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Resumo

As sondagens elétricas verticais (SEV) e as sondagens eletromagnéticas no dominio do tempo
(TDEM) sdo muito usadas em estudos ambientais, hidrogeoldgicos e em exploragdo mineral. A
interpretacdo desses dados feita individualmente com modelos unidimensionais normalmente
acarreta em resultados ambiguos. Isso acontece devido ao fato de que cada metodologia “enxerga”
a subsuperficie de uma forma diferente. No caso da SEV as estruturas resistivas sdo bem detectadas,
ja no caso da sondagem TDEM as estruturas condutivas é que sao detectadas com melhor precisdo.
Outra diferenca é a capacidade da SEV conseguir identificar melhor as estruturas rasas, por outro
lado, as sondagens TDEM permitem investigar as estruturas mais profundas. Nesta pesquisa foram
exploradas as potencialidades das SEVs e das sondagens TDEM, visando obter uma interpretagao
dos dados mais consistentes. Neste sentido foi desenvolvido um programa em Matlab para a
inversdo conjunta 1D de dados de SEV e TDEM, na qual explora "o melhor" de ambos os métodos. O
algoritmo desenvolvido foi testado inicialmente com dados sintéticos e posteriormente foi
empregado em dados reais adquiridos na bacia sedimentar do Parana, na regido de Bebedouro no
Estado de S3o Paulo. O resultado final da inversdo conjunta de dados de SEV/TDEM permitiu obter
um modelo geoelétrico que mais se assemelha as condi¢des geoldgicas reais, e cujas ambigiidades,
gue sdo inerentes ao processo de interpretagao, foram minimizadas. Os resultados tanto com dados
sintéticos quanto com dados reais foram sdo bastante promissores, mostram uma melhor
recuperacao dos meios modelados e um grande potencial de aplicacdes em estudos geocientificos,

em particular em estudos hidrogeolégicos.

Palavras chave: Inversdo SEV, Inversdo TDEM, Inversdo Conjunta SEV/TDEM, Bacia do Paran3,

Bebedouro — SP, Brasil.
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Abstract

Electrical (DC) and transient electromagnetic (TEM) soundings have been used in a great number of
environmental, hydrological and mining exploration studies. The data interpretation usually is done
individually by 1D models resulting in ambiguous results. This fact can be explained by how the two
different methodologies observe the medium below the surface. The vertical electrical sounding
(VES) is good at marking very resistive structures, while the transient electromagnetic sounding
(TEM) is very sensitive to map conductive structures. Another difference is that the VES detects
better shallow structures, while the TEM soundings can reach deeper ones. In this research we
explore the potentials of the both VES and TEM soundings, in order to obtain a more consistent
interpretation of the data. In this way, a Matlab program for the joint inversion for DC and TEM
soundings was developed aiming explore the best of the both methods. Initially, the algorithm was
tested with synthetic data and after were used real data from Parand Sedimentary Basin in
Bebedouro region, Sdo Paulo State. The geoelectrical model obtained from joint inversion of DC and
TEM data are more similar to the real geological condition and the ambiguities were minimized. The
results with synthetic and real data shows that the joint inversion of DC/TEM is better for recovering
the simulated models and shows a great potential in geological studies, particularly in

hidrogeological studies.

Keywords: VES inversion, TEM inversion, Joint Inversion VES/TEM, Parana Basin, Bebedouro — SP,

Brazil.
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1. Introducao

Na geofisica aplicada a exploracdo de recursos naturais, as ambigliidades no processo de
interpretacdo dos resultados estdo sempre presentes. Uma forma de reduzir tais ambigiliidades
consiste na utilizacdo em conjunto de mais de um método geofisico. Com uma gama maior e mais
abrangente de dados, as ambigiliidades podem ser reduzidas e o resultado final pode, por sua vez, se
tornar mais confidvel. Dessa forma o problema em questdo consiste em buscar informagdes
confidveis das propriedades fisicas da subsuperficie. Os dados podem ser referentes a uma mesma
propriedade fisica ou a uma porgdo delas, podendo ser estudada sob diferentes formas. A
resistividade elétrica, por exemplo, pode ser obtida tanto por meio dos métodos elétricos, como

também por métodos eletromagnéticos.

Os métodos elétricos (DC) sdo muito utilizados na geofisica brasileira e mundial. As
aplicacbes desses métodos vao desde geotecnia, passando por mineragdo, estudos ambientais e
hidrogeoldgicos. Sdo muito utilizados devido o seu baixo custo relativo, rapidez e confiabilidade dos
levantamentos. Os levantamentos eletromagnéticos, também muito difundidos, sdo utilizados em
exploragdo mineral, geotecnia e hidrogeologia. Eles podem ser divididos em métodos
eletromagnéticos no dominio da freqiéncia (FDEM) e no dominio do tempo (TDEM). Mesmo sendo
pouco utilizado no Brasil, o TDEM possui grande potencial para diversos estudos, principalmente em

estudos hidrogeoldgicos. E assim como todos os métodos geofisicos, possui vantagens e limitagdes.

O método eletromagnéticos no dominio do tempo (TDEM) ou Transient Electromagnetic
(TEM) é muito bom para marcar com precisdo estruturas condutivas, além de possuir uma grande
profundidade de investigacdo (em relagdao ao tamanho do loop utilizado). O método da sondagem
elétrica vertical (DC) por sua vez define muito bem estruturas resistivas, além de conseguir detectar
as camadas mais superficiais do subsolo. Dessa forma, os métodos DC e TDEM sdo complementares
entre si. No caso do método da eletrorresistividade (técnica de sondagem elétrica vertical - SEV), a
resistividade elétrica é obtida em funcdo da abertura dos eletrodos de correntes. J4 no caso da
sondagem TDEM a resistividade é obtida em fung¢do do tempo de resposta do meio. Este fato gera
problemas de equivaléncia no processo de inversdo dos dados. Sendo assim é necessario um

método computacional para o processamento e interpretagdo desses resultados.

Para se poder analisar os resultados de SEV e TDEM de forma mais precisa e confiavel é

necessario fazer a inversdo conjunta das duas bases de dados. Neste caso, a inversdao dos dados de



SEV e TDEM ¢ feita simultaneamente. Os trabalhos pioneiros relacionados com a inversao conjunta
de dados magnetoteluricos (MT) e sondagens elétricas verticais (SEV) sdo atribuidos a Vozoff & Jupp
(1975). Nesse artigo é mostrado as vantagens da inversdo conjunta, mostrando como esse processo
é sinérgico, i.e., o resultado final é mais que a soma dos resultados individuais dos dois métodos.
Nesta linha de estudos, alguns trabalhos internacionais ja trataram das vantagens da inversao
conjunta de dados DC e TDEM (Raiche et al., 1985; Yang & Tong, 1988; Meju, 1996). Santos at. al.
(2009) fizeram um estudo comparativo entre diversos métodos de inversdo para esse problema de
inversdo conjunta. Todos mostram as vantagens da utilizagdo conjunta das duas metodologias. As
aplicagGes para a inversdo conjunta desses métodos vao de estudos hidrogeoldgicos (Goldman et al.,
1994; Albouy et al., 2000) até estudos de potencial de risco de encostas (Schmutz et. al., 2000,
Schmutz et. al., 2009).

