder erosivo. Embora as chuvas e a agdo edlica, ou outros processos mor-
fogenéticos, possam desgastar a topografia ¢ ocasionar rebaixamento altimé-
trico do interfluvio, a linha divisora de dguas entre duas nascentes, localizadas
em vertentes opostas, sempre estard presente. Mesmo que em conseqii€éncia do
rebaixamento haja deslocamento horizontal da linha diviséria. Através dessas
ponderagBes, verifica-se que pelo recuo das cabeceiras se torna impraticével
que uma drenagem conguiste a outra, qualquer que seja a diferenca altimeé-
trica entre as bacias concorrentes. Qutro argumento a ser levado em conta
refere-se a forma do perfil longitudinal de cursos de dgua, cujas declividades
aumentam gradativamente em dire¢do de montante. Nas cabeceiras, conside-
rando dois rios concorrentes em vertentes opostas, 0s respectivos cursos apre-
sentam as suas maiores declividades, que tenderdo a se manter. A linha divisora
de dguas vem a representar o equilibrio entre as forgas e a energia distribuida
para as bacias limitantes, na qual ndo hd predominincia de uma sobre a outra.

O tema sobre as capturas fluviais representa assunto no qual se pode
mostrar a diferenga interpretativa para os fatos geomorfoldgicos existente entre
a teoria davisiana e a teoria do equilibrio dindmico, assinalando a ruptura
epistemologica que hd entre elas. Houve uma profunda substituigio conceitual
e, para quem utilizar da teoria do equilibrio dinamico ¢ da abordagem sisté-
mica, toda a interpretagio ou explicagdo oferecida pela literatura geomorfo-
l6gica elaborada sob as pressuposi¢Ges davisianas, a proposito das capturas
fluviais, deixa de ter significincia.
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4.2.4 Morfogénese do perfil longitudinal

No desenvolvimento das idéias sobre a geomorfologia fluvial, sempre
houve acordo em considerar o vale e a forma do canal como sendo conse-
qiiéncias do escoamento ¢ da atividade erosiva observada nos rios. Neste setor
do conhecimento geomorfolégico, as formas de relevo sempre foram relacio-
nadas a processos, embora surgissem divergéncias sobre o tipo de processo €
sobre o mecanismo de sua atuagao.

O perfil longitudinal é uma forma esculpida pela morfogénese fluvial.
Na concepgio da teoria davisiana, o perfil longitudinal € elaborado paulatina-
mente, da foz em diregio de montante, através do progressivo caminhar da
erosio remontante. A erosdo regressiva ¢ O processo fundamental, tornando-se
irrelevante apresentar consideragdes sobre o débito ou sobre a grandeza e
freqiiéncia dos fluxos.

Entretanto, na literatura geomorfoldgica encontram-se diversas observa-
¢Oes sobre a categoria de fluxo responsdvel pela esculturagio do perfil longi-
tudinal. Uma das observagbes pioneiras deve-se ao engenheiro Cunit, em 1855,
que considerou a “‘curva de regularizagdo” do perfil como sendo fung¢io do
débito. Em sua perspectiva, quando o leito é mdvil, aluvial, em toda a sua
extensio, “‘a curva_deve-s¢ modificar com o regime fluvial e, principalmente,
se achatar em cada cheia”. Essa observacdo levou o engenheiro Datisse, em 1872,
a~<onsiderar o perfil longitudinal como sendo_essencialmente a obra das gran-
des cheias (Baulig, 1950, p. 45).

Em 1877, Gilbert afirmava que ‘‘nos rios, € O estagio _das_cheias que
determina a ajustagem

A carga dé détfitos € usualmente maior du-
rante as cheias mais altas, e a poténcia estad relacionada tdo rapidamente com
o aumento da descarga que em qualquer evento a influéncia do rio, durante
seu estdgio alto, suplantard qualquer influéncia que possa ter sido exercida em
estdgios baixos. A relagdo entre o transporte ¢ a corrasdo, que subsiste quando
¢ alto o nivel das dguas, determinard a ajustagem do curso de dgua’ (Gilbert,
1877; 1970, pp. 106-107). Essa mesma linha é advogada por Henri Baulig, assi-
nalando que “‘o perfil longitudinal estabelece-se em fungdo das mais altas dguas”.
Detalhando o seu modo de pensar, o referido autor anota que:

“sgo as cheias, sobretudo as grandes cheias, que efetuam a maior
parte do transporte de materiais: um curso de dgua violento e irregular
pode, em alguns dias de cheia, transportar tanto ou mais aluvides que
durante todo o resto do ano. E, sobretudo, as cheias deslocam ma-
teriais muito grosseiros, que as dguas médjas ou baixas nao conse-
guem colocar em movimento.

Por outro lado, as cheias modificam o leito aprofundando as
depressGes ¢ elevando as soleiras, acentuando o relevo do fundo na
medida da profundidade da dgua. Quando_da descida do nivel, a cor-
rente, rapida e delgada sobre as soleiras, atua sobre elas e arrasta Os
materiais mobilizidos para as depressdes. As dgua$ inédias ‘¢ baixas
¢ontinuam esse trabalho, sem poder levd-lo até o final.



- e £

140 GEOMORFOLOGIA FLUVIAL

Pode-se dizer que o perfil de estiagem ¢ modelado pelas cheias,
mas mais ou menos moditicado pelas dguas médias e baixas. A parcela
representada pelas dguas altas, médias e baixas na elaborac¢do do perfil
varia enire limites muito amplos, conforme © regime do rio seja mais
ou menoes irregular € que os materiais do leitc sejam’ mais ou menos
grosseiros. O perfil tende a se ajustar as variagdes incessantes do re-
gime, sem jamais atingi-lo completamente™ (Baulig, 1950, p. 54-55).

Livros-textos de geomorfologia, quando trataram do assunto, acolheram
essa afirmagdo como valida, sem oferecer maiores comentdrios. Por exemplo,
é o caso da obra de Max Derruau (1965). :

Os estudos desenvolvidos sobre a freqiiéncia e magnitude dos fluxos pos-
sibilitaram nuang¢ar e precisar melhor a questdo, introduzindo mudangas na
crenga de que os eventos infreqiientes, mas de grande intensidade, sdo mais
efetivos na morfogénese da superficie terrestre. Obviamente, os efeitos cau-
sados pelas ‘¢atdstrofes sdo muito grandes e os vales fluviais podem conservar
por longo tempo os vestigios das grandes enchentes, Mas esses eventos raros
sio efémeros e as formas de relevo, assim como o perfil longitudinal, ajus-
tam-se € se reequilibram em fung¢fo de eventos mais freqientes que os de
excepcional magnitude.

A anidlise da distribuigao dos fluxos didrios engloba a frequéncia dos dé-
bitos para as diferentes magnitudes. As pesquisas realizadas pelo Servigo Geo-
légico dos Estados Unidos mostraram que grande parte do total anual da carga
detritica em suspensdo € transportada em poucos dias, ocorrendo relagdo pro-
porcional entre a carga didria e o débito (Leopold e Maddock, 1953). Assim,
a maior parte dos débitos, de fraca magnitude, ndo possuem significancia geo-
morfologica. Sob esse aspecto, hd acordo entre essas pesquisas ¢ as observagoes
expendidas por Baulig e mencionadas anteriormente.

A verificacdo e estudos sobre os fluxos mais elevados restringem-se, mui-
tas vezes, na andlise sobre a freqiiéncia das cheias, referindo-se as cheias ao
maior débito didrio que ocorre em cada ano, independente do fato de causar
ou ndo inundagido. Levando-se em conta a geometria do canal fluvial e as magni-
tudes dos fluxos, define-se o débito de margens plenas (bankfull discharge)
como sendo o débito que preenche na medida justa o canal fluvial, e acima
do qual ocorrerd transbordamento para a planicie de inundag¢do. Ocorrendo
transbordamento, a a¢do morfogenética das dguas perde efetividade sobre as
margens. Por outro lado, fato jd mencionado, os fluxos de baixa magnitude
nio preenchem o canal e sdo ineficazes em sua morfogénese. No espectro das
freqiiéncias, o débito de margens plenas é evento de magnitude moderada e
freqiiente. A literatura geomorfolégica considera o valor de 1,58 anos como
indice de recorréncia para essa categoria de débitos.

Reconhece-se atualmente que a forma e o padrio dos canais fluviais
estdo ajustados ao débito, aos sedimentos fornecidos pela bacia de drenagem
e ao material rochoso componente das margens. Considerando a variabilidade
dos fluxos, Wolman e Miller (1960; 1974) consideram que os eventos de magni-
tude moderada e de ocorréncia relativamente freqiiente controlam a forma do
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canal. Nessa categoria, os débitos de margens plenas surgem como os de maior
poder efetivo na esculturag@o do modelado do canal, pois as ondas de fluxo
escoam com ag¢io morfogenética ativa sobre as margens e fundo do leito ¢
possuindo competéncia suficiente para movimentar o material detritico.

Na morfogénese do perfil longitudinal, portanto, deve-se ter em mente
que os processos morfogenéticos relacionados com a dinamica e com a me-
cinica do fluxo somam maior efetividade quando dos débitos de margens plenas.
E a esta categoria de débitos que deve ser irnputada a responsabilidade na
esculturagic do perfil, em detrimento da categoria das “mais altas iguas’,
que constitui evento raro ¢ de agdo intensa, mas cujas conseqiiéncias vdo sendo
esmaecidas e substituidas pelos efeitos dos eventos mais constantes.
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Tipologia
5 dos Canais Fluviais

Os estudos relacionados com os canais fluviais procuram discernir os_tl—
pos de arranjos espaciais que o leito apresenta ao lorfgo do_no. Essei arranjos
espaciais refletem a padronagem que s¢ observa na dimensio pla.na, como se
fossem vistas de um avido” (Leopold e Wolman, 195-7' 39) Os. tipos de canais
representam mecanismos de ajustagem entre as variavers implicadas neste Sins_
tema geomorfoldgico, constituindo respostas que se somam € s¢ entrosgm co
as relacionadas 3 seg@o transversal e ao perfil longitudinal dqs (.:ursrosd efiigua.
Cada tipo de canal possui maneiras diferentes Fle afetar a resisténcia do fluxo,
e hi relacionamento acentuado entre a quantidade e caracte.nstlcas da ca;ga
sedimentar disponivel e a quantidade ¢ variabilidade do débito, de um lado,

i ia dos canais, de outro.
°® tllgﬂggnahecimento éas caracteristicas morfolég‘icags e dos processos envol-
vidos em cada categoria de canal € de suma impprtancna para os plane_;arflellltos
sobre a utilizagdo das 4reas ribeirinhas e do le1‘fo' c}o canal. O uso agricola ¢
urbano das 4dreas marginais, a construgdo de edificios, de pontes e de outras
obras de arte, a instalagdo de indistrias, o uso das dguas fluviais para o aPas;e-
cimento e para a navegagdo, os projetos de saneamento e.d:: rf:tlﬁcau;ao de
rios, todos devem levar em consideragdo Os processos € a dinamica observada
nos diversos tipos de canais. )

Dois sdo os objetivos maximos visados neste capitulo:

a) relacionar as classificagDes propostas e analisar os diversos crit€rios
utilizados; . . .

b) apresentar as caracteristicas dos varios tipos de canals,.procurando su
mariar as informacdes sobre as formas e 0s Processos, 0s conceitos ¢ as teorias
propostas para explicd-los.

5.1 CLASSIFICACOES PROPOSTAS

A classificagfo dos tipos de canais € assunto que somente ha poucos ar;os
vem merecendo a atengdo dos pesquisadores. Tradicionalmente, sempre s..efez
distingdo entre os canais retos, anastomosadqs ¢ meandrantes, 1rna;.1 ?is (;n orf;
magOes disponiveis na literatura geomorfologica, quase em sua totalida 1‘;'1’1 ;
referiam ao tipo meandrante, enquanto praticamente quase nada era co o
sobre as demais categorias.
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E reduzido o numero de contribuigBes a serem mencionadas. Em 1957,
Leopold e Wolman reuniram as informag8es advindas das suas pesquisas sobre
os trés padrdes basicos: meandrantes, anastormosados e retos. Em 1963, Schumm
dividiv os padrSes fluviais em dois grupos principais que, além de ser descri-
tivo, procurava estabelecer limites entre as categorias, com base nos valores
do indice de sinuosidade (relagao entre o comprimento do talvegue e com-
primento do vale), pressupondo existir um continuum nos padrdes fluviais,

¢ que normalmente se verifica nos processos da natureza. A classificagio de
Schumm € a seguinte:

Tipos Valor do indice
A)Meandrantes
a) tortuosos
b) irregulares
¢) meandros regulares
B) Transicional
C) Retos

v o ouoow

-

[ ]
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Em 1969, G. H. Dury apresentou uma classifica¢io proviséria, distin-
guindo os seguintes tipos: meandrante, anastomosado, reto, deltaico, ramificado,
reticulado e irregular. Nesse mesmo ano, Charlton classificou os rios em duas
categorias: estdveis e instdveis. Os canais retos ¢ meandrantes sioc geralmente
considerados como estdveis, enquanto os anastomosados sdo classificados como
instdveis. Charlton restringiu o uso do termo estabilidade para significar a ine-
xisténcia de mudanga aprecidvel nos niveis do leito de um canal. Sobre esse
critério, deve-se lembrar que uma mudanga acentuada do nivel das dguas no
sentido vertical pode ocasionar a passagem do padrio meandrante ao anasto-
mosado, ou vice-versa. Por outro lado, um curso meandrante pode estar esta-
bilizado no sentido vertical, mas apresentar tendéncias para a migracio dos
meandros, o que pode ser considerado como instabilidade no plano horizontal.
A distingdo entre estabilidade e instabilidade €, pois, muito relativa.

Chitale (1970), ao analisar a cldssica diviso entre os trés tipos bdsicos,
observou que essa classificag@o nao era compreensiva, nem recobria todas as

formas observadas nas pesquisas de campo. Em suas observagdes, prosseguiu
afirmando que:

“as caracteristicas de cada- um dos trés tipos de padrSes também nio
sdo exclusivas. Por exemplo, a caracteristica distinguidora de um rio
anastomosado € o entrelagamento de seus canais miltiplos. Por outro
ladeo, a caracteristica distinguidora do canal meandrante € o alinha-
mento tortuoso. Dessa maneira, enquanto os terinos reto e meandrante

se referem & dire¢do, o anastomosado refere-se a multiplicidade dos
canais” (Chitale, 1970, p. 201).

Tentando resolver o problema, Chitale (1970) propde a classificagio dos
canais fluviais em: '

ai 147
Tipologis dos canais fluviais

@) canais Unicos, que podem ser su_bdivididos em canais retos(;: em n;zzil!;’
drantes, havendo uma categoria transicional entre eles. Os mean lr-:)s p lemn
ser classificados como regulares ou irregulares ou como sendo simples ou ¢ e
postos. Os meandros regulares apresentam uma scrie de arcos de mesn}a :nas
vatura e freqiiéncia, enquanto os inegulgres sdoc deformac!os fm suasue?; nas
e podem variar em amplitude e freqii?nc_la. Os meandros simples Foss n do-
minincia de uma amplitude e freqﬁeilcw.l, enquanto os compostos pos
arcos de diferentes amplitudes e frequéncias; _ ' .

b) canais multiplos, distinguindo-se dois tipos: um com n:u;tlczrsl;:? zﬁ:
trelagados, comumente conhecido como anastomosz'ido, e 0 outr lp sui
merosos canais separados que se ramificam a parti fie _um cana 1:1r1lt ]_:;m;
como nos casos de rios construindo um cone de de!egao ou um ; a 28
proximidades do mar. Os canais individuais de um tipo anastomosado po
ter tendéncia meandrante durante a vazante, mas du_ran?e as z.lltgs agl.g.z 32
ilhas separadoras dos canais podem ser submersas e o rio, fluin ci)n fe;?léncias
margens altas, surge como um 2::1111'30 reto, desde que ndo haja outras

i vertentes do vale;
exemlg;lsuftletascategoria transicional entre as duas anteriores, naqualdc; i‘;;:fl
de dgua pode exibir tendéncia incipiente para se alterar do padrao

tinico para o de canais multiplos. Um mesmo rio pode apresentar canal tnico

em determinado trecho e canais miltiplos em outro, ¢ a transi¢io pode ser
brusca ou gradual.

Considerando as diversas classificagbes ¢ 0s _tipos {ndlwdualmente des-
critos, adotaremos em nossa exposigdo a seguinte tipologia:

A)com canais uRicos;

a) retos;

b) sinuosos;

¢) meandranies;

d) tortuosos (ou irregulares).
B) Transicional
C) com canais multiplos:

a) ramificado;

b) anastomosado;

¢) reticulado;

d) deltaico;

€) canais labirinticos em trechos rochosos,

52 CURSOS COM CANAIS UNICOS

Considerando que o fluxo se efetue ao longo de um 0nico fa:tﬂbs%?
demos distinguir quatro categorias: retos, SINUOSOS, meandrantes e to o de,
conforme o grau crescente da sinuosidade.-Em virtude da grande quantida
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de informagdes a propodsito dos rios meandrantes, iremos posteriormente de-
dicar-lhe uma se¢io especifica.

Os canais retos sdo aqueles em que ¢ rio percorre um trajeto retilineo,
sem se desviar significantemente de sua trajetéria normal em diregdo a foz.
Os canais verdadeiramente retos sfo muito raros na natureza, existindo prin-
cipalmente quando o rio estd controlado por linhas tectdnicas, como no caso
de cursos de dgua acompanhando linhas de falha. Sua presencga exige também
a existéncia de embasamento rochoso homogéneo (rochas de igual resisténcia),
pois em caso contrdrio o rio fatalmente se desviard em sua trajetéria. Essas
consideragdes explicam por que se costuma falar em rios simuladamente retos
(G. H. Dury). Leopold e Wolman (1957, p. 53) assinalam que os segmentos
ou trechos retos sdo extremamente curtos, podendo-se generalizar que a exten-
sio do canal reto em qualquer rio serd de, no mdximo, dez (10} vezes o ta-
manho da largura no referido trecho.

Exemplificando: num rio de 100 m de largura, a extensdo do canal reto
atingird no mdximo 1 000 m. Essa condi¢do raramente se realiza, ¢ 0 que ocorre
com freqiiéncia sdo trechos retos com comprimento poucas vezes superior d
largura. Canais retos com extens@io maior sio controlados por diversos fatores,
podendo-se encontri-los ao longo de linhas de falha, de didclases ou fraturas,
em vertentes ingremes onde os sulcos acompanham exatamente a declividade
da superficie, ou em algumas desembocaduras deltaicas ¢ em planicies de res-
tingas, onde os corddes arenosos podem promover a manutengdo de trechos
retos através de longas distdncias. '

. Um canal reto possui margens retilineas e a se¢do transversal € estreita
e profunda. Se o canal for simétrico, os perfis transversais serao uniformes.
Entretanto, na maior parte dos casos, embora o canal seja considerado como
reto, o fluxo ao longo do talvegue nio o é. O rfalvegue, linha que une os
pontos de maior profundidade ao longo do canal, apresenta lineamento si-
nuoso que serpenteia de uma margem a outra. No perfil transversal desses
cursos, observa-se o ponto de maior profundidade (no talvegue) e do lado
oposto a existéncia de parte mais rasa, onde hd acumulagao detritica. Em vir-
tude da divagagdo sinuosa do talvegue, essas saliéncias (barras, bancos) tendem
a se alternar de um lado do canal para o outro. Ac longo do perfil longitu-
dinal do leito, hd a sucessio de depressdes (pools) e de soleiras (riffles).
Dessa maneira, verifica-se que o canal reto nido implica topografia uniforme
do leito nem talvegue em linha reta.

Os estudos experimentais desenvolvidos em laboratérios mostram que
em canais retos, com sec¢do transversal uniforme, rapidamente se desenvolve
a seqiiéncia de soleiras e depressdes, sendo que o espagamento entre as de-
pressdes € de aproximadamente 5 a 7 vezes o tamanho da largura do leito.
Leopold, Wolman e Miller (1964, p.282) observam que uma condi¢do para
o aparecimento de soleiras e depressdes em canais ndo meandrantes € a exis-
téncia de certa heterogeneidade no tamanho do material do leito. Os canais
gue transportam granulometria uniforme de areia ou de silte parecem possuir
pequena tendéncia para formar soleiras e depressoes.

v
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O padriao do fluxo em canais retos também apresenta interesse. Tendéncia
para entalhamento das margens fluviais resulta da formagio de bancos detri-
ticos depositados alternadamente ao longo do leito, forgandolo fluxo a ser-
pentear. Diversas observagoes evidenciam que os filamentos de dgua nos canais
retos retangulares nio se movem em diregio de jusante através de linhas retas
e paralelas, mas as células de circulag¢do no plano perpendicular ao fluxo faz
com que a dgua apresente rotagao em direcdes opostas, convergindo na su-
perficie para o centro do canal (Leopold, Wolman e, Miller,. 1964, p._282).
A superficie da dgua nos canais retos apresgnta, portanto, maior elevagao em
sua parte central, mostrando perfil convexo.

Quando o canal, em virtude da dinamica fluvial, apresenta lineamento
com curvaturas, com indices de sinuosidade situados entre 1,1 e 1,5, pode ser
considerado como sinuoso. Praticamente, esta categoria surge como transicional
entre a dos canais retos e a dos meandrantes, e a medida que as curvas vio
se tornando regulares, freqiientes ¢ de amplitude similar o padrdo distancia-se
do retilineo e aproxima-s¢ do meindrico.

Os canais fortuosos ou irregulares possuem altos valores do indice de
sinuosidade, surgindo como rtios em que pode haver controle intenso das li{lhas
tectdnicas (fraturas, didclases, juntas) ou de contatos litologicos, produ?.mdo
mudangas bruscas nas dire¢des. Nao se distingue predomi‘ni.o de determinada
freqiiéncia de amplitude nas sinuosidades, mas mistura caética de formas geo-
métricas as mais diversas.

Considerando o mesmo valor do débito médio, pode-se afirmar que o0s
cursos sinuosos possuem gradientes mais baixos que 0s canais retos, maior
porcentagem da fragdo silte-argila no perimetro do canal e baixos v?lpres da
relagio largura-profundidade. Analisando os cursos de dgua das planicies cen-
trais dos Estados Unidos, Schumm (1963, p. 1091) observou a existéncia de
relacdo entre o indice de sinuosidade (Is) e a forma do canal (relagdo lar-
gura-profundidade - F), descrita pela férmula

Is = 3,5 7927,

indicando que canais relativamente amplos e rasos tendem a ser retos, en-
quanto canais estreitos e profundos distanciam-se do lineamento de cursos retos.

A distingdo entre canais retos, sinuosos, meandricos e tortuosgs rfaflete-se
na utilizacdo de critérios qualitativos € nominais. A aplicagio fie critério quan-
titativo, por outro lado, procura estabelecer o grau de sinuosidade, através_ de
determinado indice, mas nada revela sobre a sua qualidade. Nessa perspectiva,
as tentativas para o uso de valores na delimitagdo entre as diversas classes de
canais sdo problemidticas, como a proposi¢ao feita por Leopold, Wolman e
Miller (1964, p. 281) de que “‘os rios com sinuosidade de 1,5 ou mais podem
ser chamados de meandrantes, enquanto os de valores menores sio retos ou
sinuosos™. Apesar disso, algumas tentativas foram realizadas para quantificar
o grau de sinuosidade dos cursos de dgua.

O mais comum de todos os indices é obtido dividindo-se o comprimento
do canal em determinado trecho pelo comprimento desse trecho medido ao
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longo do vale. Denominado de indice de sinuosidade, nos cursos de agua, os
seus valores variam de 1 a 4. Por exemplo, no estado de Sio Paulo, o rio
Aguapei, entre a foz do Cdrrego Monte Serrate e a desembocadura no rio Pa-
rand, percorre 161 km entre pontos distanciados, ao longo do vale de 71 km.
O indice de sinuosidade € 2,26.

Outro indice foi proposto por Leopold e Wolman (1960, p. 780), con-
siderando o comprimento do canal em determinada curva em relagdo a0 com-
primento de onda da mesma curva. Aplicado na mensuragao de meandros,
este indice & utilizado para pequenos segmentos dos Cursos de dgua. Nessa
mesma época, Leopold, Bagnold, Wolman e Brusch (1960, pp. 133-134) pro-
puseram um indice relacionando o comprimento do talvegue com o compri-
mento do vale. Neste indice, os valores obtidos geralmente sdo mais elevados
que os dos demais procedimentos, em virtude da maior divagagdo do talvegue
dentro do canal. Duas consideragdes devem ser feitas:

@) a medi¢do da linha do talvegue € diferente da linha do canal fluvial;

b) o lineamento do talvegue € fenomeno subsuperficial, no leito dos
cursos de dgua, ndo sendo facilmente distinguido em mapas, fotos e outros
documentos.

Considerando a influéncia da topografia e dos fatores hidrdulicos na pa-
dronagem dos canais, Mueller (1968, p. 375) apresentou indices que refle-
tissem essa atuacdo, denominados de indice de sinuosidade hidrdulica e indice
de sinuosidade topogrifica. Para calculd-los, trés mensuragdes sfo bdsicas:

- Ce¢ = comprimento do canal da nascente até a desembocadura;

— Cv = comprimento do vale ao longo do rio, medido ao longo da linha
situada na metade da distancia que separa os sopés das verten-
tes. QO valor do Cv serd igual ao do Cc quando as vertentes
atingirem diretamente o curso de dgua, ¢ serd menor quando
houver o desenvolvimento de planicies de inundagao;

_ Evy = a distdncia mais curta, em linha reta, entre a nascente e a de-
sembocadura do rio.

Com base nessas medidas, surgem os seguinte indices:

@) indice do canal (I¢) = %, ou indice da sinuosidade total, tanto
hidrdulica como topogrifica;
b) indice do vale (Iv) = % , ou indice da sinuosidade topogrifica total;

i . . L e, - - fy
¢) indice de sinuosidade hidrdulica (Ish) = % equivalente de —%—_—1— ,
indicando qual a porcentagem em qu¢ umn rio se distancia de um curso em
linha reta, em virtude da sinuosidade hidrdulica dentro do vale;
L\ . . . . -1

d) indice de sinuosidade topogrdfica (Ist) = % equivalente ag—_—l—,
indicando qual a porcentagem em que um rio se distancia de um curso em
linha reta, em virtude da interferéncia topogréfica.
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Figura 5.1 Diagramas mostrando as zonas de distincia (Zd), o comprimento do vale (Cv)
e o comprimento do ric (Ce), em diferentes cursos de agua, a fim de calcular
o indice de sinuosidade. (Conforme Mansikkaniemi, 1972)

O total entre Ish e Ist sempre & igual a 100. Por essa 1azio, desde que
um indice seja calculado, o outro € obtido através de subtragio. Apesar de
suas vantagens, duas ponderagOes negativas devem ser feitas aos indices pro-
postos por Mueller:

a) o indice de sinuosidade topogrifica ignora o tamanho das curvas flu-
viais, se grandes ou pequenas, s¢ numerosas ou nio;

b) os indices, calculados para o rio em seu conjunto, nioc revelam a.-va-
riacdo da sinuosidade nos diferentes trechos do curso de dgua.
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Procurando superar essas duas deficiéncias, determinar como o grau de
sinuosidade varia nas diferentes partes de um rio e qual o tipo de curvatura
do curso de dgua, se grandes ou pequenas, hd a contribuigdo apresentada por
Mansikkaniemi (1970; pp- 17-19; 1972, pp. 8-9). Para determinar a sinuosidade,
a distancia entre a desembocadura do ric e a nascente mais distante, medida
em linha reta, é dividida em dez zonas de igual comprimento (Zd). As linhas
divisorias das zonas cruzam o canal fluvial nos pontos B, C, D, ..., K. Entao,
os segmentos AB, BC, CD, ..., JK mostram o lineamento geral do canz_ll, en-
quanto o comprimento desses segmentos, em linha reta, similarmente indica 1
o comprimento do *“‘vale” (Cv) em cada zona. O comprimento do rio (Cc), |
em cada zona, € medido ac longo da linha média do canal. Dessa maneira,
o grau de sinuosidade do rio é (ZCc - ZZd).

A fim de tornar possivel a comparagido entre rios diferentes, os valores !
do indice de sinuosidade (/s) sdo expressos como porcentagem em relagio ao
comprimento total do rio, isto é,

_ 100(ECe - £Zd)
B Ce )
O indice de sinuosidade consiste de sinuosidades pequenas (Sp, sinuosi-

dade do ric ou do canal) e de sinuosidades grandes (Sg, sinuosidade do *vale™),
de modo que

Is

Is = Sp + Sg.
Esses dois tipos de sinuosidades sdo calculados como sendo, i

_100(ZCe - ZCY)
- Ce

Sp

_100(ZCv - ZZd)
= pan .

De modo similar, para cada zona de distancia, Is = 100(Cc - Z£ad)/Cc;
Sp = 100(Cc - Cv)/Cc; e Sg = 100(Cy - Zd)/Cc.

Estudando a sinuosidade dos rios finlandeses, com base nos valores de
porcentagem do indice de sinuosidade, Mansikkaniemi estabeleceu cipco classes:

Sg

I muito reto < 20,0%
II reto 20,0-29,9%
II1 divagante 30,0-39,9%
IV sinuoso 40,0-49 9%
V muito sinuoso = 50,0%

5.3 CURSOS COM CANAIS MULTIPLOS

Existe grande variedade de cursos de dgua com canais mﬁl*.ciplc')s, que se
escalonam desde um canal com ilha até os compoOstos por multivariedade de

canais e ithotas. o

Tipologia dos canais fluvials

153

Os canais ramificados constituem o tipo mais simples. O canal ramifi-
cado surge quando existe um brago de rio que volta ao leito principal, for-
mando uma ilha. Esse desdobramento pode apresentar distancias as mais variadas
e a jungdo pode se verificar até a dezenas de quildmetros a jusante. Casos
comuns surgem quando na vazante bancos arenosos afloram, mas essa cate-
goria deve englobar os casos em que hd permanéncia dos canais e das ilhas.
Na Amazdnia, muitos furos (pequenos bragos de rios) contornam ilhas e re-
presentam ramificagoes. O caso mais grandioso, entretanto, é o do rio Ara-
guaia, cuja ramificagdio origina a ilha do Bananal, a maior ilha fluvial do mundo.

O reconhecimento e o estudo dos tipos de canais fluviais na Amazdnia
brasileira permitiram, desde hd muito, a distingdo entre 0s regionalmente de-
nominados ‘‘furos™, “parands” e “igarapés” (Andrade, 1956). Ao estudar a
geomorfologia da Folha de Santarém, Nascimento, Mauro e Garcia (1976; 1977)
reformularam as definigdes e propuseram uma classificagdo para os variados
tipos de furos.

O furo corresponde a todo canal de drenagem que liga um rio a outro,
um rio a um lago ou um rio a ele mesmo, sendo, neste dltimo caso, fora da
planicie aluvial. Os parands correspondem a todo canal de drenagem que liga
um rio a ele mesmo em dreas da planicie aluvial ou, pelo menos, com uma
margem ligada a planicie aluvial. Ambos sdo tipicos exemplos que caracte-
rizam a tipologia de canal ramificado.

Considerando o intrincado dos elementos da hidrografia amazonica e as
caracteristicas regionais, os referidos autores distinguiram os seguintes tipos de
furos (Nascimento, Mauro e Garcia, 1977 :28):

—. furo em captura: furo escoando dgua de rios capturados. Funciona
como foz para um ou mais rios que deixam de escoar diretamente para O rio
principal;

— furo em colmatagem: furo interrompido apresentando alguns trechos
colmatados. Funciona na época da cheia como condutor das dguas do rio prin-
cipal para os lagos que se encontram em colmatagem;

— furo em vale morto: furo aproveitando vale de antigo curso fluvial.
Funciona aproveitando vales abandonados por rios que foram capturados;

— furo em contato litologico: funciona em dreas de contato litoldgico,
geralmente de aluvides quaterndrios com sedimentos da Formacgio Barreiras;

— furo adaptado @ tectonica: ocorre adaptado a alinhamentos estruturais,
ligando rios e/ou lagos;

— furo ligando lagos: furo ligando um lago a outro, geralmente no in-
terior da planicie aluvial.

A padronagem em canais reticulados € composta pelo embricamento dos
canais, que se subdividem e se rednem de maneira aleatéria, semelhante ao
tipo anastomosado, mas que se caracteriza pelo escoamento efémero e pela
subdivisdo em virias embocaduras que se perdem nas baixadas ou nos lagos
tempordrios. Este padrio é comum na superficie de cones aluviais, formados

o sopé de escarpas montanhosas, onde a brusca ruptura de declives afeta a
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Figura 5.2 A figura ilustra alguns tipos de canais fluviais, destacando-se o medndrico ),
o anastomosado (8), o ramificado (C) e o reticulado D)

competéncia fluvial e promove a deposigdo detritica. Exemplos sdo citados
nas frentes montanhosas dos Alpes, do Himalaia, no Japio ¢ na California,
na Africa, na Austrdlia e em muitos outros lugares. Considerando a suva gran-
deza, Os cones aluviais variam de raio desde poucos metros a mais de 60 km;
o perfil longitudinal ¢ concavo, com declividades que vdo diminuindo em di-
recio das bordas ¢ a composigdo detritica apresenta granulometria grosseira
e heterométrica. Sobre o cone aluvial de disposi¢ao radial, a drenagem divide-se
em vdrios ramos anastomosados, cuja freqiiéncia de fluxo estd na dependéncia
da precipitagdo. As condi¢des climaticas dridas e semi-dridas sdo-lhe favoraveis,
e o padrio reticulado € comumente encontrado nas dreas de pedimentos.
Em virtude da carga detritica grosseira que o rio transporta, a diregdo € ©
tamanho dos ramos de escoamento sdo mutdveis na escala temporal e espacial.

A padronagem deltaica caracteriza-se pela ramifica¢do do curso fluvial
inicial, subdividindo-se em vdrios tributarios que alcancam o mar, lago ou ou-
tro rio. Diferencia-se do anastomosado e do reticulado por causa do escoa-
mento perene e maior estabilidade dos canais de escoamento. O mecanismo
deposicional das dreas deltaicas reflete os processos atuantes nas planicies de
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inundacdo, no que se refere ao comportamento dos cursos de dgua ¢ as dreas
periféricas. A deposi¢@o da carga detritica na foz ¢ a responsdvel pela expan-
sdo do delta, mas o principal fendmeno na evolugdo deltaica ¢ o deslocamento
dos cursos fluviais em distributarios sucessivos.’ Como um delta progride cada
vez mais em dire¢do ao mar, a declividade e a capacidade de carregar sedi-
mentos vdo diminuindo gradualmente, € caminhos mais curtos para o mar
podem ser encontrados em dreas adjacentes. Em geral, o ponto de desvio
ocorre em locais interiores, distantes do delta ativo, ¢ a sua posigdo € aci-
dental ou pode resultar do desenvolvimento de uma brecha. A partir desse
ponto, a topografia da bacia determina O novo curso fluvial, que passa a usu-
fruir do fluxo maior em detrimento dos demais canais.

Embora desde hd muito se reconhega a padronagem deltaica como ti-
pica, os estudos geomorfoldgicos dedicaram atengdo a morfologia deltaica e
nio a rede de canais. A unica contribui¢do que procurou analisar as proprie-’
dades topologicas e geométricas das redes de canais deltaicos, ainda em nivel
preliminar, foi recentemente apresentada por J. S. Smart (1971).

Os canais anastomosados caracterizam-se por apresentar multiplicidade
de canais, pequenos € rasos, que se subdividem e se retinem aleatoriamente,
separados por bancos e ilhotas. Na ¢poca das cheias, muitos dos bancos e
ilhotas sdo submersos, embora o entalhamento fluvial, a fixagZo da vegetagdo
e a maior retencdo de sedimentos possam criar condi¢bes para que muitas
permanegam acima do nivel das dguas. Os canais de fluxo sdo mutantes em
suas dimensdes e posi¢des durante as variagOes do débito. As margens do rio
anastomosado ndo sdo nitidamente marcadas e, devido a fragil resisténcia, rapi-
damente sido atacadas pela erosdo. Nos trechos anastomosados, o leito, as mar-
gens, as ilhotas e os bancos 530 compostos de material aluvial, nfo havendo
afloramentos de rochas subjacentes. A padronagem anastomosada sempre ocupa
parcela do curso fluvial, pois no ponto de infcio como no ponto terminal de-
verd sempre ocorrer a presenga de canal unico.

A mobilidade da posi¢do do curso é outra caracteristica atribuida aos
trechos anastomosados. Essa mobilidade é muito grande em rios que descem
de dreas montanhosas, escoando por cones aluviais construidos no sopé. Na
India, vdrios cursos de dgua provindos do Himalaia apresentam mudangas na
posi¢io. O rio Kosi, tributdrio do rio Ganges, em Bihar, no decorrer dos dois
altimos séculos, apresentou mudanga lateral de aproximadamente 110 km. Na
China, no rio Amarelo, mediram-se deslocamentos laterais de 130 m por dia,
no zlto curso, e de 50 m por dia, no baixo curso (Chien Ning, 1961). Esses
deslocamentos e mudangas ndo sdo continuos, mas espordadicos e acontecem
na época das cheias.

O primeiro exemplo de padronagem anastomosada foi descrito por
Peale (1879), ao realizar o reconhecimento geologico da parte centro-ocidental
de Wyoming, verificando a maneira de como os tributdrios se confluiam com
o rio Verde (Green River). Muitos outros exemplos foram descritos, principal-
mente em 4arcas que incluem regides semi-dridas de topografia suave, recebendo
cursos de dgua provindos de dreas montanhosas, de dreas topograficamente mais



156 GEOMORFOLOGIA FLUVIAL

elevadas sob variados climas, em planicies glaciarias e em areas periglacidrias.
Entretanto, a quantidade de trabalhos sobre canais anastomosados € pequena,
quando comparada com a literatura sobre meandramentos.

Estudando os canais anastomosados do rio Verde (Green River), Leopold
e Wolman colheram observagbes que permitiram apresentar o seguinte esque-
ma seqiiencial no desenvolvimento deste tipo de canal:

“em um canal originariamente Unico, durante uma cheia deposita-se
um banco em sua parte central. A cabeceira do novo banco aluvial
é composta pela fragio grosseira da carga do leito, que se movimenta
pela parte central do leito. Em virtude de algumas condig¢bes locais,
nem todas as particulas grosseiras sjo transportadas através deste tre-
cho, e algumas acumulam-se no centro do canal. A maior parte das
particulas menores ultrapassam o banco incipiente, mas uma parte
da fragdo fina € presa pelo material grosseiro e, entdo, depositada.
Embora a profundidade seja gradualmente reduzida, a velocidade sobre
o banco tende a permanecer constante ou até a aumentar, de maneira
que algumas particulas se movem ao longo do banco e se depositam
na parte traseira, onde o aumento acentuado na profundidade rela-
ciona-se com diminui¢do sensivel na velocidade. Deste modo, ¢ ban-
co cresce pelo adicionamento sucessivo de sedimentos em sua parte
final de jusante, e possivelmente pela deposigdo também em suas mar-
gens laterais. A parte montante do banco é suavemente redonda,
enquanto a parte jusante € estirada. Esse processo de crescimento €
denunciado pela vegetagdo, que se estabelece de modo inicial na pon-
ta de montante e gradativamente vai ocupando as outras partes.

Inicialmente, o crescimento do banco detritico ndo afeta a lar-
gura do rio, mas, quando se torna suficientemente grande, os -canais
laterais tornam-se insuficientes em largura para permanecer estdveis.
Ocorre o alargamento pelo entalhamento do leito ou pela erosio la-
teral das margens, até que novamente se¢ atinja a estabilidade do canal.
A medida que o canal se aprofunda ou se alarga, hd diminuigdo do
nivel da 4dgua e o banco central emerge como uma ilha, tornando-se
pouco a pouco estabilizado pela vegetagdo. Depois que a ilha foi for-
mada, novos canais no trecho dividido podem se subdividir, seguindo
a mesma maneira. A medida que ocorrem divisdes sucessivas, a quan-
tidade de dgua carregada por um canal individualizado tende a di-
minuir, de modo que em alguns deles a vegetagdo contribui para ame-
nizar a erosio e, pela a¢do de anteparo, promove a deposi¢gdo’ (Leo-
pold e Wolman, 1957, pp. 43-44).

Essas observagoes foram corroboradas através de pesquisas experimentais,
cuja representa¢do grdfica encontra-se exposta na Fig. 5.3.

Comparando-se o trecho com canal Gnico e o anastomosado, verifica-se
que a subdivisdo acarreta aumento da largura da dgua e da declividade, ¢ di-
minui¢cdo da profundidade. A propor¢io de aumento na soma da largura dos
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Figura 5.3 Esquema seqilencial na formagao do padrdo anastomosado, conforme expe-
riéncias de laboratério (segundo Leopold e Wolmnan, 1957)

canais anastomosados, em relagdo com a largura do canal Gnico, varia de
1,6 a 2,0 para os rios e de 1,05 a 1,70 nas experiéncias de laboratério. A de-
clividade também aumenta na proporgio de 1.4 a 2,3 nos cursos de dgua e
de 1.3 a 1,9 nos laboratérios. A diminuigde da profundidade apresentou in-
dices de 0,6 a 0,9 nos rios € de 0,5 a 0,9 no laboratério (Leopold e Wolman,
1957, p. 50).

Dessa forma, tendo origem a partir de canal unico, reto ou meandrante,
cada um dos miltiplos canais € menos eficiente, por ser menor, que © canal
tinico original. Tais dados denunciam que as condi¢Bes de anastomosamento
envolvem margens frigeis, valores elevados da relagdo largura-profundidade e
elevada forca de cisalhamento, provocada pelo leito amplo e pela carga detri-
tica do leito. O ajustamento entre as varidveis mostram que declividades maiores
contribuem para o transporte de sedimentos e para a erosdo das margens,
estando sempre associadas com materiais grosseiros e heterogéneos. Se com-
pararmos dois rios de mesmo débito, o canal anastomosado ocorrerd em de-
clives mais fngremes que os dos cursos meandrantes.

A existéncia de um continuum nas formas dos tipos de canais, assina-
lando a similaridade nos principios fisicos e nos processos que determinam
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os vdrios padr8es, foi devidamente exposta por Leopold e Wolman (1957
pPp- 59-63). Embora haja continuidade, tanto na varia¢dc temporal como na es,-
pacial, pode-se assinalar a existéncia de certas condi¢les limiares para o esta-
belecimento de determinado padrio. O experimento realizado por Schumm e
Khan (1972) procurou investigar a influéncia da declividade e das cargas sedi-
men’tares sobre os padrdes de canais, conservando sempre constante o débito
de dgua. Controlando a variagio da declividade, tais autores observaram que,
se um canal reto fosse estabelecido em material aluvial, em baixas declividades,
permaneceria reto. Entretanto, em declividades maiores ocorre meandramentos,
Nesta passagem, demonstraram a preseng¢a de declividade limiar, acima da qual
o canal possui tendéncia para meandrar. A medida que aumentava a declivi-
dade da superficie aluvial, também aumentavam a velocidade do fluxo e as
forgas de cisalhamento atuando sobre o leito e sobre as margens. Em deter-
minado valor critico do cisalhamento, a erosio das margens e o transporte
dos sedimentos no soalho do canal produziam um curso sinuoso. Aumentando
ainda mais a declividade do canal, chegava-se a atingir outro valor limiar acima
do qual o curso sinuoso se tornava um canal reto anastomosado. Os experi-
mentos revelaram que nfio hd mudangas continuas, conforme a declividade,
dos canais retos aos meandrantes e anastomosados, mas as transformacgoes
ocorrem quando se atinge valores limiares (Fig. 5.4).
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Figura 5.4 P.;elagé'_o entre declividade e sinuosidade do talvegue, e entre declividade e
sinuosidade do canal (segundo Schumm e Khan, 1972)

Essas observa¢Ges servem para corroborar as generalizagdes realizadas por
ILeopold ¢ Wolman (1957, p. 60) e Lane (1957) sobre a influéncia significante
do dfébito ¢ da declividade nos tipos de canais. l.eopold e Wolman, por exem-
plo, indicam que os canais anastomosados e os meandrantes sdo separados por
uma linha, denunciadora da declividade (s), descrita pela equagac

s =0,013Q0° %%

mostrando que, para 0 mesmo débito, os meandros ocorrerio em declividades
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menores; para declividades iguais, o canal anastomosado terd débito maior.
Nesta equagdo, @ é o débito de margens plenas, em m3/s.

A relagido apresentada pelos canais fluviais no tocante a declividade e
i descarga ¢é imporiante e pode ser utilizada como critério interpretativo pa-
leogeogrifico, na reconstrugdo de paisagens aluviais a partir de perfis de ter-
ragos e de depdsitos aluviais. Dessa maneira,

“as oscilagGes climiticas, como as ocorridas no Pleistoceno, podem
ser acompanhadas por mudangas na precipitagdo e no escoamento.
Tais variagSes no débito fluvial podem produzir mudangas no padrio
dos canais sem que seja acompanhada por alteragdo na quantidade
ou no calibre da carga detritica. Um aumento do fluxo poderia re-
sultar que um curso meandrante se tornasse anastomosado; uma di-
minui¢do no débito transformaria um canal anastomosado em mean-
drante. Por outro lado, uma mudanga na carga detritica, como au-
mento no calibre, poderia resultar em aumento da declividade e na
mudanga do padrdo meandrante ao anastomosado, sem que houvesse
mudanga na precipitagdio ou no débito, como nos casos em que a
carga detritica é fornecida pelos glaciares. A presenga, entdo, de ma-
teriais de diferentes tamanhos, em sucessivos depoésitos aluviais nos
vales, sugere que em diferentes periodos de sua histéria o curso de
dgua que ocupava o vale poderia ter apresentado diversos padroes dis-
tintos de canais’” (Leopold e Wolman, 1957, p. 63).