Nas pesquisas realizadas na literatura especifica, constatou-se que no Brasil ainda nao foram
desenvolvidas pesquisas na area de inversdo conjunta de dados de SEV e TDEM. Pelo menos ndo
foram encontradas referéncias nesta linha de pesquisa até o presente momento. Dessa forma, esta
pesquisa abordard o problema de inversdo conjunta de dados geoelétricos, onde se propde o
desenvolvimento e a implementagdao de um algoritmo para a inversdo conjunta (1D) de dados de
SEV e TDEM. Os resultados da inversdo conjunta serdo comparados com os resultados das inversées
individuais, visando uma andlise da diferenca das interpretagdes quando se trabalha com métodos
individualmente e em conjunto. Portanto, esta pesquisa podera ser de grande interesse
principalmente pela sua aplicagdo em estudos hidrogeoldgicos, com énfase no mapeamento de

aquiferos sedimentares e fraturados em solos tropicais.



2. Fundamentos Teoricos

Método da Eletrorresisividade

O método da eletrorresistividade busca determinar a distribuicdo da resistividade elétrica
nas camadas do substrato. O método consiste em injetar correntes elétricas, geradas de forma
artificial, no solo. Entdo sdao medidas na superficie as diferengas de potencial e dessa forma é
possivel ter um idéia da distribuicdo das propriedades elétricas da subsuperficie. A varia¢do da
resistividade entdo é associada a diferentes materiais geoldgicos ou variagdes na composi¢cdo na

mesma fei¢do geoldgica, devido a presenca de dgua, fraturas, composicao mineraldgica etc.

A resistividade é uma propriedade fisica intrinseca de um material. Ela é definida como a
resisténcia em ohms entre as faces opostas de um cubo unitdrio do material. Para um cilindro
condutor de resisténcia dR, comprimento dL e area de seg¢do transversal dA, a resistividade é dada

por:

__ dRdA 2.1

P="ar

no Sl a unidade de resistividade é o ohm-metro (Ohm.m).

A resistividade elétrica é uma propriedade fisica das mais varidveis. Certos minerais, como
metais nativos e grafite, conduzem eletricidade via passagem de elétrons (condutividade eletrénica).
Porém a maior parte dos minerais formadores de rochas é isolante. A corrente elétrica entdo é
conduzida principalmente através da passagem de ions nas aguas dos poros (condutividade i6nica).
A maior parte das rochas conduz eletricidade por processos eletroliticos mais que por processos
eletronicos. Essa condutividade iGnica é principalmente devido a quantidade de 4gua, a natureza dos

sais dissolvidos e a porosidade total comunicante.

Praticamente todas as rochas possuem porosidade, em proporgdo maior ou menor, 0s quais
podem estar ocupados, totais ou parcialmente, por eletrdlitos. As rochas cristalinas por sua vez,
possuem porosidade intergranular insignificante. Porém sdo condutoras ao longo de fraturas ou
fissuras (onde pode percolar dgua). Em comum esta o fato de tanto os poros cheios de eletrdlitos

quanto fraturas condutoras se comportarem como condutores iGnicos onde dessa forma possuem



resistividades muito variaveis. Na Figura 1 é mostrado o intervalo de resistividades esperado para os

tipos de rocha comum.

Resistividade (ohm.m)
10° 1 10' 10° 10° 10* 10°
Granito sGo ]
Granito alterado ]
Basalto _
Basalto fraturado s
ou vesicular
Quartzito D
Xisto grafitico D
Argiiifo ——
Avenito ———— 1
Calcéiio e
Agiia I
Viaterial de aluvido ——
Cascalho _

Figura 1: Resistividade das rochas (Telford et. al. (1990)).

Pela Figura 1 pode-se ver que um mesmo tipo litoldgico pode apresentar uma ampla
variacdo nos valores de resistividade. Para se efetuar uma correlagdo adequada com a geologia, em
uma determinada drea de estudo, é fundamental a localizacdo geogréfica e o entendimento da
geologia local em termos estratigraficos. Uma vez que as margens de variacdo de resistividade numa
area de estudo sdo muito mais reduzidas. Dessa forma é possivel identificar as rochas em fungao da

resistividade.

Condugdo Elétrica Num Meio Continuo

A corrente elétrica I1(A) em um condutor curto, fino e linear, de secdo transversal uniforme

é dada segundo a Lei de Ohm tal que:



av 2.2

onde dV é a diferenca de potencial (V) entre as extremidades do condutor e R({)) é a resisténcia do
condutor. O sinal de menos na equacao 2.2 expressa o fato do fluxo de corrente ser no sentido do
maior para o menor potencial, ou seja, na direcdo oposta ao aumento do potencial (o gradiente). R é
diretamente proporcional ao comprimento dI(m) do condutor e inversamente a sec¢do transversal
s(m?) tal que:

dl 2.3

R=p— )
p s

onde a constante de proporcionalidade p é a resistividade (Q.m) do material condutor. Deve-se
tomar cuidado com a distingdo entre resisténcia e resistividade. A resisténcia é uma caracteristica de

um caminho particular pela qual passa uma corrente. Ja a resistividade é uma propriedade fisica de

um material.

Das equagdes 2.2 e 2.3 temos que:

I 1dVv 2.4

s pdl

o lado esquerdo da equacdo é a densidade de corrente j (a corrente por drea unitaria de secdo
transversal, A.m?), enquanto — dV /dl do lado direito é o campo elétrico E(V.m™) na direcdo do

vetor densidade de corrente. Dessa forma

2.5

|

ou de outra forma
j=0E 2.6

onde o é a condutividade do material, Siemen por metros (S.m™), também chamada de mho por

metro (Q".m). A palavra “mho” vem da escrita inversa de “ohm”.

Se fizermos o comprimento dl em 2.4 tender a zero e considerarmos o condutor linear como
um elemento homogéneo e isotrépico de um meio continuo, como um bloco de rocha,entdo, tanto
a equacdo 2.5 quanto a 2.6 expressam a lei de Ohm para tal meio. Num meio isotrépico o e p sdo

independentes da direcdo do fluxo de corrente.



Ponto de Corrente num Meio Homogéneo

Considere um eletrodo pontual na superficie de uma terra homogénea e isotépica que se

estende infinitamente para baixo e para os lados, com resistividade p, conforme a Figura 2:

v

Linha de fluxo de
corrente

Casca \ Superficie
hemisférica v equipotencial

Figura 2: Fonte de corrente pontual em um meio homogéneo isotrépico.

Dessa forma é formada a partir do eletrodo uma casca hemisférica de radio r e espessura
dr. Por simetria, a corrente em qualquer ponto da casca vai estar a mesma distancia r da fonte de
corrente (o eletrodo). Se a corrente total passando do eletrodo para o meio é I, a diferenca

infinitesimal de potencial elétrico entre as faces da casca pode ser escrita, segundo 2.4, como:

Ipdr 2.7

av =
2mr?

Integrando a equacgdo acima temos o potencial a uma distancia r da fonte de corrente dado por:

V) =——-+cC 2.8
nmr

onde C é uma constante arbitraria. Se V é tido como zero em r = oo, entdo C = 0, dessa forma

temos:



Ip1 2.9

A equacdo 2.9 é a equacao principal para os métodos elétricos.

Medidas em Campo

Na pratica precisamos de dois eletrodos de corrente para fechar o circuito. Entdo o préximo
passo é determinar o fluxo de corrente em um meio homogéneo e isotrépico com dois eletrodos de
corrente. Nesse caso a corrente deve fluir do eletrodo de corrente positivo (a fonte) para o negativo
(o sorvedouro). O potencial em qualquer ponto P na superficie pode ser calculado utilizando a

equacao 2.9. Para dois eletrodos de corrente A e B, o potencial em P sera:

Vp

__ip +(_ ip) 2.10
21Ty 2mrg

onde 14 e 1 sdo respectivamente a distancia do ponto P do eletrodo A e do eletrodo B.

Do mesmo modo que sdo necessdrios dois eletrodos de corrente para fechar o circuito de
injecdo de corrente, sdo necessarios dois eletrodos de potencial para fechar o circuito de medida de
potencial. A Figura 3 mostra um arranjo genérico com quatro eletrodos. Nele estdo os dois eletrodos
de corrente, A e B (eletrodos externos), e dois eletrodos de potencial, M e N (eletrodos internos).

Usando a equacgado 2.10 podemos calcular o potencial em M e N:

:’_P(L_L) 2.11
M~ 2n\AM BM
e
=’_P(L_L) 2.12
VT 2z\4N BN

e assim obter a diferenca de potencial, dV, entre eles:

Ip /1 1 1 1 2.13
MN=92x\AM BM AN ' BN



No método da resistividade elétrica a corrente é injetada no solo, a diferenca de potencial é

medida e a resistividade é determinada. Uma vez que a resistividade é o parametro a ser

determinado, resolvemos a equacdo 2.13 para obter p que é dado por:

_ Ay
p_ 'I

onde K é a constante geométrica, que é dada da seguinte forma:

1 1 1+1)‘1
AM BM AN BN

K=27T(

2.14

2.15

Injecao de Corrente

'Medidas de Potencial

Yy vy ¥
A M N

Figura 3: Arranjo com quatro eletrodos. Dois externos de inje¢do de corrente e dois centrais para medidas de

potencial elétrico.

Resistividade Aparente

Quando calculamos a equagdo 2.14 assumimos uma subsuperficie homogénea e isotrdpica.

Porém a Terra ndo é homogénea, e dessa forma o valor da resistividade calculada, pela equacdo

2.14, provavelmente ndo é igual a do material que os eletrodos estdo inseridos. O termo adequado

para a resistividade calculada pela equacdo 2.14, é resistividade aparente. O termo resistividade

aparente (p,) vem do fato que o potencial medido pelos eletrodos MN estd relacionado a passagem

da corrente injetada em AB em um meio heterogéneo. O fluxo de corrente fez um caminho pelo

subsolo no qual passa por diversas camadas com resistividades diferentes. O potencial medido entdo



nado é devido a passagem da corrente por um Unico meio de resistividade p, mas sim é equivalente a
passagem da corrente por um meio de resistividade p,. No qual a resistividade resultante seria
equivalente a uma média ponderada de todas as camadas pela qual a corrente passou. Por isso o
termo resistividade aparente é usado, porque a resistividade obtida ndo estd diretamente ligada a
uma camada, mas sim a um conjunto de camadas pelo qual a corrente injetada passou. Sendo assim

a equacdo 2.14 fica sendo:

AV 2.16
Pa = K-T

A Figura 4 mostra como um meio heterogéneo pode distorcer o fluxo de corrente em
comparag¢do a um meio homogéneo. Nela podemos ver as diferengas no fluxo de corrente conforme
0 aumento do espagamento entre os eletrodos num meio heterogéneo. Com um espagamento
pequeno em relacdo a espessura da camada, o fluxo se comporta como em um meio homogéneo.
Porém conforme o espagamento aumenta, a influéncia da segunda camada no fluxo de corrente faz
com que ele se distorca. E quanto maior esse espacamento, maior é a influéncia da segunda
camada, ou seja, maior é o caminho que a corrente ird percorrer. E com isso maiores sdo as
distor¢des do fluxo. O levantamento eletrorresistivo consiste entdo em explorar essa idéia de
distor¢cdo do fluxo de corrente no substrato. Com a mudanga na posi¢cdao dos eletrodos é possivel

explorar as camadas inferiores do substrato (como na Figura 4) ou explorar as varia¢des laterais de

resistividade.

Pa~P1 P2>Pa>P1 P2>Pax»P1
v v v v v v
AHBI IR s irjit 3 itiseadiit
P,
Fluxo de corrente no meio homogéneo P2>pP1
Fluxo de corrente no meio heterogéneo

Figura 4: Distorgdes do fluxo de corrente num meio heterogéneo. (Adptado de Burguer et. al.,1992)



Técnicas de Investigagdo

Os levantamentos eletrorresistivos podem ser feitos visando trés objetivos diferentes:
determinar a varia¢do da resistividade em fung¢do da profundidade (sondagem elétrica vertical), a
variacdo lateral da resistividade (caminhamento elétrico) ou estudos da variacdo da resistividade
dentro de pogos (perfilagem elétrica). A diferenga entre essas técnicas estd no procedimento de
campo usado para se obter a resistividade. Ou seja, a diferenga estad na disposicdo dos eletrodos na
superficie do terreno ou no interior de furos de sondagens e na maneira como o trabalho é

desenvolvido para se obter os dados de campo.

A sondagem elétrica vertical (SEV) é usada em situagdes cujo objetivo é investigar em
profundidade os diferentes tipos geolégicos. Determinando dessa forma as espessuras e
resistividades das camadas sobrepostas. A investigacdao é tida como sendo a partir de um Unico
ponto na superficie do terreno, que é o centro do arranjo. Isso quer dizer que os valores medidos
sdo tidos como sendo abaixo desse ponto. Um esquema da SEV pode ser visto na Figura 5. Nele
pode-se ver como a investigacdo das camadas inferiores é feita aumentando a distancia dos
eletrodos de corrente em relacdo ao centro do arranjo. A Sondagem Elétrica Vertical é uma
ferramenta importante para a geofisica a quase um século. Desenvolvida no inicio do século XX,
ainda é amplamente utilizada no mundo todo por ser uma técnica relativamente simples, robusta e
gue gera resultados preliminares ja no instante da medida. A prdpria curva de resistividade aparente

ja da indicios do modelo geoelétrico na drea de estudo.