Nos experimentos de Schumm e Khan (1972), a carga sedimentar cons-
tituiu-se na outra varidvel controlante. Os canais retos tendem a transportar
carga do leito como sendo a predominante, qualquer que seja a declividade.
Se aumentar a declividade, sob predominio da carga detritica do leito, a pas-
sagem faz-se do canal reto para o anastomosado. Para que haja o padrdo mean-
drante, torna-se necessirio que a carga sedimentar transportada seja predomi-
nantemente em suspensio. A mudanga do predominio da carga do leito para
a da carga em suspensio causa entalhamento no talvegue, ac mesmo tempo
que hd certa estabilizagdo nas margens € na alternancia dos bancos. O abaixa-
mento do talvegue causa diminui¢do no nivel da dgua e a forma do canal
torna-se mais estreita, mais profunda e sinuosa. Os dados experimentais rati-
ficam a interpretagio proposta por Schumm (1968) para o caso do rio
Murrumbidge, localizado na Austrilia Oriental: houve mudangas na quantidade
e no tipo de carga sedimentar nos rios em virtude das oscilagdes climadticas
durante o passado geologico recente. Na planicie aluvial do rio Murrumbidge,
a passagem do predominio da carga do leito para a da carga em suspensao
aparentemente causou a transi¢do de um curso reto para o de canais altamente
sinuosos. O mesmo acontecimento pode ter causado o meandramento dos
atuais rios nas grandes planicies da regido ocidental dos Estados Unidos e do
rio Mississipi.

' As 1azbOes aventadas para a existéncia de canais anastomosados sdao va-
riadas. Alguns pesquisadores contentam-se em afirmar que o anastomosamento
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surge quando hd excesso no fornecimento do material detritico, em quanti-
dade maior aquela que o rio poderia transportar. Entretanto, algumas con-
digBes sdo sempre lembradas como controlantes bdsicas para o estabelecimento
do padrio anastomosado:

a) a disponibilidade de carga do leito, grosseira ¢ heterométrica, € pré-
requisito essencial. Havendo grande quantidade de carga detritica grosseira
ocorre deposicdo, selecio e formagio de bancos, promovendo a divergéncia
de fluxos e ataque das margens;

b) a variabilidade do regime fluvial pode ser fator atuante. Em regiSes
onde as precipitagGes apresentam variagSes acentuadas, como nas semi-dridas
€ nas mong¢onicas, ou quando das fases de degelo, encontram-se muitos exem-
plos de rios anastomosados. Ao estudar o caso do rio Adour (Franga), Tricart
e Vogt (1967) observaram que padrdes anastomosados e meandrantes se alter-
naram no decorrer dos dois utltimos séculos, sugerindo que o tamanho do
material e a irregularidade do regime fluvial foram os fatores responsdveis;

c) a existéncia de contraste topogrifico acentuado, composta por escar-
pas ¢ planicies de sopé. A jun¢do de dreas com topografias altas € baixas pro-
move a deposi¢do detritica e a ramificagdo dos canais sobre a superficie aluvial.
Embora seja condi¢do propicia para a formagdo do padrio anastomosado,
também o é para o padrio reticulado.

Os canais anastomosados refletem o ajustamento entre as varidveis da
geometria hidrdulica, sendo um padrdo entre os que expressam a manutencio
do quase-equilibrio entre o débito, carga detritica e mecanismo de transporte.
O padrao anastomosado € uma combinag¢do particular de um conjunto de va-
ridveis, no continuum das formas e dos padrdes fluviais (Leopold e Wolman,
1957, p. 53). A explicagdo fomecida por Chitale (1970; 1971) insere-se neste
mesmo contexto interpretativo, pois nos lembra que “os rios com se¢do trans-
versal estreita e profunda geralmente possuem declividade suave e vice-versa.
Quando o canal € estreito e profundo, e a velocidade baixa devido a declivi-
dade suave, o efeito de qualquer distirbio facilmente afetaria a velocidade e
a distribuicdo do débito em toda a se¢do transversal. Por outro lado, quando
um canal € extremamente amplo e muito raso, e com velocidade alta devido
a declividade ingreme, os distirbios através da se¢do em fluido, no fluxo e
nas condi¢des limitantes, teriam somente efeitos locais que poderiam criar sim-
plesmente se¢Ges locais profundas ou rasas, mas nao afetariam a se¢do trans-
versal como um todo. Diversos subcanais poderiam entfo ser formados dentro
da se¢do transversal limitada pelas margens ¢ o curso de dgua se tornaria
anastomosado” (Chitale, 1971, pp. 288-289).

Os trabalhos relacionados com a anidlise quantitativa dos canais anasto-
mosados sio muito raros. Brice (1960) propds indice para a descricio de
canais anastomosados, considerado comeo:

Ia = 2 {(soma dos comprimentos das ilhas ou bancos no trecho)
comprimento do trecho medido no centro, entre as margens '

A —
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O indice de anastomosamento (Ja) relaciona a soma dos perimetros das
ilhas e dos bancos com o comprimentce do trecho anastomosado, medido ao
longo da parte central situada entre as margens. Quanto maior ¢ valor do
indice, maior a complexidade revelada pelo namero de ilhas, bancos e canais.
Outra contribui¢do foi apresentada por Smith (1970), ac considerar a variabi-
lidade topogrdfica do perfil transversal do leito no trecho anastomosado. Qual-
quer perfil transversal do leito mostra os pontos altos ¢ os pontos baixos,
representando o topo das ilhas e dos bancos e o talvegue dos canais. Em vir-
tude do padrio anastomosado ser amplo e raso, o indice de variagdo topo-
grifica deve apresentar valores menores que os obtidos em canais estreitos e
profundos. Por outro lado, quanto mais amplas e largas forem as ilhas e os
bancos, assim como a largura dos canais, menores serdo os valores do indice.
QO indice de variacdo topogrdfica do leito € obtido através do seguinte pro-
cedimento:

I = 2[(T1 ..+ TH) - (tl + ..+ tn)] * Tm],’ Tmz X 100
f comprimento do perfil transversal

no qual

I; é o Indice de variagdo topogrdfica do leito;

(T, +...+ T,) é a somatoria de todos os pontos relativamente elevados em
relacdo aos baixos adjacentes;

(¢, +..+ t,) é a somatédria de todos os pontos relativamente baixos em re-
la¢do aos altos adjacentes; e '

T, © Tm, sd0 os valores altitudinais dos pontos extremos do perfil trans-
versal. Se o ponto final € mais alto que o ponto baixo adjacente, o valor deve
ser somado; se for inferior ao ponto alto adjacente, o valor deverd ser di-
minuido.

Para realizar esse cilculo, necessita-se de levantamentos minuciosos do
perfil, em fun¢do de uma linha de referéncia, que pode estar situada acima
ou abaixo do perfil. Multiplica-se pelo valor de 100, para maior conveniéncia,
de modo que em geral se obtenham indices superiores a 1,0. A Fig. 5.5 re-
presenta a maneira de se calcular o indice de variagio topogrifica do leito.

O estudo das propriedades geométricas e topolégicas dos canais anasto-
mosados foram analisadas e expostas por Howard, Keetch e Lindwood Vin-
cent (1970).

No conjunto dos cursos fluviais com canais multiplos podemos incluir
os canais labirinticos em trechos rochosos. Nos rios em que ocorrem aflora-
mentos rochosos, verifica-se a presenca de padronagem complexa de canais e
ilhas rochosas, entremeadas por rdpidos, corredeiras ¢ quedas de dgua. Apa-
rentemente, a padronagem € semelhante ao tipo anastomosado, mas a estabi-
lidade dos canais € o controle das linhas estruturais s@Zo muito maiores que
o observado nos trechos aluviais. Poucas referéncias existem sobre este tipo
de canal, geralmente inseridas em observagdes sobre os rios da zona intertro-
pical. Ao descrever o caso do rio Madeira, a montante de Porto Velho, Tricart
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Figura 5.5 E}_wmpiiﬁcag,ﬁo_ da maneira de se calcular o indice de variag:ﬁo.topogréfi'ca do
leito, em canais anastomosados (segundo Smith, 1970). O indice de variagao

topografica do leito, na figura acima, composta em unidades arbitraras, &
calculado da seguinte maneira: |

=39

(1977a; 1ﬁ977b) considera que esse tipo ¢ muito comum na Africa, mas raro
na.Amazonia, sendo apenas encontrado na periferia da Amazénia’ Central e
01-1ental, onde o escudo metamorfico dos embasamentos brasileiro e guiano
foi desnudado. Para designar essa padronagem, Zonneveld (1952; 1972) propés
o termo sula complexes, utilizando vocdbulo empregado no S’uriname onde
O termo sula refere-se aos rdpidos e cachoeiras. ’

Nos trechos de sula complexes, a parte montante do rio € relativamente
profunda e flui em apenas um leito perfeitamente definido. Ao atingir o
trecho rochoso, os canais bifurcam-se e a largura total pode ser de trés, quatro
ou dez vezes a largura do canal precedente. As ramifica¢des do rio cir’cundam
ilhas, medindo até alguns quildmetros de extensdo, enquanto outras sio com-
postas por pequenos afloramentos rochosos. Em alguns trechos das ilhas maio-
res, ha a presenca de sedimentagdo arenosa e cascalhenta, mas o embasamento
predominante é rochoso. Nos canais, sio comuns ridpidos e corredeiras indi-
ca.nclo a presenca de rochas mais resistentes, de diques e de veios. A Qeter-
minada distancia dos rdpidos ou das cachoeiras, as ramifica¢gdes voltam a se
coalescer e dar origem, novamente, a um tnico canal.

Nesses complexos labirinticos, os canais estdo conectados com os aflo-
rflm.entcv‘s de rochas resistentes. Muitas das ilhas sfo colinosas, com topografia
similar & existente em ambas as margens do rio. A estrutura das rochas subja-
cgntes pode influenciar o padrdo de todo o sistema: massas resistentes, espe-
cm_ulmente as que ocorrem em -camadas mais ou menos verticais diqlies ou
veios, podem causar o paralelismo e as dire¢Ses preférenciais. As’ zonas e li-
nhas de fraqueza (falhas, didclases etc.) podem atrair os fluxos dos canais e
controlar a presenga de trechos retilineos.
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5.4 CANAIS MEANDRICOS"®

Entre os varios tipos de canais fluviais, os meandros constituem a cate-
goria que maior aten¢io recebeu dos pesquisadores. A bibliografia descritiva
e analitica é muito extensa, mas 0S8 trabalhos podem ser, de modo geral, clas-
sificados em duas perspectivas de abordagem:

a) os que consideram os meandros como denunciadores de determinado
estdgio da evolugdo ciclica. Nesta perspectiva, os meandros constituem fatos
efémeros, “problemas do tragado da rede hidrografica” (Derruau, 1965), cuja
descrig@o serve para caracterizar o estdgio de maturidade da paisagem ¢ ©
alargamento da planicie de inundacgao;

b) os que consideram os meandros como caracteristica da prépria dina-
mica fluvial, representando a forma de equilibrio em fung¢do da lei do menor
esforgo ou da melhor distribuicdo da energia, passivel de ser encontrado em
qualquer época e lugar.

Deve-se fazer, inicialmente, distin¢do entre canais e vales meandricos.
A primeira categoria engloba os meandros desenvolvidos pelo canal fluvial,
independentemente da forma, dire¢do e grandeza do vale no qual se enconftra.
A segunda categoria compreende os vales nos quais o lineamento geral expri-
me a sinuosidade que caracteriza o meandramento. Cada uma dessas categorias
envolve problemas diferentes. Nesta se¢do iremos abordar o estudo dos canais
meindricos, enquanto a abordagem sobre os vales meindricos serd efetuada
no capitulo sobre a formag¢do e tipologia de vales.

5.4.1 Definicio e nomenclatura descritiva

O termo reandro tem sua origem no caso do rio Maiandros (atualmente
Menderes), na Turquia. E utilizado para designar o tipo de canal fluvial em
que oOs rios descrevem curvas sinuosas, largas, harmoniosas e semelhantes entre
si, através de um trabalho continuo de escavagdo na margem concava (local
de maior velocidade da corrente) e de deposi¢do na margem convexa (local de
menor velocidade). Deve-se notar que a deposi¢gdo dos detritos da carga do
leito do rio se faz no mesmo lado da margem em que eles foram arrancados.
A tendéncia ao meandramento nao € restrita aos cursos de dgua, mas é obser-
vada no fluxo de virias categorias de fluidos, tais como nos glaciares, nas
correntes marinhas e na trajetéria dos ventos, mormente nos de altitude, os
jet-streams.

A primeira dificuldade estd em se estabelecer o momento.a partir do
qual os rios podem ser considerados como meiandricos. Na pritica, observa-se
que hd série completa de padrSes intermedidrios entre os canais retos ¢ Os
efetivamente meindricos, assim como ¢ possivel distinguir classes de canais
entre os meindricos e os totalmente irregulares em sua disposi¢ao espacial.
A fim de que se pudesse distinguir entre os canais meandricos ¢ 0s que nio
o sdo, foi proposto o uso do indice de sinuosidade, que € a relagdo entre o
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— sinuosidode 2,04

sinuosidode = I.57

—sinuosidode = 3,00

Figura 5.6 O indice de sinuosidade representa a felagdo enire o comprimento do canal
e o comprimento do eixo do vale. A distincia axial é medida ao longo da
linha interrompida. Considera-se o canal como meindrico quando o indice &
igual ou superior a 1,5 (ilustragio conforme Dury, 1969).

comprimento do canal e a distancia do eixo do vale (Fig.5.6). O valor de
1.5, inicialmente proposto por Leopold e Langbein (1960), ¢ usado pelos pes-
quisadores como ponto de partida para considerar os canais como meidndricos.

A nomenclatura descritiva aplicada aos meandramentos assinala muitos
dos aspectos morfolégicos existentes nas planicies de inundag¢ao. As designa-
¢Oes usadas com maior freqii€ncia sio as seguintes (Fig. 5.7):

a) meandros abandonados: sio os que nio mais possuem ligacdo direta
com o curso de dgua atual, resultantes da evolugdo dos meandros que cortam
o pedinculo através do solapamento basal na margem cdncava. Quando iso-
lados, formam lagos ou pédntanos, e sio numerosos nas planicies aluviais. Essas
lagoas originadas pelo abandono de curvas medndricas tém forma semelhante
aos chifres de boi (oxbow lakes). Na Amazdnia sdo chamados de sacados
{(Monteiro, 1964); .

b) diques semicirculares: cormespondem aos bancos sedimentares que se
desenvolvem no lado interno da curva de um meandro, ocupando a margem
convexa, sendo também designado de barra de meandro. O seu desenvolvi-
mento, quando nas fases de entalhamento dos pedunculos, implica o preen-
chimento da curva medndrica e propicia a separagdo e origem aos meandros
abandonados;

¢) colo de meandro: é o esporao ou pediinculo que separa os dois bra-
¢os de uma curva meidndrica. Sofrendo acdo erosiva em duas frentes, a sua

-

tendéncia € ser cortado ou “‘estrangulado®:
]
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Figura 5.7 A nomenclatura descritivaAempregada nos ln?eandros e _v?nada. O _bafu:o :ﬁ
solapamento é a margem cOncava, na qual € intensa a_at_nwdade erosiva; o ¢
dio marginal convexo (point bar) ¢ a zona Qe depo‘s‘lgavo ]ocalmag’a nas mar-
gens convexas. O meandro abandonado € dcmgnaiio chl.fre de 1301 , pela ana-
logia de formato, ou *‘sacade”. () colo ou esporio (ou 1s_tn_10) éo trechSc q;]m
separa duas curvas meindricas, e o_seu recortamento origina a formacgao do
meandro abandonado

d) faixa de meandro: é a porgao da planicie aluvial ocupada por me.iln-
dros, tanto atuais como os abandonados, englobando o curso atua} e o seguido
em épocas passadas. Geralmente, quase toda a largurg da Elamcle de inun-
dagdao é ocupada por meandros devido as cor}stantes dwaﬂgaqoes do rio; J

e) banco de solapamento: corresponde a margem concava e abrupta o'
rio 'onde a erosdo, por solapamento basal, conserva a vs:rtlcahdade das margens;

) bancos detriticos (point bars): sao 0s baixios arenosos ou de cas-
calhos construidos pelo rio através da deposi¢do no lado interno das curvas,
nas margens convexas, dos materiais arrancad0§ dos bancoE de sol:fpa{nento
situados a montante. Podemos, também, denomind-los corddes marginais con-
vexos.

A nomenclatura analitica dos meandros leva em consideragdo os aspectos
geométricos, assinalando as vdrias propriedades pertinentes ao canal e ao pro-
prio meandro. Essas propriedades sdo as seguintes (Fig. 5.8):

a) largura do canal: é a distancia compreendida entre as duas margens
de um canal fluvial, de modo perpendicular. A largura do Ca.ﬂi-ll pode ser me-
dida nos pontos de inflexdo, por ser mais constante nesses locais, em oposi¢ao
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aos setores das curvas meandricas, onde a largura apresenta distGrbios e in-
constancias. O ponto de inflexdo é o setor localizado no trecho médio do
canal, onde se processa o fluxo simétrico, entre dois arcos meandricos suces-
sivos. O perfil transversal nesse ponto mostra distribui¢ao relativamente uni-
forme das velocidades;

b) comnprimento de onda: é a distincia entre os pontos de inflexio de
dois arcos meandricos consecutivos, ou entre o eixo de duas curvas meandricas
consecutivas e localizadas no mesmo lado. Esta propriedade € mensurada, de
modo mais comum, tra¢gando-se linha reta a partir do ponto de inflexio a
montante a primeira curva medandrica até o ponto de inflexio situado a ju-
sante da curva seguinte; '

c) comprimento do canal: é a mensuragio da distancia que acompanha
o lincamento da margem do canal, tomando-se como limites os pontos de
inflexdo compreendidos pelo comprimento de onda;

d) amplitude do meandro: é a distincia medida em um segmento per-
pendicular a duas linhas paralelas, que passam pelas jungdes dos eixos das
curvas € das linhas médias de dois arcos meandricos sucessivos;

e) raio de curvatura: a conceituag¢io do raio de curvatura parte do prin-
cipio de que a linha média do canal, localizada na curva do meandro, equivale
a um arco de circunferéncia. Dessa maneira, deve-se procurar medir o raio que
melhor se adapte a esse arco. A medida desse raio corresponde ao valor do
raio médio de curvatura;

J) largura da faixa de meandros: esta largura é medida através de um
segmento de reta compreendido perpendicularmente entre duas retas tangentes
as partes externas de dois arcos meandricos. A faixa meandrica deve incluir
05 meandros atuais € os abandonados.

Baseando-se em tais propriedades, diversos estudos {oram realizados a
fim de precisar as relagBes existentes entre elas. Todavia, deve-se ter em mente
que a preocupag¢do em verificar o relacionamento entre as propriedades geo-
métricas s6 € vidlida sob a condi¢gdo de que o meandro seja considerado como
sistema aberto, respondendo is influéncias do débito, da carga detritica e do
material sedimentar, e implica a concep¢ao de que os valores s3o indicativos
do comportamento alométrico. As combinagdes mais freqiientes correspondem
aos estados mais provdveis, representando o estado em que o sistema meandri-
co funciona em condigbes de manter o equilibrio estabilizado em fungao dos
inputs fornecidos e das restrigGes oferecidas pelos fatores locais.

O comprimento de onda surge como propriedade muito significante,
estando empiricamente relacionada com o débito. Como a largura do canal,
em fungio da geometria hidrdulica, também se relaciona com o débito, pos-
tula-se que hd relagdo bdsica entre o comprimento de onda e a largura do
meandro. Leopold, Wolman e Miller (1964, p. 297) observam que os valores
do comprimento de onda oscilam entre 7 e 10 vezes a largura do canal, en-
quanto Dury (1969, p.421) delimita entre 8 e 12, estando o valor modal
entre 9 ¢ 10 vezes.
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As relagbes mais comuns assinaladas entre as diversas propriedades geo-

métricas sdo as seguintes:
a) relac@o entre o comprimento de onda (Y) ¢ a largura do canal (w):
Y = 6,6w? (Inglis, 1949)
Y = 109 w'?® (Leopold e Wolman, 1960)
Y = 10,0 w!:025 (Zeller, 1967)
Y=100w (Dury, 1969)
b) relagao entre a amplitude ‘do meandro (Am) e a largura do canal (W):
Am = 18,6 w*?? (Inglis, 1949)
Am = 109 wh* (Inglis, 1949)
Am 2,7 wh'!  (Leopold e Wolman, 1960)
Am 4,5 wh%  (Zeller, 1967)

¢) relagdo entre o comprimento de onda (Y) e 0 raio de curvatura do
meandro (R):

I

Y = 4,7 R®%  (Leopold ¢ Wolman, 1960).

Ao estudar os aspectos morfométricos dos meandrar_nentos d‘o vale. dg
rio Paraiba, na drea da bacia sedimentar de Taubaté, Chnstofolfttl e Olivei-
ra (1974) encontraram os seguintes valores para as diversas relagOes:

Y=104w
Am = 84w
Y= 38R
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Uma relagdo importante existe entre o raio médio de curvatura (R)e a
largura do canal (w), por refletir as caracteristicas das condi¢Ges de fluxo.
Bagnold (1960) e Scheidegger (1970) observam que os valores dessa relacdo
tendem a se situar entre 2 e 3,0. Em casos brasileiros, encontramos os se-
guintes valores: rio Paraiba, 2,7; rio Piracicaba, 2,6; rio Mogi-guagu, 2,2, e
rio Ribeira de Iguape, 2,9.

As tentativas em verificar as relagSes entre o comprimento de onda e a
amplitude do meandro, ou com a largura do meandro (distancia medida entre
linhas tangentes ds margens externas das curvas meandricas sucessivas), de-
nunciaram correlagdo muito fraca. Os dados possibilitaram a Leopold, Wolman
e Miller (1964, p.297) afirmar que “a amplitude das curvas meindricas ¢
"determinada mais pelas caracteristicas da erosdo nas margens fluviais, e por
outros fatores locais, que por qualquer principio hidrodiniamico’®. Embora
Carlston (1965, p. 878) haja encontrado um valor representativo para a relagido
entre a largura do meandro e o débito médio anual (), expresso como sendo:

Wm = 65,8 0%

os seus dados mostram dispersio muito ampla e corroboram a pressuposicao
levantada por Leopold e seus colaboradores.

As vdrias equagdes de regressio, descrevendo o relacionamento entre as
varidveis geométricas de meandros, possuem expoentes que estio com valores
proximos da unidade, mostrando que as relagdes entre elas podem ser consi-
deradas como lineares.

Preocupagido constante € a de verificar as relagBes entre a geometria dos
meandros e as caracteristicas do débito fluvial. Através do artigo Limiting
width of meander belts, Jefferson (1902) tornou-se o primeiro pesquisador a
estabelecer relacionamento entre as dimensBes de meandros e o débito, levan-
do em conta a largura do meandro, o comprimento de onda € a largura do
canal. Posteriormente, nesse se¢tor, contribui¢Bes importantes foram elaboradas
por Inglis (1941; 1949), Leopold ¢ Wolman (1957), Dury (1965), Carlston
(1965) e por Ackers e Charlton (1970). Empiricamente, as caracteristicas geo-
métricas sdo relacionadas com a raiz quadrada dos débitos- efetivos ou domi-
nantes. Leopold e Wolman (1957) e Dury (1965) consideram o estigio de
margens plenas como o débito mais significativo para a esculturagiio da for-
ma do canal, sendo que o comprimento de onda (Y) corresponde a

Y = 30 Q%% (débito em pés cubicos).

Em seu trabalho, em 1949, Inglis considerou como débito dominante
aquele que corresponde a 60% do débito midximo. Com base neste critério
estabeleceu que o comprimento de onda (Y) e a largura do canal (w) pos-
sufam as seguintes relagGes com o débito (Q):

Y = 36 0%%;
w = 4,88 Q%°,

Carlston (1965), ao rever muitos dos dados anteriormente obtidos em

rios dos Estados Unidos, procurou relacionar o comprimento de onda e a lar-
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gura do canal com trés tipos de débitos: débito médio anual (2, com periodo
de recorréncia de 2,33 anos), débito de margens plenas (Qb, com periodo de
recorréncia de 1,58 anos) e débito médio do més de maior descarga (Qmrn).
Seu resultado mostrou que a melhor correlagio se estabelecia com o dé-
bito médio anual, seguido pelo débitc médio do més de maior descarga, e
sendo fraca a correlagio obtida para o débito de margens plenas. As equagdes
descritivas s3o as seguintes, para o comprimento de onda (Y) e largura do
canal (w), considerando Q em m?/s:
168 QD,46
22.6 Qb%-*?
126 Qmm?-%¢
= 10,5 Q%%

(Carlston, 1965, p. 875)
(Carlston, 1965, p. 877)
(Carlston, 1965, p. 878)
(Carlston, 1965, p. 879)
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Figura 5.9 Modelos para distinguir padrdes de canais. A relagdo entre a decliv_idade '(S)
e e o débitg de margens plenas (@5), na férmula § = 0,013 @-944, foi st}genda
por Leopold ¢ Wolman (1957) pata distinguir canais anastomosados (acima da
linha) dos meandricos (abaixo da linha). As relagdes entre largura do canal (w)
e débito (Q) foram assinaladas por Ackers e Charlton (1970), como send_o
igual a w = 7,2 9942, para canais meandricos, ¢ w = 3,§ Q"i’s'", para canais
retos. Essas relagdes mostram gue a largura dos canais meap(!rlcos € duas vezes
maior que a dos canais retos, para mesma grandeza de débito
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As experiéncias desenvolvidas no Centro de Pesquisas Hidraulicas, em
Wallingford (Inglaterra), mostraram que a relagdo entre o comprimento de

onda ¢ o débito, conservado constante e estabilizado, pode ser descrita como
sendo igual a

Y = 38,0 0%%7,

Na literatura geomorfolégica, tanto nos trabalhos de campo como nos
de laboratério, hd variabilidade no conceito ¢ no critério de considerar qual
0 “débito dominante” e significativo para a a¢do morfogenética. Ackers e
Charlton (1970, p.235), procurando apresentar uma solugdo objetiva, defi-
niram o débito dominante como sendo o “fluxo estabilizado que produziria
O comprimento do meandro, tanto no campo como em experiéncias similares’.
As experiéncias desses dois autores demonstraram que o débito de margens
plenas apresentou melhor correlagdo que as demais categorias de fluxo (dé-
bito médio, débito médio do més de maior descarga e cheia média anual),
surgindo como o responsdvel pela geometria do canal meidndrico. E neste es-
tdgio que as margens sofrem efetiva acdo morfogenética, embora o corte de
pedinculos de meandros, dando origem aos meandros abandonados, possa
ocorrer quando fluxos de maior grandeza exiravasam do canal, inundando a
planicie de inundagdo, e correndo sem as restricdes impostas pelo canal,

A dependéncia entre a geometria do meandro e a magnitude do débito
pode ser considerada como fato reconhecido, embora haja necessidade de
maiores informagGes para melhor precisar a resposta para a seguinte indagagio:
“Qual débito, entre as magnitudes de fluxo, é responsdvel pela geometria do
canal?”. No momento, a resposta mais vidvel recai na categoria dos débitos
de margens plenas. _

Outras relagSes podem ser supostas entre os meandramentos e alguns dos
aspectos da geomorfologia fluvial. Por exemplo, observa-se uma relagio entre
© comprimento de onda do meandro (¥) e a drea da bacia de drenagem (4),
expressa pela equagdo seguinte, na qual @ € b sdo constanies:

Y = aAb.

Considerando as relagBes entre a geometria dos meandros e o débito fluvial,
assim como com a drea da bacia de drenagem, as mensuragdes sobre meandros
de vdrias geragOes podem fornecer preciosos subsidios para o estudo das osci-
lagBes paleoclimdticas do Quaterndrio.

Os valores pertencentes a cada propriedade geométrica compdem popu-
lagbes, que apresentam comportamento diferente para a andlise do tipo de
distribui¢do populacional. Ao considerar dados sobre o comprimento de onda,
largura do canal, amplitude dos meandros e raio de curvatura, Christofoletti
e Oliveira (1976a) observaram que o comprimento de onda é a categoria que
apresenta tendéncia para se comportar como populagio lognormal.

Outra preocupagdo desses autores foi a de verificar a distribui¢io dos
valores das propriedades geométricas aoc longo do mesmo curso de dgua. Con-
siderando os valores obtidos, verificou-se que em cada classe a freqiiéncia
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ermanece relativamente homogénea. Essa verificagdo propiciou oportunllii(:z
IIZara propor indice relacionado com a densidade de meandramento, exp

como sendo
n

D, =—
m Cf >
onde
D,, é a densidade de meandramento, -
n é o numero de meandros no trecho considerado, e erad
¢f € o comprimento da faixa meindrica no trecho considerado.

. . L , e
A significancia deste indice esta em ratificar a pressu;:)o’mge:jo d:a[?;:es’
ire¢a j A ito ¢ também dos
usante hd aumento do débi _
O B, o ol itério um determinado
i i Se tomarmos ¢Omo cri .
das propriedades geométricas. < L Lot
i i serd gradativa
i fluvial, o nimero de meandros
comprimento do trecho s imero d . e ngn do
idade diminuir@c progressivam ng
enor e os valores da densidad i )
ﬁesmo curso de dgua. Os dados sobre o rio Paraiba confirmam essa'hé?;::ijé
pois os trechos ao longo da bacia sedimentar de Taubaté possuem 1in

071, 0,45 e 0,36 (Christofoletti e Qliveira, 1975).

5.4.2 Fluxo nos meandros

As condigdes de fluxo em canais sinuosos foram objeto de. }nvgstig(fgoles
numerosas, tanto em cursos de dguas naturais como €m experiencias § a
. -0. e .
boratoélm quadro genérico do padrao de fluxo em.meandros estd del;lnea(é(;-
na Fig. 5.10. A distribui¢do das velocidades nos varlosfge{:h’os dporca;lue ;nda

asp incipai locidade da dgua superficial € mai !
tra os aspectos principais. A ve d : e aciane dgus
A i eleragdo centrifuga tem maior
dgua em profundidade, ¢ a ac: : . ﬂ T
ici i a origem do fluxo heli . ,
de superficie. Esta discrepancia esta na _ ol e e
te jusante da velocidade
nas curvaturas, a presenga da componen nt ‘ a
componente lateral, que carrega aguas superficiais pz:a a1 ;:ia(.irgcel;n dc;oréc(:)?;g S
i convexa. ve
jguas proximas do fundo para a margem col ‘ >
i%nte Fateral situa-se entre 10 a 20% da velocidade de ’Jus?ntec.l fo;gaxzar:llélodzs
{ i ifica-se que se torna mais elevado,
o perfil do nivel da dgua, verl se torna vado, POXITS e
0 i i la distribui¢do das velocidades.
margens concavas, fato implicado pe . a
vac;z"l'go ¢ descrita por Leliavsky (1966, p. 124) como sendo proporcional
2
viw

>

gF¥m

onde

v é a velocidade da dgua;

w é a largura do canal; '

g ¢é a aceleragio devida a gravidade; e
rm ¢ o raio médio de curvatura.
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Figura 5.10 Esquema geral da distribuigdio das velocidades no fluxo em meandros {se-
gundo Leopold, Wolman e Miller, 1964)

A Fig. 5.10 também assinala que a linha principal de velocidade mdxima
tende a se situar proxima da margem concava, e as investigacSes mostram a
presenca de uma drea de velocidade midxima localizada logo a jusante do eixo
da curva. No sentido vertical, o valor mais alto da velocidade é encontrado
um pouco abaixo da superficie.

No estudo sobre as caracteristicas do fluxo, ganha significado a relagiio
proposta entre o raio de curvatura e a largura do canal. Os estudos de
Bagnold (1960) sugerem que os valores proximos a 2,0 indicam que a curva-

tura oferece a resisténcia minima ao fluxo. O referido autor assinala que
(vide Fig. 5.11):

a) quando a relagdo € maior que 3,0, as curvas sdo suaves e amplas, ndo
havendo assimetria aprecidvel na velocidade entre os filamentos de dgua ao
longo do perfil transversal;
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Figura 5.11 Relagdo diagramatica entre o raio de curvatura (R) e a largura dct canal (w),
: mostrando o comportamento do fluxo (segundo Bagnold, 1960):

A — curva sem assimetria apreciavel do fluxo )

B — assimetria do fluxo cria uma zona relativamente estagnante, mas estavel,
e diminuigio no valor efetivo de R/w

C — ocorréncia de ruptura no fluxo, ne qual a zona estagnante se tomna
instdvel e dissipa energia em corzentes secunda.rias para montante

D - quando a mudanga na diregio do canal forma angulo reto, a zona ins
tivel é grande e muito pronunciada

b) quando a relagdo estd entre 2,0 ¢ 3,0_n0ta-se ?celeragﬁf) radial s_;(ci)b:lre
a margem externa, que sofre aumento da pressao do flmd::) e maior velocidade
do filamento. Na margem interna, ha déficit da pressio correspondente ¢
menor velocidade das dguas; ) B "

¢) quando a relagdo ¢ menor que 2,0, hd aumento da pressdo exercida
na margem extema. Observa-se também ruptura no.ﬂuyfo, surgindo zqngﬁ es-
tagnante ao longo da margem interna, q}‘f" se torna instavel, e ondefha issi-
pagio da energia pelas correntes secundarias (ile retorno, Se' o valor for muito
baixo, como nos casos de cotovelos, com angulos aproximadamente retos,
a zona instdvel serd maior e muito pronunciada.

Leopold, Wolman e Miller (1964, p. 299) mostram que nos pontos de:
inflexdfo a forma da se¢do transversal nao é perfeitamente simétrica, mas hi
ﬁgEira depressio no lado da margem que foi cOoncava na curvatura imediata-
Inente a montante. Logo apds o ponto de inflexdio, a segido transversal torna-se
simétrica embora ainda haja a presenga de componente transversal do fluxo.
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Por esse motivo, a velocidade no setor do ponto de inflexdo ndo € simetrica-
mente distribuida. Em geral, a velocidade alta que atucu na margem concava
da curvatura ainda se encontra presente, refletindo na distribuigdo. As velo-
cidades mais altas em qualquer ponto tendem a se localizar proximas da mar-
gem cOncava, logo apds o eixo da curvatura. Os filamentos individuais de
dgua sofrem aceleragdo e desaceleragio ao longo da linha de fluxo, indicando
que a velocidade mdxima nem semnpre estda associada com as mesmas parcelas
de dgua.

Dois tipos de movimentos celulares podem ser distinguidos no fluxo se-
cunddrio em rios medndricos: nas curvas hd movimento celular Onico enquanto
nos pontos de inflexdo hd padric multicelular. Por causa da curvatura, as li-
nhas de fluxo ndo sdo congruentes, possibilitando que a deposi¢io dos bancos
marginais (point-bars) ocorra a jusante do eixo da curva medndrica. Como o
setor de solapamento das margens e a drea de deposi¢ao dos bancos marginais

estio concentrados imediatamiente a jusante do eixo da curva medndrica, hi ~

tendéncia destas em se movimentarem € migrarem em dire¢do de jusante.
Em virtude do fluxo celular, nas curvas surgem se¢des profundas enquanto
nos setores intermedidrios o movimento multicelular secunddrio cria condigGes
para o surgimento de bancos detriticos centrais.

Outra consequéncia relacionada com a distribui¢do desigual das veloci-
dades relaciona-se. com a erosio ¢ deposi¢do ao longo dos diferentes trechos
de um rio. A velocidade maior sobre a margem cdncava acentua a erosao,
através do solapamento. O material detritico € carregado pela componente
transversal do fluxo e transportado para o meio do canal. As experiéncias rea-
lizadas por Friedkin (1945) demonstraram que ‘‘as areias verdes retiradas de
margens cdncavas foram carregadas e depositadas no banco convexo imediata-
mente a jusante, no mesmo lado do rio, e as areias vermelhas das margens
cOncavas posteriormente atravessadas foram carregadas e depositadas no banco
detritico da margem convexa imediatamente a jusante. Somente pequena quan-
tidade de areia conseguiu atravessar o canal e se depositar em bancos situados
nas margens opostas dquelas em que foram erodidas™.

Essa experiéncia demonstra que os materiais erodidos em uma margem
nio atravessam o canal, sendo depositados ao longo da mesma margem. Essa
afirmacio s6 é vilida para o material da carga detritica do leito, porque o
material detritico em suspensio pode ser espalhado por toda a se¢io e ser
depositado em lugares os mais diversos.

5.4.3 Anilise e evolugiio de curvas meandricas

A andlise e a evolugdo de curvas medandricas s3o assuntos que ndo rece-
beram ampla contribui¢gdo por parte de geomorfdlogos. A evolugdo hipotética
dos meandros foi descrita e ilustrada, de modo geral, por W. M. Davis (1902)
e por Lobeck (1939; vide Fig. 5.12). As observagdes desses autores consideradas
satisfatorias foram comumente aceitas. A revisio elaborada por ILeopold,
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176 GEOMORFOLOGIA FLUVIAL

Wolman e Miller (1964) mostrou preocupagio orientada principalmente para
a mecidnica do meandramento, em vez de abordar as caracteristicas e o desen-
volvimento evolutivo de formas meandricas.

Um procedimento para a anilise das curvaturas meindricas foi proposto
por Langbein e Leopold (1966). Em todos os meandros pode-se estabelecer uma
dire¢do média para jusante, tragada em linha reta, que surge como referéncia.
A curva meéndrica pode sersubdividida em diversos segmentos, de igual disténcia,
e cada segmento possui uma dire¢do, que é igual ou diferente da linha tomada
como referéncia. Os desvios angulares de cada segmento do canal em relagdo
com a dire¢do média para jusante sdo assinalados em grafico, levando-se em
conta a distiancia percorrida a partir do ponto de inflexdo ou de qualquer outro
ponto arbitrariamente escolhido (Fig. 5.13). A soma de todos os desvios angu-
lares €, portanto, igual a zero. Por esse motivo, soma-se o quadrado de todos os
desvios angulares. Quando a somatdria desses valores for a menor, se obtera a

diregoo médio pofe jusante
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Figura 5.13 Curva gerada sinusoidalmente e representacdo grafica do dngulo de diregio de
diversos trechos como fungac da distincia ao longo do canal (segundo
Langbein e Leopold, 1966)
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condi¢dao proviavel na qual a variancia é minima. Confrontando esse procedi-
mento para quatro curvas tedricas (pardbola, sinusoide, circulo e a “gerada como
sinuséide’”), os dois autores concluiram que a curva ““gerada como sinusdide’™ é a
que apresenta a varidncia minima.

Por outro lado, como o meandro corresponde i trajetoria fluvial mais
provivel entre dois pontos, Langbein ¢ Leopold (1966) assinalaram que a geo-
metria planimétrica de um meandro ¢ a de um caminhar aleatério, cuja forma
mais freqiiente é a que minimiza a soma dos quadrados dos desvios angulares, nas
sucessivas unidades de comprimento. As mudangas nos angulos direcionais sdo
fungdes sinusoidais da distancia do canal. Embora ndo seja sinuséide, o meandro
pode ser referenciado como ‘‘curva gerada como sinusdide” (sine-generared
curve), e a equagdo que a define é expressa da seguinte maneira:

= 600 — 27
¢ = w M
na qual
¢ é o angulo de desvio de uma tangente no final do segmento, na distincia s,

em relagdo com a diregdo média para jusante;

w ¢ o dngulo maximo de desvio que a curva faz em sua trajetdria, em relagdo a
dire¢do média para jusante;

5 é o segmento da trajetdria, assinalando a distincia da curva meéandrica desde o
ponto inicial;

M ¢é a distancia total da curva medndrica, medida no trecho correspondente a
um comprimento de onda.

Através do uso desta equagio pode-se gerar formas meéndricas tipicas.
A Fig. 5.14 mostra as curvas correspondentes acs valores de « iguais a 40°,
90% e 110°. O valor maximo possivel para c € igual a 2,2 radianos, ou seja, 125°,
quando os dois bragos da curva se intersectam.

w= 90° w= 110°

Figura 5.14 Exemplos de trajetorias geradas em fungdo de determinado f:omprimento entre
dois pontos, conforme o processo de caminhar aleatério (segundo von
Schelling, apud Scheidegger, 1967)
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Qutro procedimento alternativo, utilizando o arco de circulo como forma
para descrever meandros, foi apresentado por Chitale (1970). Ajustando os
cen}ros de curvas circulares de raio R, em distdncias (d) variadas, obtém-se canais
n}eandricos com indices de sinuosidade que oscilam de 1 a 5,5 (Fig. 5.15). O in-
dice de sinuosidade 1,0 indica um canal reto, enquanto o valor de 5,5 surge
como sendo o limite mdximo, no qual duas curvas consecutivas se interceptam.

: M

z.06 T dR-lLS
1.0 LR/LV=118

RS “e_.-" dR*1LOO
LR/LV s L.20

dR *0.39%
LR/ALV=1.43

¥
=

dR * -1.13
LR/LV=*2 59

dR 0.0
LRALYV =155

1
4

dR = —1 78
LR/LV- 5 48

-
o -

dR ¥ - 135
LR-ALV=31S

Figura 5.15 Curvas regulares desenvolvidas pela utilizacio de arcos circulares (segundo
Chitale, 1970), nas quais:
d é a distancia vertical entre centros de circulos sucessivos
R é o raio do circulo
LR ¢ o comprimento ao longo do canal
LV é o comprimento da linha reta ao longo do vale

——t
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A ajustagem de arcos de circulos as formas medndricas foi utilizada por
outros pesquisadores, e Langbein ¢ Leopold (1966, p. 4) anotam que o raio de
curvatura é aproximadamente constante em dois trechos da curva meéandrica,
recobrindo plenamente pelo menos um tergo do comprimento de cada curva,
Aplicando o critério de arcos de circulos, Brice (1974) estabeleceu a seguinte
classificagdo de curvas meéndricas (Fig. 5.16):

SIHE’THIC&
COMPGSTA - : .

ﬂ - '
s FaReS ASSIMETRICA

SIMFLES

ATAIMETRIGA
COMPORTA

SINé TRICA
SIMPLES

Figura 5.16 Claésificau;é'o dos tipos de curvas meindricas, proposta por Brice (1973; 1974)

a) curvas simples simétricas: possui somente um segmento de curvatura
constante. A curva simples é definida como um arco cujo comprimento (me-
dido ao longo da corda tragada entre pontos de tangéncia com arcos adjacentes)
excede seu raio, mas que ndo chega a ultrapassar sete vezes a sua altura. A
altura (ou amplitude) é medida ao longo de uma perpendicular que vai do ipex
do arco ao ponto médio da corda. A curvatura de uma curva simples possui
dngulo central que ultrapassa a 60° ou aproximadamente um radiano (57,3%).
A medida que se processa a evolugdo, as curvas simples tendem a aumentar sua
altura e diminuir o raio. Os bragos de curvas opostas tendem a se afastar da
tangéncia antes que a outra curva atinja angulo central de 180° e se tomne
conectada por segmentos aproximadamente retos. O alongamento de curvas
simples, medida pelo decréscimo nos valores da relagido comprimentofaltura,

' ndo continua indefinidamente. O valor miximo da relagdo é aproximadamente

7, mas o valor médio se aproxima de 2,2. As curvas com valores inferiores a
1,0 sdo nitidamente alongadas.

b) curvas simples assimétricas: possuem dois segmentos de curvatura cons-
tante, mas o comprimento da corda de um deles é menor que o seu raio. A assi-
metria de curvas medndricas simples é causada pelo desenvolvimento de um
segundo arco, tangente ao primeiro e encurvado para o mesmo lado do canal;

¢) curvas compostas: incluem duas ou mais curvas simples, cuja curvatura
geralmente esti orientada (mas ndo necessariamente) para o mesmo lado do
rio, podendo ser tangente ou conectada por linhas aproximadamente retas.
Normalmente, evoluem pela unifo de curvas simples, podendo ser classificadas
cfz‘m simétricas e assimétricas. Cada categoria é ampla e abrange variedade de

ormas.
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As planfcies de inundagdo estio intimamente relacionadas com o estabe-
lecimento de meandros. Nessas planicies, os meandros, refletindo o débito
fluvial e o ajustamento entre as variaveis hidraulicas, apresentam caracteristicas
geométricas independentes da grandeza e do tracado do vale no qual estdo
instalados. Pelo fato de se localizarem em superficie aberta e livre, os meandros
deslocam-se constantemente pelas laterais e para jusante, sendo designados de
meandros divagantes (ou livres, ou aluviais, ou de planicie aluvial). Em virtude
dessa migragio, desde hd muito tornou-se conhecido o fato de que as planicies
de inundagdo exibem superficie composta por vestigios de formas medndricas,
tais como meandros abandonados, bancos detriticos, diques marginais e outras.
A drea ocupada pelas formas meindricas atuais e antigas pode abranger, muitas
vezes, toda a largura e extensdo da planicie.