A técnica do caminhamento elétrico (CE) por sua vez aplica-se principalmente em pesquisas
qgue visam determinar descontinuidades laterais nos materiais geoldgicos. Tais descontinuidades
podem ser: diques, sills, contatos geoldgicos, fraturamentos e/ou falhamentos ou corpos
mineralizados. O caminhamento elétrico também é muito utilizado em estudos ambientais para
mapear plumas de contaminacdo. Um esquema de como funciona o CE estd na Figura 6. Ao
contrario da SEV, o caminhamento ndo tem apenas um ponto associado em superficie, mas sim,

uma série de pontos que formam uma linha em superficie.

A perfilagem elétrica é uma técnica utilizada e desenvolvida no interior de furos de
sondagem. O objetivo principal é estudar a variacdo da resistividade in situ. E principalmente
utilizada em hidrogeologia, mineragdo e na prospeccdo de petréleo. Um esquematico da perfilagem
elétrica esta na Figura 7. Nela todos os eletrodos ou parte deles estdo em uma sonda que desce por

um furo de sondagem. Com isso as medidas sdo feitas nas laterais do poco. E ideal para se
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determinar a interface de niveis arenosos/argilosos, diferencas de permeabilidade ou diferencas de

concentracao de algum elemento.

Sondagem Elétrica

Figura 5: Sondagem Elétrica Vertical.

Caminhamento Elétrico

Figura 6: Caminhamento Eletrico.

Perfilagem Elétrica

Figura 7: Perfilagem Elétrica.
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Arranjo de Eletrodos

Nessa pesquisa foi empregada a técnica da sondagem elétrica vertical, que lida com a
variacdo da resistividade em funcdo da profundidade. Entdo dessa forma serd abordada apenas as
configuracoes de eletrodos usados nessa técnica. Os principais arranjos usados na sondagem elétrica
vertical sdo os arranjos Wenner e Schlumberger. O arranjo Wenner é principalmente usado nos
Estados Unidos, Canada e Inglaterra. Ja o arranjo Schlumberger é o mais utilizado na Europa (em
especial na Franga), na Russia, nos paises que integravam o antigo bloco soviético e no Brasil. Ambos
0s arranjos surgiram no inicio do século XX. O arranjo Schlumberger foi desenvolvido por Conrad
Schlumberger na Franga. Enquanto que na mesma época Frank Wenner desenvolveu nos EUA o seu

arranjo homoénimo.

Ambos os arranjos utilizam quatro eletrodos, dois de corrente e dois de potencial. Os
eletrodos de corrente ficam nos extremos do arranjo e vado se distanciando em relagdo ao centro.
Dessa forma investigam-se as camadas mais profundas. Os dois arranjos diferem entre si no modo
como os eletrodos sao arranjados em superficie. No caso do arranjo Wenner a distancia entre os
eletrodos é sempre a mesma (normalmente essa distancia é dita a), e a cada mudanca, todos os
eletrodos sdo mudados. Na Figura 8 tem-se um esquema do funcionamento do arranjo Wenner. No
caso do arranjo Schlumberger, os eletrodos de potencial ficam muito mais préximos do centro, e ndo
mudam a cada medida. S6 sdo mudados quando o sinal medido entre os eletrodos de potencial fica
abaixo do ruido local ou da precisdo do equipamento usado. Um esquema simplificado do arranjo
Schlumberger esta na Figura 9. O levantamento de campo com esse arranjo acaba sendo mais rapido
se comparado com o arranjo Wenner, uma vez que apenas os eletrodos de corrente sdo mudados a
cada medida. Ele também sofre menos influéncias laterais, menos influéncias devido a
irregularidades na superficie do terreno e ruidos produzidos por fontes artificiais. Neste trabalho o
arranjo utilizado é o Schlumberger, que é o mais utilizado na escola brasileira de geofisica, melhor se
adéqua aos nossos interesses, portanto, este arranjo foi empregado nesta pesquisa. Informagoes
mais detalhadas sobre o método da eletrorresistividade e as técnicas de aquisicdo dos dados podem

ser obtidas em Telford et. al. (1990), Burguer et. al. (2006) e Parasnis (1962).
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Figura 8: Arranjo Wenner.

Figura 9: Arranjo Schlumberger
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Método Eletromagnético Dominio do Tempo (TDEM)

O método TDEM surgiu na Unido Soviética nos anos 60 do século XX. Mas seu uso no
ocidente comecou somente a partir de 1972. Ele surgiu da necessidade de investigar alvos em
profundidade e em locais com resistividade muito baixa. Nestas condi¢cbes, os métodos
eletromagnéticos no dominio da freqiiéncia convencionais sdo incapazes de executar um
levantamento com boa resolugao. O TDEM é amplamente usado em estudos de mineragdo, devido a
sua grande capacidade de penetragao e resolugdo. O desenvolvimento do método esta relacionado
aos avangos na drea de eletrdnica, o que proporcionou o desenvolvimento de equipamentos
avanc¢ados para as medidas de precisdao e na drea de informatica para o tratamento de dados que

necessita de softwares com cdlculos avangados.

Um problema comum entre os métodos eletromagnéticos no dominio da freqiiéncia é o fato
que o campo magnético secunddrio (referente aos materiais no subsolo) é medido na presenca do
campo magnético primario (gerado pela fonte do equipamento). Sendo o campo primario muito
maior que o secundario, a correta remocdo dele é sempre complicada. Essa eliminacdo complicada
pode gerar ruidos nos dados e com isso uma perda de precisdo. Uma maneira de evitar o enorme
sinal do campo primario é usar um campo pulsado ao invés de um continuo. E assim medir o campo

secundario enquanto o campo primario esta desligado.

O método TDEM funciona dessa maneira, usa o sinal de uma fonte transiente ao invés de
uma continua. E usado um loop transmissor e uma bobina receptora. A idéia basica é que em um
circuito (um grande loop transmissor) transita uma corrente continua que gera um fluxo magnético
constante. O fluxo magnético atravessa qualquer condutor em subsuperficie, mas ndo gera corrente
nesse condutor, uma vez que esse fluxo é constante. Se a corrente continua é de repente desligada,
o fluxo cai do seu valor inicial para zero, e durante um curto periodo de tempo o fluxo varia no
tempo. Dessa forma sdo geradas correntes secunddrias no condutor, de acordo com a lei de
Neumann, conforme mostrado na Figura 10. O campo secundario por sua vez decai com o tempo
conforme as correntes sdo gradualmente dissipadas no substrato. Esse campo dependente do
tempo por sua vez induz uma forca eletromotriz (f.e.m.) transiente num circuito receptor (bobina
receptora) no qual ele estd agindo. Como a dissipacdo do campo secundario varia conforme a
resisténcia elétrica do condutor em subsuperficie é possivel obter as propriedades geoelétricas dos

materiais abaixo do arranjo.
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Figura 10: Correntes secundarias geradas no subsolo. O padrdo de propagagdo das correntes no substrato é na

forma de “Smoke RIngs” (anéis de fumaca). Adaptado de (McNeill, 1994).