Costuma-se considerar que a migra¢do dos canais meindricos na planicie
de inundagdo ¢ rapida. As pesquisas realizadas no rio Mississipi, a jusante da ci-
dade do Cairo, assinalam grandes alteragdes nos dois ultimos séculos; da mesma
forma, a planicie de inundagio do baixo rio Missouri mostra evidéncias de
deslocamentos rapidos e calcula-se que um terco da planicie foi retrabalhada
entre 1879 e 1954 (Schmudde, 1963). Baseando-se nas relagBes entre os sitios
arqueolégicos € os antigos canais do rio Ucaiali, na regiao oriental do Peru,
Lathrap (1968) sugeriu que a duragdo média dos colos de meandros, até que
sejam cortados pelo desenvolvimento do rio, é de 500 anos. Em seu trabalho
sobre a evolugdo de curvas meidndricas, Brice (1974) assinala exemplos de
curvas simples simétricas que deslocaram lateralmente cerca de 140 metros, entre
1937 e 1968. A descrigdo da dinimica do rio Purus, na Amazdnia Ocidental,
mostrou exemplos de cortes em pedinculos de meandros em 65 anos. Todavia
em muitos canais meédndricos o desenvolvimento ndo é tio rapido e o curso de
dgua surge com maior estabilidade do canal.

Na evolu¢do dos meandros, normalmente sio lembrados a migracioc, o
aumento da amplitude e o estrangulamento dos pedinculos. Entretanto, muitas
pesquisas foram sendo desenvolvidas e forneceram informacdes mais detalhadas
sobre o desenvolvimento de curvas medandricas, cada uma adicionando nova
faceta ao conhecimento. Ao estudar os meandramentos de rios localizados em
Indiana, Estados Unidos, Daniel (1971) concluiu que o processo de movimento
dos canais em um sistema meandrico envolve rota¢io e translacdo das curvas e
alongamento da trajetéria.

O mecanismo geral do movimento de uma curva meandrica pode ser
esquematizada, segundo Daniel (1971, p. 3), através da representacdo da traje-
téria em dois momentos do tempo, utilizando os conceitos da “‘curva gerada
como sinusdide” e do sistema dindmico (Fig. 5.17). '

No tempo #; a curva meéndrica é definida pelo w, e pelo comprimento
M, . Dessa maneira, podemos determinar o posicionamento dos desvios maximos
do canal, em rela¢do a dire¢do média para jusante, nos pontos 1 /4 M, e 3/4 M,.
A direg¢ao média parajusante é alinha conectando esses pontos. Pode-se construir
eixos de referéncia em relagcao a essa linha, a que a acompanha sendo designada
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i i de curvas meandricas, conforme a pro-
i 5.17 Mecanismo geral do desenvolvimento § me
Higura ; posi¢do feita por Daniel (1971). Os detalhes explicativos encontram-se no texto

d, e a perpendicular a ela designada 1,, ambas com origem no ponto '1/411{‘,.
No tempo ¢, sdo realizadas as mesmas operagdes, resultando nos‘elxos €
coordenadas d, e 1, ¢ nos pontos 1/4 M, e 3/4 M,. Compérando amt?as as curvas,
pode-se definir o movimento de um meandro através de medidas sobre~o
comprimento e dire¢io da linha do ponto 1/4 M, ao por:to .1/4 M,, a rotacdo

dos eixos e a mudanga de w e do comprimento M. ~ laci
Trés processos estdo envolvidos nesse mecanismo, rotacdo, translagao ¢

alongamento da trajetéria, e permitem estabelecer cinco classes de movimeﬁntos.
Uma classe estd representada na Fig. S-}? enquanto as quatro outras estao_lna
Fig. 5.18. Na Fig. 5.18A, os pontos a, e a, sdo fixos, cpnsubftancufndo exemplos
observados quando vegetagdo densa ou “bolsﬁes. argiln-osos restringem O movi-
mento das margens nos referidos pontos. Nesta situagio, a erosio s1mplesmentf,:
resulta em aumento do comprimento da trajetoria. Na F%g. 5.18B, o ponto a;
encontra-se fixo enquanto o ponto a@; ndo estd; na Fig 5.18(3,_ O inverso
ocorre. Em ambas as situagdes, os dois mecanismos, mudanga dg dn_‘egao para
jusante (rotagdo) e aumento do comprimento, sdo p{atlcan?ente. iguais em seéls
efeitos. A Fig. 5.18D mostra uma curva cuja s1tu’agao estd muito préoxima do
equilibrio dinimico em meio uniformemente erodivel.
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Na migra¢do medndrica hid deposi¢do de sucessivos bancos marginais na
parte_convexa. Cada banco marginal ¢ assinalado ‘por uma crista e possui linea-
mento arqueado. Tracando linha ortogonal aos sucessivos bancos marginais
arqueados, estabelece-se a trajetoria seguida pelo deslocamento meidndrico, que
representa O eixo erosivo do movimento migratdrio. Com base nessas linhas
ortogonais, Hickin (1974) apresentou esquema geral sobre o desenvolvimento de
meandros, a partir de pesquisas desenvolvidas na Columbia Britanica (Hickin,
1974; Hickin e Nanson, 1975). Suas observagBes denunciam que os valores da
relagdo raio médio de curvatura (Rm) e largura do canal (w) constituem para-
metro muito significativo no controle da migragdo das curvas meandricas, em
virtude das caracteristicas assumidas pelo fluxo, cuja resisténcia minima € en-
contrada quando os valores da relagdo Rmi/w sdo proximos de 2,0, aperfei-
¢oando e corroborando os trabalhos desenvolvidos por Leopold e Wolman
(1960) e por Bagnold (1960). De inicio, ha aumento do raio de curvatura e
predomina a migragio lateral; quando sdo alcanc¢ados os valores proximos da
resisténcia minima, hd passagem para o predominio da migragdo para jusante.

Utilizando-se desses critérios, Hickin (1974, p. 431) distinguiu os seguintes
tipos mais comuns de evolugdo medndrica (Fig. 5.19):

a) tipo A: apresentam curva meéandrica Gnica, na qual o eixo de sime-
tria encurva-se em dire¢io de jusante. Distingue-se dois modos principais de
formagdo. No primeiro, a curva forma-se pela erosio que se expande radial-
mente a partir de dois pontos de inflexdo fixos, e os bragos das cristas na
superficie da planicie de inundagdo sdo subparalelos ao canal existente (caso 4,,
Fig. 5.19). O segundo modo envolve modificagdo subsequente de uma curva
preexistente através da erosio, pois o brago da curva situado a jusante migra em
diregdo de montante, destruindo parte da superficie original da planicie de
inundagdo (caso A,, Fig. 5.19). O segundo modo ¢ muito mais raro que o pri-
meiro;

b) tipo B: representa um desenvolvimento da forma meéndrica tipo 4, e
dois modos principais de forma¢do podem origini-lo. O primeiro, mais comum,
ocorre quando a margem do canal atinge a curvatura critica e hd o desenvolvi-
mento de um lébulo de deposi¢do no brago de jusante, aumentando o raio de
curvatura (caso B,;). A presencga deste eixo erosivo secunddrio normalmente é
indicada por mudanca abrupta na dire¢do das linhas ortogonais; todavia, o
sistema de cristas permanece concordante. No segundo modo, o brago de
jusante do canal continua a erosdo lateral na planicie de erosdo preexistente,
até que seja atingida a curvatura critica. Um eixo erosivo secunddrio desen-
volve-se para aumentar o raio de curvatura e origina, entao, o padrio de canais
recurvados. Este modo de formacdo usualmente é reconhecido pelo sistema de
cristas da planicie de inundacdo tipicamente discordante e pelo sistema con-
cordante de cristas no 1obulo de penetragdo de jusante (caso B;);

©) tipo C: o tipo C também representa um desenvolvimento da padrona-
gem tipo A. O caso ; mostra o desenvolvimento de um lébulo deposicional no
brago de montante da curva original, e o eixo erosivo secunddrio constitui res-
posta is condi¢Ges de curvatura critica no primeiro eixo erosivo. O mesmo
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em redu¢do da curvatura do canal para as condigBes criticas. A resposta do
canal surge pelo aumento da taxa migratoria para jusante, pelo brago de jusante,
provocando diminuigdo do raio de curvatura. Se o brago de montante apresenta
movimento migratorio mais rdpido que o brago de jusante,

pOdEI]l Slll'gil‘ (s 1]
tipiCOS t C5COCOS de ganso

» e ocorrer cortes dos pedunculos nos meandros.

Os tipos D, £ e F sédo as contrapartidas dos tipos 4, B e C, orientados

, para montante. As origens ¢ modos de formacdo sio idénticos, . mas o primeiro
¢ predominante no tipo F, enquanto o segundo € mais co-

modo de formagdo ¢
mum nas categorias D e E.

{ A migra¢io medndrica pode ir destruindo tragos anteriores da planicie de
!
!

inundagdo, representativos de precedentes estigios evolutivos. Nessas condigses,
a interpretagdo da seqiiéncia historica torna-se muito dificil, quase impossivel.
Todavia, elucidar a historia evolutiva dos canais ¢ tarefa pertinente e importante.
Em qualquer reconstrugdo da evolugio meandrica em planicies de inundagao,

quatro principios gerais devem ser considerados (Hickin, 1974, pp. 433-436).

a) durante os estdgios iniciais de desenvolvimento medndrico, os pontos
de inflexdo do canal estdo relativamente fixos, ¢ a migragao lateral das curvas
invariavelmente resulta em reduc¢do do raio de curvatura do canal ao longo do
eixo erosivo principal; '

b) quando a relagdo Rm/w se aproximar do valor 2.0, a taxa de migragdo
lateral no meandro sera reduzida ao minimo, naquele segmento do canal
Nos demais trechos do canal, as taxas diferenciais de migragdao do canal atuardo
no sentido de aumentar o raio de curvatura no segmento em questio,

¢) os raios de curvatura de curvas meandricas adjacentes tendem a ser
inversamente relacionados, isto é, o aumento no raio de curvatura de deter-
minado meandro sempre resulta no decréscimo no raio da curva adjacente.
Conseqiientemente, a taxa e a diregdo da erosdo lateral em determinado trecho
do canal ndo sdo independentes da atividade erosiva em curvas adjacentes;

d) embora seja geralmente aceita a afirmagdo de que a taxa maxima de
erosio na margem concava ocorra logo apés o ¢ixo de simetria de um banco
marginal (point-bar), deve-se reconhecer também que, em muitos casos, um
canal responderd as condigdes de curvatura critica erodindo as margens coOncavas
em trechos do bra¢o de montante da curva meandrica.

i

Deve-se lembrar que alguns fatores foram aventados para explicar a mobi-
. lidade do canal meandrico. A forma do canal, expressa pela relagio largura/pro-
i, fundidade, parece possuir importancia no movimento migratério dos meandros.
‘ : Quando essa relagdo é pequena, a movimentagio dos canais é rapida, e ha maior
1; Figura 5.19 Tipos e desenvolvimento de meandros, conforme as pesquisas desenvolvidas estabilidade quando de valores elevados. O baixo rio Chio apresenta valores
: - por Hickin (1974). Os detalhes enconiram-se no texto entre 80 e 130 e comporta-se como canal de grande estabilidade, apresentando
|

pequeno movimento migratorio do transcurso dos altimos 1 000 anos {Alexander
tipo de padronagem resulta de maneira mais comum pelas diferentes intensidades e Nunnall_y, 197.2)' ) — B
na migragdo para jusante, que se verifica nas curvas do tipo A (caso (). A Os rios meandricos das Grandes Planicies possuem valores baixos da relag@o
| migragdo para jusante do brago de montante da curva inicialmente se faz largura/profundidad

e, e sdo mMuito sinuosos e instdaveis (Schumm, 1963). Toda-

1 em intensidade maior que o desenvolvimento do brago de jusante, resultando via, os rios do baixo Missouri possuem indices de sinuosidade e valores da



E——

[

186 GEOMORFOLOGIA FLUVIAL

relagioc w/d semelhantes aos do baixo rio Ohio, mas apresentam movimento
migratoério em intensidades muito diferentes (Alexander e Nunnally, 1972). A
carga detritica em suspensdo também parece ser fator influente na mobilidade
do canal. Em 1967, Schumm mostrou que a forma e a sinuosidade dos canais
aluviais sda determinadas, primariamente, pelo tipo de carga detritica e, em
menor grau, pelo débito fluvial. Os canais meandricos possuem elevada porcen-
tagem de silte e argila, fator que é relacionado com a maior sinuosidade, pois a
medida que cresce a granulometria dos sedimentos e a quantidade da carga
detritica, ha diminui¢do no indice de sinuosidade.

5.4.4 Hipoteses explicativas sobre meandramentos

A regularidade geométrica dos meandros tem atraido a atengdo de inimeros
pesquisadores, de variados ramos cientificos, que se dedicaram a melhor com-
preender o mecanismo geral que provoca € regula o fendmeno. Tradicional-
mente, os geomorfoldogos sempre encontraram meandramentos, cuja significagao
interpretativa foi delineada no contexto da teoria do ciclo de erosfo. Relacio-
nados com as planicies fluviais e deltaicas, os meandros eram considerados como
inerentes aos rios que atingiam a fase de “maturidade™ do ciclo de erosio.
Na teoria davisiana, o desenvolvimento da planicie aluvial ao longo do vale é
evidéncia do estigio de maturidade, pois © canal, em tais condigdes, nao erode no
sentido longitudinal, mas alarga o seu vale. Concomitantemente, na planicie
aluvial, o canal serpenteia formando meandros. A medida que a planicie aluvial
se amplia e que o vale se alarga, passa-se gradualmente da fase de maturidade
recente para a maturidade total, quando se observa que as dguas migram de um
lado para outro € que © leito do rio divaga pela planicie, estabelecendo-se em
toda a sua drea. Toda a morfologia meéandrica encontra-se presente nas planicies
de inundagdo. Nessa perspectiva tedrica, os canais medndricos sdo sinais indica-
dores da maturidade na paisagem e do estigio de equilibrio no perfil longitudinal.

Como o estabelecimento do equilibrio fluvial propaga-se de jusante para
montante, os meandros sdo tragos comuns nos baixos cursos e raros nos trechos
altos ¢ médios, nos quais o equilibrio tardava a chegar. Com o actimulo de
novas observagdes e de novas proposi¢des teéricas, a interpretagdo fornecida pela
teoria davisiana perdeu a validade e foi substituida. Atualmente, considera-se que
rios de todos os tamanhos e em todas as altitudes podem formar meandros,
desde que uma condi¢io basica seja encontrada: a presenca de camadas de
granulagdo movel, mas que estejam coerentes, firmes, e nao soltas. Observou-se
também que os meandros ndo si0 Meros caprichos da natureza, mas a forma
pela qual o rio efetua o seu trabalho pela ‘“‘lei do menor esfor¢o™. Representa o
equilibric em seu estado de estabilidade, denunciando o ajustamento entre
todas as variaveis hidrologicas, inclusive a carga detritica e a litologia por onde
corre o curso de dgua. Considerado na perspectiva do equilibrio dinamico € no
conceito da distribuigdo no desgaste de energia, entre todos os possiveis tipos
de canais o meandro surge como o mais provivel, porque minimiza a declivi-
dade, o cisalhamento e a fric¢do. Desde que se estabele¢a, o meandramento
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praticamente nio serd alterado, a menos que um distirbio muito intenso venha
atuar sobre a regido.

. .A observagdo de que os meandros sio mais freqlientes nos baixos cursos
fluviais encontra ressonancia nas diversas consideragSes expendidas a proposito
do comportamento fluvial e da tipologia dos canais. Em dire¢io de jusante, a
medida que diminui a competéncia, hd decréscimo na granulometria dos se:ﬁ-
mentos, aumentando a porcentagem da fragdo silte-argila na composi¢io do
ma_terial detritico componente do perimetro do canal e predominio cada vez
maior da carga em suspensdo em detrimento da carga do leito. Essas condigdes
estdo associadas as formas e tipos de canais. Quando predomina a carga do
leito, com material grosseiro, os canais s3o largos e rasos e apresentam baixos
indices de sinuosidade. Quando predomina a carga em suspensdo, com materiais
finos, os canais sdo estreitos e profundos e apresentam altos indices de sinuo-
sidade. Desse inter-relacionamento, em conseqiéncia surge o fato de que os
meandramentos sio predominantes nos baixos cursos € a probabilidade maior
de que os canais retos e anastomosados ocorram nos trechos pertencentes ao
alto e médio cursos.

Nas regiBes quentes e umidas, como no caso brasileiro, devido a intensa
meteqrizagﬁo quimica, o regolito é composto por materiais detriticos finos.
Em virtude desta fonte alimentadora, os cursos de dgua transportam principal-
mente carga detritica em suspensao. O perfil longitudinal, por outro lado,
apresenta longos trechos de fraca declividade separados por rupturas de declive,
das mais variadas ordens de grandeza. Dessa maneira, surgem possibilidades para
gque os meandramentos se instalem ao longo de quase todo o percurso fluvial,
tornando-se o tipo de canal observado em quase todas as planicies de inundagdo,
qualquer que seja a posi¢o do trecho ao longo do curso de agua.

InGimeras foram as experiéncias realizadas em laboratorio e numerosas sdo
as pesquisas efetuadas em canais naturais. Muitos gedlogos, engenheiros e geomor-
félogos foram atraidos por esse fendmeno, propondo teorias e explicagBes, mas
ainda ndo se pode dispor de uma que seja totalmente aceita para explicar a ori-
gem ¢ desenvolvimento dos canais meandricos. Todas procuram resolver a
questdo: como e por que ha meandramentos? Apesar das inameras ponderagdes
aventadas, elas surgem como proposi¢des pesscais, valorizando um ou outro
fator, encaixadas no contexto dos diversos paradigmas geomorfolbgicos, ¢ en-
contrando maior ou menor receptividade. As principais teorias explicativas sobre
meandramentos podem ser sumariadas da seguinte maneira:

A — Efeito da rotagdo da Terra

Esta foi a primeira teoria apresentada, formulada inicialmente por Von
Baer, em 1860. As conseqiiéncias da rotagdo terrestre sobre os cursos fluviais
tém efeitos semelhantes aos causados pela forga de Coriolis nas particulas
atmosféricas. Eakin (1910) utilizou dessa forga para explicar a formag¢ao de
mefmdros. Von Baer observou que, nos rios russos fluindo para o norte, havia
maior erosio nas margens da direita do que nas margens da esquerda. Julgou,
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entdo, que esse acontecimento se relacionava a uma distribuigdo irregular de
fluxo nos rios, ocasionada pelo efeito de rotagdo da Terra. Dessa maneira, nos
rios do hemisfério Norte teriamos um deslocamento para a direita, quando
fluindo para o norte, enquanto no hemisfério Sul esse deslocamento seria paraa
esquerda, quando fluindo para o sul.

Essa teoria foi muito discutida e, embora houvesse diversos seguidores,
foi rejeitada quando se verificou a discrepancia entre os valores calculados e as
observacBes de campo. Em 1943, Quirashy volta a debater o assunto e, apds um
teste de modelo, afirmou que “‘as observagdes demonstram ser contrarias ao fator
da rotacio terrestre como causa explicativa dos rios meandricos”. Werner (1951)

também observou essa impropriedade e assinalou duas grandes deficiéncias dessa
teoria:

— a magnitude dainfluéncia da rotagdo terrestre sobre determinado trecho
de rio seria igual a zero, no Equador. Se a rotagio fosse a razdo basica do
meandramento fluvial, todos os rios situados no Equador ou em suas proximi-
dades deveriam ser retos. Entretanto, os meandramentos sio encontrados na
zona equatorial como em outra regido qualquer;

— embora a forga de Coriolis possa ter alguma influéncia significante no
movimento dos fluxos em frechos fluviais de grande largura, isso ndo deveria
acontecer nos trechos de largura pequena. Nesta perspectiva, a rotagao terrestre
poderia ser considerada vilida s6 para os grandes rios localizados nas latitudes
elevadas, onde a acelera¢do da forga de Coriolis é suficientemente grande para
causar deslocamento das massas de agua, provocando erosdo desigual entre as
margens. Todavia, tem-se verificado que os meandramentos ocorrem em rios
que variam de metros a larguras superiores ac quilometro. Portanto, ela nio
constitui fator basico.

Essas considera¢gSes demonstram porgue ndo se deve aceitar a rotagdo
terrestre como razdo fundamental na origem dos meandros. Mas o assunto nio
foi totalmente olvidado, ¢ Neu (1969) verificou a existéncia de circulagao

transversal em cursos de dgua, explicando-a como conseqiiéncia da rotagao
terrestre.

B — Perturbag¢des locais

Viarios pesquisadores explicaram a presenca de meandros como resultado
da existéncia de perturbacgGes locais, consideradas como todo e qualquer dis-
tirbio que provocasse movimentagdo irregular do fluxo, tais como oscilagdes
das Aguas, correntes secunddrias e outras. Os deslocamentos da dire¢io do fluxo
podem ser ocasionados por numerosas causas de perturbagdes locais, e as obser-
vagdes mostram que sio muito freqiientes em canais retos com declividades
muito reduzidas. Dessa maneira, a presenga de barras rochosas, de afloramentos
de rochas e de outros obstaculos (matacdes, drvores caidas, desbarrancamentos,
etc.) modificaria a dire¢do do fluxo, impulsionando-o para uma das margens,
ocasionando a forga inicial para o meandramento. Assim, concentrar a erosio
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em uma das margens era considerado como ponto base para o deslocamento
jateral do canal. Hedin {1904) participava desta mesma opinido, demon‘strando
que a perturbagdo aumentaria e desencadearia desenvolvimento continuo do
processo. o . o

Com o desenvolvimento das pesquisas, tOrnou-se dificil aceitar a idéia de
que processo 1do irregular € ao acaso, como as perturbagtes locais, pUdefse
explicar a geometria coesa € consistente dos m?fmd_ros. Com muita razio,
Leopold e Langbein (1 966, p. 62) observaram que ~seria um paradoxo na natu:
reza que tais processos aleatorios produmssem’ f_orr’l:.as regulares, e que processos
sregulares geralmente produzissem formas aleatdrias™.

C - Fluxo helicoidal

A consideragio de que o fluxo helicoidal € o dominante na formagao
dos meandros foi salientada por Leliavsky {1966, pp. 11 1-141), ao sumariar as
pesquisas e experiéncias realizadas por t?ngenheiros europeus. ’PljuS-ChaCII‘lSkl
(1954) também considerou o fluxo helicoidal como r-necanismo ’.basmo, mostra&l-
do que pela introdugao de fluxos secundarios artlf?c:alment_e cr1adf)s na entra} la
de determinada curva é possivel produzir varios tipos de ci}rculagao se.cundana
na curva seguinte e, assim sucessivamente, afetar a circulacgio das c_:lemms curvas.
Werner (1951) pressupde que O inicio de correntes transversais possa cstar
conectado com a propagagio de distirbios atraves da' l-argura do cana.l. (’w).
Considerando a Fig. 5.20, qualquer distarbio que se origine no ponto A ird se
propagar até o ponto B, no qual se refletira volt_ando a atingir a margem inicial
no ponto C. A distancia AC entdo corresponderia ao comprimento de onda (¥)
de um meandro incipiente, correspondendo a

y = 2w co-tangente f.

1
A\ #_,7/__\/’f—’——1
Y

i istirbi igi do a formagio de

i o de distiirbio em canal de largura (w), originando a 101

Figura 5.20 ::gaﬁ?gfgacom comprimento de onda () correspondendo a distancia entre os
pontos A e C.
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As experiéncias mostram claramente que o fluxo helicoidal possui papel
importante no processo de erosio ¢ de deposi¢do. Entretanto, como se percebe
através da descrigdo de Prus-Chacinski, ndo fica esclarecido se o fluxo helicoidal
ocasiona o meandramento ou se ele se origina por causa da forma sinuosa do
canal medndrico. Schumm e Lichty (1973, p. 58) consideram que o fluxo helicoi-
dal medido nas curvas dos rios ndo pode ser a causa de meandros, pois a sinuo-
sidade do rio é que funciona como varidvel controlante sobre o carater do fluxo.

D — Seiches

Alguns pesquisadores procuraram explicar o movimento oscilatoric de
meandros como resultante da atuagdo de ondas de gravidade, considerando o
exemplo oferecido pelas seiches em bacias lacustres. As seiches sdo oscilagdes
periédicas do nivel da dgua do mar ou de lagos. Ndo apresentam a constincia e
regularidade das marés, e o perfodo varia de alguns minutos a aproximadamente
uma hora. Guilcher (1965, p. 72) nota que as seiches sdo o resultado de ondas
estaciondrias que estiic em ressondncia nas bacias nas quais se produzem, isto ¢,
sio amplificadas por elas. Leopold, Wolman e Miller (1964, p. 302) observam
que o periodo dessas ondas é muito curto para englobar o comprimento de onda
observado em rios medndricos. Para superar esta dificuldade, Hjulstrom (1949,
p. 84) expressou a onda de gravidade em termos de ondas seiches possuidoras de
fetch igual a largura da faixa meandrica e uma profundidade de dgua igual a do
ro. A celeridade da onda foi considerada como sendo a velocidade média do
fluxo fluvial. Por outro lado, Exner (1919) apresentou justificativa baseada em
principios idénticos, mas as velocidades calculadas foram muito superiores as
verificadas nos rios. Presumivelmente, para superar esta dificuldade, Hjulstrom
considerou o comprimento de onda como dependente, também, do coeficiente
de fricgdo da turbuléncia. Esta andlise tem a dificuldade maior no fato de fazer
o comprimento do meandro como dependente da amplitude de‘onda, e as
mensuragdes parecem ndo confirmar essa relagdo (Leopold, Wolman e Miller,
1964, p. 303).

E — Erosdo da margem e deposicio dos detritos

O relacionamento entre ercsio da margem e deposi¢do detritica como
origem dos meandramentos foi exposta em vista de resultados obtidos em
diversos estudos de laboratorio. Tiffany e Nelson (1939) realizaram experiéncias,
incidinde o fluxo inicial em determinado dngulo, pois haviam observado que
um canal reto, em material homogéneo, permanece reto. As suas pesguisas
mostraram que as margens e as soleiras (bancos detriticos no centro do canal) e
depressdes se desenvolveram simultaneamente, indicando a existéncia prévia
de padrio de fluxo sinusoidal. A magnitude dos meandros demonstrou ser
dependente do suprimento de material. Friedkin (1945), através de experimentos,
também observou que os rios “erodindo as suas margens irdo meandrar, simples-
mente porque o fluxo de dgua tem capacidade limitada para carregar areia ao
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longo do leito. A erosdo das margens é o tni é- isi
mento”. Mattes (1941) é da mesmga Opinigounl:g?agéf)reqmmo posicng o andza-
L . % que a deposigio dog sedi-
mentos se faz nos point bars localizados a Jusante, e no mesmo lado g
erodida. Esse mecanismo de erosio e deposicdo leva ao surgimento d: (I:na?lrﬁem
nuoso. As pesquisas de Ackers e Charlton (1970) corroboram o fato de %
padrao medndrico estd relacionado a concentragdo de sedimentos. e o
‘ Todas essas observagdes indicam que o transporte de sedimentos seja fator
mportante para a formagio de cursos meandricos. Entretanto, observagdes
outras também demonstram a existéncia de meandramentos em ambientes des-
providos de carga sedimentar, como na superficie de geleiras (Knighton 1972)
nos oceanos e na atmosfera. Parece, pois, existir uma lei fisica que cor;mnda é

dmg:&:_o fendmeno, independente da presenga da erosd@o das margens e deposigdo
detritica, :

F — Maximizagdo da perda de energia

O meandramento, para esta perspectiva, significa que o rio estd dissipando
seu exges’so de energia, ¢ quanto mais energia o rio tiver mais sinuoso devera ser,
Esta hipétese, que maximiza a perda de energia ao longo do curso, foi inicial-
mente proposta por Jefferson (1902), baseando-se em perturbagtes verificadas
no estado de equilibrio de rios. Suas observacdes mostraram a existéncia de
relagﬁes entre o débito, erosdo, transporte e deposi¢io. Se houver mudanca de
gradiente de energia, por exemplo, ocorrerd maior velocidade e, conseqiiente-
mepte, aumento da erosdo e transporte no rio. A medida que O Curso se torna
mais comprido, por curvamentos sucessivos, essas conseqiiéncias sdo amenizacias.
O fundamento basico dessa teoria reside na suposi¢do de que a dgua escoando
por uma curva apresenta maior perda de energia que quando fluindo através de
canal reto, conservando débito igual. Inglis (1949), apés estudos de laboratério e
pesquisas de campo, concluiu que o “meandramento é o processo que a natu-
Ieza encontra para refrear o excesso de energia perante ampla variedade de
condigdes de fluxo, sendo o padrio dependente do grau de material, das relagBes
e das modificagBes entre a carga e a descarga”’, ,

' Entretanto, essa concepgio tem sido discutida e questionada. Prus-Chacinski

(1966) observou que “a resisténcia de uma curva depende ndo s6 da geometria do
ciaqal e das‘ caracteristicas de fluxo, mas também da posi¢do relativa da curva na
série d,e tals curvas, das condi¢bes de abastecimento, ou da historia passada de
fluxos™. Por seu turno, Ippen e Drinker (1962), realizando estudos sobre a perda
de energia, concluiram que “o excesso de energia dissipada na curva é obtido
em fung@o da dgua fornecida de montante, ou armazenada, em locais onde ha re-
dugdo no desgaste de energia; em conjunto, hi compensa¢do na energia dissipada
no leito do rio. A determinada distancia da jusante da curva, o fluxo novamente
retomgra‘ as condigBes normais de desgaste de energia. Entdo, para trechos de
comprimento suficiente, ndo haveria nitida perda do excesso de energia através
da curva, em comparagdo com trechos retos de mesma magnitude”.
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O conceito implicito, portanto, é o de que a curva oferece maior resisténcia
ao fluxo, exigindo mais gasto de energia para ser vencida. Tinkler (1970) observa
que o aumento da resisténcia devido a curvatura do canal é, pelo menos parcial-
mente, contrabalancada pelo aumento compensador da profundidade, de modo
que o aumento na perda total de energia, ao longo da curva, seja minimizado.
Nos pontos de inflexdo, a simetria do canal e a menor profundidade ocasionam
desgaste de energia em virtude da maior superficie do canal oferecer resisténcia
friccional, Considerando o meandro em seu conjunto, o desgaste de energia
potencial acaba sendo igualizado nos diversos setores. '

G — As concepedes probabilisticas

Os estudos realizados sobre meandramentos foram desenvoividos de ma-
neira qualitativa, preocupados em discernir causas e efeitos. Com as contribui-
¢oes de Leopold e Langbein (1962) e de Scheidegger e Langbein (1966) surgi-
ram as bases para a utilizagio dos conceitos probabilisticos aos fendmenos
geomorfologicos. No caso dos meandramentos, varios fatores estdo influenciando
o fluxo do rio, fazendo com que o curso de dgua se desvie da dire¢do reta, fais
como os distarbios locais e as condigdes litologicas. Todavia, o desenvolvimento
dos meandros ocorre devido a superposi¢cio de muitos efeitos. Embora cada um
desses efeitos possa ser completamente deterministico, ndo se pode acompanhar
em detalhe a a¢do conjunta de todos eles. Desse modo, tais efeitos devem ser
tratados como estocdsticos, como se ocorressem de maneira aleatoria.

Na abordagem probabilistica, a distribuigio e o desgaste de energia repre-
sentam o critério bésico para se analisar o funcionamento e a forma do sistema.
Para resolver o problema do sistema medndrico, dois aspectos foram aventados:
o da minimiza¢do da perda de energia e a do tempo minimo para o desgaste de
energia.

Langbein e Leopold (1966) aplicaram a abordagem probabilistica para a
explicagao meindrica, considerando a varidncia minima e a tese de que a forma
medndrica ¢ a mais provdvel entre todas as possiveis trajetorias. Os referidos
autores afirmaram que “‘os meandros parecem ser a forma pela qual os rios
executam seu trabalho pelo esforgo minimo; por esse motivo, os meandros
constituem a forma mais provdvel que um rio pode apresentar” (Leopold e
Langbein, 1966, p. 60). Como experiéncia, usaram uma fita de ago para demons-
trar que a curva gerada pelos senos ¢ a de minimo trabalho total sendo, portanto,
bom modelo para os meandros fluviais. Aplicando a teoria da varidncia minima,
consideraram que na ajustagem do sistema a variabilidade crescente em deter-
minado fator implica modifica¢Bes nos demais componentes do sistema, ame-
nizando o sentido da modificagdo inicial, a fim de que a varidncia total seja a
minima possivel.

O rio meidndrico apresenta maiores modificagdes no perfil do leito que o
segmento reto de mesma magnitude. Essas mudangas na profundidade produzem
alteragdes na inclinagdo da superficie da dgua e, dessa forma, reduzem a variabi-
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lidade na forga de cisalhamento e na fricgao, assim como diminuem os contrastes
no gasto de energia entre os diversos setores. O gasto de energia encontra-se
uniformemente distribuido, e o desgaste de energia por unidade de comprimento
¢ o minimo. A forma do meandro é a resposta para a entropia méxima no
curso de dgua. Essas consideragdes permitem inferir que, embora os meandros se
deslocam continuamente, o comportamento do padrio medandrico € estdvel
através do tempo. Considerando a entropia do sistema, Scheidegger (1967)
propos explicagio para os meandros utilizando a analogia termodinamica da
distribui¢io dos gases.

Algumas observagdes tedricas foram desenvolvidas, tendo como base o
modelo das curvaturas variando sinusoidalmente (Langbein e Leopold, 1966) e o
modelo das curvaturas oriundas de equagdes diferenciais, desenvolvidas por von
Schelling (segundo Scheidegger, 1967). Considerando dois pontos predetermina-
dos, a trajetdria meindrica corresponde 2 mais provavel entre todas as possiveis,
e a probabilidade nas mudancgas de dire¢do por unidade de comprimento esta de
acordo com a distribuicdo normal de tipo gaussiano (Langbein e Leopold, 1966,
p- 2). As trajet6rias sio ao acaso e as curvas podem ser derivadas pela aplicagido
do processo de ‘“‘caminhos aleatorios™ (random-walk paths). As curvas geradas
por esse procedimento sio muito regulares para descrever o conjunto total dos
aspectos medndricos dos cursos de dgua, que é muito diversificado. Scheidegger
(1970, p. 234) considera o fato de que, talvez, as curvaturas mais freqientes ngo
sejam as esperadas curvas tragadas pelo caminhar aleatério. Thakur e Scheidegger
(1968) testaram as pressuposi¢cdes bdsicas dessa teoria e obtiveram resultados sa-
tisfatorios em trés rios medndricos. As contribuigdes analiticas ainda sdo poucas.

Torna-se necessario, ainda, desenvolver uma avaliagdo minuciosa do espec-
tro dos meandros, baseada na anilise estatistica, para as variadas probabilidades
de freqiiéncia. A contribui¢do de Langbein e Leopold (1966) representa um
passo nesta orienta¢do. Procurando avaliar as propriedades estatisticas, a fim de
colocar a abordagem probabilistica em bases tedricas seguras, Thakur e Schei-
degger (1970) confrontaram os dados de cursos meandricos com os obtidos em
cadeias meandricas simuladas, geradas através do processo de caminhos aleatorios
e conservando a restrigio de que os pontos inicial e terminal permanecessem
fixos. As analises sobre a distribui¢do de freqiiéncia dos desvios angulares, sobre a
autocorrelagdo, sobre o espectro dos meandros e sobre a matriz de probabili-
dades de transigdo mostraram comportamento similar entre os cursos de dgua
naturais e as cadeias medandricas simuladas. Conclusio importante foi verificar
que a “‘variincia dos angulos direcionais é diretamente proporcional i sinuosi-
dade de um sistema meéndrico, e que a varidncia dos desvios angulares é pro-
porcional a raiz quadrada da sinuosidade™ (Thakur e Scheidegger, 1970, p. 46).

A experiéncia realizada por Leopold e Langbein (1966) foi comentada por
Yang (1971b, p. 233), que considerou a analogia entre a fita de ago e a forma
do meandro como nfo sendo perfeitamente valida, porque a forma apresentada
peia fita depende da energia total aplicada nas suas extremidades. Se houver
alteragZo nesse total de energia aplicada, haverdi modifica¢bes correspondentes
na curvatura da fita de ago. Quanto a energia total por unidade de massa de
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dgua em um rio, ela é definida como sendo a energia potencial relacionada com
as cabeceiras, que permanece constante e é igual a sua elevagdo acima do nivel
do mar. Nessa perspectiva, a energia total disponivel por unidade de massa de
dgua em um rio é determinada pela amplitude altimétrica total, sendo inde-
pendente do curso seguido pelo fluxo. Entdo, a energia total por unidade de
massa em rios ndo pode ser minimizada nem maximizada, a menos que movi-
mentos tectOnicos estejam envolvidos.

Aplicando o conceito de entropia introduzido por Leopold e Langbein
(1962), para o estudo da evolugdo do modelado terrestre, Yang (1971a) desen-
volveu a lei do rempo minimo de desgaste de energia. Esta lei assinala que
“durante a evolugdo para atingir sua condi¢cdo de equilibrio, um rio seleciona
seu curso de fluxo de tal maneira que a taxa de desgaste de energia potencial,
por unidade de massa de dagua ao longo de seu curso, seja minima. O valor mi-
nimo depende das restrigdes externas aplicadas ao curso de dgua” (Yang, 1971a,
p. 313). A lei da taxa de tempo minimo de desgaste de energia pode ser expressa
pela equacgio

AH kY

A—t = E = ¢(QJSV5 CS: G: “') = um.mlnimo‘

na qual

Aff{At é a taxa de tempo do desgaste de energia potencial por unidade de massa
de dgua ao longo de um trecho fluvial, com amplitude altimétrica igual a Y;

AH € o desgaste da energia potencial por unidade de massa de agua;

At é o tempo médio requerido para uma unidade de massa de dgua percorrer o
trecho fluvial;

k € o fator para a conversio entre energia e amplitude altimétrica;

¢ € afuncgio das restrigdes externas aplicadas ao curso de agua, incluindo o débito
(Q), a declividade do vale (S,), a concentragdo de sedimentos (Cy), as restrigies
geologicas (G) e outras. A influéncia das restricbes geologicas depende da
erodibilidade do solo, da rugosidade granulométrica e da largura do vale fluvial.

O valor de A/t sempre sera siperior a zero ao longo do curso de dgua,
exceto onde o rio termina. A lei da taxa de tempo minimo nio deve ser
confundida com a lei do trabalho minimo, proposta por Leopold e Langbein
(1962). A primeira minimiza a taxa temporal do desgaste de energia por unidade
de massa de dgua, enquanto a segunda minimiza o desgaste total de energia.
Yang (1971b) considera que as caracteristicas dos canais meidndricos sdo gover-
nadas pela lei do tempo minimo.

Consideremos uma massa unitiria de agua escoando em canal aberto, do
ponto 4 ac ponto C (Fig. 5.21). Esta unidade de massa de dgua pode seguir uma
declividade uniforme ADC ou seguir trajetéria segmentada, com declividades
diferentes, tais como AB e BC. Em ambos os casos, a distancia horizontal total
€ X e a amplitude vertical é igual a ¥. Suponhamos que uma unidade de massa de
dgua siga declividade suave no segmento AR, na distincia X;, e postericrmente
siga declividade mais ingreme no segmento BC, na distancia X,. O ponto B pode
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Figura 5.21 Trajetorias alternativas de um curso de dgua, entre dois pontos pré-fixados, a
fim de minimizar o desgaste de energia potencial por unidade de tempo
(segundo Yang, 1971)

movimentar-se para qualquer posi¢do na linha vertical £F. O problema consiste
em encontrar a posigdo de B que possibilite uma trajetoria de taxa temporal ma-
xima para o desgaste de energia por unidade de massa. De acordo com a lei da
taxa temporal minima, essa trajetoria devera ser evitada pelo curso de igua.

Considerando constantes a distincia horizontal (X) e a amplitude alti-
métrica (¥), a trajétdria na qual a declividade ¢ a profundidade do canal perma-
necem uniformes € oferecido pelo trajeto ADC, representado pelo curso reto.
Como o canal reto possui o comprimento mais curto entre dois pontos pré-fi-
xados, o valor de H/f é o maior possivel. Dessa maneira, a trajetoria ADC é aquela
que se caracteriza pelo tempo minimo de travessia, ou pela taxa mdxima de
desgaste de energia potencial por unidade de massa de dgua. De acordo com 5 lei
do desgaste minimo de energia potencial por unidade de tempo, um curso
escolhera a trajetoria AB-BC em vez do caminho ADC.

Na geometria hidriaulica, o débito, a concentragdo de sedimentos e as
caracteristicas geoldgicas sio variaveis independentes e impOem restrigGes ao
sistemna canal fluvial. Por outro lado, a declividade e a largura do canal funcio-
nam como varidveis dependentes e mutuamente se ajustam. Dessa maneira,
“um curso de dgua natural ajustard sua declividade e largura do canal de tal ma-
neira que o efeito total desses ajustamentos fard com que A/t se aproxime do
valor minimo determinado pelas restrigdes impostas™ (Yang, 1971b, p. 245).
A fim de minimizar o valor /¢, o curso de dgua tende a diminuir a declividade
do canal e a aumentar a largura, sendo que a ajustagem dessas varidveis devera
permitir as condi¢gdes necessirias para que haja o escoamento do débito e o
transporte dos sedimentos fornecidos pela bacia de drenagem.
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No canal reto, o valor H/r € muito mais alto que no canal meandrante.
Durante o processo de minimizar H/r, por transformagdes no tipo de canal do re-
to ao meandrico, o curso de dgua aumentarid a sua largura e diminuird a sua
declividade. Entio, os canais meindricos recém formados poderdo ter larguras
maiores que os canais retos, considerando débitos equivalentes. A medida que
continua o processo de minimizar A/f, o canal aumentard a sinuosidade assim
como a sua largura. Quando for atingidas as condi¢Ses de equilibrio dindmico,
no estado de estabilidade, no qual o valor minimo de H/r é alcangado, “*qualquer
aumento posterior na sinuosidade causara diminui¢fo na largura do canal, a fim
de que H/t possa permanecer apresentando o mesmo valor” (Yang, 1971b, p. 245).
Esse processo permite explicar o fendmeno observado por Leopold, Wolman e
Miller {(1964), de que canais extremamente sinuosos tém canais com largura mui-
to estreita, e concluir que, em geral, os canais meindricos novos seriam mais
largos que os canais retos. Na mesma linha de raciocinio, em canais meandricos
bem desenvolvidos, a alta sinuosidade devera estar associada com canais estreitos
(Yang, 1971b, p. 246).

Na teoria proposta por Yang, devemos considerar que, implicitamente,
encontramos:

— energia potencial por unidade de massa € igual a amplitude altimétrica
(Y) multiplicada pelo peso de volume unitario de agua (v);

— taxa de desgaste da energia potencial por unidade de massa, em relagao
ao tempo: Y7v/r.

O fato de que a diferenga altimétrica (Y) dividida pelo comprimento do
canal (L) indica a declividade (§), de modo que Y/L = S; e que o tempo
gaste na travessia (7) é igual ao comprimento do canal (L)} dividido pela
velocidade média do fluxo (¥), de modo que ¢ = L/V, podemos inferir que,
para que seja minimo o valor de SV, tanto a declividade como a velocidade
deveriam apresentar valores minimos. De acordo com a féormula de Manning
V = R?*3 SV%[n, para que a velocidade seja minima para determinado valor da
rugosidade s, o valor do raio hidraulico (R) ou da profundidade média também
deve ser minimo. Quando esses valores sio baixos, os da largura sao muito
grandes. Essas relagSes levam a considerar que as declividades suaves deveriam
estar associadas a rics largos e rasos. As experiéncias e as observagdes de campo
mostram que os rics largos e rasos, como os anastomosados, possuem declivi-
dades maiores que os meandrantes. Esta contrapartida critica, feita por Chitale
(1973, p. 293), olvida que o padrio anastomosado supde canais multiplos, e
nio canais dnicos como ¢ meandrante,

Por outro lado, o comportamento das varidveis da geometria hidraulica,
em dire¢gdo de jusante, assinala que a velocidade permaxfece constante ou
aumenta, a declividade diminui ¢ a largura e a profundidade crescem regular-
mente. No caso de velocidade crescente, para vencer a mesma amplitude altimé-
trica (¥) durante a unidade de tempo (¢), o fluxo devera percorrer distincia
maior. Para que o valor de H/r seja minimo, hd necessidade de que haja alonga-
mento do curso de dgua, redundando no meandramento. O valor da sinuosidade
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pode aumentar, mas nao se torna necessirio, porque o crescimento da drea da
bacia. de drenagem e do débito resulta em valores absolutos crescentes nas
varidveis geométricas do meandro, isto é, no comprimento de onda, na largura,.
no comprimento do canal € na amplitude. Sob essas cireunstincias, a lei do
desgaste minimo de energia potencial por unidade de tempo torna-se uma
explicagdo vilida para os meandramentos fluviais.

A proposigao de que o meandramento é o formato geométrico mais pro-
vdvel para um rio {(Langbein e Leopold, 1966; Yang, 1971a; 1971b) foi discutida
por Hooke (1975 :564), considerando que a analogia usada com a termodi-
nimica é incompleta porque “n#o foi identificada a variavel aleatdria®. Na ter-
modinamica estatistica, a varidavel aleatdria é o movimente de uma meolécula.
Como hé vasto nimero de moléculas de ar em uma sala, por exemplo, ndo pode-
mos saber onde cada molécula se encontra em fun¢do do tempo, mas as suas
caracteristicas gerais podem ser descritas por meio das leis do gas ideal. Vanoni
e outros (1963}, baseando-se nas interagdes entre o grande ntimero de correntes
secundidrias e o grande nimero de particulas detriticas em suspensio, apresen-
taram exemplo excelente desse tratamento estatistice. Entretanto, a distribui¢fo
da turbuléncia e da velocidade no fluxo, e a distribuicao da forga de cisalha-
mento sobre as margens nao sdo aleatoérias. Muitas perturbag®es encontradas no
leito fluvial podem ser aleat6rias, mas os mecanismos das perturba¢Bes que pro-
movem a formagdo de bancos marginais convexos alternados em ambas as mar-
gens, em curvas sucessivas, ndo o sao; se fossem, os corddes marginais ndo teriam
espacamento tio bem definido ao longo do canal. Em sua conclusio, Hooke
(1975 : 564) observou que ‘“as irregularidades das cadeias meandricas podem ser
tratadas estocasticamente, como sendo resultantes de variagdes aleatérias na
disposicdo e erodibilidade dos materiais componentes das planicies de inundacio,
encontrados pelos meandros em seus movimentos migratdrios para jusante.
Todavia, tentativas para explicar a forma da curva média, ou até a tendéncia
para o desenvolvimento de curvas medndricas, pela aplicagdo das leis da termo-
dindmica estatistica, embora filosoficamente intrigadoras, ainda devem ser olha-
das com ceticismo, até gue a variavel aleatéria seja devidamente identificada
e discutida™.

O problema que resta em aberto é, portanto, o seguinte: qual a varidvel
aleatoria no sistema meidndrico?

5.4.5 Transformagdes seqiienciais nos tipos de canais

Na tipologia dos canais fluviais, o canal reto é considerado como o mais
raro enquanto o mieandrico surge como o mais freqgiiente e provivel. Conside-
rando implicitamente estes conceitos, diversos pesquisadores propuseram mode-
los visando esclarecer o desenvolvimento dos canais em dreas aluviais, mostrando
as transformagdes seqiienciais que propiciam a passagem do canal reto ac mein-
drico (Dury, 1969; Leopold € Wolman, 1960; Tinkler, 1970; Yang, 1971c;
Keller, 1972). .
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Em todas essas contribuigdes, a presenga e a distribuigdo das depressbes
e soleiras surgem como elementos bdsicos. A estreita correlagio que se observe
entre a geometria dos canais medndricos e a localizagdo das depressOes e
soleiras sugere que o mesmo mecanismo seja atuante em ambos. A depressao
pode ser definida como &rea topograficamente baixa, produzida por entalha-
mento, geralmente contendo materiais relativamente finos, ¢ normalmente estao
assomadas com um banco marginal (point bar). O banco marginal ¢ uma acumu-
lagdo de material relativamente grosseu'o no lado ¢éncavo do talvegue adjacente
a uma depressdo, que corresponde 4 margem convexa 4o meandro A associa¢fo
“depressdo e banco marginal origina um perfil transversal assimétrico no leito do
rio. A soleira {riffle).6_irea topograficamente alta, produzida pela acumulagio de
material detrltlco relativamente grosseiro. O ponto de inflexdo do talvegue

-est4 localizado na soleira, aproximadamente na metade da distincia entre duas
depressdes sucessivas. O perﬁl transversal estabelece-se como simétrico. As de-
presstes e as soleiras sdo formas da topografia do leito, comuns nos rios aluviais,
sendo que o espagamento entre elas é fung¢do da largura do canal (Ieopold e
Wolman, 1957). A distincia entre duas depressdes sucessivas corresponde :
5-7 vezes a largura do canal. Essas formas sio observadas nos canais retos e
meandricos, mas ndo ha dados conclusivos sobre sua existéncia regular nos
canais anastomosados.

Ainda em relagio com a sequéncia das soleiras e depressdes, deve-se lem-
brar que a largura é aproximadamente 15% maior no setor das soleiras que no
das depressdes, mas as profundidades s3o menores. As diferengas na largura e na
profundidade sfio compensatorias, de modo que ndo se verifica, aparentemente,
mudancas acentuadas na velocidade do fluxo (Richards, 1976 : 888). A equagdo
descritiva das relagGes entre a largura (w) e a profundidade (d) é expressa
como sendo igual a

W = 8,514°% (Richards, 1976)-

Se o desgaste de energia por unidade de drea do canal deve ser constante,
entdo a sucessio de depressdes profundas e estreitas e de soleiras rasas e largas
faz com que haja diferengas locais na declividade, a fim de que os valores da

Os

relagdo o sejam constantes ao longo do trecho do rio. Nas depressdes, a decli-

. ey

vidade € maior e os sedimentos sdo mais finos; nas soleiras, a declividade é
menor e os sedlmentos mais grosseiros. No tocante a-declividade.da superficie
da 4gua, a diferenga é mais acentuada durante os fluxos de vazante. Entretanto,
a medida que se eleva o débito, as diferencas tendem a desaparecer e ha
uniformizagdo maior na declividade da superficie da dgua.

Tinkler (1970) apresentou esquema evolutivo considerando o desenvol-
vimento de um trecho meidndrico, a partir de um canal reto, como andlogo a uma
transformagio topolégica. Para controlar essa transformagdo, o critério basico
corresponde a simetria do perfil transversal. Tomando como exemplo o caso em
que as depressdes e as soleiras, no canal reto, estdo situadas em intervalos regu-
lares, a transformacdo ocorre sob duas alternativas:
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Figura 5.22 Evolugio de canal reto ao medndrico. A disposigdo das depressfes e umbrais
(soleiras), ao longo de canais retos, sinuosos e meindricos, estid assinalada na
figura. Em A, o canal reto inicial nio apresenta depressGes e soleiras; em B, ha
o surgimento de depressBes e soleiras; em C, canal sinuoso, e em D, canal
medndrico. A distincia entre duas depressdes € igual a cinco vezes a largura do
canal; no meandro essa distincia corresponde a metade do comprimento de
onda (segundo Dury, 1969)

a) aumento continuo do comprimento do canal, mas mantendo invariaveis
as propriedades de simetria do canal. Nesse caso, as soleiras do canal reto trans-
formam-se nos pontos de inflexdo, conservando a simetria do canal, enquanto as
depressdes-bancos marginais transformame-se em curvas, mantendo a dessimetria
do canal;

b) ocorrem modificagGes na simetria do canal quando este se transforma
em meandrico. Nesse caso, as depressdes do canal reto transformam-se em
pontos de inflex3o, enquanto as soleiras transformame-se nas associagdes depres-
sSes-bancos marginais. A simetria do canal é totalmente alterada. Essa alteragio
pressupde que o fluxo possui condi¢des para suplantar a influéncia exercida pela
simetria do canal reto, removendo a disposi¢do inicial e elaborandc outra
distribui¢do mai$ conforme a padronagem do canal medndrico.

Entretanto, Leopold, Wolman e Miller (1964) e Langbein e Leopold (1966)
apresentaram evidéncias mostrando que durante a migragdo do meandro, a
simetria do canal permanece invariante. Por outro lado, o alongamento da
trajetoria também € topologicamente aceitdvel, desde que permane¢am con-
cordantes as distribuicdes dos elementos. Essas duas razdes levaram Tinkler
(1970) a optar pela forma invariante de transformacio, cujo esquema encontra-se
delineado na Fig. 5.23. A pressuposi¢io de invariincia, utilizada por Tinkler, é
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Figura 5.23 Transformagio topoldgica do canal reto ao meandrante, conservando inva-
riante os aspectos morfoldgicos do canal (segundo Tinkler, 1970}

importante, mas deve ser empregada com uma restri¢ao: o espagamento das
depressdes e soleiras e o meandramento sao fendmenos ondulatérios, apresen-
tando a mesma simetria nas formas do leito fluvial; por isso, a transformagio do
canal reto ao medndrico pode ser vista como gradativa.

Esta transformagdo ndo implica que um canal reto com quatro depressdes
vi se transformar em canal medndrico contendo apenas quatro depressdes. O
alongamento do canal poderd criar novas curvas e acrescentar novas depressoes,
a fim de manter o ajustamento entre as varidveis geométricas do meandra-
mento e conservar constante o espacamento entre duas depressdbes sucessivas,
como fungio da largura do canal.
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Posteriormente, em 1972, Keller propds modelo seqiiencial em cinco
fases, cada uma caracterizada por aspectos distintos que vic aparecendo a
medida que o canal passa de um estigio para outro. Como os trechos fluviais
evoluem em intensidades diferentes, no mesmo curso de dgua € possivel encontrar
exemplos representativos das diferentes fases. Da mesma maneira, ha criagdo e
destruicio continuas de trechos retos ¢_meandrantes, em virtude do movimen to

..... e

migratorio. Na transformagdo prevista por Keller, ndo é necessdario que o rio

“passe sucessivamente pelas cinco fases, assim como a evolugio de um trecho na

fase 5 pode transformé-lo e dar-lhe caracteristicas tipicas de qualquer outro
estigio. Por exemplo, um trecho na fase 3 pode-se transformar diretamente na
fase 5. O estrangulamento de pedinculos pode fazer com que o canal medndrico
venha a apresentar caracteristicas de outros estagios, recomecando novo desen-
volvimento. A Tab. 5.1 engloba as caracteristicas relativas aos diversos estédgios,
graficamente representados na Fig. 5.24.

E€stagio ! —™ Esfdgic 2 —= Eatdgio 3 — o Estdgio 4 — o Estdgio

1

TR

£  DepressGe v Banco assimetrico
.. : para os estdgios leZ,
i: Solsira point bars paro o
sstdgios 3,48 8.

= Erosdo

Figura 5.24 Esquema demonstrativo do modelo em cinco fases, assinalando a transforma-
¢do do canal reto ao medndrico (segundo Keller, 1972}
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| Formas de Relevo
6 Originadas em Ambientes Fluviais

As formas de relevo originadas em ambientes fluviais estio relacionadas
aos processos de sedimentacdio e aos erosivos. A carga detritica fornecida aos
cursos de 4gua, transportada em suspensiio ou nas proximidades da superficie
do leito, possui caracteristicas granuloméiricas variadas e se depositam conforme
condi¢des diversas na escala temporo-espacial. Nos ambientes aluviais, as formas
topogrificas resultantes estdo intimamente associadas 30s processos deposi-
cionais e a caracterizagio de muitos tipos de formas envolve, implicitamente,
as condi¢des de sedimentagZo e o arranjo estrutural do acamamento sedimentar.
Outro grupo de formas topogrdficas encontra-se ligado aos Processos erosivos
atuantes no canal fluvial, resultando do ajustamento das forgas exercidas pelo
fluxo sobre as formagdes rochosas encontradas no leito e nas margens. Essa

consideragio leva-nos a distinguir entre as formas topogridficas em leitos
aluviais e as em leitos rochosos.

?’ ; O entrelagamento das acdes erosivas e deposicionais, no tempo e no

espago, produz complexos de formas topogrificas que surgem como respostas
a ambientes de sedimentacdo em escala de grandeza maior, caracterizando as
planicies de inundagdo, os deltas, os cones aluviais e as formagses sedimentares.
Cada ambiente reflete nio s6 a a¢do fluvial como também a interferéncia de
condicionamento exercido por outros fatores, como o marinho, o lacustre,
0 topogrifico € outros. A sucessio de eventos interferindo na morfogénese
fluvial, na escala temporal, pode ser a responsdvel pela formagdo de terragos
fluviais ¢ pelo estabelecimento de vales fluviais. Obviamente, neste conjunto
encontramos a agfio de todos os processos morfogenéticos ativos sobre as
vertentes, mas cuja morfologia resultante se entrosa com a morfogénese fluvial.
Dessa maneira, para analisar as formas topogrédficas ligadas aos ambientes flu-
viais a seqiiéncia expositiva se estende desde as microformas localizadas no
canal até¢ as formas topogrificas corresponidentes a grandeza do vale.

6.1 DEPOSITOS SEDIMENTARE_S E FORMAS TOPOQRAFICAS
NOS CANAIS E NAS PLANICIES DE INUNDACAO

6.1.1 Tipologia dos depésitos sedimentares e das formas topogrificas

Os dep6sitos sedimentares relacionados a0s canais e planicies de inundacdo
podem ser classificados de diversas maneiras. Uma classificagdo tradicionalmente
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ionada distingue os depdésitos ligac_ios com o crescimento pg;.}llf‘l:}lcpciséia‘;)
e e de crescimento por justaposi¢do vertical (Mackin, 1937; is ’1 :
lateral ¢ os Wolman 1957))T)s depdsitos originados pela justaposicao. gga:rga
Leopod gl__g—'m canal fluvial, sendo formados pelos. materiais
o Feite m};,gsé:g rocesso € muito ativo, por exemplo, nas margins cgqu;_gs
A lelto:ansdricgs Essa categoria de depositos sedjmentaies naot;eglsssiilg
tudin ici inundagdo, mas simplesmen si
levantamento alttcl)tzd;nid?:trﬁf;égi c?gs sedimgnltos disponiveis. |Os deposnd(f-
o ‘r;lrlnaa(i‘:é]arprg: justaposi¢io vertical ocorrem pela sedimentacdo da carga de
OT1g1Y -penae  JEStar -

~< L - Via.l,:
{iftica em suspensdo sobré a planicie de inundagdo, fora do canal flu
11 1

quando dos transbor

damentos. e indicam o levantamento altitudinal da Pl&ﬂ_!_‘_—'}_"i—,"-,_
’ . 5 is nem sem-
classificacdo tradicional é muito simples, mas ndo CQmpleT;rEgiésn? muitas |
]E'Issaé ssivel fazer distingdo nitida entre as categornas ¢, q la’m'cie de)
o ap‘;ustaposi(;ﬁo lateral promove o crescimento al_t__l_tudmal 2 plamde &
vezes e SR ST
i do. 4 ificaca ética,
_mundaH:op Rittenhouse e Dobson (1940) propuseram clz_nsmﬁc:iga?)szge‘;lo o
distin uirl:dé) seis tipos de depositos: oolmatilgern c]e.canﬁjuS,t JU{S)Si p?a‘o fateral .
tisal greo::c:)brimentos. em planicies de inundagdo, 001“"193’ Ju?i:pcolfnatagem de
i a fluxo. Os depdsitos
i defasados em relagio ao fluxo. ) oS- OS
Semr'nenctc?ri reendem os que preenchem os canais gbandongdos e lef;::::ao;s ot
ca;alse tos pdos diques marginais e das bacias de inundagio repr lanfcies
Sdee gslitlz)s de justaposi¢do vertical; os depdsitos de r?CObré'rieI}tzc;:n;oEm da de
di pinundag:ﬁo compreendem os originados pela deposi¢do 66'? oofuviais cnde.
" is que sulcam e entalham os diques marginais; os dep S; 05~0 etritica mos
Cam:iemc1 da acdo ativa do fluxo fluvial, resultando da acumulag¢i da vertente ©
ngés de bordas verticais por processos de movimentos a? ltonglosﬁz formados
; lo escoamento pluvial; os depositos de justaposi¢io la e;: nitos de defa.
pe1 corddes marginais convexos (point bars), enquanto os dep e acumulam
Beor compreendem os detritos de granulometria grosséira que Sedida e o
7o it D, berados ¢ Ines dos sdimentos e o, &, ekt
E: is possui condi¢Ges para transporta- -4 o is no
fvlvmlco :;oemﬁiﬂeli (1964 :317) distinguem oito subambientes qEPOSlFIOTlaIS
grr?b?;lo das planicies de inundagfo, com as seguintes caracteristicas:
canal fluvial; e boi”
D s soandonsdos o g e ormato.de “chiie de bl
representando os trechos abandonados de curvas meandricas,
y los;
e recortamento dos pedinculos; ~ . lado
process;)sar(f:os medndricos (meander scrolls), depressdes e Sallle':laaljry;?te o
convexo das curvas, formados i medida que o canal migra latera

direcio de jusante e para a margem coOrncava;

; los W. M.
Mos depodsitos de defasagem corresp}?r;ci‘lem ;:siseﬁi::::;e(llIéz’?la)’e{)lc:is]:jt:c.’uczre?{spresﬁo
i de Medeiros, Schaller e s
Campos, ao traduzir a obra

- = "
“depdsitos residuais de canal”.
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d) cord®es marginais convexos, ambiente de deposi¢do no lado convexg
das curvas medndricas; ) '

€) lodagais, dreas de dguas mortas, formados nas depressdes de lineamento
curvo dos arcos medndricos e ao longo das paredes do vale, em lugares esca-
vados pela correnteza das cheias e posteriormente abandonados quando do
abaixamento do nivel das iguas;

h ‘diques naturais, cristas ou saliéncias construidas acima da superficie
da pI:_m-lcie de inundag¢do e adjacentes ao canal fluvial, geralmente contendo
materiais grosseiros depositados quando das fases de transbordamento;

g) bacias de inundagfo, contendo depdsitos de transbordament’o com
materiais mais finos acumulados nas dguas represadas entre os diques ma;ginais
¢ as escarpas dos terragos mais elevados ou comn as vertentes do vale-

h1) recobrimentos arenosos, depésitos formados durante as cheia,s, geral-
mente compostos por particulas arenosas mais grosseiras que se acumulam
como recobrimento de extensio varidvel ou como detritos espalhados difu-
samente, através de canais que sulcam e entalham os diques marginais.

. Verifica-se haver, portanto, dificuldades para englobar a variabilidade dos
ambl_entes deposicionais existentes nas planicies de inundag¢io. Usando critério
rel‘atl-varpente prdtico, pode-se classificar os tipos de depésitos em trés grupos
principais: -

v a) depésitos em canais fluviais: s@o os depésitos sedimentares formados
pela atividade do fluxo em canais aluviais, incluindo a sedimentacdo defasada
da carga detr{tica, os corddes marginais convexos, os bancos detriticos centrais
e os depGsitos de colmatagem de canais;

‘ b) de_pf’)sitos nas margens: sdo os depdsitos formados nas- margens dos
canais ﬂuwals ¢ produzidos durante os perfodos de transbordamento. Nesta
categoria estdo incluidos os diques marginais e os depdsitos de recobrimento:

c) depdsitos nas bacias de decantacdo: s3o os depésitos sedimentares’
compostos por sedimentos muito finos, formados quando os transbordamentos
inundam as depressdes localizadas além dos diques marginais. Incluem os de-
p6sitos das bacias de inundag¢do e os dos pantanais. ’

6.1.2. Sedimentagio e formas topogrificas em leitos aluviais
6.1.2.1 Sedimentag@o no leito do canal

‘Quando os cursos de dgua possuem o leito e as margens, formados por
materiais detriticos depositados recentemente, que ainda se encontram incon-
solidados, pode-se considerar os canais aluviais como sendo produtos dos pro-’
cessos resultantes da interagio entre o fluxo de dgua € a movimentag¢io dos
sedimentos. Dessa maneira, a forma do canal e a topografia do leito refletem
Os processos que as produziram. Conhecer o entrelagamento entre Processos ¢
formas, estabelecendo as caracteristicas morfolégicas, morfométricas, a com-

e
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posi¢do sedimentar e as relagGes espaciais da configuragdo topogrifica do leito
permitem criar fundamentos seguros para as dedugBes e interpretagdes de
paleoambientes, com base na andlise das formagOes sedimentares antigas.

‘A carga detritica transportada pelos cursos de dgua abrange variedade
granulométrica muito grancle.p}f’As argilas e os siltes, carregados em suspensio,
passam pela planicie de inundagao em velocidade semelhante a da dgua, e s6
sao depositados quando os transbordamentos inundam a planicie circunvizinha
ao canal/As areias sdo transportadas por gama variada de fluxos, mas em escala/
menor Yue os sedimentos em suspensido e em velocidade menor, ficando su-
jeitas a estocagem tempordria no leito do canal. Os detritos de granulometria
mais grosseira, cascalhos e fragmentos maiores sdo transportados de modo mais
lento e por fluxos de elevada magnitude, fato que ocorre com haixa freqiiéncia.,
Happ, Rittenhouse e Dobson (1940) assinalaram que os materiais relativamente
grosseiros, que vdo sendo selecionados ¢ deixados como acumulag¢@o residual
nos processos normais da_ac¢do fluvial, tornam-se concentrados ¢ formam os
chamados depésitos de defasagem)Os tipicos depésitos de defasagem sdo encon-
trados nas partes mais profundas do leito fluvial, onde se acumulam em camadas
lenticulares e, com o decorrer do tempo, sdo recobertos por sedimentos de
granulometria mais fina, fato que contribui para a sua preserva¢io. Qs depd-
sitos de defasagem nunca formam camadas espessas e invariavelmente sio des-
contf_nuos.‘r_Localizando-se nas partes mais profundas do canal, estabelecem um
pavimento detritico grosseiro que ¢€ posteriormente recoberto por depdsitos
mais finos, arencsos ¢ argilosos, e nas curvas meandricas representam a parte
basal dos corddes marginais convexos. Em 1937, Mackin sugeriu que a espessura
desses depositos, se ndo houver deposigio posterior de recobrimento, ¢ igual &
profundidade mdxima do entalhamento efetivo realizado pelas cheias. Descrigbes
minuciosas desses depdsitos, em rios atuais, sdo fornecidas por Fisk (1944),
para o rio Mississipi, por Arnborg (1958), para o rio Angermanalven, na
Suécia, e por Lattman (1960), para o rio Beaverdam na Pennsylvania (Estados
Unidos). Os pavimentos detriticos grosseiros ou cascalhentos ocupam trechos
descontinuos no canal fluvial e é efémera a sua participa¢fo na superficie topo-
grafica do leito. Estando ligados aos débitos de elevada magnitude, a medida
que hd diminui¢do do nivel das d4guas ocorre o recobrimento e soterramento por
sedimentos de granulagdo menor. Sob essas condi¢gSes, a quase totalidade do
leito aluvial, no espago € no tempo, € composta por aluvides de granulometria
arenosa a mais fina. '

6.1.2.2 Formas ropogrificas no leito do canal

As formas topoprdficas de leito constituem categoria ampla, abrangendo
toda e qualquer irregularidade produzida no leito de um canal aluvial pela
interacdo entre o fluxo de dgua e a movimentagio de sedimentos (Simons e
Richardson, 1966: V). Sob outra perspectiva, as formas sio elementos morfo-
l6gicos individuais, distintos, maiores que as particulas de areia ou dé cascalho,
‘presentes. em’ 1€ito arenoso ou- cascalhento (Allen, 1976: 362). Nos canais
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fluviais, a rugosidade do material detriti

¢ a configuracio topemdnn o co componente do leito e das margens

>

Richardson, 1966: \g;-ou como o conjunto de formas, inteira ou predominan-
Atlon o 362pt;1er;g?]?;raafio errfl~ deter_minado lugar e tempo, conforme
ao fluxo., A dinﬁr;‘u'ca do fluxo f:co’snr:lgel::;?ii?nc?se ddu?aS) orts o g Coisténcia
2o 1] A , e transporte e o
Suﬁc;i?;:tg:;rz ifrantes no curso. d? égua sO agem qua_lr)ldo posszeﬂ-ogtf)i:sgg
apiaentes P facﬂi;agassa.r essa resm?encza. Devido a inconsisténcia do matelgal
N ée o raell t?,pigli;??caz rg(;:imentaga’o .dos sedimentos e para a escul-
sendo de natureza deformivel é: de r"fipli):l?;sifﬁttlz::i’ligazl(:zpograﬂa o lelto surge
~Deve-se, por causa da mutabilidade e ‘
atengfm sobre a defini¢Go proposta por
do leito. O termo descreve a geometria
do que a drea da forma

da rapidez da ajustagem, chamar
?illen sobre a configuragio topogrifica

€ uma por¢do do leito, muito maio
EX ull - - - ’ r
topografica individual, e possui conotagio com a

Superficie o 3
rt a agua Superficie do dgua

Padrao

tipico de marcos andulares B Leito  plenc

QOndas formodoras de ntiduna
Ql d S5
Dunos e o arcgs ondulares superpostos

Rapidos e solewras

Destrvicao de dunos ou tronsicac

Figura 6.1 Formas de rugosidade do leito em

Richardson, Loees canais de aluvides (conforme Simons e
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populagio das formas do leito. O referido autor também observa que o “lugar”
ocupado pela configuragdo ou populagio pode ser definida tanto linear como
arealmente, € que o “tempo’ pode ser tanto um instante ou, menos comumente,
um intervalo temporal. Para descrever a totalidade de todas as possiveis confi-
guragoes de determinado tipo, especialmente em conexao com as relagdes
hidrdulicas das formas, Allen (1976: 362) propde o termo estado do leito (esta-
do do leito de marcas ondulares; estado do leito de dunas etc).

Em virtude das diversas varidveis envolvidas, torna-se dificil apresentar
critério plenamente satisfatorio para classificar as formas topogrdficas do leito.
Usando o critério da intensidade crescente do fluxo, Simons e Richardson
(1961; 1966) demonstraram a seguinte seqgiiéncia de formas: a) leito plano sem
movimentagio de sedimentos; b) ondulagbes de pequena escala; ¢) ondulagoes
de grande escala (ondas de areia ou dunas}), com superimposi¢io de ondulagdes
pequenas; ) dunas; e) formas transicionais entre ondulagdes grandes e leitos
planos; f) leitos planos com movimentagdo de sedimentos, € k) antidunas em
movimento.

Nas experiéncias realizadas, a2 seqii€ncia entre leito plano sem movimen-
tagio de sedimentos e as formas transicionais ocorreu em condi¢des de fluxo
turbulento tranquilo, enquantoc as demais ocorrem sob condi¢des de fluxo
turbulento rdpido. Se aplicarmos o critério morfologico, tais formas represen-
tariam os seguintes tipos: @) leitos planos, ) ondulages ¢ ¢) dunas e antidunas.

Essas categorias representam as formas cuja disposi¢dao € transversal ao
fluxo principal e foram as mais estudadas. Entretanto, no leito fluvial também
existem categorias de formas alinhadas paralelamente 4 diregao do fluxo, com
disposi¢gio longitudinal, produzidas por movimentos secunddrios, helicoidais,
originados pela instabilidade do fluxo. Embora apresentando semelhang¢a nos
processos responsaveis pela formagdo, os elementos longitudinais variam muito
em tamanho, morfologia e em densidade de distribuigdo no leito do canal.

Em canais aluviais, o leito com superficic plana pode ser hipotetica-
mente concebido, mas nio € vidvel sua existéncia desde que haja movimentacao
detritica, mormente em rios. Em experiéncias de laboratério, os leitos planos
sio criados a fim de se determinar a forga de cisalhamento necessdria para
iniciar a movimentagio das particulas e a configuragido topogriafica que se
formard apoés iniciado o movimento do material detritico.

Em virtude de existir relagio direta entre a carga detritica e a poténcia
do curso de eigua“), pode-se verificar que a configuragio topogrdfica ird refletir
esse relacionamento. Em fase de cheia, o curso de dgua possui poténcia elevada
e transporta sedimentos de diversos tamanhos. A medida que diminui o débito,
haverd diminui¢io na velocidade, na profundidade e na capacidade de transporte.
Para cada condi¢gio de fluxo pode-sse, pois, estabelecer as caracteristicas da
configuracdo topogrdfica. Entretanto, na natureza observa-se inércia no sistema

A poténcia fluvial é o produtb da velocidade () multiplicada pelo peso espe-
cifico da agua (Y), pela profundidade média ou raio hidriulico (R) e pela declividade (5)
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canal fluvial. Com a diminui¢do da poténcia fluvial, diversos limiares vao sendo
paulatinamente ultrapassados: se determinado material do leito se movimenta
sob determinada magnitude de fluxo e de poténcia, esse material permane cerg
estaciondrio e imével quando o débito for inferior ao limiar necessirio. Em
conseqiiéncia, a configuragiio topogrdfica do leito, em fluxos de baixa magni-
tude, serd remanescente da topografia esculpida sob fluxos mais elevados.

O problema bdsico, portanto, ¢ o de conhecer quando se inicia a movi-
mentacio do material do leito e quais as formas topograficas que poderdo
ocorrer. No processo de abaixamento da poténcia fluvial, pode-se chegar a
uitrapassar o limite minimo e ndoc haver nenhuma movimentac¢io detritica no
leito do canal.

As ondulacdes ou marcas ondulares (ripple marks) sio formas com perfil
aproximadamente triangular, possuindo declividades suaves em direcio de
montante e sendo ingremes para jusante. Marcas ondulares possuindo altura
de poucos e comprimento de até dois decimetros sdo amplamente reconhecidas
em leitos fluviais. Em geral, sio compostas por material detritico fino, inclu-
sive areias, e as suas dimensdes independem da granulometria e da profundi-
dade do fluxo. A altura conserva-se na escala do centimetro €, apos atingir a
grandeza de forma estdvel, seu crescimento permanece estaciondrio e indepen-
dente das influéncias externas.

As ondulagbes podem apresentar movimento migratério em dire¢io de
jusante, através da erosio no setor montante e deposi¢io no setor abaixo.
Nessa movimentagdo, verifica-se que os graos individuais se movem para jusante,
subindo até a crista das marcas ondulares ¢ caindo ao longo da face de avalancha
(sfip face). Enquanto hd o deslocamento dessas formas do leito, a particula
depositada no sopé da face fngreme permanece estaciondria até que, completada
a migragdo da forma topogrifica, seja novamente descoberta a montante e
afetada pelo fluxo. Se houver recobrimento composto por sedimentos finos,
siltes ¢ argilas, a pelicula superficial terd elevada coesio e resisténcia frente as
forgas erosivas necessdrias i movimentagio detritica, conferindo maior perma-
néncia e estabilidade is marcas ondulares. Correspondendo a formas topogrd-
ficas de pequena escala, as ondulagdes podem compor topografias individual-
mente caracterizadas ou se desenvolver como superimpostas em formas de
escala maior, como no dorso de dunas ¢ antidunas.

As dunas sio formas assimétricas, com perfil longitudinal semelhante ao
das ondulagdes, possuindo suave dedividade para montante e declividade ingre-
me para jusante. Geradas sob condi¢bes de fluxo trangiiilo, as observagdes de
Simons e Richardson (1966, p. 7) mostram que as dunas se formam em qual-
quer tipo de canal, independente do tamanho do material do leito, se a po-
téncia fluvial for suficiente para causar transporte geral do material do leito
sem ultrapassar o valor do nimero de Froude igual a 1,0. A gama dimensional
das dunas é muito grande, e no rio Mississipi foram descritos exemplos de
algumas centenas de metros de comprimento, aproximadamente 12 metros de
altura (Carey e Keller, 1957). Considera-se que a amplitude maxima que possibi-

lita o desenvolvimento das dunas ¢ aproximadamente a profundidade média.

-
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Dessa maneira, as dunas desenvolvem-se proporcionalmente com o aumen?o ga
ofundidade, até atingir os valores limites correspondentt_as a profundidade
ﬂiédia Sob cc’)ndig:ties de fluxo estdvel, a altura das dunas € d;retmentleoprogg;
) i 4 altura oscila entre e ]
ional 4 profundidade da dgua, sendo que a sua : _
dagx:zalor ga profundidade (Allen, 1965b). No sentido plano horizontal, a forma
s varia das lingéides as retas e lunatas. _ -
des dl:’nlsadunas e as ondulag¢des sdo formas similares, sendo_trans;..rerzalsf e.t :ézlglgr
i a brigada, em dire¢do de jusante, € ale ‘
tricas em relagcdo ao fluxo. A face a : S e
igi istas e deslizam por declividades P
avalanchas que se originam nas cris m S 0y Wi
tante assume declividades de 1 a 8, depe
madamente 30 . A e onsi fil longitudinal paralelo ao fluxo,
manho da estrutura, Considerando o perfil longi _-
g: cf::du]agﬁes e dunas podem ser caracterizadas Sela alaura (Hf) enfjslorrfgsrggrla
ili tatistica dos valores dessas Ior
mento de onda (Y). A andlise estatist . _  formas mostre @
isténci a i tindo dois conjuntos distintos
existéncia de populagdo bimodal, exis ndc intos com redt
i ica delimitam ambos os conjunto
zida superposi¢io, Os valores que os situam-e0
i a altura e a 60 cm para o comp
aproximadamente a 4 cm para ] 2 OMPIITENtO e,
imi i finir as dunas como sendo as q
onda. Esses limiares permitem de S mas que exee
i de altura; as ondulagfes sdo
dem 60 ¢cm de comprimento ¢ 4 cm . 4 > 23 Tormas
i i i tados. Por outro lado, a relagao
com dimensoes inferiores aos valores ci ! D
i tura estd longe de ser constante, ma
o comprimento de onda e a al fe, IS SeUs Ve e
i len (1970, p. 70) assinala q
eralmente oscilam entre 10 e 20. Al as ]
%olhidos nos cursos de dgua denotam, para as ondulagBes e para as dunas,
as seguintes correspondéncias: .
1,1
para as ondulagbes: H = 0,074 Y
s 77
para as dunas H = 0,074 Y%7,

Existe proporcionalidade na transformagio 1i\]lométéica _(;a (i::lgz, g:ﬁ;egia;
i i do fluxo. Consider
tre a altura, comprimento ¢ profundidade : :
:Ir:aliisados por Allen (1968a; 1968b) pode-se verificar que o compléllme;t;)hglg
aumenta mais rapidamente que a altura () e que, de cerfo rgo o, R
cresce mais rapidamente que a profundidade média (d) do fluxo g .
As equagtes alométricas descritivas dessas relagBes sdo:

H = 0,086 g-+"*

H = 0,074 Y%7

do confronto dessas duas decorre que
Y = 1,16d"%5. -
Embora diferentes em tamanho, as ondulagles e as dunas siiio mmi::;z
em suas formas planas horizontai;. Sgo denomix:;i;sﬂ cmr;s:tzi ajgggsa vzsz,e Sqt;n ndo
as cristas alongam-se no sentido do fluxo em ¢ . e aor
i de onda, podendo ser retilineas ou sinuosas. Muitas O
E;eﬁe(: goﬁﬁgnggtszuem c::rist,asfJ com lineamentos curtos e gurvos, df” acrggi:ltl};d:
semelhante ao comprimento de onda. Nesta categoria, a duna mais
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a, por exemplo, mesmo apds 0 desaparecimento das
k]

S i ico fluxo através
A i terpretar as condi¢des de fly :
ograficas, usa-se o critério de in : avés
formairttj:flrgs sedimentares. Como as formas topograficas exprels;agtsxbdlferel S
dz}s ?ss de intensidade no regime de fluxo turbulf:nto, Allen ( - 0, gﬁxo )
nlwtforou esquema qualitativo assinalando os relacionamentos €n .
ela

forma e a estrutura interna (Tab. 6.1).

chamada lunata e possui crista cOncava na direcdo do fluxo. A ondulacio ou No setor da Sedimentologi

duna lingdide possui crista convexa fortemente recurvada na dire¢ao do fluxo.

As dunas e ondulagdes migram em direcio de jusante. Os materiais
transportados sobre o dorso, onde o fluxo se torna acelerado, precipitam-se
apoOs atingir a crista, onde o aumento repentino da profundidade faz com que
haja correntes secunddrias agindo em dire¢io de montante. Na face inclinada
para jusante, as camadas frontais preservadas em seqiiéncia na estrutura da B
duna registram as sucessivas posi¢gBes anteriores do lado abrigado, que paulati- ~
namente vao recobrindo o soalho do leito. Nas dunas, essas camadas relativa-
mente espessas (5-15 mm) constituemn os leitos cruzados, enquanto nas ondu-
lagBes sdo delgadas (inferiores ou de poucos milimetros de espessura) e corres-
pondem as ldminas cruzadas. A intensidade e a rapidez da movimentacio de-

i ificas do leito fluvial, estru-
acionamento entre formas topogr
Tabela 6.1 Elerlas sedimentares e caracteristicas do fluxo (conforme Allen, 1965)

Caracteristicas do fluxo

com base no com base na

pendem da taxa de transporte de sedimentos ao longo do fluxo. Formas Eg.t;]f:::ﬁes namero de Froude rugosidade

As antidunas compdem um conjunto topogrifico do leito, de perfil topogrificas sedi _
assimétrico, cujas formas individuais movimentam-se em diregao contriria ao ~ Estratificacdo cruzada parte inferior do regime  parte bz"‘i{]ﬁzo
fluxo principal. Em geral, desenvolvern-se em canais com declividades elevadas Ondmag::: em pequena escala. As de fluxo trangiiilo fe%m?e e
e alta carga sedimentar do leito. Nessas condigdes, a agita¢do da dgua é muito de pfaqu camadas medem mm tnterior
intensa e o fluxo turbulento possui valores do niimero de Froude superiores escd Ol CITl Na ESPEessura
a 1,0. No fluxo rdpido, as ondas podem caminhar em dire¢do de montante e formam um cosef _ or do
movimentar os sedimentos nessa dire¢do; as ondas desenvolvem-se em altura até (ondu-  Estratificagdo cruzada parte média do regime parte su‘:{:::i_1 or d
qQué se tornam instdveis, quando ocorre a ruptura e a rebentagdo, e diminui Dunas {on ande escala. de fluxo tranqiilo. O regime

lagSes de em et nitmero de Froude é inferior

a movimentag¢io detritica. Durante a formacdo das antidunas, ocorre deposi¢do
na face voltada para montante enquanto a erosdo € mais intensa no dorso
voltado para jusante. As antidunas parecem ser formas comuns em canais
anastomosados, arenosos e rasos. As dimensdes das antidunas sio variadas,
citando-se exemplos com 5 a 10 metros de comprimento e de até 2 metros ou estaciond-  com lineages.
de altura. Entretanto, pouco se conhece sobre a estrutura interna dessas formas. rio, antidunas ~ Laminas arenosas, e, O mimero do
Allen (1968b) assinala que existe relagdo entre o comprimento de onda da de fraca com mm de espessura, raplea-

| ‘ i i Froude é maijor que
antiduna (Y) e a profundidade média do fluxo (d), expressa como sendo amplitude essencialmente b
horizontais, planas s

ou levemente
ondulante. A
superficie das liminas
mostra lineagoes
paralelas ao fluxo

grande escala) As camadas medem
dm ou m na espessura
e formam um cosef

menor que 0,8

regime de fluxo

parte superior do '
superior

regime de fluxo
trangiiilo, ¢ do fluxo

Leito plano Acamamento plano

Y = 2ad = 6,34,

A medida que aumentam os valores do nimero de Froude, passando do
fluxo tranqiiilo para as condi¢des de fluxo rdpido, as ondula¢des e dunas sio
substituidas por uma topografia plana do leito, que se estabelece como forma
transicional. O leifo plano pode ser definido como destituido de elevagdes
ou depressdes maiores que o tamanho maior dos sedimentos componentes do
material do leito (Simons e Richardson, 1966, p. 7). Sob as condi¢oes de fluxo
ripido, nos cursos naturais como nas experi€éncias de laboratério, observaram-se
movimentos detriticos, com o transporte de gridos pela superficie. A movi-

' i i dimentar
i 1953 : 384) para unidade se
: foi proposto por Mckee e Weir ( a e
NOTA: O terIcr)‘c:ac‘iiseerdcoispr::upma.is conjuntos, tendo camadas eshatlfiwiesie:u l(;nas Jas,
ﬁoéngr;das de outras camadas estratificadas ou cruzadas tpo;;up;;éltern. p
gisngis de erosio, nio deposicio ou de mudanga abrupta
3

elacionamento entre as formas do leito € o

e

Em geral, para assinalar o r

mentacdo detritica inicia a elaboragdo de formas topogrdficas, e as primeiras a
surgirem sdo lineamentos paralelos ao fluxo. Aumentando a intensidade do
fluxo, chega-se até a forma¢do das antidunas. :

As estruturas internas dos depositos, originadas pelos deslocamentos das
- ondulag@es, dunas e antidunas, sio representativas das condigdes de fluxo.

fica distingue o regime de fluxo superior‘e 0
transi¢do quando ha passagem de um regime
65). O regime de fluxo inferior ocorre
ferecida ao escoamento, resultando em

regime de fluxo, a literatura especi
regime de fluxo inferior. Observa-se
para outro (Harms e Fahne.sto_ck,- 19
quando ¢é significativa a resisténcia o
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pequeno transporte de sedimentos. Sob essas condi¢Bes, as formas de leito
resultantes sdo camadas planas sem nenhuma movimentag¢do detritica, marcas
ondulares pequenas, e dunas e ondas de areia (Simons e Richardson, 1965).
O regime de fluxo superior caracteriza-se pela baixa resisténcia ao escoamento
¢ transporte intenso de sedimentos. A superficie da dgua encontra-se em fase
com a superficie do leito e o transporte de sedimentos & feito em lengois,
deslocando-se os grios individualmente de maneira quase continua. Desen-
volvem-se as camadas planas, as dunas e antidunas (Medeiros, Schaller e
Friedman, 1971).

Necessariamente, nfio hi equivaléncia entre fluxos inferior e superior
e os fluxos tranqiilo e rapido. Todavia, Medeiros, Schaller e Friedman (1971 :
50), modificando proposi¢do inicial de Briggs e Middleton (1965), apresentam
a seguinte tabela referencial:

F, =18
+ Fluxo rapido regime de fluxo superior
R, >500... F.=10 . . ]
‘ Fluxo trangiiilo regime de fluxo inferior
F, = 0,0

Nota: Nesta tabela, Rg = niimero de Reynolds e £, = nlimero de Froude.

Raras sdo as informagdes disponiveis sobre as transformagdes que ocorrem
nas formas topogrificas do leito no transcurso de uma fase de cheia. Descre-
vendo um trecho do rio Fraser, no Canada, Pretious e Blench (1951) documen-
taram o efeito de histerese que acontece durante a cheia. O periodo de obser-
vagdo abrangeu 21 dias, e o débito inicial de 6 510 m?/s atingiu o pico no décimo
dia com o valor de 12 310 m3/s, e gradualmente declinou até chegar ao valor
de 8631 m?s. As formas topogréficas iniciais do leito eram formadas por
dunas, de tamanho pequeno mas uniforme. No sexto dia (com débito de
10 471 m?3/s), elas haviam duplicado em tamanho. O pico da descarga foi atin-
gido no décimo dia, mas as formas topogrificas continuaram a crescer em ta-
manho até o décimo oitavo dia, quando apresentaram tamanho de 10 a 15
vezes maiores que as dimensdes iniciais. Pelo vigésimo primeiro dia, as ondu-
lagSes tomaram-se estabilizadas no dorso das dunas e o leito, pouco a pouco,
foi retornando as suas caracteristicas originais,

As formas longitudinais nos leitos fluviais englobam marcas de entalhe
¢ saliéncias deposicionais originadas pelas correntes secunddrias de fluxo.
A presenga de obstaculos (seixos, blocos, matacOes, arvores e outros) ocasiona
descontinuidades locais do fluxo sobre o leito, sendo responsivel pela ampla
categoria das marcas de entalhe e pelos depdésitos formados pelos sedimentos
erodidos, freqientemente localizados como adjacentes aos entalhes.

Diversas experiéncias foram realizadas para verificar o comportamento
do fluxo ao redor de obsticulos. Um exemplo classico é o uso de cilindro, com
¢ixo colocado perpendicularmente ao fluxo. Ao aproximar-se do cilindro,
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nte = - 2 » ag . -
cundar o obsticulo. A pressfio exercida pelo fluxo € varidvel em volta do cilin

dro, sendo méxima na frente, minima nas partes mais laterais do cilindro (na
]

perspectiva d
com valor in ]
seguir a dire¢do geral, mas rapidam
complicada a descri¢gdo do fluxo, ex]
da retaguarda. Ao ultrapassar o obstaculo,_ :
vorticidade, que representa a taxa de rotag@o das par
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ndo velocidade uniforme, o fluxo divide-se em duas por¢Ges para cir-

o fluxo) e voltando a atingir outro méximc_)- na retaguda:dat, erél:;r:
ferior a pressio da parte frontal. As porgGes separadas ten

ente apresentam grandes virtices que tornam
explicando a diferen¢a de pressdo no setor
cada camada de fluxo possui a sua
iculas do fluido. Na reta-

arda do obsticulo, em virtude do gradiente geral da pressdo, Odﬂli?m'i:;t]ﬁ-
(g:zde e orfgina recirculagdo. O fluxo retrocedente, dentro da camada limi ,

leva i formagdo de dois vortices (Fig. 6.2).

el |

wvelocidode

é”’;mﬂ QSF ]

icidade frente aos

comportamento do fluxo e daﬂvortlcl ac
?le Kafcz 1973). Em A, o padric do fluxo s_ecqndano
em l,':‘ e C, esquema do movimento helicoidal no

B

Figura 6.2 Esquema assinalando
obstaculos (adaptado
a montante do cilindro;
planc e na vertical

vortices, com dois ramos que acabam se
& sob condi¢des de velocidade muito

1 Ids,
baixa. Aumentando a turbuléncia e elevando-se o valor do namero de Reyno

i s alter-
os vortices expandem-se ¢ chegam a sofrer rupturas ocasionadas em tado

mente ¢ mesmo procedimento. A fgrmaq,ﬁo alterp < g oo Ko

na esteira de obstdculos sao conhecidas como a vig ae ",gzravelmmanente menormaque
i edi setor da esteira € consi 1

street). A velocidade média no : ! menor que

no fh?xo exterior, fato que se considera como 0 responsave} pzi&; sg;i Reyno%ds

que ocorre nessa drea, pelo menos enquanto for baixo o num

A configuragdo de um par de
reunindo posteriormente, persiste at
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Esse processo parece ser ¢ mecanismo principal na formag¢do de cristas loca-
lizadas na retaguarda de obstdculos. Quando a velocidade do fluxo & muito alta,
aumentando a intensidade dos vortices, pode ocorrer a formagdo de depressio
erosiva em virtude do processo de sucgdo sobre os sedimentos do fundo,
subseqiientemente removidos pelas correntes secundarias. Outro fato a ser
considerado € o seguinte: nos cursos de agua, como a velocidade oscila no sen-
tido vertical, diminuindo em dire¢io do fundo, estabelece-se um gradiente
vertical na pressio que causa fluxo para baixo, que atua sobre o leito e inicia
o entathamento local (Fig. 6.2).