Na pratica, a corrente primdria juntamente com o fluxo associado a ela ndo podem ser
desligados instantaneamente. O que acaba acontecendo é que o fluxo sai do seu valor constante B,
até zero linearmente com o tempo em um intervalo de tempo 7, na ordem de microsegundos. A taxa
de variagdo do fluxo, By/7, e qualquer for¢a eletromotriz devido a e ele, vai ser proporcional a By e
dessa forma proporcional a corrente primaria. Conseqlientemente o campo secundario que age no
circuito receptor e a f.e.m. induzida nele, também vai ser proporcional a corrente primaria no
circuito transmissor. A Figura 11 ilustra todo esse procedimento, mostrando como acontece em cada

um dos eventos.
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Figura 11: Representagdo da seqUiéncia de eventos num levantamento TDEM.

Formulacdo Bdsica

Seguindo a deduc¢do mostrada em Kirsch (2006), um campo eletromagnético é definido por

cinco fungBes vetoriais: E (intensidade do campo elétrico (V/m)), B (inducdo magnética (weber/m’=

tesla, T)), D (densidade de fluxo elétrico (columb/m?)), H (intensidade do campo magnético

(ampére/metro, A/m)) e j (densidade de corrente elétrica (A/m?)). A interacdo entre esses

elementos é governada pelas equagdes de Maxwell dadas por:

0B
VXE+—

Jt

VXH—-—

0

onde q é a densidade de carga (C/m°).

=0

=]

2.17

2.18

2.19

2.20
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O emprego da transformada de Fourier nas equacdes 2.17 e 2.18 (fazendo uso das relacbes
constitutivas do meio J = ¢E, D = ¢E, B = uH) e com um pouco de algebra obtém-se as equagdes

de Maxwell no dominio da freqliéncia, dadas por:
VXE+iowugH =0 2.21
VXH-(0+icw)E=0 2.22

onde ¢ é a permissividade dielétrica, o é a condutividade elétrica, w é a freqliéncia angular e pug é a
permeabilidade magnética (no caso adota-se a mesma que a do vacuo). Por conveniéncia adotamos

Z=lwpgey =0 +icw.

As equagdes de Maxwell homogéneas 2.21 e 2.22 se aplicam somente para regides livres de

cargas. Para regides contendo cargas elas sdo substituidas pelas equag¢des ndo homogéneas:
VXE+2H = —J3, 2.23
VXH—-9E=]3 2.24
onde J5, é a corrente de fonte magnética e J5 é a corrente de fonte elétrica.

As equagBes ndo homogéneas no dominio da freqliéncia 2.23 e 2.24 podem ser resolvidas
para regides homogéneas se J;, e J5 podem ser definidas. Expressando E e H em termos dos
potenciais de Schelkunoff A e F facilita a derivacdo de E e H por diferenciacdo. A solucdo das
equacdes fica mais facil porque os potenciais sdo paralelos aos campos geradores, ao contrdrio dos

proprios campos.

O método TDEM usa somente fonte magnética (J5,) transmitindo um campo elétrico
transversal. Isso simplifica a formula¢do, pois somente o potencial F é necessario para o calculo.

Dessa forma o potencial de Schelkunoff F é definido como:
E, =-VXF 2.25
onde E,, é o campo elétrico gerado pela fonte magnética.

Usando esta relacdo na equacdo 2.23 podemos derivar a equagdo ndo homogénea de

Helmholtz dada por:
V2F + k*F = —J3, 2.26

onde o numero de onda k é definido como:
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k? = pypew? — ipgow 2.27
ou seja
k? =-2y. 2.28

Para materiais geoldgicos e freqiiéncias menores que 10° Hz, a corrente de deslocamento se

torna desprezivel (k? ~ —iuyow). Esta é a chamada aproximagio quasi-estdtica.

Os campos elétrico e magnético totais originados pela fonte magnética podem agora ser

derivados usando o potencial F, tais como:
E, =-VXF 2.29

1
Hp = —9F +=V(V - F) 2.30

Assumindo uma terra estratificada unidimensional, F consiste em apenas uma componente,
ou seja, a componente z:
F=Fu, ; TE, 2.31

onde F, é uma fung¢do escalar de x, y e z, enquanto que u, é um vetor unitario na direcdo z. TE,
representa o campo elétrico transverso, o campo que propaga no plano xy. Substituindo a equagdo

2.31em 2.29 e 2.30 temos as expressoes para as componentes dos campos, dadas por:

107, . _ Ok
X 20x0z T 9y

10%F, . _9E 2.32
Y 20x0z Y ox

1/02
H, =+ ﬁ-l_k E, E,=0

O campo transmitido no método TDEM é um campo elétrico transversal produzido por um
loop transmissor. Dessa forma precisamos calcular o campo magnético vertical no centro do loop.
Um transmissor circular ou quadrado pode ser calculado como uma integracdo de dipolos
magnéticos verticais sobre sua area. O potencial de Schelkunoff, nesse caso pode ser entendido

como um dipolo magnético vertical, dado por:

Zom (@ ¥l
F(r,z) = :_n_f [e—uolz+h| + RTEeuO(Z-Fh)]u_]o(/‘Lr)d/‘t 2.33
0 0
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onde m é o momento magnético do dipolo, J, é sendo a funcdo de Bessel de ordem zero,

A= Ik,zc +k} onde ky e k, sdo as freqiiéncias nas diregdes x e y, u, = /A% + ki onde ki é o

numero de onda na n-ésima camada, que segundo a equacao 2.27, na aproximacao quasi-estdtica é

dado por k? = —ipyo,w, r = \/x2 + y% onde r é a distancia radial da fonte ao receptor e Ry é
chamado de coeficiente de reflexdao e seu valor expressa como o substrato modifica o campo
primario.