Esse tipo de fluxo secundirio, o sistema de vorticidade em ferradura,
minuciosamente descrito nos trabalhos de Richardson (1968) e Karcz (1968),
oferece explica¢fo razodvel sobre os mecanismos responsiveis pela origem e
geometria das marcas de entalhe em crescente e de algumas formas esculpidas
na parte abrigada dos obstacuios.

O termo rnarcas em crescente (current crescent) foi introduzida por
Peabody (1947) para descrever depressBes arqueadas e entalhadas no setor
montante de obsticulos. As observagbes mostram que, ao redor de protube-
rincias arredondadas, o entalhamento se inicia nas vizinhangas das partes
laterais. No caso de protuberincias alongadas, em relagdo ao fluxo, como em
muitos seixos e blocos, o entalhamento se inicia simultaneamente no centro
da parte frontal e nas proximidades dos pontos indicativos da largura mdxima
do obstdculo. Em geral, a marca de entalhe possui forma semelhante a ferradu-
ra ou a da letra U, e as suas dimensdes sdo conforme a intensidade do fluxoea
grandeza do obstédculo (Fig. 6.3). O perfil longitudinal das marcas em crescente
(Fig. 6.3) mostra que a porgio cimeira possui declividade suave para montante
e declividade ingreme para o interior da depressdo. Na parte central da cres-
cente, a declividade para jusante ¢ igual ao ingulo de repouso do sedimento.
Quando esculpidas em sedimentos finos, observa-se que sempre permanece
acumulagio detritica na parte inferior do setor montante do obsticulo. Para
que haja pleno desenvolvimento das marcas de entalhe, o espagamento entre
os obsticulos deve ser distante de pelo menos doze vezes o didmetro do
obstdculo. Se o espagamento for menor, haveri interferéncias nas correntes de
fluxo e nas formas topogrificas resultantes.

Muitas vezes, independentes da presenga de obstdculos, hd a formacgdo
de marcas de entalhe. Os entalhes elipsoidais sio formas eliticas em seu linea-
mento exterior, com alongamento paralelo ao fluxo. Freqiientemente, a de-
pressdo alonga-se na dire¢d@o de jusante, possuindo alguns centimetros de pro-
fundidade, mas tornando-se cada vez mais rasas nessa dire¢do. Em geral, esses
entalhes atingem sé um litotipo. As cavidades elipsoidais (hollows scours)
possuetn pequena extensdo lateral (na escala do decimetro ao metro) e também
s@o eliticas em seu lineamento exterior e alongamento paralelo ao fluxo prin-
cipal. Semelhantes aos entaihes. elipsoidais, sio mais profundas (geralmente
superiores a 30 cm) e entalhadas em mais de um litotipo.

Em 1941, Bagnold introduziu o termo sznd Shadow para designar as
acumulag¢Bes edlicas de areia formadas a sotavento de obstdculos. Posterior-
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DIREGAC DA CORRENTE

— -

-

io longitudinal acompanhando
i ntalhe em forma de U. No topo, segao
Fgura 6.3 :lafﬁ:;gg e:c:lo fluxo; em baixo, a representagaoc em plano da forma em

crescente.

mente, estruturas semelhantes formadads pelo vent(l)), fgul:ll :sngvseizracxir: cdl:;:ﬁ;lctlzss
obstdc
r outros autores e¢ Allen (1965a) descreveu
I;Pgr entalhes, dencminando-os crisfas remnescentes.de entalhes ’(scour remp;:
ridges). Karcz (1968, p. 1002) utiliza do termo abrigos deﬂobstacu{o_s (?1 oss ot
. i lementos alinhados ao fluxo, origina
shadow) para designar todos os e : rigina
icd i arte abrigada de obstaculos.
entalhamento e deposi¢gdo, localizados na p _ de ores
] formas longitudinais, so as men .
Os lineamentos de corrente, en_tre as r i€ :
Consistemm de padrdo regular de estrias e ﬁlamentgs comli)ostcl)s.tpgrliizos;;r;
i i de fluxo sobre ieito ) -
ue se formam sob variadas condigGes e leitos _
I;?f;:fs,o(sl planos ou ondulantes. Alguns desses elementos longltatlldmals c01_151s;:§2
) ista Gni i inico sulco, que se alongam a jus
de crista unica de sedimentos ou de um in e O o o
A a i mplexas, consistindo de s S
do obsticulo. Outras formas sdo mais co suloos sepa
[« i O topo do corddo pode ser ma ,
rados por cordoes sedimentares. de _ : - mais baixo, s¢
i i i ficie do leito circunvizinho.
nivelar ou ser mais salientes que a superficic B o g0
] itudinais € muito sensitiva a qualquer mudang
tacio das formas longitudinais . 00 padiio
i edimentos finos, por e plo,
local do fluxo. Em leitos formados- por s 1
estrias ou sulcos sdo de fraca profundidade e largura, e lineares ou meandrantes

no sentido do fluxo.
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Os lineamentos podem se desenvolver no dorso de formas topograficas
maiores (ondulagBes ¢ dunas), e existe equilibrio aparente entre elas. Entre-
tanto, quando a velocidade é aumentada até o valor correspondente & transi¢iio
para a fase de leito plano com movimentagdo detritica, na classificacio de
Simons e Richardson (1966), os alinhamentos longitudinais intensificam-se e
gradualmente obliteram e substituem as ondulagfes. Devido a maior turbulén-
cia e atuagdo das correntes secunddrias, as estrias e sulcos possuem grandeza
maior, com larguras da ordem de 2 a 8 cm, e os corddes intermedidrios sio
arredondados. A deformagdo da configuragio topografica formada pelas ondu-
lagBes inicia com o aparecimento de linhas retas, normais as cristas das ondula-
¢Bes. Com o tempo, sinais de entalhamento aparecem ao longo das linhas, e os
sedimentos sdo removidos lateralmente e se depositam; as cristas remanescentes
e as caneluras sfio progressivamente niveladas e arredondadas. Pouco a pouco
estabelece-se a padronagem dos lineamentos alternando sulcos e cristas, com
ordem de grandeza relativamente maior que as esculpidas sobre as condig¢des
precedentes.

QOuira categoria de formas longitudinais é composta pelas barras, ou
restingas fluviais, com grande variabilidade no tamanho, oscilando desde alguns
metros de comprimentce e largura até centenas de metros de extensio por
dezenas de metros na largura. As barras longitudinais geralmente sdo compaostas
por cascalhos ¢ areias. Em canais anastomosados sio comumente dissecadas por
canais, que esculpem terragos de pequena amplitude em sentido paralelo ou
subparalelo as margens principais do canal. No rio Bramaputra, Coleman

-(1969) teve a oportunidade de descrever formas lineares grandiosas, com 100 m

de largura e aproximadamente 2 000 m de comprimento. Esta macroforma
insere-se, com mais propriedade, no contexto do ambiente de deposicdo em
canais anastomosados.

Duas no¢des complementares sdo 1teis na analise das formas topogrificas
do leito: a hierarquia e o tempo de readaptagdo. A nogdo de hierarquia é apli-
cada a ““‘um conjunto de diferentes formas topogrdficas, todas ajustadas as
mesmas condig@es gerais de fluxo, reconhecende o fato de que as formas com-
preendem uma organiza¢gio graduada na qual cada tipo de forma ocupa sua
posi¢do na organiza¢fio, ou hierarquia, em virtude da sua escala fisica (Allen,
1968b : 162). Conforme as caracteristicas do fluxo (profundidade, velocidade,
numero de Froude, carga detritica, carga do leito etc.) os arranjos hierdarquicos
podem ser complexos. De modo geral, sob condi¢Ses de fluxo trangiilo e
profundidade superior a 0,6 m, a seqiiéncia hierdarquica predominante é a se-
guinte: lineamentos, marcas ondulares, dunas e cordBes marginais convexos (ou
bancos detriticos).

O tempo de readaptacdo (relaxation time) corresponde i fase de transicdo
que decorre entre o estado de equilibrio entdo existente ¢ ¢ do novo equilibrio
a ser atingido. Como as formas topogrificas do leito estdo ajustadas as condigdes
de fluxo, hi defasagem ou lapso temporal que deve caracterizar o ajustamento
das formas a cada mudang¢a na intensidade do processo. O fluxo pode ser muito
instavel e as transformagdes na topografia nio respondem de imediato a toda

—

Formas de relevo originadas em ambientes fluviais 225

instabilidade. As formas se alteram ajustando a determinada gama de oscilagdes,
que sio delimitadas por valores criticos ou limiares. Sob tais condigBes preva-
lecentes, as formas atingem o tamanho 6timo ¢ o estado estaciondrio do equi-
librio. Por essa razdo, Allen (1976 : 362) lembra-nos que “‘as caracteristicas
das formas topograficas podem variar com a intensidade dos processos, con-
formes a um ciclo de limites estdveis, cuja fase e amplitude parcialmente depen-
deriam de uma apropriada escala natural de tempo para as formas relativas ao
periodo de variagio do processo. Se a escala temporal € muito grande c!ua{1(1'o
comparada com o periodo, pode ser possivel até atingir o estadp estaciondrio
de equilibrio, no qual a populagdo das formas topograficas do leito permaneca
de cardter constante, esquecida no tocante aos processos variando periodica-
mente’’. .

A Fig. 6.4 assinala as relagdes dos estados das formas topogrificas do
leito, em fungio da granulometria e da poténcia fluvial, conforme esquema
proposto por Allen (1968b; 1976). Todavia, Southard (1971; in Allen, 1976)
realizou diagramac¢fo tridimensional mais adequada, assinalando as re!agc")es
com a profundidade do fluxo, velocidade média e didmetro do material do
leito (Fig. 6.4b), superando as dificuldades existentes na proposi¢do de Allen,

(a) (b}
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Figura 6.4 Estados das formas topogrificas do leito em relagde com os ﬂux-cls. Em (a),
campos de existéncia das formas em relagio a poténcia fluvial e didmetro dos
sedimentos (conforme Allen, 1970). Em (&), distribuigio geral das formas,
considerando o diAmetro das areias como sendo 0,19 mm, em diagrama rela-
cionando a profundidade, velocidade e tamanho dos sedimentos (adaptado
de Southard, 1971}
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tais como o recobrimento entre as formas e a impossibilidade de representar o
setor correspondente as antidunas. Deve-se esclarecer que z no¢lao de estado
estaciondrio envolve, na presente sitwag@o, as seguintes condicoes: que o trans-
porte de material constante do leito esteja plenamente ajustado a descarga cons-
tante do fluxo, profundidade média uniforme e velocidade média permanente,
e escala temporal de grandeza consistente para que as formas topogrdficas do
leito obtenham a configuraciec média.

Ainda sfo raros os trabalhos que abordam os mecanismos controladores
€ a intensidade de transformacgdo, mas o interesse sobre tais assuntos vem cres-
cendo entre os geomorfélogos e sedimentélogos. Em 1974, Allen teve a opor-
tunidade de revisar toda a problemitica no tocante as formas topograficas do
leito, enquanto a obra de Chorley e Kennedy (1971) fornece consideragdes
importantes sobre as formas de relevo, em geral.

Dois mecanismos, possuidores de tendéncias opostas, sfo mencionados
como controladores na mudancga das formas topogrificas do leito,

Conforme Allen (1976: 366) sdo os seguintes: 2) um mecanismo possivel
envolveria a criagdo continua de novas formas, methor ajustadas as condigdes
hidrdulicas alteradas que as formas precedentes entre as quais estdo introdu-
zidas ou as quais substituiram parcial ou totalmente. Este mecanismo implica
que as formas individuais somente podem existir por um tempo limitado, du-
rante o qual podem percorrer uma distincia limitada, controlada pelo seu tama-
nho e forma e pela intensidade mutivel do transporte de sedimentos. A criagfo-
-destrui¢@o altera as caracteristicas médias da populagdo através de mudangas em
sua composi¢o. Essas mudangas podem ser acompanhadas e devidas a imigracdo
para emigra¢do a partir do local ocupado pela populac¢io, especialmente se o
fluxo é ndo-uniforme e instdvel; 4) o segundo mecanismo envolve uma mudanga
sobre a parte de cada aspecto individual do leito durante a sua vida, numa
trajetéria harmoniosa mas ndo idéntica 4 trajetoria ideal demandada pela mu-
danga de fluxo, isto &, a trajetoria, se cada condigio na seqiiéncia de fluxos
estivesse em condi¢do de equilibrio. A forma individual seri capaz de tais
mudangas, a menos que possua uma resisténcia intrinseca perfeita 3 alterag¢do.
Um deslocamento nas caracteristicas médias da populagdo sob esse mecanismo
requer somente uma altera¢gde nas dimensSes dos componentes existentes. A
composi¢do da populacdo e a densidade permanecem inalteradas.

A mudanga no formato e ou no tamanho das formas do leito requer
transferéncia de material entre o leito e o fluxo. O transporte de sedimento é
condi¢gdo necessdria, porque sem processo operativo de transporte nfo pode
haver transformag#dio. Assim, a intensidade de mudanga aumentaria com a du-
racdo crescente do transporte (Allen, 1976 :367). Entre as primeiras tentativas
para quantificar essas transformagdes encontra-se a no¢io de periodo, proposto
por Sorby (1908) e usado recentemente por Wilson (1971), que € o tempo gasto
para que uma forma topogrifica caminhe distincia igual ao seu comprimento de
onda, no qual se tormne completamente reconstituida pelo fluxo. A destruicio
€ a reconstitui¢do supde mudang¢a total da forma topogrifica, deslocando-se
de um lugar para outro,
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A forma gerada no tempo 1(¢,) serd destruida e recons}mfda duran:(e)
determinado lapso temporal, o tempo de readaptagdo _(Ta), :}té a cans;;r gc;}oonal
estado de equilibrio no tempo 2(f; = £, _+~Ta). Devido a forcga u511i1rtem al
do fluxo, hd deslocamento espacial na posi¢do corr.esgon_dectiltefaos ci> sdividsal
respectivos. Trés conceitos permitem assinalar a existéncia a9 7061,11-1262) Consi:
isto é, 0 seu posicionamento no espago e no tempo (’Allen, 1 T : dir,-:a,- onsi-
dere a Fig. 6.5, na qual uma forma do leito ABC esta avangando na e;;to aa
corrente, ou dire¢gdo x, com velocidade V(t), alifura H(1), comprim to Jde
onda invariante (L) e formato transversal invariante relatlvq 3 stua altura
instantanea. A forma foi criada no tempo f,, no lt}gar Ie serd des ngn’odo
tempo f,, no lugar II, situado a jusante. Dessa maneira, f?la possui ltlmiglu do
de vida, T, = (tz - t1), e uma excursé’c_) (C)3 que éa dxstfxn01a entr_cceios aoexcfmio
dividido pelo comprimento de onda invariante. O periodo de vida e

estdo relacionados da seguinte forma

1 (™
T W)de = C
[/
8 v Fluxo ——
ren Ty X trrpt Ty
THIH S . TR & .
77T = TR T T c// TTTT I T TR T I PRI /I./J////’
L - L . ]
r ¢ il r
LoCAL. 1 LocaL II
F xe CL JI

| inigd crigio do avango de uma
i i demonstrando as definigGes para a descrigio do ava le u:
Figura 6.5 E;fr%lr:n:aopozréﬁca do leito, sob condigSes de fluxo unidirecional instavel

{(adaptado de Allen, 1976}

O terceiro critério consiste em -calcular o transporte tqtal de sed_gnenﬁt:;)ts;
representado pelo movimento da forma durante Qtsﬁeu _pe:llodfz r:l:a v;s:ém:ia]-
i (portage), P, descreve a existéncia da fo s
e e tormen de. ; lhe atil realizada no interior do sistema.
mente em termos de quantidade de trabalho G i do sistema.

i iocini 76) pressupde que a forma sej
Prosseguindo seu raciocinio, Allen (19 : idimen-
i i4 i i nalmente, em termos da
sional e escrevendo a varidvel P ndo dimensio aln :
total deslocada pela forma, e as dimensGes caracteristicas da forma, obtém-se que
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i podem ser carregados das partes majs. profundas -pa;:a -pmlgﬁesa:;azlgam;;z
H@)-V@).dr 3 mais altas. Da _mesma maneira, os sedimentos mais _g;losngac_:i é% ;togﬁ}c?g;_Clm
> i posi¢cdes mais elevadas que Os "grosseiros. As variagGes Jebito _propiciam
a L, , mteracaﬂﬁﬁ'ie'nto entre sedimentos finos _e gros_,selros, ma‘sia ‘561 :i:as o ate?
) quando o estdgio ¢ mais alto. Quando diminui a altura do nivel das aguas,
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T,

P=

| mo
’ ' . a i i em convexa do canal é exposto co
na qual H, ¢ a altura média entre as duas formas no espaco considerado. Sob cordio sedimentar '_d_ePosilt_a_dQ na m:_irgd O i s 56 tramaforma om
condi¢Ges estaciondrias, percebe-se que una crista, sendo rapi gg;pgggq__colonlza o pela vege Tm,: se transforna em
/gw nove “atco. Duranfe os estagios de fluxos baixos, o rio lentam:

c=p=F do cordio convexo e remove material que .dE.SH??:,?ET‘??%n—iQai iﬁ?ﬁf&iﬁ
I A ~deseE 1306 do corddo. Nas_cheias subseqiientes, as dguas tende T eecun.
samente a margem concava, alargando o. canal, o o lado convexo.
6.1.2.3 Corddes marginais convexos {point bars) d4tias promovem &QEEES}.?%Q%%;%%M&%?{:I? rzc'dg"EZﬁZiMI:ébf)a 4 Wolman
Deéssa maneira, preserva-se - epOSicEo em
Nas paisagens aluviais, os cordBes marginais convexos constituem ele- ¢ Miller (1964, pp. 324'3_'25) estudz};ram ?ls pmﬁzssg: (goiﬁ?ﬁs,ee?npl\dagyland.
mentos geomorfolégicos muito difundidos e resultam do principal processo, de curvas meiandricas do rio Watts Branch, pe
sedimentacio que ocorre nos canais fluviais méANdricos. A expansio da topo-
“grafia relacdioriada com os corddes marginais convexos estd relacionada com o a5 Teecho Escovoda
movimento migratério das curvas meandricas. B BN e mae e 1ess L1953 _ %?7;/—
O cordao marginal convexo representa a deposi¢cdo do material do leito o33 D LS, Lt ~ - |
ARue_ocorre na margem convexa da curva medndrica, durante a cheia ou em W owe SEEEEEE T o
série de cheiasRA forma € 6 famanho dos cordées marginais variam conforme S z 3 } { ) v 0 s oo
a grandeza do rio. Em cursos de dgua pequenos, os cordes sio simples ele- + OISTANGIA EM METROS do canal medndrico e do corado
mentos deposicionais_inclinando-se_suavemente. em diregio_do canal. Nos gran- reranor canvaro 1955 - 1959
des rios, a sua espessura pode ser semelhante a profundidade da dgua. No rio merginelconvere . e
Mississipi, mediram-se espessuras de 20 a 25 m (Fisk, 1944), no delta do Niger, R-ﬁw e T
de 10 a 15 m (Allen, 1965¢), no rio Brazos, de 15 a 20 m (Bernard e Major, _ /f’:«:’-"”":ﬁ R =
1963). Nos pequenos rios, a espessura geralmente é de 1 a 3 metros, el R :

Os sucessivos acréscimos fazem com que a topografia seja caracterizada
por cord&es arqueados alternando com depressdes longitudinais. O topo do
corddo geralmente esta alguns metros acima do fundo das depressbes como,

METROS
3

a7 -
por exemplo, de 1 m no ro Klarilven (Sundborg, 1956) e de 5 m no rio Missis- . - p T 75 s 83
= - p— . - Py 3,
sipi (Fisk, 1947). As depressdes alojam pintanos ou lagoas tempordrias e tam- rsTANGiA EM  METROS - oils
bé do | de hi d icdo d di fi ilti i 3o transversal dos sedimentos em relagoo QoS pe .
€m s30 lugares onde ha deposicdo de sedimentos finos, silticos e argilosos. Secdo EXPLICAGAO
C dao representa a migracdo_do canal .durante_uma cheia e, conside- LEIID  CASCALMENTO
Sialile Udg chcla e, - —— 1959
rfmdo que a BUTE do canal permanece constantez @Ef‘% SILTE ARGILOSO COM MATERIA ORGANICA I ese
aCond JEE 30 da  Jarsem. cin. va.ﬁO mecanisino responsdvel pela for- [ SILTE ARENOSO LARANJA PARDACENTO i~ ys%e
magdo dos cordBes~eonvexos parece estar devidamente esclarecido. Durante AREIA GROSSEIRA PARDACENTA  MISTURADA C_ o gss
os fluxos de baixa freqiiéncia (isto €, débitos de margens plenas), o material _[::I_ ‘;:’L:E 5::;2?)3: PARDACENTO = — 1933
fggﬂ_.da‘_mmﬁmwbmﬂmngoxoiamg;ggﬁg. O_"mate_:gil eroido ; ECE] arbia FiNa COM  ALGUM SILTE
dessa_margem € transportado por correntes secunddrias transversais até a zona 2
]9 dﬂ@!ndmmsa]hamento ¢ baixa velocidade no lado convexo do canal. j . didos em diversos
~—="Quando a velodidadd~das correntes secundarias e das remontantes cai ; Figura 6.6 Esquema mostrando os sucessivos perfis transver::::siv::;as h;anh i
abaixo do limiar necessidrio i manutengdo das particulas em suspensio, permi- i anos, em local com corddes mmglnal{;n?g:;;;“:x;;s’inala a distribuicio dos sedi-
- - — - - — - . a
tindo a deposi¢do, os materiais vao sendo acumulados,‘Em virtude dessas corren- Rockville, em Maryland. O esquem

mentos (adaptado conforme Leopold, Wolman e Miller, 1964)

tes secundarias, do fluxo lateral no fundo do canal, os sedimentos grosseiros

Lwelepree™
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Durante o periodo de estudo verificaram que o movimento laterai foi igual ou

superior a uma largura do canal, mas a de i¢H: i
. posi¢do verificadg -
‘E‘E’iﬁ conservou constante o valor da targura“(Fig. 6.6}, 0 voiﬁiﬁnﬁﬂmthn
epositado foi igual ao volume erodido. materal

formgAt;TgZ(Eiiz}l c(;lsledhél f_::(paélsﬁo, 0s corddes marginais vio recobrindo as
0 leito do canal, criando de inui A
dopriaiay oriicas e ' > scontinuidade. Se nas dreas
meandrico o material detriti d i i
s oo anal n 1 ritico do leito for grosseiro
s ros), esse pavimento detritico vai i
{cascal . : . vai sendo paulatinamente
rto. A litologia ¢ a granulometria nos depdsitos dos. corddes convexos

dependem da. gragulometria aterial _di p :
ﬁzmt:f_l'gf‘d _____mdf______ulo et c.lkg_Qm_a}gugl__c_l}lggg:pj‘_yﬁ_g.,,Em rofundidade, loca-
lizamoge ¢ Es—msj% é;;@dq%tg‘s:u%{%%gg%aqyg englobam os depdsitos ¢ as formas do
cito, ponibilidade de variada gama nos t hos dos deFrit
observa-se tendéncia para diminuica i dinerne do to o
erva- inui¢do granulométria em direcdo d
seqiifncia sedimentar. Geralmente, u i  finos recnbre o
. le, uma camada de sedimentos fi
topo do cordio conveXg, de si ' T ek
po. 180 conveXg, depositados quando comega © abaixamento. do
: amento
Ei::éadast aguas. Essg_ ndel_gada ca;nada de sedimentos finos, quando presen?eo
o topo de sequéncia geneticamente relacionada (Reineck e Singh 1973’

UNIDADE 4

UNIDADE 2

ESCALA EM METROS

UKRIDADE 2

UNIDADE ]

Figura 6.7 Esquema da seqiiéncia vertical da de
assinalando os varios as
distinguidas:
unidade 1 = depdsito basal, na de A i

1 Osi L s pressao do leito;
ungga:lie 2= depgs;to inferior do cordio ma.rgirlia(.;’convexw
ungda e 3= dep?s’ltos por decantagdo e sedimentagio no topo do dio;
uni a_de 4 = depésitos da planicie de inundacio coreass
(Modificado de MacGowen e Garder, 1970) )

posicdo em canais marginai
S ccnvexos
pectos do acamamento. Quatro unidadeg podem scr,
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p. 232). Se os rios estao carregando materiais grosseiros ¢ arenosos, a mudanga
seqiiencial vai dos cascathos, areia grosseira, areia fina, até os siltes, no topo;
nos rios carregando materiais mais finos, a mudanga seqiencial vai das camadas
arenosas finas, nas proximidades do fundo, aos sedimentos silticos e argilosos,
nas proximidades do topo. Um esquema seqiiencial estd representado na Fig.
6.7. As oscilagtes deposicionais relacionadas com as mudangas no débito fluvial
fazem com que haja embricamento nas camadas sedimentares, de granulome-
trias diversas.

Tomando como referéncia o trabalho de Cariston (1965), a proposito
das relagBes entre a geometria dos meandros ¢ os débitos fluviais, Allen
(1968b : 174) considera que a distdncia entreé o espagamento das dreas com
corddes marginais convexos (¥,,) esta relacionada com a largura do canal (w)
e, também, com a profundidade média do fluxo (d). A primeira relagdo € expres-
sa como sendo igual a

Ym = l6w

Por cutro lado, como

W= 421,11

a segunda relagdo é, portanto, igual a
Yy, = 6724V,

6.1.2.4 Buancos detriticos em canais anastomosados

Os bancos detriticos centrais estdo relacionados com os canais anastomo-
sados, sendo compostos por sedimentos que se escalonam dos cascathos s
areias. Em geral, os rios com declividades acentuadas e material grosseiro no
leito mostram anastomosamento, mas algumas vezes esse tipo de canal surge
no baixo curso de grandes rios, possuidores de elevada carga sedimentar, mesmo
quando a carga detritica ¢ dominantemente composta por siltes, como no
caso do rio Bramaputra (Coleman, 1969). Em virtude das declividades relati-
vamente elevadas e do material detritico grosseiro, as condi¢Ses de fluxo rdpido
dominam nos trechos fluviais anastomosados, até quando os débitos sfo pe-
quenos. Os depositos acumulados nos canais anastomoesados possuem estruturas
caracteristicas desses regimes de fluxo, e os bancos detriticos rasos e as ilhas
parecem possuir estratificagdo cruzada em sua estrutura interna.

A deposigio em canais anastomosados ¢ considerada como sendo efetuada
por processos de crescimento lateral e vertical, combinados com entatha-
mento e abandono de canais. O crescimento lateral constr6i bancos em diregdo
de jusante e no sentido fortemente inclinado ao fluxo geral do rio, fazendo
com que o canal divague a medida que hd migragio dos bancos detriticos.
O crescimento vertical promove a elevagdo do banco, € as camadas detriticas
se justapdem as produzidas pelos processos de expansdo lateral. Em dire¢do
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de montante, a face do banco detritico é mais ingreme e normalmente é pre-
cedida por depressdo (pool); para jusante, a declividade é mais suave. A migragiao
do banco detritico ocorre por justaposicio de camadas em sua frente, como
nos deltas, produzindo camadas externas (foreset beds). A migragdo late-
ral também promove a formagfo deste tipo de estrutura sedimentar, e os bancos

detriticos apresentam perfil mostrando lado céncavo ingreme e lado convexo
suave,

Os bancos detriticos so formas de grande tamanho, e em sua superficie
podem ser observadas inGmeras outras formas topogréificas do leito, como
dunas, marcas ondulares, lineamentos e outras. A principal fase de movi-
mentagao ¢ deposigdo detritica nos canais anastomosados ocorre durante os
periodos de cheia. Reineck e Singh (1973, p. 238) distinguem dois tipos de
bancos detriticos em canais anastomosados:

— bancos formados por material grosseiro (blocos, cascalhos etc), muito
bem desenvolvidos em cursos de dgua montanhosos. Exemplos: rios Durance e
Ardéche, na Franga; : e

-~ bancos formados por materiais finos, muito bem desenvolvidos em
rios com acentuada amplitude sazonal nos débitos e com grande carga sedi-
mentar, no baixo curso fluvial, nas proximidades de planicies deltaicas. Exemplo:

“._rio Bramaputra, na India.

. Os estudos a propésito das caracteristicas sedimentares dos bancos de-
triticos centrais s@o mais raros que os relacionados com os depasitos convexos
das curvas meindricas. Analises minuciosas em ambientes anastomosados de
rios montanhosos foram realizadas por Doeglas (1962), para os rios Durance
e Ardéche, na Franga, e por William e Rust (1969), em rios da Columbia Bri-
tanica, no Canada. Para as condi¢Bes de rios anastomosados nas proximidades
de planicies deltaicas, exemplificado pelo rio Bramaputra, o trabalho de Co-

leman (1969) oferece descri¢do detalhada dos processos e das vdrias caracterss-
ticas desse rio.

6.1.25 Canais abandonados

Nas planicies aluviais s80 comuns os trechos de canais abandonados em
virtude dos processos migratdrios das curvas meindricas. O abandono pode
ocorrer de maneira drdstica e relativamente siubita, e a freqiiéncia desse fend-
meno aumenta com a sinuosidade do canal. Ao estudar o rio Mississipi, Fisk
(1944) distinguiu dois processos principais para o abandono de trechos das
curvas medndricas (Fig. 6.8, 4 e B):

— travessia seguindo depressio topogrifica (chute cut-off) — quando a
curva meandrica segue novo canal ao longo de depressdes na area dos corddes
convexos localizados no dmbito do meandro. Esse processo resulta em dimi-
nui¢ao da sinuosidade, em diminui¢do do comprimento, e em abandono de
parte do canal, mas hi manuten¢io do tragado sinuoso;

- ——
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Figura 6.8 Maneiras de se processar o abandono de canais.‘ Em (4), encurtamqnto_da_
' curva meandrica; em (B), entalhamento do pedunculo da curva r}ieandrica,
em (€, avulsdo. Os canais abandonados estao representados pelas linhas pon-

tilhadas (adaptado de Allen, 1965}

— corte do pedunculo (neck cut-off) — Eé 0 processo mais frelquentte,

ocorrendo quando novo canal € entalhado através do estreito pedianculo entre
indricas. -

duas CKIZE:;IISI;:) é o deslocamento siubito de uma parte ou do’con]unto T(f)‘tal
do campo medndrico por um rio, que segue novo tragado em nivel topograc;:;)
mais baixo na planicie de inundagio (Flg.. 6.8, (). Este processo -oc;;‘reSiSSi i
freqiiéncia na histéria das planicies delta{cgs, como no caso do rio Mis P
(Fisk, 1947) e do rio Menderes, na Anatolia (Russell_, 1954). _ N

Os canais abandonados sdo lentamente precﬂin(;hjdos por se¢m~en;os. o
inicio, as pontas terminais sofrem entulhamento rdpido pela deposwao ost:;naa
teriais do leito, promovendo o isolamento com o canal ativo enquinhif 2
velha curva constitui um lage, com a forma conbecxda e semelhante ao ‘“‘chifr
de boi”. Posteriormente, a sedimentaqﬁo‘é mais lenta ¢ a colrr(liatag?m pr(;)é
cessa-se pela decantagdo da carga detritica suspensa, guando das _asesd ’
transbordamento. Os sedimentos argilosos sd0 os mais 1}’nportantes, rm;t'ura ;)0
com detritos organicos, numa sucessao que ocorre ate que © -preznc lme:éas
do antigo canal seja completo. Este processo origina seqiiéncias ef ca?dade
argilosas, em forma de tamp®es, cuja espessura ¢ controlada pela profundi d
dos canais abandonados. Tampdes argilosos com espessura de 4(3 metros S;.O
conhecidos na planicie de inundacdo do rio Mississipi. A extensag desses g;
positos estd relacionada com o comprimento do canal ?.bandona o que, p
sua vez, depende da grandeza dimensional. dfa curso de dgua. 4 bsor.

Na planicie de inundag¢do do rio Mississipi, dg elevada grandeza, o35 -
varam-se lineamentos curvos de depOsitos em canais abamdonadost ’t::om‘S > 2
40 quildmetros, com espessuras variando de 25 a ?’0 metros, ou até mai : oS
canais abandonados, as areias estdo em menor quantl.dade,ﬂgera]mercalte rXis p il
terminais, e as unidades arenosas apresentam gstratnﬂﬁcagao cruza a.f 5 ar ilas
e os siltes sdo mais abundantes, com estratificagdo em camadas finame

laminadas.
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Os depdsitos em canais abandonados possuem caracteristicas distintas.
QS depositos nos canais abandonados resultantes de’ travessias em depressdes
tém comprimento e curvaturas menores. O tamanho absoluto depende da lar-
gura do rio e do comprimento do meandro. Em virtude da pequena diferenga
angular entre o novo e -0 velho canal, o curso de dgua continua a fluir pelo
antigo canal durante longo pericdo de tempo, no decorrer do qual continua a
haver deposi¢do do material detritico da carga do leito. A fase de sedimentagao
esfaritamente argilosa é menor, ocorrendo apés o fechamento das partes ter-
minais, isolando o trecho do curso principal e recebendo a carga detritica em
suspensio durante as fases de transbordamento (Fig. 6.9, A). Os depdsitos em
canais abandonados pelc entalhe em pedinculos sdo mais longos e mais
curvos. Nestes casos, a separagdo e ¢ isolamento sfio rapidamente completados
pelo tamponamento detritico nas partes terminais, ¢ a colmatagem ocorre da

sedimentagdo da carga detritica em suspensiio, ocupando a maior parte d
(Fig. 6.9, B). d ? © canal

Silte e argila
\Areio

Figura 6.9 Tipos de depbsitos de preenchimento em canais abandonados. Em A, preen-

chimenta de canal abandonado por encurtamento da curva meé.ndric:; {chute
cut-aff); em B, preenchimento em canal abandonado por corte do pediinculo
(neck cyr-e?ff); em C até F, preenchimento de canais efémeros ilustrando a
dependenc‘m da relagido entre a largura e profundidade do canal e ¢ calibre da
carga detritica (conforme Schumm, 1960)

—
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A colmatagem em canais de rios efémeros, sob condi¢Ges climaticas secas,
¢ muito importante embora nio seja devidamente conhecida. A colmatagem
ocorre somente nas fases de fluxo, mas ndo se pode considerar esses canais co-
mo sendo canais abandonados. Schumm (1960, 1961) estudou a agradagédo em
canais efémeros, sujeitos a alta produgio de sedimentos, a baixos débitos flu-
viais e a elevada taxa de perda da agua pela influéncia, isto é, pela infiltragdo
de 4gua nas camadas aluviais.

O modo de preenchimento nos rios efémeros estd controlado pela carga
sedimentar disponivel e pela relagio entre a largura e a profundidade do canal.
Em geral, a forma do canal é preservada ¢ o acamamento sedimentar pode apre-
sentar estratificacio acompanhando a forma do canal. Quando o canal ¢ estreito
e profundo, com elevada porcentagem de silte e argilas, a colmatagem em suces-
sivos periodos de fluxo resulta em camadas concordantes com os limites do
canal. As camadas mais recentes do recobrimento podem ultrapassar os limites
e estravasar pela planicie de inundagao (Fig. 6.9, ). Quando hi carga detritica
de areias e de sedimentos em suspensdo, o preenchimento mostra camadas
arenosas concordantes no fundo, recobertas por camadas siltico-argilosas discor-
dantes na parte superor (Fig. 6.9, D). Predominando a carga detritica arenosa,
em canais largos, pode haver deposi¢do em sucessivas camadas concordantes
do fundo ao topo do canal (Fig. 6.9, E). Nos canais muito largos, a divagagio
do fluxo pronrove a deposi¢do de camadas sedimentares esparsas, parcialmente
justapostas e com perfil convexo (Fig. 6.9, F).

6.1.3 Formas topogrificas em leitos rachosos

Os leitos rochosos correspondem aos trechos dos cursos de dgua nos
quais afloram rochas ndo decompostas. A rocha dura e compacta oferece maior
resisténcia i agdo das dguas, surgindo como obsticulos responsidveis por rupturas
de declive. Se nos trechos aluviais a mobilidade dos sedimentos permite ajusta-
mentos entre as varidveis da geometria hidrdulica, em curto periodo de tempo
através de modificacSes na forma do leito, 0 mesmo n3ao ocorre nos trechos
rochosos. Entretanto, a hidrodinamica fluvial, agindo como processo erosivo
sobre as rochas compactas aflorantes, promove a esculturagio de variadas formas
topograficas, de diversas escalas de grandeza. Dessa maneira, antes de descrever
as formas topogrificas em leitos rochosos, torna-se itil expor as caracteristicas
dos processos de erosdo fluvial.

6.1.3.1 Processos de erosido fluvial

A erosdo fluvial engloba os processos que resultam na retirada de detritos

do_fundo do leito e, das margeris, fazendo com. que.passém g integrar a Carga
sedimentar. Atuando em todo o Curso de agua, a erosdo ¢ fendOmeno impor-
tante. Nos trechos aluviais, todavia, as marcas e¢ as formas topogrificas erosivas

sdo facilmente obliteradas pela sedimentagdo posterior ou pela intensa movi-
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menta¢do detritica, e se expressam pela conformacgdo distributiva dos préprios
sedimentos. Ao contrdrio, as marcas erosivas e as formas topogrificas em leitos
rochosos sdo mais perenes, facilmente percebidas e criam a imagem falsa de
que a erosio sO € atuante nesses trechos. A erosfo fluvial é realizada através dos
processos de corrosdo, corrasdo e cavitagdo. T

A Comasdo tgem o sentido geral de corroer, desgastar, oxidar. No ambito
da geomorfologia fluvial, a corrosao englobi 154G e qualquer processo quimico
que se realiza como reagdo entre a dgua e as rochas superficiais qiie €o1ii 613 estao
em contato. Ela tafnéém pode abranger as reagbes quimicas que ocorrem
entre a dgua e a carga detritica transportada no leito ou em suspensdo. Contro-
lada pela temperatura, a corrosdo é mais intensa nas regides quentes que nas
frias,

A cerrgsdo oy abrgsdo € o desgaste pelo atrito. mecinico, geralmente
através do impacto das particulas carregadas pela agua. Nos trechos rochosos,
a abrasdo da superficie sobre a qual a dgua se escoa é assinalada pelo suave
polimento das rochas aflorantes no canal. O material abrasivo estd na dependén-
cia do que lhe é fornecido pelas margens e pelas vertentes. A erosdo do leito
e das margens fornece, muitas vezes, pelo retrabalhamento de antigos depositos
sedimentares, material gqite novamente é mobilizado e integrado na carga sedi-
mentar. Porém, a principal fonte detrftica é a vertente. Nas bacias em que
predomina a meteorizagdo mecanica hd fragmentos grosseiros a serem transpor-
tados pelos rios; naquelas em que predomina a meteorizagio quimica, sé ele-
mentos de granula¢do fina sdo fornecidos aos cursos de agua. Verifica-se, pois,
que a corrasfo estd relacionada diretamente i carga do leito do rio. A carga
em solugdo e a em suspensio ndo possuem poder abrasivo e isso explica por
que os rios intertropicais, que transportam sedimentos finos, mormente areias
e argilas, ndo conseguem entalhar as rupturas de declive; a ac¢do fluvial age
mais como polimento do que como agente ativo na erosfo regressiva nos cursos
de dgua. As rupturas de declive, cachoeiras e corredeiras podem-s¢ manter
por longas duragBes de tempo geolégico.

Na literatura geolégica, costumou-se distinguir a corraso vertical e a
horizontal. A corrasdo vertical é o entalhamento dos leitos fluviais pelo movi-
mento da carga do leito, no tipo de corrasio mais amplamente reconhecido.
Powell (1876 : 191) observou que ““onde quer que uma drea continental esteja
acima de seu nivel de base de degradagdo,a corrasio serd manifestada pelo
aprofundamento de seu canal; e onde quer que uma irea continental com clima
seco haja sido rebaixada até a proximidade do seu nivel de base, hd corrasdo
manifestada pelo alargamento do seu canal”. A corrasdo lateral ou regressio
dos lados e margens fluviais pode levar ac alargamento das planicies de inun-

a¢dio e, entdo, aos aplainamentos e planicies rochosas, principalmente em
regides dridas e sémidridas (Gilbert, 1877 : 126). Este tipo de corrasio é efetua-
do principalmente pelo solapamento.nas margens concavas das guryas do rio.

A _cgvitacdo_ocorre somente sob condigSes de velocidade elevada da dgua,
quando as varia¢Bes de pressdo sobre as paredes do canal facilitam a fragmen-
tagdo das rochas. Ao descrever o mecanismo bdsico desse processo, Barnes

—
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(1956 : 493) assinalou que, ao haver uma redugdo no canal ﬂuvial‘, a velocida@e
deve aumentar, porque a dgua ndo é compressivel, e iss0 eleva o nivel da} energia
cinética. Como o peso especifico da 4igua, a densidade, a altEra da dgua e a
energia total do curso de dgua permanecem cor}stax:ltegx, a pressdo exercida pela
dgua deve diminuir. E se a pressdo diminui até atingir a pressao do vapor da
dgua, hd a formac¢do de bolhas. Quando o canal vo!ta a se alargar, entretanto,
aumenta a pressio 3 medida que diminui a velocidade e a componente da
energia cinética. As bolhas estouram e ondas de choque de forga surpreendente
podem atingir o leito e as margens, como golpes de martelo sE)bre as paredes
do canal. As tensbes muito fortes entfio geradas causam a erosio ¢ a fragmen-
tacdo das rochas. Se a parede do canal for muito lisa, hi dificuldade para o
encostamento das bolhas e da sua explosdo, junto a elas; o processo torna-se
mais ativo 4 medida que a superficie do leito e das margens se tornam rugosas.
Ao longo do rio, obviamente, a cavitagao ¢ mais ativa onde ocorrer, talvez por
razdes estruturais, variagbes na largura do canal e a presenga de setores com

alta velocidade. _ - .
1 € Hjulstrom (1935 :311) assinalou que a velocidade minima necessiria para

ocorrer a cavitagio, em um rio, é de aproximadamente 12 m/s. Esta referéncia
pode ser enganosa, porque se refere somente a 1ios rasos e_velozes. Barnes
(1956 :499) considerou que a profundidade também € fator importante para
condicionar a velocidade, podendo ser expressa pela equagdo ,,

V. = 4,6(33,1 + D) (em medidas inglesas)

na qual ¥, é a velocidade média necessdria para a cavitagfo ocorrer em qualquer
profundidade (D), sob condigBes de fluxo fluvial nomal. |

Considerando as varidveis da geometria hidrdulica, observa-se que a velo-
cidade estd relacionada com o© raio hidrdulico e com a declividade. A fim de
incluir a declividade do canal no cdmputo da velocidade média, Barnes (1956 :
500), adaptando equagbes anteriormente propostas por Erhenbe;g (1926) e
por Hedberg (1942), desenvolve o seguinte exemplo (sendo as medidas em uni-
dades inglesas):

V = 97 -r%52. 30,4’

tendo em vista que a velocidade média da corrente é V;
— largura média = 12 pés;
— profundidade média = 3 pés;
drea da se¢do transversal _ 36
perimetro umido 187
_ s = declividade = seno do angulo de inclinagdo = (0,153; +9°).

It

— # = raio hidraulico

Aplicando os valores na equagao acima, temos

7 = 97(36/18)>%2(0,153)%4
V = 65,6 pésfsegundo (ou 19,7 m/s)
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Aphcar_ido a equagdo para calcular a velocidade critica necessiria para que
ocorra a ca:wtagé’o, para a profundidade de 3 pés (0,9 m), a velocidade minima
requgnda é c_le _27,6 pés/s (8,3 m/s). Com a declividade de 9°, verifica-se que a
velocidade atingida (65,6 pés/s; 19,7 m/s) é muito superior a0 minimo exigido
havendo condi¢Bes e possibilidades para ocorrer a cavitagio. e

6.1.3.2 Formas topogrdficas erosivas

_ Embqra a _produg::'i'o cientifica relacionada com a Geomorfologia Fluvial
esteja em ritmo intenso de expansdo, deve-se notar gue permanece a escassez de
pesquisas s_obre os processos ¢ formas topogrdficas em leitos rochosos. Os
informes d’lsponfveis sdo esparsos e advindos de contribuictes desenvolvida-s hd
algumas décadas, tais como os de Brunhes (1902), Elston (1917-1918), Ale-
xander (1932) e Wentworth (1944), a propoésito de marmitas. Sobre esse ’tema
Amaral 9974) realizou significativo apanhado global a fim de alicercar as suas:
0b§ewagoes no deserto de Mogimedes (em Angola). A tentativa realizada por
Tnf:frt e Cailleux (1965), ao tratar dos tipos de leitos rochosos em rios das
regloe; quentes e umidas, permence como contribui¢do isolada.

N Segu?;ztaesﬁ?;l_ﬁ:;l:e expositiva, na presente oportunidade, iremos considerar
1. marmitas;
2. leitos em rapidos e corredeiras:
— leitos rochosos polidos;

— leito irregular com lajedos e blocos esparsos;
3. quedas de dgua.