Podemos integrar a equagdo 2.33 sobre um loop circular de raio (a) e uma corrente (/),

resultando:

2ola (©° 1
F(r,z) = Z°T ” [e~#olz+hl 4 Rppeto M), (Aa)]o(Ar)dA
0

2.34

onde J; é a fungdo de Bessel de primeira ordem. Substituindo 2.34 na equag¢do 2.30 e simplificando
para a situagdo em que o receptor esta no centro do loop (configuracdo loop central) temos para o

campo magnético vertical que

i ) AZ .
Hz — 7af [e—uo|Z+h| + RTE€u°(Z+h)]u—0]1(la)d/1 2.35
0

A equacgdo 2.35 (integral de Hankel) é expressa no dominio da freqiéncia, uma vez que R é
uma funcdo da freqliéncia. A resposta transiente, no dominio do tempo, é obtida pela transformada

inversa de Laplace ou de Fourier.

A integral de Hankel ndo pode ser resolvida de forma analitica, por causa da complexidade
da funcdo de Bessel e da integral em si. Porém, para a configuracao de loop central, na superficie de

um substrato homogéneo Ry se torna

R _ATU 2.36
TE™ 2 +u
e dessa forma a equacgdo 2.35 se reduz para:
e 2.37
H, = Iaj; 7 _ujl(/'la)d/'l

Determinando a integral e aplicando a transformada inversa de Laplace pode-se resolver

2.37 para o campo B, usando a simples relagdo B = uyH, resultando:

2.38

-l (i)t
BZ_Za [nl/zeae + (1 20242 erf (6a)
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onde 6 = \/uyo/4t e erf(6a) é a fungdo erro. B, pode ser determinado para t > 0 com B, =
Uo;/2a. O que seria o tamanho do campo primario no espaco, ou seja, a intensidade magnética

antes da corrente ser desligada.
A derivada no tempo, ou o impulso, dB,/dt pode ent3o ser dada da seguinte forma:

0B,
ot

2.39

I 2
= — —|[3erf(6a) - < 6a(3 + 202q%)e~0%a*
oa =
T2
A resposta do impulso, dB,/dt (2.39), é o que de fato medimos em campo. Porém por causa
de limitagBes instrumentais ndo é possivel medir a resposta do campo secunddrio logo apds o
desligamento da corrente (antes de 100 micro-segundos). Dessa forma sé é possivel recuperar a
resposta do meio depois de um certo tempo transcorrido do desligamento. O que é chamado de

estagio posterior (i.e., late time). Para esses tempos tardios o impulso pode ser aproximado por:

0B, _ 1632 uy5/%a? 2.40

-5/2
ot~ 20miz ¢

Dessa forma podemos ver que a derivada temporal de B tem um decaimento proporcional a t5/2,
Porém a curva do decaimento do campo magnético ndo é muito informativa. Para melhor

visualizagdo é usada a resistividade aparente, que para os tempos tardios é dada por:

2 172 573
o = la Lo/ 5/ 241
@ 200B,/0t ml/3

Resistividade Aparente

Assim como na sondagem elétrica vertical a sondagem TDEM faz uso do conceito de
resistividade aparente. No caso da SEV a idéia era que a corrente elétrica passando por diversas
camadas amostra um terreno de resistividade equivalente a uma média ponderada de todas as
camadas. No caso do TDEM a idéia é parecida, mas no caso a drea amostrada vai ser referente ao
volume amostrado pelos smoke rings (visto na Figura 10) das correntes secunddrias no subsolo.
Essas correntes vao transitar no formato de anéis em subsuperficie, dessa forma a resistividade
aparente vai ser correspondente a uma média das resistividades das estruturas no subsolo. As linhas

de correntes secundarias podem ser distorcidas de forma parecida as linhas de corrente na Figura 4,
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mas em vez das correntes serem devidas a injecdo de corrente em superficie seriam devidas a

inducdo de corrente por um loop em superficie. Dessa forma as curvas de resistividade aparente da

SEV e da sondagem TDEM s3do bem parecidas, com métodos de interpretacao relativamente

préximos.

Procedimentos de Campo

Os procedimentos para aquisicdo de dados TDEM assim como nos métodos elétricos sdo

muito variados. A configuracdo do tamanho e posi¢do do loop transmissor (Tx) e da bobina

receptora (Rx) depende de cada objetivo. O método TDEM é muito versatil, possuindo formas de

levantamento terrestre, aérea e aquatica. Os mais usados sdo os procedimentos terrestre e aéreo.

No caso deste trabalho vamos usar somente aquisi¢cdo terrestre, dessa forma seguiremos discutindo

apenas essas formas de aquisicdo. As mais comuns s3o as seguintes:

Single Loop: muito utilizada na antiga Unido Soviética, essa configuracdo utiliza um Unico
loop como transmissor e receptor (Figura 12a). Enquanto a corrente esta passando ele age
como o transmissor. Uma vez que a corrente estd desligada, os terminais do loop sdo
conectados ao receptor e dessa forma a resposta do campo secundario pode ser medida

Loops Transmissor/Receptor Coincidentes: esse arranjo tem a mesma geometria e resposta

do arranjo Single Loop, porém o loop transmissor e receptor sao loops separados dispostos
numa posicado coincidente (Figura 12b).

Loops Transmissor/Receptor Separados: essa configuragdo é bem similar a configuracdo

Slingram com o loop transmissor e receptor separados por uma distancia fixa (por exemplo,
100 m). Os loops nesse caso tém a ordem de algumas dezenas de metros de lado (Figura
12c).

Loop-Loop: Uma variante da técnica de loops separados, ela consiste em um dipolo receptor
pequeno colocado a uma distancia fixa do loop transmissor (Figura 12d). Nesse caso o dipolo
transmissor deve ser uma bobina com muitas espiras para compensar o pequeno didmetro.
Off-set: é uma variacdo do arranjo loop-loop, porém a bobina receptora fica alinhada com os
cantos do loop transmissor ao invés do lado dele (Figura 12e). Também é usado para quando
o loop transmissor é muito pequeno (menor que 40m de lado).

Dual-Loop: utiliza dois loops adjacentes conectados em paralelo para um melhor

acoplamento com condutores verticais (Nabighian, M.N. & Macnae, J.C., 1991). Nessa
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configuracdo também hd uma grande reducdo de ruido proveniente de fontes de
interferéncia elétrica. Uma vez que o ruido gerado por essas fontes sdao quase que opostos
nos dois loops, se estiverem em um terreno homogéneo. Em areas com variacao lateral de
resistividade essa reducdo ndo é significante. O arranjo pode ser feito com apenas um cabo
(Figura 12f) ou com dois cabos separados (Figura 12g).

e Caminhamento TDEM com transmissor e receptor mdveis: essa configuracdo permite uma

aquisicao 2D ou 3D. Ela é feita com a sobreposicdo de uma série de sondagens Single Loop
ou Loop Central. Se o objetivo for um levantamento 2D uma serie de sondagens sdo feitas
ao longo de uma linha escolhida (Figura 12h). As sondagens devem ser feitas idealmente
com um espagamento de metade do tamanho do lado do loop transmissor. Para que os
centros do loop transmissor nas duas sondagens figuem a uma distancia equivalente ao
tamanho do lado do transmissor.