P .Marm:'ras (potholes). O termo marmita engloba toda depressdo mais ou

enos mrc_ular, escavada pela abrasfo giratéria de seixos ou blocos, rotacionados
pela energia da dgua corrente. O tamanho apresentado é muito \;ariado sendo
descritas desde as pequenas cavidades até exemplos de 3,6 m de diime;ro or
18 m de profundidade, na catarata Taylor, em Minnes’ota' no leito do I:;ico
Curoca, observou-se exemplo de 2,ImX12m e 0,75 m ,de profundidade
(Amaral', 71-9'74). No interior das marmitas sio encontrados seixos, cathaus e
blogos, indicando serem os instrumentos abrasivos. As paredes intem;s sd@o lisas
p_ol_ldas e podem ser observados sulcos helicoidais. O alargamento das mannita;
wzml_‘las pode levar a coalescéncia entre elas, criando-se formas complexas
(?onsndera-se_ que a integra¢do enire marmitas, através de passagens estreitas f;
sinuosas, origina verdadeiros canhdes e constitui um dos modos mais eficientes
de apro_fundamento dos canais em leitos rochosos (Amaral, 1974 : 5)

_ Amd‘a sZo mal conhecidos os fatores responsiveis pela forma.g:ﬁo- de mar-
mitas. A hipétese do “‘moinho” foi enunciada em 1841, por G. F. de Charpen-
tier, para explicar a abertura das marmitas, ¢ posteriormente aplicada a qual-
quer forma de bacia escavada pelo movimento rotatério das dguas e dos ;lbra-
sivos por elas arrastados — areias, seixos e blocos — numa depressio inicial de
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um leito rochoso. Dessa maneira, definiram-se marmitas escavadas pelas dguas
fluviais, pelas dguas de fusdo de glaciares ou pelas dguas do mar. Archibald
Geikie, em 1865, ao descrever as paisagens da Escocia, escreveu que: “‘em muitos
lugares dos leitos fluviais observamos cavidades cilindricas, chamadas potholes,
no fundo de cada uma das quais jazem seixos e calhaus bem arredondados e
desgastados. Essas cavidades sdo devidas aos movimentos circulares dos frag-
mentos rochosos, que sido carregados em vortices, e girando rapidamente, através
da fricg@o, gradualmente trabalharam seu entalhe na rocha solida’™.

Considera-se que a turbuléncia gera turbilhes, dos quais uns serdao moveis,
com eixos verticais, deslocando-se com o fluxo; outros sdo estaciondrios, ligados
as irregularidades do leito rochoso, com eixo vertical perto das margens e hori-
zontal nas proximidades do fundo. A turbuléncia promove o aparecimento de
condi¢des para o escavamento de marmitas. Cada turbilhdo, de eixo vertical ou
horizontal, de componente helicoidal, pode imaginar-se constituido por turbi-
lhSes mais pequenos, do mesmo género ou diferentes; o0 movimento de conjunto
d4 os remoinhos (Amaral, 1974 :6). Para essa erosic turbilhonar E. Geinitz
forjou, em 1886, a palavra evorsdo (também no sentido de erosdo mecanica ou
corrosdo, associada a agdo das Aguas com abrasivos), retomada em 1951 por
Olof Angeby, que lhe atribuiu como condicdes favordveis a existéncia de remaoi-
nhos e quedas de dgua, de certos aspectos estruturais das rochas e sua loca-
lizagdo topogrifica, de abastecimento de abrasivos.

Todos os mecanismos mencionados consideram como premissa a exis-
téncia de abrasivos em depressio. Mas qual é a origem primeira das depressGes,
capazes de alojar os abrasivos? Barnes (1956 : 503) considera que a cavitagio
pode ser o mecanismo que inicia a forma¢do das marmitas, pois atuando de
modo efetivo e rapido provoca a origem de depressdes, nas quais se acu-
mulam detritos abrasivos a serem retomados e usados no desenvolvimento
dessas formas topogréaficas.

Ao classificar as marmitas, podemos distinguir os seguintes tipos, con-
forme a proposi¢io de H. S. Alexander (1932; vide também Amaral, 1974), que
relaciona as formas aos processos responsidveis pela sua génese: a) as de secglo
circular ou elitica, abertas pela agdo de abrasivos rotacionados por turbilhdes
estacionarios, isto €, que agem continuamente ou ocoIrrem intermitentemente
no mesmo ponto; b) as alongadas, com uma se¢io em U mais ou menos paralela
i dire¢iio da corrente fluvial, abertas sobretudo pelo impacto direto e mais ou
menos obliquo de fluxos velozes em corredeiras ¢ ripidos; c) as de se¢do geral-
mente circular, desenvolvidas sob a agdo de colunas de dgua em cachoeiras.
No pentltimo caso, as gouge holes da nomenclatura inglesa, o dngulo formado
pelos lados do U dependera do dngulo de impacto das dguas, sendo caracteris-
ticas de locais onde haja répidos, pois a grande forga com a qual as aguas e Os
abrasivos atuam torna a erosio muito efetiva. Em relag@o ao altimo tipo, as
plunge-pools holes, quando a coluna de agua for aproximadamente cilindrica
e o recuo da cachoeira for lento, a marmita acabard por ter uma se¢do bem
cilindrica. A Fig. 6.10 esquematiza alguns tipos de marmitas fluviais e a movi-
mentagdo interna dos fluxos.
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“—™ {luxo descendente

= — % fluxo oscendente

Figura 6.10 E_squema_ts dos fipos e dos fluxes dominantes em marmitas fluviais. Em A
circulagio turbilhonar, de pequena largura, com localizag@o continua nc:
mesmo ponto, originando a formagio de um buraco; em B, circulagio tur-
bllhor}m_ com <.fmas células distintas; em C, circulagdo turbilhonar, com posigio
assimetrica, cujo eixo se encontra mais proximo de uma das paredes

2. jLe,fitos em rapidos e corredeiras. A presenga de leitos rochosos for-
mand_o raptdos e corredeiras é fenémeno comum nos cursos de dgua, geralmente
assomaf;i_a com afloramentos rochosos que atravessam o leito. Nos ri,cxs tropicais
em regioes quentes e umidas, por exemplo, € fregiente a presencga de travessﬁes;
ou barras. Entretanto, de modo diverso do que se verifica em zonas temperadas
esses trechos necessariamente nio se refletem por desniveis importantes nc;
perfil longitudinal. O rioc Maroni, na Guiana, a 125 km da desembocadura encon-
tra-_se a apenas 20 m de altitude, malgrado a existéncia de dezenas de répidos
(Trlf;art e Cailleux, 1965 : 88). Em Suriname, no perfil longitudinal dos cursos
de agua, a cota de 100 m s6 ¢ atingida a distincia de 200 a 300 km da embo-
cadura (Bakker, 1957).

~ Os leitos em ripidos e corredeiras podem ser classificados em trés cate-
gorias:

a) lt_aitos rochosos ¢com marmitas: nos quais a freqiiéncia e a coalescéncia
das marmitas predominam na feitura dos aspectos morfologicos;

b) leitos rochosos polidos: ocorrem geralmente sobre rochas muito resis-
tfznte’s ou em regides com alteragdo muito intensa. Nesses casos, a carga detri-
tica ¢ formada predominantemente por material relativamente fino. sem grande
poder abrasivo. O material mais grosseiro é a areia, que pode fa,cilmente ser
posta em suspensdo. O atrito ndo é efetivo para esculpir marmitas, mas o é
suﬁr,:lente para polir € conservar as rochas lisas e suavizadas. A erosfic; limita-se
a criar microformas de desenho hidrodinamico, agindo com intensidade muito
lenta, mormente nos periodos de cheia. No caso do Salto de Itu no Estado de
Sfio Paulo, no contato entre as rochas cristalinas € a zona sedimen,tar, Os granitos
roseos possuem gras fina e maciga. A parte superior dos rédpidos € caracterizada
por pequenos canhdes, de 1 m de largura, localizados acompanhando linhas de

——
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fissuras. As suas paredes sdo esculpidas e polidas pela abras3o. Entre os canhes
ocorrem protuberdncias atormentadas, semelhantes a lapiés, mas com superficie
suave ¢ lisa, tomando a forma de laminas curvas e se recortando em arestas cur-
vilineas muito delicadas, mas sempre desgastadas. O mesmo tipo foi descrito
na parte superior da cachoeira de Paulo Afonso, no rio S8o Francisco (Tricart
e Cailleux, 1965 :96);

¢) leito irregular com lajedos e blocos esparsos: sdo caracterizados por um
leito muito irregular do curso de dgua, que se divide ou divaga na superficie de
lajedos rochosos juncados por grandes blocos, geralmente com diametros su-
periores a 1 metro. Tais blocos podem ser deslocados em fases de cheia, mas ndo
sdo transportados. Os blocos ndo sofrem abrasio, nem sdo polidos, mas so-
frem a¢do corrosiva dos processos quimicos, diaclasando-se ao longo de fissuras,
facilitadas pela alternancia de humidifica¢do e dessecagdo. Tais trechos apre-
sentam pequenos saltos entre as fissuras da rocha, gotejamentos, marmitas de
abrasio e entulhamento de blocos que se desprenderam da rocha matriz, por
diaclasamento e corrosdo, mas que ainda sfo dificeis de serem evacuados.
Exemplos desse tipo de leito s@o encontrados nas escarpas da Serra do Mar e
da Mantiqueira. Ao longo do rio Paraiba também sdo freqiientes os trechos
com lajedos entulhados por blocos (Tricart e Cailleux, 1965 :97).

3. Quedas de dgua. Sdo locais onde a agua do rio cai de maneira subver-
tical, descolando-se da rocha do leito. A ruptura de declive ingreme, comumente
vertical, e a grandeza do desnivel ¢ variada. Cararatas e cachoeiras sdo usados
como termos sinénimos, diferenciando-se de ripidos ¢ corredeiras.

A catarata Angel, na Venezuela, com amplitude altimétrica num tnico
lance de 986 m, ¢ a mais alta queda de &gua até agora registrada. A catarata
de Yosemita, na Califérnia, apresenta desnivel de 800 m, em trés se¢des. Muitas
outras quedas de dgua ultrapassam 300 m mas, como as duas anteriores, possuem
pequeno volume de dgua. A catarata de Vitdria, na Rodésia, possui 123 m; a
catarata de IguacQ, no Brasil, possui 70 m, e a catarata de Niagara, na fronteira
entre Estados Unidos e Canadd, possui 62 m. Esses cursos de dgua apresentam
grande volume de dgua e, em fung¢io do débito, geralmente sdo aclamadas como
as maiores quedas de dgua do mundo.

Utilizando critério genético, Ford (1968 : 1219) distingue trés categorias
de quedas de agua:

1. Quedas de dgua de origem erosiva, atriburdas simplesmente ao poten-
cial de erosdo diferencial das rochas locais. Tais quedas sdo criadas durante o
entalhamento do curso de dgua. Dois subtipos podem ser mencionados a seguir
apresentados:

— Quedas de dgua localizadas sobre camadas horizontais ou com suave
inclinacao: as de cornijas¢') sdo as mais comuns. Uma formagdo litologica

(1) Como esta categoria de quedas de Agua estd relacionada com a influéncia exer-
cida pela camada resistente, empregamos o termo “‘cornija’ para designa-las, como traducdo
da correspondente caprock da nomenclatura inglesa.
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mais resistente recobre camadas mais frigeis, localizadas na base. O solapa-
mento desse material menos resistente faz com que os blocos da camada supe-
rior, sem apoio, se diaclasem e sejam abatidos, num processo de erosio regres-
siva. Ha deslocamento em dire¢io de montante, mas mantém-se a verticalidade
do desnivel e da queda de dgua. O setor da Ferradura, na catarata de Niagara,
€ 0 exemplo mais famoso. Na catarata de Iguacii, devido a erosdo diferencial nas
camadas basdlticas, ¢ no rio Sdo Francisco, devido ao intenso diaclasamento e
abatimento dos blocos, o processo também foi verificado. O estudo que Barcha
e Arid (1975) apresentam para as cachoeiras de Marimbondo, Agua Vermelha,
Mutuca e da Onga, localizadas no rio Grande, na divisa entre os Estados de
Sao Paulo e Minas Gerais, é a Gnica contribuicdo minuciosa existente na lite-
ratura geomorfoldgica brasileira a proposito de quedas de dgua. Dessas, a maior
¢ do Marimbondo, com 30 m de desnivel, seguida pela de Agua Vermelha (9 m)
€ da Onc¢a (8 m). As cachoeiras em degraus desenvolvem-se onde ha camadas de
erodibilidade mais uniforme, e o ataque erosivo do solapamento atua ao tongo
dos planos individuais de acamamento litolégico.

~ Quedas de dgua sobre barras rochosas verticais: o afloramento de di-
ques, de camadas inclinadas verticalmente e de outras condi¢des podem jus-
tapor rochas de erodibilidade muito diferente ao longo de contatos vertical-
mente -orientados, criando locais favordveis ao surgimento de quedas de 4gua.
As Great Falls, no rio Yellowstone, sio exemplos onde as cinzas e as lavas de-
compostds foram removidas, deixando a borda da cachoeira mantida por cama-
das de lava ndo decompostas. Por sua natureza e posi¢do, as barreiras verticais
nio retrocedem em diregio de montante, como o que se verifica nas cachoeiras
em camadas horizontais, mas sic reduzidas localmente em sentido vertical.

2. Quedas de dgua de origem erosiva, onde a discordéncia é primariamente
atribuida a diversas outras causas, e nio a diferenga na erodibilidade, embora
posteriormente esta possa vir a ter atuaclo significante no desenvolvimento da
ruptura. Exemplos sido: quedas de 4gua sobre recentes escarpas de falha; ca-
choeiras existentes em rios tributirios desembocando em vales profundamente
entalhados pela erosdo glaciiria, e quedas sobre faiésias marinhas em regressio
muito ripida. Por vezes, a rdpida localiza¢gdo de derrame de lavas ao longo de
um vale pode originar quedas de 4gua, inclusa nesta categoria.

3. Quedas de agua construidas ou autoconseqientes sdo criadas pela
deposi¢do de calcita (precipitada da solugdo em &gua subterrinea), como feixe
continuo na borda de uma depressio, em caverna ou fonte carsica. Considerando
que haja manuten¢io no suprimento da solugdo pela dgua subterrinea saturada,
0 crescimento do feixe em altura ¢ autoperpetuador e cria queda de dgua na

face jusante. Tais quedas de agua sio comumente pequenas e ocorrem em
sucessdo de cascatas.

A velocidade de regressdo das quedas de dgua ¢ assunto que merece estu-
dos e analises minuciosas. As caprocks tendem a erodir em velocidade maior que
os demais tipos. A catarata de Niagara foi cuidadosamente estudada. Gilbert
(1907), analisando o resultado de levantamento das linhas de queda entre 1842

Formas de relevo originadas em ambientes fluviais 2473

e 1905, observou que durante a primeira metade _desse _pen’odo’ as cachoeiras
principais (Ferradura e Canadense) regrgdiram em intensidade média de 1,2 rdn/
ano. Depois de 1875, a intensidade foi aumenfada para 1,98 m/ano. Esta di-
ferenca foi atribuida as variagBes locais do diaclasamento dos afloramentos
rochosos ou a erros no levantamento. DatagOes recentes pe}o carbqno 14 mos-
tram que a moderna catarata do Niagara originou-se ha aproximadamente
12.000 * 500 anos, com taxa média de regressdo da ordem de 0,92 m/ano.

Nas regides tropicais quentes e umidas, 0s cursos de dgua possuem peque-
no poder abrasivo e as quedas de dgua nao sdo Efetadas pela erosao regressiva.
O polimento exercido pelas dguas atua como agao clzonservad‘ora, e ndo erosiva.
Embora haja mengdes de que as rupturas de (:lechve nos rios tropicais slfi]aén
muito antigas (Tricart e Cailleux, 1965), ndo ha docu_mentagao mais detalhada
sobre sua manutengio. O trabalho de Barcha e }?l’ld (1975),~p0r excmpllo,
menciona que hi regressdo na linha da queda de agua, mas nio fornece ele-
mentos para anilise da sua velocidade.

6.1.4 Sedimentacgio e formas de relevo nas planicies de inundacio

A planicie de inundagdo € a faixa do valfa fluvial composta por sed‘imenté)s
aluviais, bordejando o curso de dgua, e,periodicamente mul}diida gelas agl}asl e
transbordamento provenientes do rioj§ Embora esta deﬁm.ga‘lo’ seja razodvel, a
planicie de inunda¢do pode ser definida e delimit’ada por critérios dlv?rsos, con-
forme a perspectiva e os objetivos dos pesqulsad_ores. Para o geplogo, ¢ a
drea do vale fluvial recoberta com materiais deposltad(_)s pelas cheias; p_arado
hidrélogo, é a area do vale fluvial que € periodicamente lflundada por chelms de
determinadas magnitudes e freqi€ncias (nivel das cheias com intervalo de
recorréncia de 10 anos, por exemplo); para o legislador, p‘ode ser dehnu’t.'fndade
definida pelo estatuto do uso da terra; para o ge’omorfologo, a plz(ninlcui e
inundagdo apresenta configuracgdo topogrifica e:spemﬁca,. com formasd ere elvg
e depositos sedimentares relacionados com as dguas fluviais, na fase do c_ar_lad
‘na fasé dé transbordamento. Nos trechos de canais anastomosados, a planicie de
inundagdo ndo é muito caracteristica nem continua, porque existem muitas ithas
e bancos detriticos que dividem o fluxo; por outro lado, os elementos topo-

i do em modificagdo rapida ¢ continua. _
graﬁccg Zsstt;(;io de margeng plenzfs assinala a descont_inu_idade ffn‘tre o sistema
canal fluvial e o sistema planicie de inundagfo. Até atingir o estagio de margens
plenas, o escoamento das dguas processa-s¢ no interior do canal e origina d{—
versas formas topograficas. Ultrapassado o estdgio de margens plenas‘, consi-
derado como sendo igual ao débito de 1,58 anos de intervalg‘ de_ recorréncia, as
Aguas espraiam-se e hd relacionamento diferente entre as varidveis da geomefn_a
hidrdulica. Embora englobando o canal fluvial, como um subsistema, a planicie
de inundacgfo nic deve ser confundida nem ser caracterizada pelos processos e
formas de relevo desenvolvidas no canal fluvial.
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apresentam topografia altamente diversificada e podem ser consideradas como
as mais importantes. O canal meandrico, em-geral; sitiia-s¢ em faixa aluvial Gue
altimetricamente se encontra a decimetros ou metros acima das baixadas mar-
ginais adjacentes, conhecidas como bacias de inunda¢do. A migra¢do das curvas
meandricas faz com que muitos aspectos topogrificos relacionados com a erosio
¢ sedimentagio nos canais integrem a configuragido topogrifica da planicie de
inundag¢do, como os cordBes marginais convexos e os meandros abandonados.
Todavia, hd formas de relevo desenvolvidas por processos de sedimentagdo que
ocorrem fora do canal, na superficie da planicie de inundagio, constituindo
também elementos caracteristicos de sua composi¢do: os diques marginais, os
sulcos e os depésitos de recobrimento e as bacias de inundagdo. A Fig. 6.11
ilustra a distribui¢do dos diversos elementos topogrificos.

’ icies de inundagdo desenvolvidas em trechos de canais meandricos
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Figura 6.11 Bloco diagrama ilustrando a distribuigdo dos diversos elementos topogrificos

& estruturas deposicionais, em planicies de inundagio (conforme Medeiros,
Schaller ¢ Friedman, 1971)

“L" - I3 — . o~ - B -
** Qs diques marginais sdo saliéncias alongadas compostas por sedimentos,

bordejando os canais fluviais. A elevagdo mdéxima do dique estd nas proximi-
dades do canal, em cuja dire¢cio forma margens altas e fngremes. Em direg¢do
externa, para as bacias de inundagdo, a declividade é suave. A largura do dique
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oscila em grandezas que variam entre a metac.le e a de quatro vezes maior que a
largura do canal, e em altura a amplitude varia entre poucos de_c1metﬁos alrgr}?atl)s
de 8 m, dependendo do tamanho do rio € do calibre do matex}al (A e:ll, 70,
p. 137). Os diques sio melhor desenvolvidos_ nas margens coéncavas d'os‘ rios,
enquanto no lado convexo, nos corddes marginais, nao chege_lm a se 1st-mg.uu:
do crescimento dos referidos cordfes. A construgio .de diques marginais €
processo responsivel pela superelevagdo da t:al_xa alqwal, por o%debescoa o
curso de agua, acima do nivel geral da planicie ‘de mund:.n;ao. m 01;;1 seJaS
aspecto comum nas planicies de inundagdo e nas areas c-le}taucas, nem to osn;)
rios possuem diques bem desenvolvidos. No rio Mississipi, onde sdo ;:orPu é;
chegam a alcangar larguras de 1,5 km e altura de 5_ a 611.1 em I¢ gga(i as
bacias de inundag@o. A Fig. 6.12 ilustra os aspectos gerais do dique marginal e
curva meandrica do rio Mississipi.

e Vi S NGORDOES - MARGINAIS

|
|
-

Km 32
P

i ici i a ho com meandro abandonado,
Fi 6.12 Topografia da planicie de 1nunda_(;,a_o, em trecho .
b empe)gmplo colhido no rio Mississipi (conforme Fisk, 1947; Allen, 1965)

A deposi¢do nos diques ocorre quando o fluxo ultrapassa asﬂma_rglf:n;ncén:()3
canal. Na vazante, o escoamento esta restrito a parcelas dt? can;l' uvia ,to de
ha deposi¢dc da parte da carga detritic-a com o progressivo al ?ilxa;nzgs a
nivel das dguas. Ao contrdrio, com as cheias, ha eleva(;:‘ao do nive as ag ba?xa;
muitas vezes transbordando por sobre as margens, }nuqdam asb ar:;as as
marginais. A corrente fluvial, ao transpor as margens, é frelac_la s-a an s(gr;a nl:uito
de sua carga permitindo a edifica¢do do dlque, mmglnal. Tais iques s  muteo
nitidos nos casos em que as areias finas ¢ médias, em suspensao, 30 br )
mente abandonadas ao transpor a margem devido a rapida diminui¢ao
velocidade na corrente que transborda.
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Nos casos em que as dguas dos canais sdoc menos rapidas, sé as argilas e os
colGides saem do leito menor e a areia Permanece nas camadas inferiores da
agua, sob a cota de transbordamento. A deposi¢do € progressiva e o dique
marginal, menos nitido, forma um plano inclinado para o exterior. Qs detritos
mais grosseiros, no esquema geral, sio depositados na proximidade do canal
enquanto os mais finos sio carregados para locais mais distanies. A taxa de
deposicio diminui com a distdncia de afastamento do canal, promovendo a
inclina¢do suave em dire¢do da bacia de inundag¢do. A altura méaxima do dique

indica o nivel mais alto alcangado pelas dguas durante as enchentes. Quando os
diques nao estdo recobertos pelas dguas fluviais sdo influenciados pelos pro-
cessos atmosféricos, principalmente pela acdo das chuvas. Como a inundag¢io s6
0s recobre por alguns dias ou semanas no decorrer do ano, os diques marginais
suportam vegetagdo exuberante. No Brasil Meridional e no Brasil Central, as

Mmatas galerias penetram pelas dreas de campos ¢ de cerrados acompanhando os

cursos de agua e instalando-se sobre os depdsitos dos diques marginais.

No decorrer das cheias, grande quantidade de dgua e de sedimentos é
dirigida para as bacias de inundagdo. Grande parte do transbordamento ocorre
nas margens concavas, € o excesso de dgua segue por caneluras e sulcos esca-
vados nos diques marginais. Os sulcos transversais possuem padrio e sistemas de
drenagem préprios. Desde que seja iniciado o sulco, as dguas das cheias apro-
fundam o novo canal e desenvolvem um sistemna de canais distributivos sobre a
superficie da face externa do dique e sobre a da bacia de inundag¢ido. Algurnas
vezes, esse sistema pode apresentar grandeza de diversas cenfenas de metros,
mas em geral corresponde a alguns metros até poucas dezenas. Os sedimentos
erodidos no dique e os transportados pelas cheias depositam-se em forma de
leque, com espessura reduzida, de alguns decimetros a poucos metros, esten-
dendo-se como depdsitos de recobrimento desde o dique em dire¢do a bacia de
inundagdo, através de padrdo composto por canaletas anastomosadas ou radiais.
A estrutura sedimentar desses depésitos é pouco conhecida, mas em geral os
seus sedimentos sdo mais grosseiros que os observados nos diques marginais
adjacentes. Essa padronagem e tipos de depédsitos superficiais foram descritos
no Mississipt (Fisk, 1947}, na Anatblia (Russell, 1954), no rio Bramaputra
(Coleman, 1969) e em numerosas outras dreas. Ocasionalmente, os entalhes nos
diques marginais propiciam brechas pelas quais os rios comecam a escoar a
maior parte do débito, causando mudanga no curso do canal fluvial.

_ As bacias de inundagio sio as partes mais baixas da planicie. So areas
pobremente drenadas, planas, sem movimentacdo topogrdfica, localizadas rias
adjacéncias das faixas aluviais dos canais meandricos ativos ou abandonados. As

uam como dreas de decantaciio, nas quais os sedimentos
finos em suspensioc carregados nas fases de transbordamento se depositam,
depois que os detritos mais grosseiros hajam se depositado nos diques e nos
depdsitos de recobrimento. Os depésitos das bacias de decantagdo representam
acumulacio continua e de longa duragdo dos sedimentos finos da carga suspensa.
A taxa de sedimentag¢do geralmente é muito lenta, e camadas siltico-argilosas
de 1 ou 2 cm de espessura sdo depositadas durante um periodo de cheia.
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nicies de inundagdo: a deposi¢io no canal, meihor representada pelos cordaes
marzginais convexos e pelos bancos detriticos centrais, e a deposi¢do na planicie,
melhor especificada pelos diques marginais € bacias de inundacio. As duas cate-
gorias identificam os mecanismos de expansio “lateral” e de expansio “‘vertical™,
desde hd muito reconhecidos por muitos autores (tais como Fenneman, 1960,
Wolman e Leopold, 1957, entre outros). Obviamente, nem todos os elementos
morfolégicos encontram-se plenamente desenvolvidos em todas as planicies
aluviais, mas os relacionados com a “expansido lateral” sfo os mais comuns. No
estudo desse tipo de planicie fluvial, um problema subsididrio consiste em
verificar se ocorre elevagdo altimétrica significante ou se hd o predomfnio da
degradagdo.

Considerando que a aiterndncia entre inunda¢io e emersdo € o aspecto
basico a comandar a agdo erosiva ¢ deposicional nas planicies fluviais, Alien
(1970, pp. 138-140) esquematizou seqiiéncia em quatro fases para descrever o
processo’ global:

a) transbordamento das dguas do canal para as bacias de inundagdo: as
dguas em eleva¢do ganham a planicie, em primeiro lugar através dos sulcos que
cortam os diques e, em fase mais avangada, pelo transbordamento sobre a
crista dos diques marginais. Em ambos os casos, o fluxo que escoa pelo dique é
ripido e destrutivo porque a declividade da face externa do dique € muito
maior que a do canal fluvial. A erosio & intensa, os canais alargam-se e se
aprofundam, e a destruigdo quase geral da cobertura vegetal sdo conseqiiéncias
normais nesta primeira fase;

b) enchimento das bacias de fnundacdo: o enchimento das bacias e a
interconexdo entre elas, pela submersio de qualquer soleira separativa, até que
as dguas obtenham passagem livre ao longo da planicie, assinala a segunda fase.
Essa fase é a mais importante sob o ponto de vista deposicional. A menos que
uma segunda onda de cheia atravesse o canal, a erosdo toma-se restrita s poucas
areas proximas do canal principal. A poténcia do fluxo diminui 4 medida que
aumenta a distdncia em relagio 2o canal, e a taxa de deposicdo também
diminui na mesma dire¢do. Nas proximidades do canal, a deposi¢io ocorre
em maior volume e vai diminuindo para as bacias de inundagio. Deve-se
pressupor, também, que no mesmo sentido ocorra diminui¢io no tamanho
médio do sedimento depositado. Tratando-se de fluxo de transbordamento,
éspera-s¢ que os sedimentos areias finas, siltes e argilas sejam os fnicos a
serem carregados em suspensdo. Os depésitos das planicies de inundagio mos-
tram a validade desse esquema. Por outro lado, se houver corrente de fluxo
continuo ao longo das baixas bacias de inundagio, os sedimentos em suspensio
poderdo ser transportados ac longo de sua extensdo e ndo serem depositados;

c) esvaziamento das bacias de inundacdo: o decréscimo das ondas de cheia
marca a terceira fase. A medida que abaixa o nivel da cheia, diminui a velocidade
do fluxo na planicie até que as soleiras novamente emergem e represem as
bacias. Criam-se, de novo, as condi¢Bes para a decantacdo dos sedimentos mais
finos. A ag¢do dos ventos sobre a superficie das dguas represadas origina ondas e

v
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(r:rlllee?;so,d:;m;:m??tzacgjpformg_ ©s casos, fiepeHQendo das caracteristicas das
omtes. Lenmro s Wo]masllljoeliil]l](i?d(elgg4d18tr1;);'l7%50 granuiométrica dos sedi-
to old, . uge
d_eposuos sedimentares da planicie estio re’laI::ionadoz cgo:sn;sq;ri)(?eossi) 8(?% o
cimento le_]teral. O restante é providenciado pela deposi¢io sobre a i icie o
pela contribuigdo provinda diretamente das vertentes circunvizinhas paniee €
da 1affz,c_orr(l_lpre_ens::lo djas relagdes entre os diversps componentes topograficos
planicie de inundagdo fornece bases para elucidar e esclarecer o problema
A :_:lescngao da topografia mostra que os diques marginais ocupam as posi¢d :
mais ?lta_s enquanto as bacias s&o as partes mais deprimidas. Por Dutroplasd(;oes
frequeflc.'.la das cheias assinala a existéncia de relacionamer.lto estdvel ento, 2
;upf:rfémil da planicie e o’m'vel do leito do rio. Considerada na perspectiw&lfeci;la
s;g;i,est retnagem,’a‘ plan icie de muflda(;ﬁo pode representar drea de estocagem
A ar temporaria, pois os detritos tendem a se movimentar na bacia de
renagem, através dos vales, até a embocadura final. A estocagem sediment
varia em quantidade no decorrer do tempo, dependendo do tamanh dar
detntcf, dla lo,c:_;tlizag:é‘(') na bacia de drenagem e da posi¢cdo em determinado ?faleos
ibert Sp anicie de inundacdo p_ode’ ser ar’laljsada como sistema morfolégico
0. ¢ estiver em estado estaciondrio, hd manutengdo do equilibrio entre o
volume do material fornecido e o do material detritico retirado da planicie
n]f’Jﬂ:jaslte Easg, havera"1 deposi¢do em determinados setores e erosio em oﬁltros é
hzag(rjz;gspaoE os l;:ainals, mas a extensﬁp e a posicdo altimétrica permanecem estai)i-
e e;’eni(s:; eaizgaci‘) deve Zer conmdtlerado na escala temporal de diversos anos,
PO Sventos dé) intel;c;s e[;gsggl propiciar elevado fornecimento da carga detri-
- 6eSN::sO mft_uag:oes em que houver predominio da agradacio, devido a modifi-
c s latores extemos, favorecendo a presencga de elevada carga detritica
Slc))serya-fedque a carga detritica do leito pode aumentar, promovendo elevag,ﬁc;
marnzr:j t0 11;3{t0. for outro lado, quando nos transbordamentos, os diques
glnais tambem sdo passiveis de receber deposi¢do mais intensa. Em conjunto
: (t;alxa aluvial por onde corre o canal tende a se elevar, Nas bacias- de inun'glagﬁo’
o ijlists:;ir:l IgaitO{ _da camada l_1qu1da pode ocfasionar deposicio de maior volume’
e ma e 1:1tlco. No conjunto geral, hi elevagdo gradual da altimetria da
E;nllc;eo,ﬁ mIils ha manuteng¢do relativa entre as posi¢Oes dos diversos elementos.
. » Lyons observara que as sondagens na bacia do rio Nilo mostram
0 _llelto do rio e a planicie estdo se elevando em intensidade de 0.9 a 1.2 m%lllli
Sllndi:nr::lst. T?jqawa,‘err_l muitos oufros ri033 a intensidade € maior e,m virt,ucle dos
Os disponivels serem mais grosseiros e em maior quantidade. Wolman e
:_;1(?;0:](; (;illijizétfi.a ISHSt) meni:i_onagl que *‘as evidéncias demonstram -que a dife-
re o leito do rio e {Ci (Ci i
exemplos, permanece constante por longos pirsfl(;gzrsfg:eteif:pgl’?n 1616, exm mmudtos
ent Esias conmde;ag:ogs sahen;a_m que as .rmfdang:as verificadas em cada ele-
© s30 proporcionais, denunciando a existéncia de crescimento alométrico
Por esse motivo, a configuragio topogréifica da planicie continua a apresenta.
as mesmas caracteristicas, embora seja mutdvel a localizagdo dos elementosr;
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morfologicos. Como a faixa aluvial estd em posi¢ao altimétrica relativamente
mais elevada, a movimentagdo migratoria do canal vai promovendo a ascengdo
paulatina do nivel topografico geral. Ou, através de remanejamento no estado
estaciondrio, vai pelo menos mantendo a posi¢do topogrifica geral.

Outra consideragdo refere-se ao comportamento dos tipos de canais. Nos
rios anastomosados, os cursos de dgua sdo muito largos e ha predominio da
carga detritica grosseira. E notora a rapidez com que os canais se interlagam e
alteram suas posigdes, conservando baixa a movimenta¢do topogrifica e mini-
mizando a deposi¢do por transbordamento. Muitos rios anastomosados estdo em
rApido processo de agradagdo, originado por nitido acréscimo lateral. O deslo-
camento continuo e rapido dos rios faz com que a planicie seja ampla, mas
nem sempre caracterizada por inundagdo continua. A parcela inundada pode ser
restrita, e no caso dos rios anastomosados a divagacdo do canal é o principal
responsavel pela expansao da planicie.

Os canais meéandricos, por seu tumo, estio relacionados com o predomi-
nio da carga detritica em suspensdo. Nas regiGes quentes e umidas, a carga
detritica formecida pelo 1egolito apresenia escassez de materiais grosseiros, em
calibres superiores a4 granulometria das areias. Como o material € facilmente
carregado em suspensdo, na fase de transbordamento muito material é encami-
nhado para as bacias, normalmente atapetadas por vegetagdo de gramineas ou
de matas. Devido o aumento da rugosidade, a filtragem é mais intensa € possi-
bilita deposigdo dos sedimentos. O material depositado nos diques marginais é
composto por areias, semn acamagfo nitida. Quando h4 altera¢do na cobertura
vegetal da bacia de drenagem, pela ag¢do antrépica, promovendo maior erosio
dos solos e aumento da carga detritica nos cursos de dgua, observa-se elevacio
do nivel do leito e deposigio mais intensa nos diversos setores da planicie de
inunda¢do. Em virtude do regime perene e da carga detritica predominantemente
fina, os meandramentos sdo muito frequentes nas condigdes climaticas quentes
e Gmidas. Nessas dreas, nota-se generalizada presencga de planicies de inundacao,

possibilitando inferir que os cursos de 4gua atuam como processos de agrada¢do
e nio como agentes de entalhamento e aprofundamento dos vales fluviais.

Diversos problemas de interesse sobre as planicies de inundagdo perma-
necemn como temas a propiciar pesquisas, pois s6 ha algumas restritas infor-
macdes a propbsito. Alguns deles serdo aqui mencionados:

a) os estudos sobre as planicies de inundagio foram desenvolvidos princi-
palmente nas regides de clima temperado e frio. Raras sdo as observa¢Ges dis- -
poniveis sobre as existentes nas regides quentes e Gmidas. As descrigbes ofe-
recidas por Sioli (1957) ¢ Wilhelmy (1958) tendem a mostrar que as planicies de
inundagdo das regides tropicais possuem caracteristicas muito diferentes. Grandes
lagos perenes sio comuns sob diferentes circunstiancias ¢ hd densas coberturas
de florestas;

b) ao estudar os exemplos de.rios na Carolina do Norte e do Sul, Wolman
e Leopold (1957) observaram que, embora haja considerdvel dispersdo entre os
dados, pode-se levantar a men¢do de que a espessula dos depdsitos aumenta em
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direcfo de jusapte. Sugeriram inclusive que a espessura é proporcional a poténcia
0,45 do comprimento do vale, medido desde as cabeceiras. Dessa maneira, temos
que a

espessura média dos depdsitos =~ comprimento®-45.

o Out’ra_ relagﬁo_ foi observada com a profundidade do fluxo, considerando o
débito médio em dlferentes canais. Os dados sobre a profundidade do fluxo e a
espessura dos depésitos nas planicies de inunda¢do mostraram que s80 propor-

ctonals ao comprimento do vale. A relagio entre o fluxo e o comprimento pode
Ser expressa como:

profundidade média do fluxo =~ comprimento®-53,

) Como a profundidade média aumenta em diregcdo de jusante, a espessura
média das planicies de inundagdo se desenvolve no mesmo sentido. O aumento
prggressivo da espessura e da profundidade média do fluxo sugere que O preen-
chimento das planicies de inundacio pode estar relacionado com o desen-
volvimento dos cursos de dgua atuais.

¢) quando das fases de cheia, todo fo possui capacidade para modificar e
enlalhar o leito do canal. As observacBes coletadas por Wolman e Leopold
(1957, p. 104) indicam que a profundidade maxima de entalhamento. em canal
sob condi.gées de equilibrio, é da ordem de 1,75 a 2,0 vezes a profun’didade do
fluxo, cuja magnitude possui intervalo de recorréncia de aproximadamente S a
8 anos. Em débitos excepcionais, a profundidade de entalhe também podera ser
malor, conservando a mesma proporcionalidade. Nessas circunstincias, se a
espessura dos depdsitos na planicie de inundagdo for reduzida, & provavel gue
o _embasamento rochoso seja ocasionalmente atingido pelas dguas, sofrendo
agdo eirosiva. Se a espessura for grande, o embasamento nio serd atingido, mas
pod‘era haver remanejamento de antigos depositos aluviais. Dessa maneira, po-
dera ocorrer movimentagfio e erosdo de depdsitos aluviais e do embasamento
em profundidade, mesmo sob as condi¢des estabilizadas e em regime de agra:
dagici das planicies. Para que haja o abandono da planicie de inundacio
atraves de entalhamento mais profundo, had necessidade que a modificacdo ex:
ternamente produzida tenha magnitude elevada, que ultrapasse as possibilidades
de absor¢ao e os limiares caracteristicos da planicie de inundacgdo;

d) os depositos das planicies de inundagdo recobrem o embasamento ro-
choso. A espessura ¢ varidvel e se encontra em relagdo com as caracterfisticas
dos atuais cursos de dgua. As espessuras maiores surgem como discrepancias e
indicios de fase agradacional intensa ou prolongada. Os estudos sobre esse sistema
morfolégico detalham o comportamento fluvial, os processos de sedimentagioe
as caratfterl’sticas dos elementos morfologicos. Mas todas as informagGes refe-
rem-se as planicies de inundag¢do em fases desenvolvidas e plenamente definidas.
A indaga¢do que perrhanece ainda é: quais os processos responsdveis pelo esta-
belecimento inicial da planicie de inundacdo? A omissio generalizada que se
observa na literatura pode indicar que a resposta é ébvia ou que o problema ¢
irrelevante. Mas nenhuma dessas duas alternativas é satisfatéda, e o assunto
esta a merecer consideragGes precisas e ponderadas.
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e) recentemente, Perez Filho e Christofoletti (1977) verificaram que hid
aumento gradativo da largura da planicie em relagado com o aumento da ordem
hierarquica da bacia (conforme a ordenagio de Strahler). Isso demonstra que a
largura da planicie aumenta progressivamente conforme o crescimento do débito
e da drea da bacia, e deixa entrever relacionamento entre a grandeza da planicie
de inundacio e o comportamento hidrologico do curso de dgua, considerando a
magnitude e a freqiiéncia dos fluxos.. Nessa perspectiva, os autores aludiram que
a planicie surge como resposta alometricamente ajustada & magnitude e fre-
qiiéncia das cheias, que se torna a principal responsavel pelo controle da largura ¢
das caracteristicas geométricas. Seriam as caracteristicas do fluxo, na realidade,
o fator controlante mais importante para explicar a expansdo e¢ o desenvolvi-
mento dessas planicies fluviais? Este € mais um problema que se encontra posto
para discussio.

6.2 TERRACOS FLUVIAIS

O terraco fluvial insere-se entre os elementos morfoldgicos do vale, consti-
tuindo-se em plano horizontal ou aproximadamente horizontal, de comprimento
e larguras variadas. No lado interno, em direg¢do ao canal do rio, limita-se por
uma escarpa, dominando as partes mais baixas ou a planicie de inundaggo; do
lado externo, é limitado por topografia mais elevada, sendo dominado por
escarpas de terragos mais altos ou pela vertente do vale. Quando os terragos sdo
delimitados por outros terragos, no perfil transversal do vale forma-se sucessdo
de superficies escalonadas, desde a planicie de inundagdo até a vertente do vale.

Q terraco pode ser definido como sendo antigas planicies de inunda¢do
que_foram abandonadas (Leopold, Wolman ¢ Miller 1964 ": 459). Dessa mangéira,
sdo compostos por material detritico aluvial, cujas estruturas sedimentares refle-
tem os mecanismos e 0s processos deposicionais do leito fluvial, dos corddes
marginais convexos, dos diques marginais, das bacias de inundagio e de outros
elementos das planicies de inundagdo. Por esse motivo, também sido designados
como terragos aluviais. Situados a determinada altura acima do curso de agua
atual, os terragos encontram-se a escapo das inundagGes e os transbordamentos
ndo conseguem recobri-los. Torna-se dbvio, pois, que o critério de delimita¢do
entre a planicie de inundagfio ¢ o terrago deve repousar na magnitude e fre-
qiéncia das cheias. Leopold e colaboradores (1964 : 468) propdem o intervalo
de recorréncia de dois anos. Achamos, porém, esse intervalo muito curto e
sugerimos o intervalo de recorréncia de 10 anos, como o minimo.

Nos vales, muitas vezes, pode-se observar patamares esculpidos pela morfo-
génese fluvial sobre as rochas componentes das encostas dos vales, nos quais ha
auséncia ou a presenga de capeamento muito delgado de detritos aluviais. Na
literatura geomorfologica costuma-se designa-los como terragos rochosos (strath
terraces), mas é util ndo confundi-los com os denominados terragos estruturais,
que sdo patamares ao longo das vertentes mantidos pela existéncia de camadas
de rochas resistentes, mas cuja génese ndo esta relacionada com a agdo fluvial.
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Com sentido restritivo, optamos pelo use do fermo “terrago”™ somente para as
formas de relevo relacionadas com a presen¢a de antigas planicies de inundagao.
Na distribuicdo espacial ao longo dos vales, os terragos podem ser acom-
panhados por extensdes continuas consideraveis ou surgirem como descontinuos,
em trechos separados por setores nos quais estio ausentes. Quando os terragos se
dispSem de modo semelhante ao longo das vertentes opostas do vale, podem ser
considerados como “parelhados”. Em caso contririo, sio considerados como
isolados. O primeiro tipo reflete uma longa aplainagdo lateral seguida de rdpido
entalhe no sentido vertical, enquanto o segundo reflete deslocamento do entalhe
em dire¢do a uma das bordas, como no caso das divagagdes meandricas {Fig. 6.13).
Este critério de posicionamento entre as vertentes opostas foi utilizado por
Cotton (1940, in Thornbury, 1960 : 167) para distinguir os terracos ciclicos e os
nio-ciclicos. Os primeiros sdo elaborados quando o aprofundamento do vale é
interrompido, passando a dominar a erosdo lateral. Implicam epeirogénese posi-
tiva intermitente ou oscilagBes eustaticas. Os terragos nio-ciclicos so formados
em altitudes diferentes em cada margem do vale pela erosdo lateral do rio

T

I
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Figura 6.13 O abandono de sucessivas planicies de inundacio pode levar ao estabeleci-
mento de terragos parclhados, de distribuicio simétrica em ambas as vertentes
{A4), ou de terragos isolados, de distribuicdo nao-simétrica (B)
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meandrico, durante seu aprofundamento acompanhado por deslocamento con-
tinuo.

Para a formagio de terragos, ha a necessidade de duas fases distintas:

a) fase deposicional, na feitura da planicie de inundagao, quando o forne-
cimento detritico se acumula nessas areas;
b) fase de entalhamento, quando o canal fluvial escava'e aprofunda o leito.

As seqiiéncias evolutivas podem ser variadas, possibilitando arranjos di-
versos entre os terragos. As principais categorias de arranjos sdo as apresentadas
a seguir.

— Terragos embutidos: sdo terragos dispostos de tal maneira que o topo
da superficie do mais baixo se encontra a uma altitude mais elevada que a da base
do entulhamento detritico que forma o terrago mais alto. Dessa maneira, toda
a escarpa do terrago mais elevado, o talude separando os dois terragos, € cons-
tituida por material aluvial pertencente ao conjunto detritico mais antigo (Figs.
6.14, b e 6.15).

Tricart (1977 :204) considera que o embutimento pode ser mais ou
menos acentuado. Quando o material detritico aluvial do terrago mais alto e
mais antigo recobre toda a superficie rochosa do fundo do vale, e as aluvides do
terrago mais recente se alojam em seu bojo, se estd diante do caso de embuti-
mento integral. Isso significa que a fase antiga de escavagio foi mais acentuada,
com concomitante intensidade na deposigio da camada aluvial. A fase mais
recente apresenta menor eficaciedade morfogenética, ¢ a cota mais baixa atingida
pelo talvegue se encontra no interior da antiga deposigdo aluvial. Ao contrario,
o embutimento parcial é caracterizado pelo fato de que, quando das fases de
escavagdo sucessivas, o talvegue entalha mais ou menos profundamente a rocha
local sita sob a acumulagio precedente. Dessa maneira, a camada aluvial recente
recobre uma parte da deposi¢do aluvial antiga e parte do embasamento rochoso
do vale (Fig. 6.15). Esse entalhamento pode ser o resultado de movimentos
tectonicos, de abaixamento do nivel de base ou de modificagBes no potencial
hidriulico do rio. Os terragos de embutimento parcial também sio denominados
terracos encaixados (Fig. 6.14, d).