e Caminhamento TDEM com transmissor fixo: esse levantamento consiste em colocar um loop

transmissor grande, que envolva toda ou grande parte da drea de estudo. A bobina
receptora, pequena em relacdo ao loop transmissor, é entdo movida ao longo da area na
forma de perfis 2D (perpendiculares ao transmissor) ou mesmo numa malha 3D (Figura 12i).

o Perfilagem TDEM: a perfilagem TDEM consiste em montar um loop transmissor na superficie

e descer por um pogo de sondagem uma bobina receptora. Dessa forma é possivel medir o
transiente em varias profundidades.

e Loop Central: essa configuracdo é uma variante do arranjo de loops coincidentes, mas ao
contrario dela o loop receptor tem um tamanho muito menor que o transmissor. Nessa
configuragdo uma bobina receptora com muitas espiras é colocada no centro do loop
transmissor, como mostrado na Figura 12j. A diferenca de tamanho é um fator chave nesse
tipo de configuracdo. Para uma bobina receptora de 1m de didametro o loop transmissor ndo
deve ter menos que 40 m de lado. A relagdo sinal ruido nessa configuracdo é muito boa e a
logistica de campo também é bem pratica. Também é um arranjo bem difundido tanto na
academia quando no setor de exploracdo mineral. Por esses motivos esse arranjo foi o

escolhido para ser utilizado nessa pesquisa.

Informacdes mais detalhadas sobre o método eletromagnético no dominio do tempo e as
técnicas de aquisicdo dos dados podem ser obtidas em Telford et. al. (1990), Burguer et. al. (2006) e

Parasnis (1962).
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Figura 12: Representagdo dos diversos tipos de arranjos TDEM. Na figura “Tx” representa os loops transmissores

e “Rx” os loops receptores ou bobinas receptoras.
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Fontes de Ruido

Ao contrdrio de outros métodos eletromagnéticos, o TDEM sofre pouca influéncia de ruidos
originados por fontes naturais. As maiores fontes de ruido para o TDEM de fato sao artefatos feitos
pelo homem. Sgrensen et al. (2000) divide as fontes de ruido para o TDEM na forma de dois tipos

diferentes de acoplamento: o galvanico e o capacitivo.

O acoplamento galvanico acontece quando um condutor (normalmente ndo natural) esta
em contato galvdnico com o solo (por exemplo, linhas de transmissdo de energia com torres
aterradas). Quando o transmissor TDEM ¢é ligado induz corrente nas camadas do subsolo. Uma vez
gue a fonte de ruido estd em contato com o subsolo o TDEM acaba induzindo correntes na fonte de
interferéncia também. Isso forma um circuito LR (indutor/resistor) que apresenta um decaimento do
campo de forma exponencial com o tempo. Isso faz com que os dados obtidos no final tenham uma
interpretacdo errGnea de camadas de baixa resistividade. Esse tipo de ruido ndo pode ser removido
dos dados. Mas o maior agravante desse efeito é que ele sé é identificado na compara¢do da

sondagem em questdao com sondagens relativamente préximas (Figura 13a).

No acoplamento capacitivo a fonte de ruido é algum material metalico envolto por um
isolante, como por exemplo, um cabo elétrico. Nesse caso o condutor (o fio metdlico) junto com o
envoltdrio isolante (isolamento do cabo) acabam formando no subsolo um capacitor, transformando
a area num circuito RLC (resistor/indutor/capacitor). O transmissor entdo carrega o capacitor através
da inducdo e ele por sua vez decai de forma oscilante. Esse decaimento oscilante do “capacitor” gera
nos dados uma perturbacao claramente visivel. Ndo ha forma de retirar esse tipo de ruido, porém

fica evidente a perturbacdo na curva e ela pode ser descartada. (Figura 13b).
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Figura 13: Fontes de ruidos no método TDEM. Em “a” temos o acoplamento galvanico e em “b” o acoplamento

capacitivo.
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3. Modelagem Numeérica

Um aspecto importante das geociéncias é conseguir simular a resposta fisica de um meio
conhecido. Ou seja, tendo um modelo que representa uma situacdo fisica conseguir simular a partir
de calculos a resposta desse meio em relacdo a alguma propriedade fisica. Esse tipo de cdlculo é
conhecido como modelagem fisica. No caso da geofisica o intuito é simular um meio geoldgico e
obter qual seria a resposta desse meio em termos de propriedades fisicas. Esse tipo de ferramenta é
muito util em diversos estudos cientificos, bem como a certificacdo de teorias. Esse tipo de calculo
também é indispensavel quando se trabalha com inversdo de dados geofisicos. No caso da
sondagem elétrica e sondagem TDEM a teoria para a modelagem estd desenvolvida e foram usadas

nesse trabalho. A formula¢do usada serd discutida a seguir.

Modelagem SEV

A sondagem elétrica vertical tem como objetivos estudar a variagao vertical da resistividade
elétrica do subsolo. Por isso é tida como um levantamento 1D, ja que a resistividade, que é a
propriedade estudada, varia apenas com a profundidade. Tendo em vista essa idéia, vamos definir
como serd o modelo representativo do subsolo e do levantamento. A subsuperficie é dividida em
camadas planas e paralelas que possuem espessura e resistividade préprias. O embasamento
geoelétrico (no caso a Ultima camada) possui apenas uma resistividade associada. Pois assume-se
gue esta camada se estende até o infinito. A fonte de corrente vai estar na superficie e a corrente
gerada é continua. Essa aproximagdo por camadas é uma esquematizacdo do substrato que
logicamente é mais complexo. Mas ela é amplamente usada e é muito representativa. Na Figura 14

estd a representa¢do do modelo geoelétrico descrito.
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Modelo de N camadas
Superficie
N
Camada 1l g, h1
A4
Camadaj % hj
M
Camada N-1 O B
W
Camada N oy
{embasamento geoelétrico)

Figura 14: Representacdo do modelo geoelétrico do subsolo para a modelagem da sondagem elétrica vertical.