— Terragos escalonados: sio aqueles cujos rebordos sio formados em
parte pela camada de aluvides antigas e em parte pelo afloramento da rocha local
(Fig. 6.15). Esta disposi¢gdo indica predominancia acentuada da tendéncia ao
entalhamento, no transcurso da evolugdo, que sé € interrompida episodicamente
pelas fases de deposigdo. Jean Tricart observa que uma tectonica positiva é
indispensavel para que se manifeste essa disposi¢do de terragos escalonados.

Outra alternativa consiste no fato que, quando ocorrer maior sobrecarga
detritica ou niveis cada vez mais altos de cheia, favorecendo a agradagio no
soalho do canal, a planicie de inundagdo primitiva pode ser recoberta ou
inhumada por novos recobrimentos aluviais. Essa seqiiéncia pode ser ocasionada
por oscilacdes climdticas, por movimentos positivos do nivel de base, geral ou
local. Também ¢é possivel que grande parte da planicie de inundag¢do anterior, ou
sua totalidade, possa ser removida antes ou durante a formagdo da nova pla-
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nicie, principalmente nos vales estreitos onde nao ha grande potencial para o
desenvolvimento lateral, e a nova planicie ocupa a totalidade da superficie.
Nesses casos, observa-se que a deposigdo fluvial forma uma planicie em nivel
mais elevado que a anterior e nio ha condigdes morfolégicas para a caracteri-
zagdo de terracos (Fig. 6.14, ¢).

! Virias hipoteses foram propostas para explicar a formdg¢do de terragos.
Em 1883, ao revisar o conhecimento geologico de entio, Hugh Miller sumariava
diversas origens possiveis para os Lerragos, considerando-os como formas com-
plexas de origem multicausal. Entre as causas mais comuns destacava as rela-
cionadas com as antigas margens marinhas, com as planicies fluviais abando-
nadas, devido a elevag@o altimétrica ou ac entalhamento episédico em resposta
as oscilagBes climaticas, a reliquias de antigas cheias monstruosas, as margens de
morainas, ligadas ao derretimento de glaciares, ou como sendo formas de
relevo produzidas pela agdo fluvial durante o entalhamento, quando a erosio
tomou impulso.

Expandindo as aplicagBes dos seus conceitos sobre o ciclo de erosdo,
nivel de base e perfil longitudinal dos cursos de agua, William M. Davis, em
1902, apresentou o cldssico trabalho sobre River terraces in New England, no
qual expde detalhadamente as sequéncias evolutivas na formacgico dos terragos.

. “Qe um curso meandrante estd lentamente degradando o soalho do vale, cada

meandro passard em determinado ponto em um nivel ligeiramente mais baixo

que o seu predecessor; e toda vez que O campo meandrico serpenteia através do
vale, de um lado para ocutro, e novamente volta ao lado inicial, ele retornara em

nivel distintamente mais baixo que o nivel anteriormente deixado”’ (Davis, 1902;

1909 : 539). Esse processo continua até que a degradagio enfraquece ou cessa,

' e entio o desenvolvimento da nova planicie de inundagdo se alarga em detri-

' mento da antiga cobertura aluvial do vale, delimitada por escarpamento nitido.
A sucessio de terragos desenvolve-se relacionada com a tendéncia do entalha-
mento fluvial, até atingir o perfil de equilibrio. E o estabelecimento do perfil de

¢} “Terrago” de recobrimanto equiillibfio gode’solfrgr Lnudangas, deposicionais ou de escavagiao, conforme as

oscilagBes do nivel de base.

Em 1901, Léon de Lamothe esbogou a teoria dos terragos eustiticos, su-
pondo que as oscilagBes do nivel marinho se prcduziram ao mesmo tempo € com
a mesma amplitude em toda a superficie da Terra, a fim de explicar a concor-
dancia altimétrica dos terracos observados na Africa do Norte. Esta teoria ganhou
difusio maior gragas aos trabalhos de Charles Depéret, a partir de 1903, e pos-
teriormente adotada por diversos outros pesquisadores. No famoso trabalho
The changing sea level, de 1935, Henri Baulig faz aplicagao e exposi¢do geral

8 desta teoria. Durante o Quaterndrio, admite-se que cada glacia¢do se acompanha

d} Terrago encoixado de abaixamento do nivel de base marinho. Esta oscilagdo ocasionava fase

erosiva, com entalhamento do leito fluvial, que se deslocava da foz em diregio de

montante. Durante os interglaciares, a elevagido do nivel marinho provocava

Figura 6.14 Tipos de terracos fluviais, d . afogamenzo dcs’l?aixos cursos fluviais, desencadeando fase deposicic:nal com

da ptanieio do Ginundag;los’in:: iz;ci:ordo com a maneira pela qual hi o abandono . acumulacio detritica regressiva para mor'ltante. Desse modo, a acumulagio ah_iwal
; era comandada pelas oscilagBes eustdticas. Se, por exemplo, o nivel marinho

_ RID

a} Plonicia de inundag@o normal e canal do rio

Terrogo ou planicis abondonada
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A — Terrago integralmente embutido

B — Terrago parcialmente embutido

C — Terrago escelonado

Figura 6.15 Representagio esquemitica de terragos embutidos, integral (4) e parcialmente

{B), e dos terragos escalonados (C)
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se elevar de 15 m, o curso de dgua formardi um perfil longitudinal paralelo
ao anterior, depositando camada aluvial espessa de 15 m, acima do leito antigo.
Se, em seguida, o mar voltar ao seu nivel primitivo, o curso de dgua também re-
tornard ao nivel do seu leito antigo, aprofundando 15 m nas aluvides preceden-
temente depositadas. Constituir-se-a, assim, um terrago de 15 m acima do leito
fluvial. Muitos esfor¢os ¢ pesquisas foram realizadas para verificar a existéncia
de terragos correspondentes aos niveis de 15-20 m, 35-40me 55-60 m.

As considera¢des expendidas nos itens sobre o nivel de base e a erosdo
regressiva, no capitulo sobre o perfil longitudinal, permitem avaliar a signifi-
cancia das concepgdes de W. M. Davis e de Léon de Lamothe, no tocante
a origem dos terragos. Ficou claro que as oscilagGes eustaticas possuem influén-
cia local e sd afetam parcela relativamente pequena do perfil longitudinal dos
cursos de sgua. Por outro lado, diversos trabalhos mostraram que foram os
periodos frios, na maior parte do globo, os responsaveis por fases de genera-
lizada deposigao ao longo dos canais fluviais, em virtude ‘‘de diminui¢do global
da circulacdo de vapor de dgua resultante da enorme extensdo dos glaciares e da
regressio marinha, e de uma diminui¢ao geral das temperaturas. A maioria dos
entulhamentos data dos periodos de regressdo marinha e mergulham sob o mar,
continuando sobre as plataformas continentais entdo emersas. Ocorre, pois, exa-
tamente o inverso do previsto pela teoria dos terragos eustaticos’ (Tricart,
1977 : 200).

Uma terceira perspectiva estd ligada as oscilagOes climaticas, que podem
ser um processo gerador de terragos. As oscilagBes climéticas interferem nas
relagBes entre a carga detritica e o débito fluvial, desencadeando seja a acumu-
lagdo ou o entalhamento do leito. O terrago climdtico resulta de uma acumula¢io
aluvial que foi escavada pelo rio, em conseqliéncia de uma modificagdo clima-
tica. As fases de deposi¢do ¢ de entalhamento ocorrem de modo totalmente
independente das variagdes do nivel marinho. Nos cursos de dgua, a formagéo
de terracos climiticos depende do fornecimento de detritos pelas vertentes. O
entulhamento produz-se quando sdo abundantes os fornecimentos laterais, en-
quanto a escavagdo do leito acorre quando tais fornecimentos se tornam fracos.
Nas regites de climas temperados e frios, durante as fases glacidrias, o regime
hidrol6gico era superficial e torrencial, principalmente quando existia o perge-
lisolo. A gelifragdo liberava muitos detritos, mobilizados pela gelifluxao e
escoamento. Quando da instalagdo de climas temperados, com clima florestais,
houve mudanga no regime passando a predominar a infiltragdo. A cobertura ve-
getal ¢ os solos protegiam a rocha, ¢ o fornecimento de detritos grosseiros pelas
vertentes tomou-se pequeno. O transporte fluvial dominante passou a ser a da
carga em suspensdo, e desde que os débitos se tornaram suficientes, comegou o
entalhamento da camada aluvial.

Nas regides quentes e umidas, a decomposigdo das rochas é intensa ¢ o
regolito chega a atingir espessuras de varias dezenas de metros. A cobertura
vegetal permite somente pequena erosio superficial, pelo escoamento superficial
e pela repta¢do. Ha, portanto, imensc estoque de material que pode ser facil-
mente mobilizado, se houver alteragio nas condi¢des ecologicas. Quando o
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clima se torna mais seco, a cobertura florestal ¢ substituida por cutra mais
aberta, do tipo savana, por exemplo, e diminui a protecio exercida sobre o solo
Aume_:n.ta o escoamento superficial e o desgaste do regolito, e as acumulagﬁeé
coluviais entulham os vales. Toda essa fase erosiva é alimentada pelo regolito
elal?orado quando da fase morfoclimitica imida anterior. Quando de nova
oscilagdo climdtica, para a umidade, a cobertura florestal se recompde, intensi-
ficando o predominio da infiltragio, em detrimento do escoamento sui;erﬁcial
¢ aumentando a decomposicdo das rochas e o espessamento do regolito. 0;
cursos de agua voltam a possuir dominincia da carga em solugiio ¢ da carga em
suspensdo. Essa sucessdo de fases corresponde ao esquema proposto por Henri
Erhart (1956), na caracteriza¢do das fases de biostasia e de rexistasia.

o Nesta pergpecﬁva climdtica, nas regides intertropicais, as fases de clima
u.nudo redundariam em entalhamento fluvial, enquanto as fases secas promove-
ram, por causa da maior quantidade de detritos oriundos das vertentes, aplai-

namento lateral. Este modelo interpretativo tem servido a inimeros trabalhos
de pesquisa realizados nma América do Sul e na Africa, e no Brasil foi exposto
com maior detalhe por Jodo José Bigarella e colaboradores. Em trabalho publi-
cad.o em 1965, observa-se que ‘‘mudangas climdticas para o semi-drido ou clima
mais seco conduzem principalmente 4 agradag¢do, tendo a degradagao importan-
cia mais limitada. Em compensagdo, na troca climitica para o tmido predomina-
ria a degradagdo. No primeiro caso, com a diminui¢io das precipitagBes a
cobeﬁura vegetal tornar-se-ia menos densa, permitindo a remogio acelerada do
regolito decomposto. A este aumento da carga corresponderia diminui¢ao da
desca?ga do rio e, conseqlientemente, a agradacdo do fundo do vale. Na passagem
do clm"@ seco para 0 umido, por outro lado, o aumento da descarga ocorreria
concomitantemente com o avango da colonizagdo das vertentes pela vegetagio.
A_s vertentes tenderiam a fornecer quantidade menor de detritos e de calibre
du_mnumdo progressivamente. Os cursos de agua teriam capacidade de se en-
caixar, sendo a abrasZo mecinica do leito facilitada pela presenca dos detritos
mais grosseiros resultantes da morfogénese mecinica vigente sob clima mais seco

e por se apresentar o fundo do vale recoberto pelo material aluvial poucc;
coerente depositado na fase seca anterior’ (Bigarella e Mousinho, 1965 : 158).

‘ Alguns aspectos devem ser lembrados a fim de se criar um esquema para
]ul_gar a validade da interpretagio climatica para os terragos, nas dreas intertropi-
cais, e para serem temas de reflexdo. Nas paisagens da zona cristalina do Brasil
_de Suc{este e Sul, ¢ comum verificar a grande espessura do regolito € a quase
inexisténcia de afloramentos de rochas inalteradas. A meteorizagdo sobre as
rochas cristalinas das regifes quentes e imidas apresenta maior velocidade de
ataque do gque nas regides submetidas a outras condi¢gdes climdticas, mas ainda
resta um fendmeno lento. Leneuf (1959), ao tratar da alteragdo dos granitos
calco-alcalinos e granodioritos da Costa do Marfim, em 4reas sob cobertura
florestal, e partindo dos coeficientes de drenagem subterrinea dados pela for-
mula .de S. Kenin, calcula que seria preciso cerca de 20 000 a 77 000 anos para
reduzir uma camada de um metro de espessura de granito em argila “‘tachetée™.

g
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Bourgeat (1972), ao estudar os solos na provincia cristalina de Madagascar,
defrontou-se com problema importante: a velocidade de formagao dos solos
seria inferior 4 do seu desgaste. Nas pdginas do seu trabalho, mormente nos
itens sobre o estudo das lavakas e das cascalheiras, o autor constantemente insiste
sobre o ataque intenso sofrido pelas vertentes quando das fases secas, em varias
etapas dentro do periodo do Quaterndrio. Entretanto, os regolitos espessos sd3o
generalizados em Madagascar.

Se ha manutengdo dos regolitos profundos, ha que pensar em duas al-
ternativas:

a) a decomposigdo é muito mais ripida que a imagem fornecida pelos
dados de Leneuf ¢ Aubert (22 000 a 77 000 anos para a ferralitizagdo completa
de um metro de rocha granitica);

b) o ataque das vertentes, quando dos periodos rexistasicos, ndo foi tdo
intenso como se supde. A pressuposi¢do da intensa remogao da cobertura das
vertentes talvez seja apenas um mito, um chavao muito empregado na inter-
pretagdo dos eventos climiticos do Quaterndrio.

Considerando a presenga de clima quente e umido na atualidade, no
Brasil de Sudeste, conforme o modelo interpretativo proposto, os rios deveriam
estar sob generalizada fase de escavagdo. Entretanto, pode-se observar a presenga
comum de planicies de inundagdo e dos meandramentos fluviais, e predominio
da carga em suspensdo no transporte dos rios. Hi quase inexisténcia absoluta de
fragmentos grosseiros na carga do leito. Tudo leva-nos a crer que os rios, inter-
tropicais, sob clima quente e amido, possuem fraca capacidade de entalhamento
mas favorecem a expansio das varzeas.

Outra consideragfo interpretativa procura relacionar os terragos ao equi-
librio dinidmico dos cursos de dgua. John Hack (1960) assinala que o0 mapeamento
dos depositos superficiais, no vale do rio Shenandoah, indicou que ©s terragos
si0 mais comuns nas areas de rochas tenras, ac longo de rios provenientes das
areas de rochas duras. Essa distribuicdo sugere que os terragos sejam preservados
porque eles contém material detritico mais resistente que a rocha subjacente,
visto que os elementos depositados sdo arrancados e transportados desde as
ireas de rochas resistentes. A deposigdo ocorre porque O rio, para carregar ¢
transportar os detritos mais grosseiros das rochas resistentes, apresenta declivi-
dades e competéncia mais elevadas; ao chegar na drea de rochas tenras, ha
diminui¢io da declividade ¢ da competéncia, implicando desequilibrio e depo-
sicio de parte da carga transportada. Por essa razdo, o referido autor verificou
que os terragos ndo sfo comuns nas dreas de rochas homogéneas, qualquer que
seja o seu tipo, se ndo houver a possibilidade para um contraste na resisténcia
entre a carga do 1io € a rocha através do qual ele se escoa.

Funcionando como formas de relevo inclusas no vale fluvial, os terragos
podem receber sedimentag¢do provinda das vertentes, que gera caracteristicas
sotopostas as antigas planicies de inundagdo. Para solucionar as possiveis com-
plicages, pode-se usar o critério de que a superficie do terrago, embora nao
seja plana, deva ser essencialmente horizontal. Se verificarmos que a superficie
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da topografia aumenta continuamente a sua altimetria em dire¢do da vertente,
a forma de relevo ndo mais expressa a superficie da antiga superficie de inun-
dagdo (e, portanto, do terrago), mas a de um deposito coluvial ou de pedimento
localizado no flanco do vale. Tais depdsitos podem ser denominados rampas de
colivio (Bigarella e Mousinho, 1965).

A forma topografica de inclinagdo suave modifica o aspecto original da
morfologia dos terragos. O colivio, ao atingir a parte plana dos terragos ou da
planicie de inundag¢do, esparrama-se sobre eles constituindo acumulacdes de-
triticas, com formato lobulado. Os produtos detriticos provém das vertentes ¢
passam a recobrir os sedimentos e as formas desenvolvidas pela agdo fluvial.
Para fazer a identificagdo e a separa¢do entre terragos ¢ rampas de collivios, o
melhor critério reside no estudo da estrutura e das caracteristicas sedimento-
l6gicas, de cuja aplicagdo Bigarella e Mousinho (1965) ofereceram bons exemplos.

Além dos aspectos morfolégicos, diversos outros critérios podem ser
empregados a fim de melhor correlacionar e precisar a sucessio dos terragos.
Entre os mais importantes devemos lembrar a sedimentologia (natureza, gra-
nulometria, estratigrafia etc.), a evolugdo pedogenética e a caracterizagio dos
paleossolos, a correlagdo altimétrica e as datagdes geocronolégicas absolutas.

6.3 DELTAS

Quando um rio escoa para 0 mar ou para um lago, depositando carga
detritica maior que a carreada pela erosao, ocorre a formagdo de deltas. A
primeira designacio para esta feigdo geografica foi apresentada por Herddoto, ha
cerca de 400 A.C., ao verificar a semelhanca de formato entre a planicie da
foz do rio Nilo e a quarta letra do alfabeto grego. Desde essa época, o termo
deira vem recebendo varias conota¢des advindas de autores diversos. Ao estudar
os sistemas deltaicos existentes na bacia da Costa do Golfo, Fisher (1969)
apresentou defini¢do que nos parece pritica e flexivel: ““delta é um sistema
deposicional, alimentado por um rio e que resulta na progradagdo irregular da
linha da costa”. Dessa maneira, a formagao deltaica é oriunda da agdo fluvial,
que ocasiona avango da terra firme em detrimento da superficie liquida. Os
deltas podem-se formar, portanto, em ambientes marinhos, lacustres e fluviais.

Como a configuragio espacial dos deltas se expressa na topografia conti-
nental, em nivel altimétrico préximo ao do mar (ou do lage), em zonas onde ha
atividade intensa de processos, ndo hd possibilidades para a permanéncia das
formas deltaicas por longo periodo geolégico. A sequéncia sedimentar deltaica,
0 corpo deposicional, pode ser preservado no contexto de bacias sedimentares e
ser indicativa de paleoambientes, mas a disposi¢do do formato superficial ndo
possui durabilidade. Por esse motivo, os deltas marinhos atuais sdo relativa-
mente recentes, geralmente formados apods a elevagdo do nivel do mar durante o
periodo pos-pleistoceno. Nio se deve confundir a idade das camadas sedimen-
tares constituintes da coluna estratigrafica com a idade atribuida 4 morfologia
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deltaica. A Tab. 6.2 reune alguns dados sobre o tamanho e caracteristicas dos
principais deltas.

Tabela 6.2 Dados informativos sobre os principais deltas, assinalapdo a area
superficial, o débito fluvial médio, o débito anual de sedimentos e a
taxa de crescimento anual (modificado de Smith, 1966)

Area Débito Débito anual Avango anual
Delta superficial fluvial de sedimentos {em metros)

(km?) médio (em milhoes

(m3/s) em¢?)

Chaos Fraya 25 000 1 000 5 —
Danuibio 4 000 6 000 91 —
Ganges 91 000 . 39000 635 —-
Huan-géo e N
da planicie
Amparela 127 000 4 000 2 268
Irrawaddy 31 000 28 000 272 46-61
Lena 28 000 9 000 - —
Mecong 52 000 11 000 — 61
Mississipi 29 000 17 000 469 gl
Niger 19 000 6 000 23 —
Nilo 16 000 3 000 54 -
Orenoco 57 000 17 000 — -
P66 14 000 1 000 6l 26-61
Reno 22 000 2 000 — —
Rio Grande 8 000 100 17 —_
Rodano 3000 2 000 41 —
Ural 9 000 — - -
Vermelho 8 000 2 000 118 —
Volga 11 GO0 - — —
Yantzé e S
da planicie
Amarela 124 000 22 000 544 23

A literatura sobre deltas e depésitos deltaicos é muito ampla. O e:stu.do
classico de G. K. Gilbert (1890), sobre o lago Bonneville, configura a primeira
interpretagio de um delta em trés dimensSes, criando o mode%o do tipo de
delta Gilbert (Jones, 1965). Nas ultimas décadas, os deltas suscitaram impor-
tantes ¢ complexas pesquisas, tais como os do Mississipi, Nilo, Reno, C_olorado,
Ganges-Bramaputra, Danubio, Niger, R6dano e muitos outros. Todavia, o vo-
lume bibliografico destinado ao rio Mississipi praticamente supera o conjunto
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lf;c:lflr;zatz,l:; E:;l:;);l(()igosss;lemt;ais. Ng iiteg’itura brasileira, deve-se destacar o tra-
sobre o delta do rio Parajba i

g;lge P;gct_lrou estabelecer uma classificagio para os &;tgsdgrl::i(l::i?;(;h 1(51:111)’
fude ¢ co;il]tetresbf;hdemonstr‘eldo pela Petrobris, o delta do do Doce 'passou ra"
el biomr_ac os especificos, df:ftacando-se os de Petri (1974) sobre asso-
clages eo%lf as existentes na regifo, de Ellert (1974) sobre a aplicagio de
Landir’( lgg77)31colf para determinar o embasamento da area, de Soares e
1974ty « Couﬂns;) re ((3)3. aspectos geomorfologicos, € os de Coutinho (i974a ¢
b enquanmo]; (;)Iplbrg (1_974) sol?re a mineralogia e fonte dos minerais
pe Iefe;ido - andeira, Petri e Sugullo (1975) elaboraram o relatério final

projeto. Fonseca (1967) realizou apanhado global sobre a sedimen-

tagdo deltaica, assunto que t 3 A
e Friodman (ToTD) q ambém mereceu a atengdo de Medeiros, Schaller

6.3.1 Estrutura estratigrifica dos deltas

E . R

(1850) Iéib::?‘fozst;isgsﬁ-so;ri ot delta pleistocénico do lago Bonneville, Gilbert
) istinta ¢ tripartida das ¢ das:

Sromuts Prvou divisio d amadas: de topo, de fundo e

ntais. nagdes tornarame-se aceitas e de u i

teristicas dos facies dessas tré i ooy ado. s carac
cas rés unidades possibilitam descreve icd

estratigrafica dos deltas (Fig. 6.16), apresentadas a seguir. P 7 somposigio

AMBIENTES € FACIES DE UM DELTA

s e = = 5 2 .

i . i = 2y, PEPOSITOS JUBLERECS FACIES
CINENTDS - 7 o
cowex10s o = MIVEL DD Wak - or

DEPGIITOR  SUEMARMWOS ToRE

e

AQCHA  PREEXISTENTE

Figura 6.16 Perfil longi i
‘ ) gitudinal de um delta, assinalando i Aci i
cionais (adaptado de Medeiros, Shaller e Friedr?liu?nit;lgrll;es © as facles deposi-
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a) Fdcies de ropo (“‘topset deposits”): a facies do topo é composta pelos
sedimentos depositados na superficie do delta e na plataforma submarina da
frente deltaica.

Na srea subaérea os sedimentos sdo depositados pelos rios em seus canais,
em lagos € em pantanos e mangues, resultando em sedimentos de preenchi-
mento de canal, de diques marginais, lacustres e paludais. Os sedimentos de
preenchimento de canal sdo de textura varidvel, apresentando granulagdo fina a
muito fina, e areias de granulagdo grosseira a fina. Os corddes marginais convexos
e os bancos detriticos também sfo encontrados. Os depositos paludais, nas
bacias de decantagdo, sio principalmente formados por siltes ¢ argilas, com
elevado teor de matéria orginica. Mais da metade da parte subaérea de um
delta é ocupada por pantanos e alagadigos, variando a dgua de doce a salobra
(Medeiros, Schaller e Friedman, 1971). Esse ambiente deposicional & seme-
lhante as planicies de inundagdo, e as imbricagdes que ocorrem pela migragdo
lateral e justaposi¢ao vertical fazem com que as camadas de topo se caracterizem
pela heterogeneidade e relages complexas entre as unidades sedimentares.

Sob esses depositos superiores estio 0s chamados sedimentos da frente
deltaica, compreendendo as barras da foz dos rios e os sedimentos das baias
entre canais distribuidores. As barras na foz dos rios desenvolvem-se com gran-
des espessuras (45 m), sem erodir os sedimentos pro-deltaicos subjacentes,
formando os corddes arenosos digitados conforme o padrao dos canais distri-
buidores. Nos sedimentos das bafas situadas entre os canais distribuidores, en-
contram-se silte e¢ argila com grande quantidade de mica, matéria organica e
restos de conchas. .

b) Ficies frontal (“foreset deposits™): as caracteristicas desta ficies de-
pendem do tipo de sedimentos transportado pelos rios. No caso de rio correndo
para um corpo de dgua tranqiiila, forma-se pequenc delta; havendo transporte de
sedimentos grosseiros, originam-se camadas frontais com forte inclinagdo. Os
angulos de deposigdo resultantes da facies frontal sdo suaves quando o escoamento
do curso de agua ocorre em um grande corpo de agua e vem transportando se-
dimentos finos, como no caso do rio Mississipi. Os sedimentos mais comuns sao
argilas silticas, siltes, areias e depositos argilosos depositados na frente dos
principais distributdrios deltaicos. Devido ao escoamento subaquatico, as ca-
+nadas da frente podem ser entalhadas por ravinas. No delta do Mississipi, tais ra-
vinas sao de 2 a 8 m de profundidade, com distincia de aproximadamente 1 km
entre elas (Shepard, 1956). No delta do Rddano, as ravinas apresentam 1 a 1,5 m
de profundidade e distdncias separadoras de 200 m (Van Straatem, 1959).

¢) Ficies de fundo (‘‘botromset deposits’): a ficies de fundo é depositada
principalmente sob condigdes submarinas, pela decantagao dos materiais carre-
gados em suspensdo, e os depdsitos sdo de sedimentos argilosos. Os depdsitos
de fundo sio considerados como continuagdo da sedimentagdo da encosta
exterior do delta e diferem dos sedimentos de ficies frontal por serem mais
ricos em matéria orginica e por estarem muito perturbados por organismos. No
delta do Mississipi, tais depOsitos apresentam espessuras superiores a 10 m. Os
depésitos deltaicos de fundo vio recobrindo os sedimentos preexistentes na
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drea marginal do delta, que compBemn o embasamento ¢ a superficie na qual
progride o avango deltaico.

As ficies descritas formam-se durante a fase construtiva da sedimentagio
deltaica e assinalam a progressio do delta. As camadas de fundo jazem no
soalho submarino (ou sublacustre) e, como sfo localizadas na frente do avango
do delta, sio recobertas pelas camadas externas (frontais) e, posteriormente,

pelas camadas de topo. Torna-se necessario lembrar que essa descrigio corres--

ponde a um corte ideal, e que cada delta pode apresentar um imbricamento de
camadas, caracteristico em fungdo das condi¢Bes ambientais reinantes no local e
na época da sedimentagio. Quando ocorre a desativagdo de um canal distri-
butario, devido as mudangas nos cursos fluviais, ha diminui¢ao e pausa na
progressdo do delta naquele setor. Por outro lado, a medida que ha compactagio
dos sedimentos encharcados ocorre diminuigdo na cota altimétrica, facilitando a
transgressdo marinha e o ataque das ondas, com inicio da fase erosiva e
destrutiva. A existéncia de fases deposicionais e de fases destrutivas na area
deltaica é controlada pelo balango entre o fornecimento de sedimentos e a
energia das ondas.

Em suma, o delta é feicao geogrifica de pequena durabilidade, da qual
resultam seqiiéncias sedimentares relativamente pouco espessas e localizadas
(Bacoccoli, 1971). Os complexos deltaicos, com espessuras de varios milhares
de metros, sio depoésitos acumulativos de intimeros deltas desenvolvidos na
mesma area geral de subsidéncia e intercalados por outros tipos de depositos.
No complexo deltaico do rio Mississipi, Frazier (1967) reconhece dezesseis
deltas formados nos tltimos 6 000 anos. Numa perfura¢io realizada a 60 km 2
Sudeste de Nova Orleans, que atingiu 6 800 m, ndo atravessou toda a espessura
dos sedimentos (Murray, 1960). A idade desse complexo deltaico é conside-
rada como sendo do Mioceno ao Recente. O delta atual do Mississipi, com cerca
de 180 m de espessura sedimentar, forma simplesmente a capa de recobrimento
desse conjunto deposicional (Fisk e outros, 1954).

6.3.2 Marfologia do ambiente subaéreo do delta

O ambiente subaéreo do delta corresponde ao setor das terras emersas,
no qual a dindmica se encontra relacionada com os processos fluviais. A morfo-
logia e os depdsitos sedimentares vdo constituindo as camadas de topo, de
recobrimento final, na evolugio deltaica, assinalando cada vez mais o predomi-
nio das caracteristicas continentais. Os processos e as formas topogratficas sio
similares as das planicies de inundag3o.

A morfologia deposicional de uma planicie deltaica geralmente € caracte-
rizada pelo desenvolvimento de diques naturais bordejando os canais fluviais.
Tais diques resultam do transbordamento e sedimentacdo relacionadas com as
cheias, inundando as depressBes da planicie. A velocidade de fluxo é menor a0
longo dos canais e diminui em dire¢do das 4guas mais calmas localizadas nas
bacias de inunda¢do. No decorrer da cheia, grandes quantidades de material
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relativamente grosseiro sio depositadas em areas adjacentes ao canal fluvial,
enquanto materiais mais finos (siltes e argilas) sdo levados para dreas mais dis-
tantes. Dessa maneira, desenvolve-se um dique natural ac longo do curso de
dgua, com declives suaves em sua face externa, em dire¢do das bacias de inun-
dagdo. Como hd prosseguimento da elevagio vertical, os diques tornam-se cada
vez mais altos e a sedimentagio nos leitos fluviais faz com que também se
elevem, podendo atingir cotas mais altas que as depressBes circunvizinhas, que
permanecem como dreas mal drenadas e pantanosas. A deposi¢do fluvial também
ocorre nas desembocaduras dos canais, onde a sedimentagdo tende a prolongar
os diques e os lobulos em dire¢do ao mar, promovendo o avango da frente
deltaica superficial. Nos diques marginais, os depdsitos mostram varias espécies
de marcas ondulares, e a laminagao irregular € muito comum.

Nas bacias de inundagdo, mal drenadas, predomina a deposigdo de sedi-
mentos finos e detritos organicos. Sdo dreas pantanosas, inundadas de modo
mais ativo nas épocas das cheias, que normalmente sido responsaveis pela de-
cantagdo de finas liminas silticas, que se entremeiam no conjunto dos depdsitos
orginicos. Conforme as condi¢Ses aqudticas, tais bacias funcionam como la-
custrinas, pintanos de dgua doce ou de igua salobra. A vegetagdo é desenvolvida
conforme tais caracteristicas. Nas areas de dgua salobra, € comum o desenvolvi-
mento de manguesais, nas regides de clima quente ¢ tmido. Em virtude da pa-
dronagem anastomosada ¢ presenca de meandros, em muitos canais abandonados
encontram-se condi¢es para os depositos de preenchimento de canais.

'Os deltas atuais apresentam enorme variedade em tamanho, forma, estru-
tura, composicdo e génese. Essas diferengas existem porque 0s mesimos Com-
juntos de eventos ocorrem sob condigdes ambientais diversificadas. Os principais
fatores que influenciam as caracteristicas deltaicas s80:

a) o quadro geologico e as fontes de sedimentos da bacia de drenagem;

b) as condigSes climdticas, tanto as da bacia de drenagem como as da irea
deposicional;

¢) a estabilidade tectdnica da bacia;

d) a declividade do rio e o regime fluvial;

¢) os processos deposicionais e erosivos, € as suas intensidades, dentro da
drea deltaica;

f) aamplitude das marés, a custasia e as condi¢des marinhas sublitordneas.

As numerosas combinagdes entre tais fatores e a duragao na escala temporal
resultam no estabelecimento de um complexo dinamicamente mutdvel de am-
bientes, dentro do delta. Essa complexidade é esperada porque os deltas resultam
da interacdo de forgas construtivas e destrutivas, e a relacdo entre os efeitos de
tais mecanismos de deposigdo e de remogdo depende da intensidade dos processos
fisicos, biolégicos e quimicos atuantes na regiao deltaica. Havendo predominio
das forgas construtivas, em virtude do elevado fornecimento detritico, o delta
avanga e se projeta. No século XlI, a cidade de Adria, no delta do rio P6, era
importante porto maritimo, mas agora esti situada a 65 km de distincia do
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mar. O delta do Mississipi, na frente do principal distributario, progride cerca de
90 m por ano.

O principal fendmeno na evolugdo deltaica ¢ o deslocamento dos cursos
fluviais em distributdrios sucessivos. Como o delta progride cada vez mais em
direcdo ao mar, a declividade e a capacidade de carregar sedimentos vido dimi-
nuindo gradualmente, ¢ caminhos mais curtos para o mar podem ser encontra-
dos em 4reas adjacentes. Em geral, o ponto de desvio ocorre em locais interiores,
distante do delta ativo, e a sua posi¢do é acidental ou pode resultar do desen-
volvimento de uma brecha, rompendo o dique marginal. A partir desse ponto, a
topografia da bacia determina o novo curso fluvial. A criagdo de um novo curso
desloca o sitio de sedimentagdo deltaica ativa. O novo canal se define e
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Figura 6.17 Os varios tipos espaciais deltaicos discernidos no caso do delta do rio Paraiba:
1) delta do tipo Mississipi; 2} delfa tipo Rddano; 3) delta tipo Parafba;
4) delta de maré da Lagoa Feia; 5) delta de baia do rio Ururai e de Ponta
Grossa dos Fidalgos; 6) delta de ondas; 7) sedimentitos pré-holocénicos (se-
gundo Lamego, 1955)
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aumenta em tamanho através de cheias sucessivas. Durante essa fase, também se
estabelece um sistema de bifurcagdo radial, originando a tipica padronagem
deltaica. E a histéria recomega, com o rio prolongando-se cada vez mais em
dire¢do ao mar. O subdelta abandonado ou inativo ¢ rapidamente atacado pelo
mar, desde que ndo mais seja alimentado por sedimentos fluviais, em quantidade
suficiente; o balango entre for¢as marinhas e fluviais pende em favor do
ataque marinho.

O novo delta, entretanto, progride rapidamente em dire¢do do mar,
assinalando virios estigios de desenvolvimento, até que seja abandonado e
formado um novo sitio de sedimentagdo ativa. Na planicie deltaica do rio
Mississipi, sete 16bulos deltaicos foram construidos nos altimos 5 000 anos. Em
outros sistemas deltaicos, como no Nilo, Ganges-Bramaputra, Orenoco e Niger,
ndo se percebe uma distingdo muito clara entre os l6bulos construidos e aban-
donados. O que se verifica é que certos distributdrios foram edificados e aban-
donados em favor de outros localizados dentro do mesmo delta. Por exemplo, o
rio Nilo alcanga o mar através de dois tributdrios principais, 0 Rosetta e o
Damieta, mas ji foram mapeados varios distributdrios abandonados. O delta do
rio Paraiba, estudado por A. R. Lamego, apresenta feigbes de vdrios tipos

deltaicos.
Os deltas fluviais sio os formados nas desembocaduras em outros cursos

fluviais. Os deltas do rio Branco, no rio Negro, ¢ do Madeira, no Amazonas,
constituem bons exemplos.

6.3.3 Morfologia do ambiente subaquoso do delta

Em deltas progredindo ativamente, o foco principal de deposi¢do ocorre
na frente subaquosa, na qual se pode distinguir um complexo de subambientes,
cada um possuidor de caracteristicas individualizantes (Coleman e Gagliano,
1965). Cada ambiente possui topografia e depdsitos especificos.

O canal distributdrio (Fig. 6.18) é a corrente natural que leva uma parte
dos sedimentos e das dguas provenientes de um rio para o mar. Na realidade, é
extensdo do canal fluvial no mar. O canal distributario alarga-se, fica mais raso e
se ramifica e, por fim, perde sua individualidade & medida que avanga na parte
superior do ambiente da frente deltaica. No setor ativo do delta do Mississipi,
tais canais variam entre 1 200 a 1,5 m de largura, e de 24 a 0,6 m de profun-
didade. A profundidade diminui em dire¢do ao mar. Préximo da parte montante
do canal, a dire¢do da corrente é persistente para jusante; todavia, a medida que
o canal se alarga e se torna raso, a dire¢do da corrente torna-se variivel e ha
diminuicdo na velocidade, facilitando o aumento na taxa de deposi¢o detritica.

Os diques subaquosos sdo cristas submarinas que bordejam o canal dis-
tributdrio, em resposta ao seu alargamento ¢ adelgagamento. As marés modifi-
cam e controlam a sua morfologia. Algumas partes do dique subaquoso sdo
expostas nas marés baixas, como bancos arenosos. Os depbsitos desses diques
sdo compostos por areias finas, siltes, argilas e intercalagdes de fragmentos de
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Figura 6.18 Ambientes subaquosos de um delta, assinalando a represeﬁtaqﬁo esquemdtica
das varias zonas de sedimentagdo na desembocadura Sudoeste do delta do
Mississipi (conforme Coleman e Gagliano, 1969, Reineck e Singh, 1975)

plantas. Predominam as estruturas formadas pela agdo da corrente, mas local-
mente surgem tipos complexos de camadas cruzadas, pela agdo de correntes e
das ondas.

Os bancos detriticos na desembocadura dos distributarios sdo baixios are-
nosos formados proximo do limite externo do canal distributdrio. A sua for-
magcdo ¢é resultado direto da diminuigio na velocidade do fluxo e na capacidade
de carregar sedimentos. A taxa de sedimentagdo é excepcionalmente alta, prova-
velmente a mais alta que em todos os demais ambientes deltaicos (Reineck e
Singh, 1973 : 269). Os sedimentos estdo sujeitos a intenso retrabathamento pelos
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fluxos das aguas fluviais e das ondas marinhas. Consequentemente, os depositos
sdo compostos por areias e siltes, com predominio de laminas delgadas na se-
guéncia estrutural. :

Na frente da desembocadura do distributirio, em direg¢do ao pro-delta
encontram-se os depositos terminais (Fig. 6.18), numa zona com alta taxa de
sedimentacdo e composta por laminas de siltes de argilas. A declividade é acen-
tuada e representa uma das unidades das camadas frontais. As estruturas sedi-
mentares mais comuns sio o acamamento cruzado, as estruturas de entalhe e
preenchimento, superficies erosivas e marcas ondulares. As estruturas sedimen-
tares repetem-se numa seqiiéncia definida, sugerindo deposi¢do sazonal (Reineck
e Singh, 1973 : 269).

As baias entre os distributdrios sdo dreas deprimidas, circundadas por
diques ou pantanos, mas abertas e conectadas em diregdo ao mar largo por
canais de maré. A topografia é suave, com fracas oscilagBes, ¢ a deposicdo
nesse ambiente é realizada por dois processos:

a) sedimentos de granulagdo fina sdo depositados por decantagdo da carga
em suspensdo, devido a auséncia de atividade das ondas;

b) os sedimentos mais grosseiros sdo espathados como depositos de reco-
brimento, oriundos das brechas e rupturas ocorridas nos digues marginais. O aca-
mamento lenticular é o tipo mais comum de sedimentagdo.

Corpos arenosos extensivos resultam da progradagio deltaica, e perten-
cem a duas categorias: camadas arenosas de recobrimento frontal e barras
arenosas alongadas. As camadas arenosas de recobrimento resultam do retra-
balhamento lateral, realizado pelas ondas, dos depdsitos arenosos, silticos e
argilosos localizados na desembocadura dos canais distributdrios, e se acumulam
ao longo da costa. A ocorréncia do delta do Mississipi foi estudada por Fisk
(1955), com muito detalhe (Fig. 6.19). Esse autor mostrou que na parte oriental
do deltza La Fourche, tais camadas arenosas recobrem area de 675 km?, com
espessura variando de 7 a 30 m. Esse corpo arenoso torna-se mais delgado em
diregdo ao mar, sendo exposto como corddes ¢ esporbes arenosos na parte ex-
terna da desembocadura do canal La Fourche. Em dire¢do do continente, a
camada arenosa é recoberta por depésitos pantanosos, de aproximadamente
12 m de espessura. Ocorréncias similares foram descritas no delta do rio Roédano
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Figura 6.19 Diagrama esguemitico da disposigdo de camada arenosa de recobrimento, na
desembocadura do canal La Fourche, no delta do Mississipi (conforme Fisk,
1955, e Reineck e Singh, 19735)
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e no delta do rio Volga. As barras arenosas alongadas, como se fossem os
dedos de uma pata de ave no delta do rio Mississipi, resultam do desenvolvimento
continuo das barras arenocsas na desembocadura dos canais distributarios, a
medida que o delta avanga em dire¢do ao mar (Figs. 6.20 e 6.21). Tais barras
tendem a afundar nos sedimentos lodosos da zona pro-delta e se espessar,
podendo atingir mais de 70 m de espessura, 7,5 km de largura e 50 km de com-
primento (Fisk, 1961). Numa se¢do transversal, as barras arenosas alongadas
exibem formato biconvexo. Em virtude da compactagdo do lodo da drea do
pré-delta, eles se intrometem no COrpo arenoso como didpires lodosos, ¢ algu-
mas vezes chegam a serem expostos na superficie. Na parte montante da barra
arenosa, os sedimentos do canal distributédrio e do dique marginal podem ser
incorporados, permitindo gradual passagem lateral para com a planicie deltaica
e depositos pantanosos. No delta do Rédano também foram discernidas as
barras arenosas alongadas, mas com dimensdes mais reduzidas.

A regido pro-delta é o ambiente da frente do delta voltado para ©
oceano, associada com a progressao do delta. Também é denominada vertente
do front deltaico. Nesta regido, os sedimentos predominantes sao argilas e
siltes e os depositos sdo transicionais para a drea das camadas de fundo do
delta, localizadas mais para a frente. Nas proximidades maior do delta, os
sedimentos silticos sdo predominantes e as camadas s3o paralelas ¢ lenticulares,
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Figura 6.20 Bloco diagrama representativo de um delta com diversos distributarios, assi-
nalando a posigdo das barras arenosas alongadas
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Figura 6.21 Aspectos basicos que caracterizam as barras arcnosas alongadas, com as suas
ficies associadas (conforme Fisk, 13613

4 medida que se caminha para o exterior, em dire¢do da zona das camadas de
fundo, os sedimentos tomam-se cada vez mais argilosos.

A importancia e a distribuicdo correspondentes aos véirios tipos morfolo-
gicos e ambientes deposicionais variam de um delta para outro, mas sio re-
conheciveis as suas caracteristicas comuns. Embora desenvolvendo sob con-
di¢Ses ambientais subaqudticas, esses elementos ainda representam continuidade
da acdo fluvial, que é a fonte abastecedora da carga detritica. O controle exer-
cido pelo fluxo nos canais fluviais, que se expandem pelo mar adentro, e pela
agdo marinha possibilitam o remanejamento € a distribui¢ao dos sedimentos
para as diversas unidades deposicionais. Dessa maneira, a morfologia deltaica
ainda é um componente da geomorfologia fluvial.

6.3.4 Tipologia dos deltas °

Devido ao intercrescimento dos varios distributérios sucessivos e das inte-
ragdes entre a dindmica fluvial e a marinha, tornam-se muito variadas as fei¢Oes
assumidas pelos deltas. Em virtude dos aspectos envolvidos, diversas caracte-
risticas foram sendo valorizadas, como critérios bdsicos, em classifica¢Bes des-
tinadas a objetivos especificos. A mais antiga classificagdo, acompanhando a
proposicdo de Lyell, distingue os deltas continentais e os deltas maritimos ou
oceanicos, tomando como base a localiza¢do do corpo liquido receptor. Os
deltas continentais sio encontrados na foz de rios que desembocam em lagos,
ou em outros rios, enquanto os maritimos ou oceanicos se localizam na foz de
rios que desembocam no oceano Ou em mares, sendo constituidos por depo-
sitos aluviais e flavio-marinhos. Considerando a densidade relativa da dgua da
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corrente fluvial e a do corpo liquido receptor, Bates {1953) especificou trés
tipos basicos:

a) delta submarino (fluxo hiperpicnal);
b) delta tipo Gilbert (fluxo homopicnat);
¢) delta marinho litoridneo (fluxchipopicnal}.

Acentuando o aspecto da representacio cartogrifica plana e a importancia
relativa do trabalho dos rios e dos mares, pode-se classificar os deltas em lobado,
digitado, cuspidado, arqueado, franjado e outros tipos, cujos termos s3c mera-
mente descritivos e ndo possuem conotacio genética. Estes critérios foram ini-
cialmente utilizados por Gulliver (1899) e remodeiados por Guilcher (1954).
Os deltas lobados sdo estabelecidos onde o aluvionamento fluvial é muito
intenso, com pequena agdc das ondas e correntes marinhas, podendo ser uni-
lobado (como o Meandro) ou multilobado (como o P6, Rodano e Volga). Em
casos onde o abastecimento detritico fluvial é muito rapido, com baixa energia
das ondas, ha a formagio de deltas digitados, nos quais os diques marginais sdo
prolongados nas desembocaduras dos rios, durante as cheias, como se fossem
dedos alongados no mar (delta do Mississipi). Quando a erosdo marinha é mais
importante, os lébulos convexos para o mar sfo substituidos por crescente
concavas para o mar, que se recortam nas embocaduras, originando o tipo
cuspidado (delta do rio Tibre). Nos casos em que hi correntes litorineas
ativas, chega-se 4 presencga de deltas arrendondados ou arqueados (deltas do
Arno, Liobregat e Crati). Uma preponderincia quase completa da a¢fo marinha
leva ao surgimento de deltas arrofiados, que formam apenas ligeiros promonto-
rios (deltas de Garigliano, Guadalaviar e do Tét).

Fisher (1969) adotou o critéric do predominio, na parte subaérea da
feigao deltaica, da féicies de influéncia fluvial ou da fdcies de influéncia marinha.
distinguindo os deltas altamente construtivos e os deltas altamente destrutivos.
Os altamente construtivos, caracterizados por grande afluxo de sedimentos em
relagio a energia do mar, subdividem-se, quanto ac aspecto geométrico, em
lobados e digitados; os altamente destrutivos, caracterizados pelo baixo forneci-
mento detritico em relacdo a energia do mar, subdividem-se, conforme o tipo
de energia preponderante, em deltas dominados por ondas (cuspidados) e deltas
dominados por marés (franjados). ‘

Morgan (1970), verificando as conseqiiéncias do comportamento estrutural
da drea sobre estrutura deposicional nas zonas deltaicas, distinguiu os deltas em
areas de soerguimento, em ireas de estabilidade e os em dreas de subsidéncia.
A Fig. 6.22 esquematiza o desenvolvimento dos deltas nessas trés areas.

As proposigOes assinaladas parecem estanques e conflitantes. Todavia,
baseiam-se no uso de atributos diversos que podem ser usados conjuntamente,
para compor classificagio mais logica e racional. Nessa perspectiva, foi muito
feliz o arranjo realizado por Bacocolli (1971 : 36), estabelecendo ordenagdo ¢

relacionamento entre as cinco varidveis (Tab. 6.3). Utilizando esta classificagdo, -

o delta do Mississipi, por exemplo, pode ser designado como delta marinho,
altamente construtivo, digitado e em drea subsidente.
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Figura 6.22 Representa¢do esquemitica da evolugio deltaica em relagio com os movi-
mentos tectdnicos, considerando o soerguimento .
(D), a estabilidade da 4rea (II) e a subsidéncia regional (1L}, conforme Bacocolli
(1971)
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(Bull, 1977). Em 1909, Chamberlain e Salisbury introduziram a no¢ao de que
o cone aluvial resultava da deposigdo provocada pela mudanga brusca na
declividade do rio, na passagem entre a frente montanhosa e o piemonte. Esta
nogdo foi prontamente aceita e obteve generalizado uso e emprego. Entretanto,
virios argumentos e evidéncias contririas foram apresentadas por Bull (1964a),
Melton (1965), Denny (1965) e Hooke (1972).

As declividades das partes superiores de muitos cones aluviais sdo aproxi-
madamente as mesmas do gradiente do curso de dgua, a montante imediata do
apice do cone. Por essa razdo, a deposi¢do no cone aluvial ndo é motivada por
diminui¢do brusca na declividade do curso de dgua; a deposi¢do € causada por
mudangas na geometria hidrdulica do fluxo, depois que o rio deixa o confina-
mento do canal principal (Bull, 1964a :17). O curso de dgua ou o fluxo de
detritos espraia-se quando atinge o cone aluvial. O aumento na largura ¢
acompanhado por diminui¢io concomitante na profundidade e na velocidade,
que sdo as causas primarias da deposi¢do dos sedimentos. O débito também pode
diminuir quando, fluindo por sobre camadas superficiais permedveis, hé infiltra-
¢do da dgua e aumento gradual na concentragdo dos sedimentos, provocando a
deposicio. :

Durante a acumula¢do de um cone aluvial, as divagacOes do canal podem
ocorrer tanto transversal como ao longo das linhas radiais. A migragio lateral
da drea de deposigio ocorre quando o depdsito elevou a superficie do cone a
uma altura suficiente que favorega o desvio do curso de dgua para uma parte mais
baixa do cone. Pequenos desvios na posi¢do do canal, nas proximidades do
cone, podem causar grandes mudangas na posi¢do do canal nos setores de
jusante do cone aluvial. A migragdo da drea deposicional ao longo das linhas
radiais resulta do encaixamento ou do preenchimento detritico dos canais, que
se estendem desde a area fonte. Alguns canais podem ser permanentemente
encaixados, com fundo do canal a 50 m em relagdo a superficie do cone,
enquanto outros surgem como temporarios e apresentam profundidades as mais
diversas (Bull, 1977).

6.4.1 Processos deposicionais

Os depdsitos detriticos que compdem o cone aluvial apresentam grandes
varia¢Ges na granulometria, desde os elementos mais finos — argilas, siltes e
areias — até aos grandes blocos. A estratificagdo ndo é regular, e a proporgio
dos diferentes tipos de depésitos varia tanto no sentjdo vertical como na
dire¢do de jusante.

A sedimentagdo relacionada com o fluxo de dgua € a relacionada com
E,fxuzi*m:dmﬁ__ﬂmrm_.___mmﬂmﬁ catggorias-bésicas que epglobam. os processos
eposicionais. Os principais tipos relacionados com o fluxo da agua sio:

@) camadas de sedimentos arenosos, silticos ou cascalhentos, depositadas
pela rede de canais de padrdo anastomosado. Tais depésitos sio pouco espessos,
mas podem chegar a recobrir dreas relativamente grandes na superficie dos cones;

Y
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b) depositos de preenchimento de canais. No cone aluvial podem existir
diversos canais que foram encaixados, possaindo margens nitidas. Quando de
uma fase deposicional, esses canais sdo preenchidos pelos sedimentos carregados
pelo fluxo, possuindo a caracteristica de serem mais grosseiros € menos sele-
cionados que os sedimentos circunvizinhos, pertencentes ao deposito de canais
anastomosados; .

¢) depdsitos de peneiramento. Quando o cone aluvial recebe pouca areia,
silte e argila, os seus depésitos sio formados por elementos grosseiros, que
apresentam niuito espago vazio entre os fragmentos, A alta permeabilidade faz
com que a agua se infiltre rapidamente na parte superior do cone, nao che-
gando a atingir a parte jusante. Como a dgua se infiltra, os detritos transpor-
tados por ela sdo retidos na superficie, como nas malhas de uma peneira,
originando depdsitos cascalhentos de formato lobulado. Hooke (1967) estudou
tais depositos lobulados, denominando-os ‘‘depositos de peneiramento’ (sieve
deposits) porque “como a dgua passa através de sedimentos e nio por cima
deles, eles atuam como filtros ou peneiras permitindo a passagem da dgua mas
retendo o. material grosseiro que ela transporta”. Dentre os trés tipos, esta ca-
tegoria € a mais rara e sé acontece em condi¢des especiais.

A medida que o fluxo de dgua vai seletivamente depositando parte de
sua carga sedimentar, em conseqiiéncia da diminuig@o na velocidade ou na pro-
fundidade do fluxo, ou da diminui¢do do débito, ele pode aumentar a concen-
tragio de sedimentos e ultrapassar determinado limite, comportando-se mais
como massa pldstica que como fluido. Nessas circunstincias, estamos diante
dos fluxos detriticos. Bull (1977) faz uma distingdo entre fluxos de detritos
e fluxos de lama. Para ambos os casos, os fatores principais sao agua abun-
dante (geralmente sob a forma de aguaceiros) em curtos perfodos de tempo e
em intervalos regulares, vertentes ingremes possuindo cobertura vegetal insufi-
ciente para evitar a erosdo rdpida, e regolitos que providenciem disponibilidade
rdpida e abundante de detritos e de matriz lodosa. Os fluxos viscosos de de-
tritos sdio mais comuns na parte superior dos cones, englobando detritos de
granulometria variadas ¢ de fraco selecionamento. A camada viscosa espraia-se
na superficie, possuindo alguns decimetros de espessura e, quando dessecada,
deixa um conjunto macig¢o. Os fluxos de lama (rnudflows) sdo compostos prin-
cipalmente por areias e sedimentos mais finos. A viscosidade nido € muito
grande, mas originam camadas relativamente delgadas que, quando dessecadas,
apresentam fraturamento e as tipicas placas de dessecag@do.

As camadas deposicionais relacionadas com o fluxo de dpua e de detritos
geralmente apresentam comprimento de 5 a 20 vezes a largura. Os compri-
mentos dessas camadas oscilam de poucas dezenas de metros a virios quilo-
metros (Bull, 1977 :241). A conjugac¢do de tais depoésitos constrdi o edificio
do cone aluvial. As fases deposicionais, ligadas as precipita¢Ges, sdo eventos
ocasionais ¢ irregulares; entre elas acontecem longos periodos de calma, durante
os quais os detritos vdo se acumulando nas vertentes € no fundo dos vales.
Quando dos aguaceiros, hd lavagem e varredura generalizada transportando gran-
de quantidade de detritos para o cone aluvial. Nestes curtos lapsos de tempo
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ocorrem alteragdes na morfologia do cone; nos longos intervalos de calma,
as modifica¢gdes morfologicas sic muito pequenas.

Devido as migragdes laterais e longitudinais nas dire¢des dos fluxos de
posicionais, em cada fase deposicional s6 pequena parcela da superficie d
cone é afetada pelo processo. A proporgio da drea do cone que € recoberta
por uma cheia de baixo intervalo de recorréncia varda conforme o tamanho
da drea fonte e do cone. Fluxos de elevada magnitude podem recobrir menos
de 5% da drea do cone, se este apresentar drea maior que 100 km?, principal-
mente nas regides dridas. Nos cones com dreas menores que 1 km?, fluxos
similares podem recobrir mais de 20% (Bull, 1977 :227). Dessa maneira, 0s
depésitos recentes cobrem pequena parcela da superficie do cone, havendo
trechos que nio recebem depositos detriticos desde hd vdrios milhares de anos.
Em virtude das variadas escalas temporais de recobrimento, desenvolvem-se na
supeificie do cone solos de idades e de caracteristicas diferentes.

6.4.2 Morfologia dos cones aluviais

As areas, declividades e depésitos de um cone aluvial tém tendéncia para
atingir ajustamento entre o conjunto complexo das varidveis controlantes.
Essas varidveis incluem a drea, litologia, declividade média e cobertura vegetal
da bacia de drenagem abastecedora; declividade do canal, débito de agua e de
sedimentos, ambientes climdticos e tectdnico, a geometria da frente monta-
nhosa, dos cofies adjacentes e da bacia de deposi¢do (Bull, 1977). As modi-
ficagdes em uma ou em mais dessas varidveis tenderd a causar reajustamento na
morfologia do cone.

Considerando a planimetria dos cones aluviais, pode-se empregar a equagao
proposta por Troeh (1965) para descrever esse tipo de forma de relevo, cuja

férmula € a seguinte:

Z =P+ SR + LR?,
na qual
Z € a altitude de qualquer ponto da superficie;
R é a distancia radial horizontal do ponto Z ao dpice do cone;
P é a altitude do dpice do cone;
S é o gradiente da declividade ao longo do raio inicial;
L ¢é a taxa de variagio da declividade.

Christofoletti (1974 : 35-38) fornece exposi¢io diddtica sobre a aplicacdo

dessa férmula. Utilizada para descrever cones aluviais no Vale da Morte, na’

Califémia, a equagio obtida para o caso do Copper Canyon (Bull, 1977 :246)
foi igual a
Z =49 m - (93/km)R + (12/km)R?.

A drea do cone aluvial &, em parte, fungfio da drea da bacia de drenagem.

Bull {(1962) exprimiu essa relagdo como sendo
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Af = CAE,
na qual ’
;ff é a drea do cone aluvial;
4; é a drea da bacia de drenagem;
¢ é o coeficiente expressando a drea de um cone com drea da bacia de drena-
gem igual a um quildmetro quadrado;
n é o expoente indicando a declividade da linha de regressio.

Vidrios pesquisadores procuraram estabelecer os valores descritivos para
diversos exemplos, ¢ a Fig. 6.23 retne algumas dessas relagSes.

Os valores do coeficiente ¢ sio variados em virtude das influéncias exer-
cidas por védrios fatores, além da drea da bacia de drenagem, que afetam o
tamanho do cone em diferentes lugares. Entre eles, a litologia é muito signi-
ficativa. Bull (1964b : 94) observou que no vale do S3ao Joaquim, considerando
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Figura 6.23 RelagSes entre a irea do cone aluvial ¢ a 4drea da bacia de drenagem abas-
tecedora, para conjuntos de cones aluviais da Califérnia e Nevada. As equages
descritivas s3o:

caso 1: Ap=12,1 AP . (Bull, 1962)

caso 2: Af = 0,96 AZ>®  (Bull, 1962)

caso 3: Af = 0,74 AF%  (Hawley, 1965)
caso 4: Af = 0,5 Ag’s (Denny, 1965)
caso 5: Af = 042437  (Hooke, 1968)
caso 6: Ag =024 A4p%  (Hooke, 1968)
caso 7: Ay = 0,154%%  (Hooke, 1968)
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dreas de tamanho semelhante, “‘as bacias de drenagem compostas por folhelhos
e xistos produzem cones aluviais duas vezes maiores que os originados por
bacias compostas por arenitos. De modo semelhante, no vale das Deep Springs,
os cones relacionados com bacias compostas predominantemente por quartzitos
sdio aproximadamente de um tergo do tamanho dos cones relacionados com
bacias compostas por afloramentos de dolomitos e quartzitos”. Além da lito-
logia, os movimentos tectdnicos, o clima, a declividade média da bacia e a
quantidade de espago disponivel para a expansio do cone aluvial sio outros
fatores importantes.

Os valores observades do expoente n geralmente sdo inferiores 3 unidade,
e 0 seu valor médio € 0,9, significando que “as bacias maiores fornecem menos
detritos por unidade de drea (km?) que as menores” (Hooke, 1968 : 619).
Dois fatores foramm aventados por Hooke (1968) para explicar a diminui¢io
no fornecimento detritico em fung¢do do tamanho da bacia de drenagem:
i) as grandes bacias sio menos freqgiientemente cobertas por um unico agua-
ceiro. O escoamento que se processa em determinado tributdrio carrega os seus
detritos até o rio principal da bacia, mas n3o havendo alimenta¢ido continua,
vai perdendo sua competéncia e os detritos acabam sendo depositados no fun-
do do vale, muitas vezes sem chegar até o cone. Posteriormente, s6 fluxos de
elevada magnitude poderdo transportar essa carga detritica, anteriormente de-
positada no fundo do vale por diversos eventos de pequena grandeza; ii) as
declividades das vertentes nas grandes bacias geralmente sio mais baixas do
que nas bacias menores. A medida que se eleva a ordem da bacia, as vertentes
apresentam tendéncia para se suavizarem, diminuindo entdo a carga sedimentar
e a intensidade da fragmentagfZo detritica.

A declividade do cone aluvial é determinada pelas condigBes da drea
fonte, e muitos dos fatores que influenciam o gradiente dos cursos de é4gua
também influenciam a declividade do cone aluvial. Entretanto, a importincia
relativa assumida pelas varidveis € diversa conforme as localidades. As depen-
déncias mais importantes estdo relacionadas com:

— a drea da bacia: Eckis (1928 :234), Melton (1965 :24) ¢ Buli (1962)

_ observaram que a declividade do cone aluvial diminui com o aumento da drea

da bacia de drenagem. Dessa relagdo, infere-se que a declividade também deve
diminuir com a elevagdo do débito, pois hd maior chance de que sejam ele-
vados nas bacias de maiores dimenstes. Quando os débitos sao pequenos, 0s
materiais se depositam nas proximidades da cabeceira do cone, enquanto nos
débitos elevados, devido a maior poténcia, hd condi¢Bes para os materiais serem
carregados a maior distincia e depositados nas partes de jusante. No primeiro
caso, as declividades tendem a aumentar enquanto no segundo tendem a di-
minuir; a declividade apresentada pelo cone é um equilibrio entre essas duas
tendéncias (Hooke, 1968 : 623);

— litologia da bacia de drenagem: a litologia da drea fonte pode influen-
ciar a declividade do cone aluvial através de trés maneiras: i) controlando o
tamanho dos detritos produzidos pela fragmentagio, pois os sedimentos mais
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grosseiros originam gradientes maiores que os depOsitos arenosos € sﬂ‘titi:os;_
ii) controlando os processos deposicionais, tais como favorecendo os depositos
deixados pelo fluxo de 4dgua ou os relacionados pelos fluxos detriticos; ¢-
iii} controlando a concentragio de sedimentos nos fluxos que atingem o cone
aluvial (Hooke, 1968 :626).

Os cones aluviais de espessura muito grande sao depdsitos orogénicos,
porque os lugares de deposi¢do sdo controlados pela taxa e pela magnitudf:
do soerguimento das montanhas adjacentes (Buil, 1964b). A espessura detri-
tica do cone aluvial aumenta quando a intensidade de soerguimento do setor
montanhoso ¢ igual ou superior ao conjunto da intensidade de entathamento
e da deposigio, criando condigSes para espessamento continuo. Nos estudos
estratigraficos, sio comuns exemplos de depdsitos de cones com espessuras su-
periores a 3 000 m. Todavia, quando a intensidade do soerguimento _for menor
que a taxa de aprofundamento do curso de dgua, ocorre o surgimento de
cursos de dgua encaixados com topografia escalonada em diversos terragos.
Com a diminuigdo da atividade tectdnica, prevalecem as forgas de erosdo que
retiram materiais do cone. Com o transcurso do tempo, o espraiamento dos
detritos faz com que os pedimentos se tomem a forma de relevo mais tipica
do piemonte (Bull, 1977 :249-253).

Considerando as caracteristicas morfolégicas dos perfis radiais, pode-se
verificar que apresentam tendéncia para a concavidade, mas nfo sdo curvas
suaves. Os perfis possuem nitidas rupturas de declive, com diversos trechos
retilineos de declividade constante, fazendo com que a aparéncia do perfil
seja composta por vdrios segmentos (Bull, 1964b). As superficies dos segmentos
formam faixas de declividade aproximadamente uniforme, de posicionamento
concéntrico em relagdo ao apice do cone (Fig. 6.24). Bull (1964b) considerou

Cone Fanoche Creek
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Figura 6.24 Representagdo das diversas faixas de segmentos do cone aluvial de Tumey
Gulch, segundo Bull {1964b)
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a hip6tese tecténica como a mais vélida para explicar a segmentagio dos cones
aluviais, lembrando que o entalhamento do terrago € causado por soerguimento
tecténico do setor montanhoso, originando gradientes mais ingremes no canal;
posteriormente, a deposi¢io detritica sobre o cone constiruird novo segmento,
com outro gradiente. Fases repetitivas de soerguimento produzem SUCessivos
terragos e segmentos.

A Fig. 6.25 ilustra duas sequéncias, que foram sumariadas por Bull
(1964b : 106):

Canc_ll \__gnnqi fluvial
/fluvlal ;.
~ A’pice 9~ Apice
Rt N Cone
Caone
~ aluvial
"
B
A
N,
3
", Segmento
‘. mais noveo
C 3
Segmanto
- B mais nove
o

Figura 6.25 Esquemas assinalando as duas seqiléncias evolutivas, conforme as relagtes
entre a intensidade do tectonismo e a historia do entalhamento fluvidl, para
a formacgido de segmentos nos cones aluviais (adaptado de Bull, 1964b)

i) levantamento intermitente associado com gradientes fluviais progressi-
vamente mais ingremes. Dessa maneira, o segmento mais alto serd o mais jo-
vem, o dpice ficard imediatamente abaixo da drea de médximo levantamento
diferencial e o gradiente do canal na montanha tomar-se-4 progressivamente
mais ingreme se © encaixe ndo acompanhar o levantamento;

ii) levantamento intermitente associado com gradientes fluviais progressi-
vamente mais suaves. Dessa maneira, o segmento mais baixo serd o mais jovem,

L
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o dpice estard muito a jusante da area de miximo levantamento diferencial e
o gradiente do canal na montanha tornar-se-i progressivamente mais suave S€
o encaixe exceder, em intensidade, 3 velocidade de levantamento.

6.4.3 Desenvolvimento dos cones aluviais e perspectivas tebricas

A condicdo bésica para a formagio de cones aluviais é o posicionamento,
lade a lado, de uma drea elevada e de uma baixada. A existéncia desse con-
traste topogrifico pode ser ocasionado pela erosio diferencifal de cOrpos 10-
chosos adjacentes com resisténcia diversa, como. no caso de Virginia, ou como
resultado de movimentos tectOnicos, COmMo no c¢aso do Vale da Morte.

A fim de esquematizar a complexidade evolutiva que se observa nos
cones, podemos usar o exemplo hipotético mostrado na Fig. 6.26, elaborada
por Denny (1967 : 86).

- FRENTE MORTANHOSA

escarpa de falha

CONE

¢] l!5 _3‘,0 Km MAPA A

FRENTE MQNTANHOSA

PIEMONTE

Q 1,5 30 Km
L A

MAPA C

Figura 6.26 Desenvolvimentio dos cones aluviais, na borda de frente montanhosa, con-
forme o esquema elaborado por Denny (1967
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O mapa A mostra o aparecimento de cones na base de uma escarpa de
falha, enquanto os mapas B e¢ C assinalam as modificagGes que podem acon-
tecer. O mapa B mostra os cones hipotéticos apés a ocorréncia de encaixa-
mentos. Os detritos provenientes da frente montanhosa podem ser carregados
através do segmento (1), pela ravina, e originar a formag¢do do segmento (2)
que, em parte, recobrird o anterior. O intemperismo e a erosdo pelo escoamento
local e pelo vento tornar-se-do os processos dominantes sobre o abandonado
segmento (1). Pequenas ravinas nascidas sobre os préprios sedimentos poderdo
dissecar o cone, enquanto os pavimentos pedregosos se desenvolvem nos in-
terflivios. As ravinas transportam sedimentos retirados do proprio cone e pro-
movem a formagio do segmento (3). Neste caso, os depdsitos do segmento (3)
apresentam caracteristicas diferentes dos depdsitos provenientes diretamente da
idrea montanhosa. Nas proximidades do ponto x, as cabeceiras da ravina podem
estar em altitude mais baixa que o nivel do canal no ponto y. Quando de uma
cheia, é possivel que o fluxo ultrapasse as margens desse canal e escoe em di-
re¢do da ravina, promovendo uma captura por transbordamento. A captura
leva ao abandono do segmento (2) e ao crescimento do segmento (3).

A medida que os cones aluviais vdo se expandindo, ocorre o interdigi-
tamento entre eles e o espraiamento generalizado do manto detritico, que
caracteriza a bajada.

Diversas perspectivas conceituais foram utilizadas nos estudos scbre os
cones aluviais. No contexto do ciclo de erosdo das regides aridas (Davis, 1905),
os cones sdo indicativos da fase de juventude, com desenvolvimento tempo-
rdrio e tendendo a desaparecer com a evolugdo do ciclo, conforme haja a
regressio e rebaixamento do setor montanhoso. Hack (1965) e Denny (1967)
consideraram os cones como exemplos de aplicagio da teoria do equilibrio
dinamico, passiveis de atingir o estado de estabilidade. Nessa perspectiva, en-
quanto estdo crescendo, os cones sdo formas de relevo em desequilibrio, mas
o aumento da drea do cone ird favorecer o balango entre a quantidade de
sedimentos fornecidos e a quantidade de material retirado. Quando ocorrer o
equilibrio entre o fornecimento e a retirada, o cone estard em estado esta-
ciondrio (steady state). Entretanto, Lustig (1965) e Bull (1976) argumentaram
ser altamente improvdvel que os cones atinjam o estado estaciondrio. Repre-
sentando o final de um sistema erosivo-deposicional, embora os processos de
escoamento, a morfologia do canal e a inter-relagdo das dreas de cones aluviais
adjacentes possam tender para estados estaciondrios, o cone € uma forma de
relevo que aumenta o seu volume. A degrada¢do pode suplantar a agradagio
se houver diminuigdo no fabrico de sedimentos na drea fonte, ou se diminuir,
por qualquer outro motivo, a taxa de acumulagfo detritica. Por um rdpido
momento do tempo geoldgico, pode haver igualdade entre a taxa de erosio
e a de deposigdo, mas esse instante ndo deve ser considerado como indicativo
de que a forma de relevo atingiu o estado estaciondrio. O estado estaciondrio
implica formas de relevo independentes do tempo e que, uma vez atingido,
permanecerd constante enquanto nido acontecer modificagbes nos fatores con-
trolantes. Como procedimento alternativo, Buli (1975; 1978) considera mais
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oportuno utilizar o modelo de crescimento alométrico, verificando o cresci-
mento proporcional entre as diversas partes do sistema. As modificaghes que
acontecem na area e no volume sdo proporcionais as mudangas que ocorrem
em todo o sistema, o que justifica a relagdo proposta entre a drea do cone e
a drea da bacia de drenagem, por exemplo.

6.5 VALES FLUVIAIS

O estudo de vales fluviais é complexo, pois envolve a atuagdo do curso
de dgua e os processos morfogenéticos atuantes nas vertentes. Representando
formas de relevo em escala maior, o vale ndo se restringe s6 a receber as in-
fluéncias do ric que se escoa pelo seu fundo, mas expressa influéncias advindas
das for¢as morfogenéticas externas e das forgas internas. A tectdnica e a lito-
logia sdo fatores de importincia muito grande.

Na literatura geomorfolégica, poucos sio os trabalhos a propésito dos
vales. Neste item, iremos focalizar o desenvolvimento e expor as diversas clas-
sificagGes propostas. )

Vale ¢ a designacdo dada as formas de relevo entalhadas como cotredor
ou depressio longitudinal, de tamanho e aspectos.variados, e ocupadas pelos
cursos de dgua. ProposigBes outras foram aventadas, tais como sendo *‘formas
topogrificas constituidas por talvegues e duas vertentes, com dois sistermnas de
declives convergentes” (Guerra, 1969), ou como sendo “‘depressGes topogra-
ficas alongadas ¢ inclinadas numa direcdo em toda a sua extensao” (Leinz e
Mendes, 1963). Embora alguns observadores, no decurso da hist6ria da Geo-
maorfologia, houvessem afirmado a importincia da ag@o erosiva na esculturacdo
dos vales, s6 no século XIX € que essa perspectiva predominou, tornando-se
s6lida e definitiva quando os gedlogos norte-americanos John W. Powell ¢
Grove K. Gilbert deduziram leis especificas a propésito da erosdo fluvial.

E conveniente que se restrinja o emprego do termo vale is formas es-
culpidas pelos rios e glaciares, mas convém assinalar que na toponimia hid
exemplos de imbito mais geral, englobando as depressGes de origem tectdnica,
tais como o Vale do Paraiba, o Vale da Morte, o Grand Valley da Calif6érnia
e outros.

6.5.1 Desenvolvimento dos vales

A formagdo e o desenvolvimento dos vales fluviais sao resultantes da
interferéncia de irés linhas evolutivas: escavamento do leito ou aprofunda-
mento do talvegue, alargamento das vertentes e aumento da extensdo ou
encompridamento. .

O escavamento ou aprofundamento relaciona-s¢ com OS VailOs Processos
ligados com a dindmica fluvial, responsiveis pela erosdo, transporte € sedi-
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menta¢ao ao longo do curso de dgua. A largura do vale ¢ a distancia linear
entre as duas vertentes do vale, expressas em fungao do perfil transversal.
O alargamento estd relacionado com a atuagdo dos processos morfogenéticos
sobre as vertentes, em intima conexio com OS processos fluviais atuantes no
canal, cuja localizagdo funciona como nivel de base. Embora a geomorfologia
de vertentes seja campo extremamente vasto, podemos assinalar que o alarga-
mento do vale resulta principalmente da atuagdo dos seguintes processos:

(/' a) em um vale, a erosdo lateral efetuada pelo rio pode remover o ma-

1]
i
l

terial da base das vertentes ocasionando solapamento basal e promovendo o
desmoronamento de materiais até o rio;

b) o escoamento pluvial sobre as encostas remove grande quantidade de
detritos, promovendo o rebaixamentio e amplia¢io das vertentes;

¢) relacionado com a agdo das enxurradas, a feitura de sulcos e ravinas
nas vertentes torna visivel a intensidade do fendmeno denudacional;

. d) a meteorizagdo e os movimentos de massa do regolito contribuem
direta e indiretamente para a ampliagdo dos vales. Quando as vertentes sfo
muito abruptas, pouco material detritico permanece sobre elas e os fragmentos
detriticos liberados movimentam-se para jusante até o curso de dgua. Na maior
parte dos casos, a meteorizagdo se torna a responsdvel pela formag¢do do man-
to de alteragdo, o regolito, cujos detritos sdo removidos pela reptagao, desli-
zamentos, desmoronamentos € outros movimentos de massa.

O encompridamento dos vales pode-se efetuar de trés maneiras:

a) pela erosdo regressiva, desde que haja suficiente area abastecedora
para alimentar as cabeceiras. Este processo & significativo para os pequenos
vales, mas Thornbury (1969) ji assinalou a improcedéncia dessa interpretagdo
para os vales dos grandes rios. Por exemplo, seria errbneo supor que um rio
como o Sdo Francisco haja comeg¢ado como um rio pequeno, com nascentes
préximas do mar, ¢ que foi retrocedendo pela expansao das cabeceiras até as
suas fontes atuais;

b) pelo aumento das extensdes das curvas medndricas. No caso de mean-
dros encaixados, quando as curvas meandricas s3o as curvas do vale, se houver
aumento da sinuosidade também haverd encomprimento do vale; e

¢) pelo prolongamento de suas desembocaduras, por causa do entulha-
mento de lagos ou de movimentos eustdticos do mar. A formagdo de deltas
é outro processo, pois permite que os cursos de dgua se estendam sobre as
terras recém-conguistadas.

6.5.2 Classificacdo dos vales

Virias foram as classificagbes propostas para os vales, em fungio de cri-
térios distintos. Deixando de lado a classificag@o baseada no estddio dos vales
em relagio ao ciclo geomodrfico, os principais critérios estfio relacionados com
a génese, com o controle estrutural ¢ com a forma do perfil transversal.
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A classificacdo genética foi apresentada de modo mais completo por
William M. Davis (1889), mas as idéias iniciais foram introduzidas por John
Powell, em 1875. O conceito de génese, nesse caso, expressa © posicionamento
do curso de dgua em relagdo com a inclinag@o e direg¢ao da topografia inicial.
Nessa perspectiva, os vales sio classificados em:

Py

a) vale conseqiiente é aquele que foi determinado pela inclinagio inicial
da topografia, como os encontrados em planicies aluviais, cones de dejegdo
¢ planicies costeiras soerguidas. Todavia, na maior parte dos casos, € muito
difici! precisar a presencga de vales conseqiientes, ¢ a sua designacio faz-se por
mera inferéncia;

b) vales subseqiientes sio os desenvolvidos ao longo das camadas de ro-
chas mais frageis e, nas estruturas monoclinais ou periclinais, estendem-se em
dire¢io normal ac mergulho das camadas. Tais vales estdo ajustados a estrutura,

¢) vales inseqgiientes sio os que nio mostram influéncia visivel da estru-
tura ou da inclinag¢do inicial da topografia e, aparentemente, desenvolveram-se
de modo aleatério. Sua presenga é comum nas dreas com afloramentos de
rochas magmdticas ou de rochas sedimentares homogéneas, como nas dreas
de bad-lands;

d) vales obsegiientes possuem dire¢do oposta a do vale conseqiiente ori-
ginal, enquanto que os vales reseqiientes acompanham a mesma dire¢do do
vale conseqiiente, embora apresentem cotas altimétricas inferiores e tenham-se
desenvolvido em fung¢io dos cursos de dgua subseqiientes.

A classificagdo dos vales em fungdo de sua génese facilmente leva a erros,
por causa de intepretagSes ndo demonstrdveis. As inferéncias sdo muito gran-
des e a utilizacdo dessa classificag@o € muito pequena.

A classificagdo de acordo com o controle estrutural estabelece uma ‘tipo—
logia em fung¢do dos tipos de estruturas geoldgicas que controlaram a sua
evolugdo. Os principais tipos sio:

a) os vales homoclinais sio aqueles que acompanham, no flanco das do-
bras ou nas estruturas monoclinais, as camadas de rochas frigeis. Em geral,
sio os vales subseqilientes da classificagdo genética; :

b) os vales anticlinais seguem os eixos dos anticlinais que foram entalha-
dos, enquanto que os vales sinclinais coincidem com os eixos dos sinclinais.
Os vales de falha seguem as depressSes estabelecidas como conseqiiéncia di-
reta do falhamento, mas os vales de linha de falha sdo os resultantes da eros@o
que seguem as linhas de falha. O curso de alguns vales, ou trechos deles, pode
estar controlado por sistemas de didclases, constituindo exemplo dos vales
de didclases.

A utilizagdo do perfil transversal dos vales, como critério de classificagio,
pode favorecer a distingdo de um numero quase infinito de tipos, por causa
das nuangas que surgem. Entretanto, os tipos basicos sio os que a seguir se
enumeram (Fig. 6.27):
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Figura 6.27 Tipos basicos de vales de acordo com o perfil transversal: (1) vale em gar-
ganta; (2) vale em F; (3) vale em mangedoura; (4) vale assimétrico; (3) vale
com terracos fluviais; (6) vale em U

a) vales em garganta — sio vales que apresentam largura estreita e en-
talhes profundos, com vertentes quase verticais. Sua forma mais especifica €
encontrada em dreas de rochas resistentes, onde, quando a amplitude altimé-
trica € elevada, pode apresentar até centenas de metros de profundidade.

Nessa categoria duas outras variagdes podem ocorrer. Em regites de ro-
chas frageis, os rios de alta declividade e elevado potencial erosivo podem
entalhar de modo muito rdpido, praticamente no sentido vertical e sem que
haja alargamento no sentido horizontal. Por vezes, as vertentes projetam sa-
liéncias, como marquises, fazendo com que a largura do vale, em sua parte
superior, seja menor que a verificada no fundo do vale, Nas regides de rochas
sedimentares horizontais, o entalhamento fluvial atravessa rochas de desigual
resisténcia e o perfil transversal apresenta varios patamares estruturais, for-
mando degraus nas camadas mais resistentes. O melhor exemplo é o perfil do
Grand Canyon do Colorado, nos Estados Unidos.

b) perfil em forma de V - tais vales indicam uma relagdo equilibrada
enitre o entalhamento e o alargamento. Geralmente sao esculpidos em material
homogéneo e as vertentes sdo simétricas. E o tipo mais comum.

c) vales em mangedoura ou calha — quando o entalhamento diminui,
aproximando-se de zero, hd um alargamento cada vez maior do fundo do vale,
através da expansdo da planicie de inundagao, cujos limites com as vertentes
sio sempre nitidos por meio de linhas indicadoras das rupturas de declive.
O perfil transversal, em seu conjunto, € varidvel, de acordo com a inclinagdo
das vertentes. O caso em que a planicie de inundag¢do ¢ muito ampla ¢ O re-
baixamento das vertentes muito acentuado, o perfil transversal do vale € muito
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snave ¢ a passagem entre a planicie ¢ as vertentes & quase imperceptivel. Na
perspectiva do ciclo de erosdo davisiano, essa condi¢do caracteriza o estddio
de senilidade. :

d) vales com terracos fluviais — a sucessio de fases de acumulagdo e de
entalhamento pode originar, nas bordas do vale, o surgimento de vdrios degraus
com sedimentos correlativos de tais fases, balizando as geragGes de terragos
fluviais. Tais degraus nada tém a ver com a possivel sucessdo de camadas de
resisténcia diferentes.

e) vales assimétricos — surgem quando os perfis das vertentes do vale
sio muito diferentes, uma escarpada e a outra suave. Em geral, tais diferengas
se originam pela presenga de camadas inclinadas, quando uma camada resis-
tente é responsdvel pela vertente mais ingreme. Este tipo de vale € comum
nas Areas com estruturas monoclinais e dobradas. Representam os vales homo-
clinais ou subseqiientes, das classificagSes anteriormente citadas. Deve-se lem-
brar, também, que nas regides de canais meandricos encaixados pode haver
a esculturacio de margens dessimétricas do vale quando se verifica o desloca-
mento e a ampliagio das curvas dos meandros. A vertente ingreme corresponde
ao banco de solapamento.

) vales com perfil em U — tais vales, em geral, sdo elaborados por uma
sueessio de fases fluviais e glacidrias, principalmente em rochas resistentes.
O fundo do vale geralmente € amplo e plano, possuindo bacias fechadas, de-
graus e rochas mouronnés. As paredes das vertentes sio muito ingremes, quase
verticais e retilineas. Ao longo do vale principal a embocadura dos vales subsi-
didrios nio se faz ao nivel do soalho, mas com nitida difereng¢a altimétrica,
constituindo os vales suspensos. Atualmente, o cursos de agua que perlonga
o vale € nitidamente desproporcional com o tamanho do vale que ocupa.

Levando em consideragdo que a erosdo pelo glaciar ¢ fungdo da espes-
sura do gelo, a Fig. 6.28 esquematiza o mecanismo pelo qual um vale fluvial

Figura 6.28 Esquema demonstrando o mecanismo de transformacgido de um vale fluvial
(em forma de V) em vale glacial (em forma de U)

superficie do glaciar

vale pré-glaciirio

vale fluvial entalhado em p

vales suspensos

embocadura dos vales suspensos

depdsitos de material detritico
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pode ser transformado em vale glacial com perfil em U. Finalmente, deve-se
lembrar também que os vales com perfis em {/ nao estao confinados somente

ds dreas que sofreram glaciagdo, mas sua presenga € verificada inclusive nas
regides de relevo cdrsico. '

6.5.3 Vales meandricos e vales epigénicos

Os vales meidndricos sdo aqueles que apresentam sinuosidades regulares,
em virtude do escavamento fluvial. Costuma-se interpreta-los como originados
pelo encaixamento de meandros, e os meandros encaixados aparecem quando
a escala do meandramento do canal é semelhante 4 do seu vale (Fig. 6.29).
Os meandros, devido ao soerguimento regional ou ao abaixamento do nivel
de base, vdo entalhando as camadas subjacentes e o vale passa a ter a mesma
fei¢do do ro meidndrico antecedente. Na perspectiva do ciclo geografico davi-
siano, os meandros encaixados sfo sinais de rejuvenescimento das paisagens.

A - — — 7w -
s

Figura 6.29 Os tipos de meandros encaixados. Em A, houve entalhamento vertical, resul-
tando vertentes simétricas; em B, paralelamente ao entalhamento houve um
deslocamento dos meandros, redundando em vertentes dessimétricas
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W. Thornbury (1969) assinala dois tipos de meandros encaixados: 0s que en-
talharam verticalmente, resultando em vertentes quase idénticas para ambos
os lados do vale, e os que sofreram um deslocamento, redundando em verten-
tes mais ingremes nas concavidades do vale meindrico e em vertentes muais
suaves nas convexidades. E provdvel que o aumento da sinuosidade ocorreu
durante o entalhamento.

Considerando-se que os vales sejam esculpidos pela a¢do morfogenética
fluvial, observa-se que determinados rios ndo estio proporcionalmente equa-
cionados ao tamanho dos vales que percorrem. Sdo rios fnadaptados que podem
ser classificados em dois tipos bdsicos:

a) quando o volume do rio ¢ superior ao tamanho do vale, estamos em
presenga de rios inadaptados ¢ desproporcionais para mais (overfit). Torna-se
dificil encontrar exemplos dessa categoria, porque o aumentc do débito sera
acompanhado de elevagdo do poder erosivo e do rdpido ajustamento da gran-
deza do vale ao tamanho do rio;

b) quando o meandramento fluvial ¢ muito reduzido em relagcao ao ta-
manho do vale, estamos em presenga de rios desajustados ou desproporcionais
para menos (underfit). Geralmente sdo rios que foram de volume maior, escul-
pinde o vale de acordo com a sua poténcia, € que sofreram acentuada redugio
em sua descarga. Como essa condi¢gdo pode permanecer indefinidamente, os
exemplos s80 NUMErEsos.

A prova mais importante para o estabelecimento da diminui¢io dos dé-
bitos fluviais estd no estudo da variagGo morfométrica dos meandros. Se os
meandros atuais possuem parimetros menores gue os dos meandros abando-
nados existentes na planicie de inundagdo, ou pelo canal indicado através das
curvaturas das escarpas do vale meidndrico, pode-se confirmar a existéncia de
rios underfit. Como nem todos os vales meandricos sdo ocupados por rios ma-
nifestadamente desajustados, mas muito deles sdo percorridos por rios que con-
servam a mesma grandeza das curvaturas, atualmente reconhece-se um outro tipo
de ros underfit — o tipo Osaga -, denominac¢do oriunda do Osage River,
em Missouri (EUA), onde as suas caracteristicas foram descritas pela primeira
vez por Dury (1964). Embora acompanhando o vale, esse tipo de canal apre-
senta uma seqiiéncia de depressGes ¢ soleiras espagadas conforme a geometria
hidrdulica, mas cujas distincias estdo muito aquém das permitidas pelo ta-
manho do vale. As depressGes ocorrem em némero muito maior que a permi-
tida pelo tamanho das curvas do canal (Fig. 6.30).

Os primeiros trabalhos que reconheceram a existéncia de rios desajus-
tados sdo os de W. M. Davis (1896, 1909, 1913), ao analisar o caso das captu-
ras fluviais e os aspectos dos vales da regido das Cotswold Hills, na Inglaterra.
A razio aventada para explicar a existéncia de rios underfir era a da presenga
de capturas fluviais, que explicavam a brusca diminuigao das descargas e a
desproporgdo entre os meandros e o tamanho do vale. O fendmeno de rios
desajustados ocorre sempre em escala regional, e nao afetando um ou outro
rio de uma drea. A captura fluvial poderd explicar um caso ou outro, mas
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d= depresoo
s = soleira

Figura 6.30 Os rios inadaptados (underfit) podem ser de dois tipos: em A4, 530 rios mani-
festadamente desajustados, porque os parametros do canal meandrico sao
menores que os do vale; em B, o tamanho do canal meindrico é semelhante
ao do vale. Entretanto, a disposicio das depressSes e soleiras mostra que elas
existem em quantidade muito maior que a admitida pela grandeza do vale.
Esse tipo é designado de Osaga (conforme Dury, 1969).

ndo possui poder explicativo para diversos rios de uma mesma regido, visto
ser impossivel que todos os rios hajam sido afetados pela decapitagdo de tre-
chos montantes. Indiscutivelmente, a causa geral da redugio dos volumes flu-
viais estd relacionada com as oscila¢gdes climdticas. Considerando essa perspec-
tiva, usa-se dos vestigios da forma do canal antigo ou do vale, para se calcular,
aplicando as relagBes das varidveis da geometria hidrdulica, o volume de agua
que correspondia aos débitos de épocas passadas.

Os vales epigénicos estdo relacionados com o processo de epigenia. Epi-
genia é o entalhamento de um curso de dgua que corta, indistintamente, as
rochas tenras e duras, a partir de uma superficie ou cobertura sedimentar su-
perior ou anterior. A epigenia ocorre:

_. por superimposicdo, quando o rio se estabelece sobre determinada es-
trutura ou superficie e, ap6s o entalhamento, encontra estruturas diferentes,
que cle corta, indistintamente, em dire¢do perpendicular a das camadas subja-
centes. Como o r1io estava adaptado is estruturas iniciais, nfo se adapta as
profundas, pois elas sdo diferentes. A superimposi¢io engendra inadaptagao,
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que se manifesta por gargantas e boqueirSes epigénicos na travessia de rochas
duras, que ndo eram aparentes quando do inicio da dissecac¢do.Na perspectiva
da geomorfologia estrutural os vales epigénicos por superimposi¢io sao cons-
tantemente lembrados, e os boqueirdes conseqientes no relevo de cuesta
constituem bons exemplos (Fig. 6.31);

— por antecedéncia, quando a drea sobre a qual se encontra instalado
o curso de dgua € afetada por novos movimentos tectonicos. A velocidade da
acdo tectdnica ndo € acentuada, pois permite que O rio conseérve o seu Cuiso
original e entalhe a irea 4 medida que ela se eleva (Fig. 6.32). Exemplos co-
muns ocorrem quando do soerguimento de blocos falhados e os rios conse-
guem atravessi-lo no mesmo tempo em que se levantam.

araos e
cos¢cathewos

Figura 6.31 Exemple de superimposigio. Em A, o curso fluvial escoa por sobre uma
cobertura sedimentar gque se sobrepSe a uma estrutura dobrada. Em B, por
causa de um soerguimento continental (ou abaixamento do nivel marinho),
hi o entalhamento da rede fluvial que rapidamente erode € retira as camadas
arenosas e cascalhentas, promovendo a exumagao das dobras em calcirios
resistentes. O rio, todavia, mantém o seu curso por superimposicdo, conser-
vando a mesma diregio no escoamento geral da drenagem (Adaptado de
P. Birot)
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Figura 6.32 Exemplo de antecedéncia. Em A um rio consegiiente acompanha a inclinagio
das camadas. No bloco inferiox, em B, surge a ocorréncia de um dobramento
em anticlinal na parte jusante do curso fluvial. O movimento muito lento
permitiu ac rio continuar a fluir na mesma diregdo e entalhar uma passagem
através da dobra que se ia formando (Adaptade de P. Birot)
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E muito dificil, nas pesquisas de campo, estabelecer distingao nitida entre
vales antecedentes e vales superimpostos, quando ndo se encontram vestigios
estratigraficos a denunciar a superimposi¢do. A utilizagdo dessas duas nogles
tem a finalidade de descrever as relagBes que a rede de drenagem mantém
com as estruturas, e explicar algumas das inadaptagGes porventura observadas.
Ambos os conceitos, estabelecidos dentro da teoria davisiana, tém conotagdo
gendtica.
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