Distribuigdo do Potencial Elétrico na Superficie de Um Meio

Estratificado

A derivagdo do potencial elétrico na superficie para o caso de camadas plano paralelas foi
proposta por Stefanescu et. al. (1930). Ela comeca com a Lei de Ohm para o fluxo de corrente

elétrica em meio continuo, dada por:

E=pj 3.1

e mostra como o fluxo de corrente se relaciona com o campo elétrico E.
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O potencial eletrico V nas condi¢cdes de corrente continua satisfaz a equacdo de Laplace e

entdo pode ser escrito como:

o o o _ 3.2
x2  dy?  0z2

Porém no caso das condi¢Ges descritas para esse problema o potencial V tem simetria
cilindrica em relacdo ao eixo vertical. Dessa forma vamos usar a equacdao de Laplace para
coordenadas cilindricas. Nesse caso a expressdo para V fica sendo:

62V+16V+62V+ 1 0%V 0 3.3
or2 ror 0z2 r2002

Ja que a solugdo é para ser simétrica com respeito a coordenada vertical, entdo a primeira e
a segunda derivada do potencial em relacdo a 0 deve ser zero. Dessa forma a equagao 3.3 é
simplificada:

0%V N 19V 9%V 0 3.4
or2  ror  9z%>

Uma forma de resolver equacgdes diferenciais parciais como a 3.4 é pela forma de separagao
de varidveis. Esse método consiste em primeiro obter solugGes particulares e depois obter uma

solucdo geral pela combinacgado linear delas. Dessa forma assume-se que existem solugdes para 3.4

na seguinte forma:

1d*U 1dU 1d*w 3.5

vartrra twaz T

essa equacao é satisfeita se

1d?U 1 dU 3.6
—t—— =)
Udr? Urdr
e
1dw _ o, 3.7
W dz?
onde A é uma constante real arbitraria.
As solugdes da equacgdo 3.7 sdo:
W=Ce™ e W =_CetH 3.8
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Ja a solucdo da equacgdo 3.6 é mais complicada. Equagcdes como ela levaram a criacdo de
uma serie especial de fungdes, chamadas de func¢des de Bessel. No caso particular da equacdo 3.6, a

solucdo pode ser escrita como
U = CJo(4r) 3.9
onde J, é a fungdo de Bessel de ordem zero.
Combinando as equacdes 3.8 e 3.9 temos as solucdes particulares de 3.4 dadas por:
V= _Ce?,(Ar)e V = Ce**Jy(Ar) 3.10
onde C e A sdo constantes arbitrarias.

Dessa forma qualquer combinagdo linear das solugées também é solugdo. Entdo fazendo 4
ter qualquer valor possivel entre zero e infinito e permitindo as duas constantes C variar em

dependéncia a A, temos a solugdo geral de 3.4:

o)

V= f [@(Ve +p(N)et?]J,(Ar)dA

0

3.11

Nessa equagdo tanto ®(1) quanto ¥ (A1) sdo fungbes arbitrarias de 1. As formas especiais
gue essas fungbdes assumem em cada problema especifico é controlada pelas condi¢des de fronteira.

A equacdo 3.11 é dita geral no sentido de conter todas as solugdes de todos os problemas possiveis.

Sobreposto ao potencial da equagdo 3.11 existe o potencial elétrico primario, V,, devido a

fonte de corrente. Esse potencial é dado na forma de:

po_ Al 3.12
2nVr? + 72

onde p, é a resistividade da terra homogénea e I a intensidade da corrente. Essa equagdo por sua

vez pode ser escrita numa forma similar aquela da equacdo 3.11 usando a integral de Lipschitz:

[ee)

1 3.13
f e 21, (Ar)dA = ———
r2 + 72
0
Dessa forma a equacdo 3.12 pode ser escrita na forma de
pd [ 3.14

V=o e 4], (Ar)dA

0
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e assim a solucdo geral de 3.11 é escrita na forma de

ol 0 3.15
V="r f [e=%2 + 0(De™2 + X (A)e**]Jo(Ar)dA
0

onde ©(1) e X(X) sdo fun¢des arbitrarias de A.

As solugdes na forma de 3.15 sdo validas em todas as camadas em subsuperficie. Mas as
fungdes ©(1) e X(1) ndo sdo necessariamente as mesmas em todas as diferentes camadas. No caso
de um ponto de corrente na superficie de uma terra com camadas horizontais é necessario escrever

expressoes separadas para cada camada do subsolo como

pl © 3.16
V=2 f [e7 + ©,()e™ + X,(D)e*2]Jy(Ar)dA
0

onde i se refere a cada camada em subsuperficie.

Condicdes de Contorno

Para o caso de um campo potencial devido a uma fonte de corrente na superficie de uma
terra estratificada em camadas plano-paralelas as seguintes condi¢des de contorno devem ser

satisfeitas:

1. Em cada interface das camadas em subsuperficie o potencial deve ser continuo;

2. Em cada interface das camadas em subsuperficie a componente vertical da densidade de
corrente precisa ser continua;

3. Na superficie tanto a componente vertical quanto o campo elétrico devem ser zero, exceto
numa vizinhanga infinitesimal da fonte de corrente. Isso é porque ndo ha corrente em
direcdo ao ar (que possui resistividade aproximada para infinito);

4. Proximo a fonte de corrente o potencial deve se aproximar do infinito conforme
p11/2nVr? + 22,

5. Em uma profundidade infinita o potencial é aproximadamente zero.
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De acordo com a condigdo 1 na profundidade do j-ésimo plano de fronteira, d; , as
expressOes para o potencial na camada i e (i + 1) devem ser as mesmas. Isso leva a seguinte
equagao:

o)

[ o734+ 000624+ x4
0

3.17

o)

= f [e724 + @i, (De i + Xy (Ve tHi]](Ar)dA
0

essa equagao so é satisfeita para todos os valores de r se os integrandos dos dois lados forem iguais.

Dessa forma temos:
@i(l)e_ldi + Xi(l)e-l—ldi = @i+1(l)e_)‘di + Xi+1(/1)€+ldi 3.18

Sobre a condigdo de fronteira 2 podemos inferi-la pois a componente vertical da densidade
de corrente é igual a derivada do potencial em relagdo a z dividida pela resistividade da camada em
guestdo. Usando a expressao do potencial em 3.16 temos entdo a seguinte equacgao:

17 3.19
o f [{1+0;(M)}e — X;(A)e 4] (Ar)AdA
i
0

1

Pi+1

[ 101+ 0ra e = Xy e 4]y (a2
0

Assim como em 3.17 a equacdo 3.19 sé pode ser satisfeita para todos os valores de r se os

integrandos dos dois lados forem iguais. Entdo temos também que:

1 3.20

Pi+1

1

.| [0+ 00— e = 2 [ [+ 04 e~ s )
piy J

Para satisfazer a condi¢do 3 devemos primeiro diferenciar o potencial na primeira camada

em relacdo a z. E a seguir substituir z = 0 para obter:

[ee)

f [~1 = 0,(D) + Xs WV () AdA = 0
0

3.21

nesse ponto ndo é preciso se preocupar com o primeiro termo do integrando dessa equagdo. Esse

termo define o campo que existiria num meio homogéneo, que nos referimos como campo primario.
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Esse campo primdrio automaticamente satisfaz a condigdao de contorno. Mas deve-se ter atengao em
relacdo aos dois ultimos termos do integrando, que juntos definem o Campo Perturbado (campo
devido as heterogeneidades do meio). A componente vertical da intensidade do Campo Perturbado
deve ser zero na superficie para todos os valores de r. Incluindo na origem, onde o ponto de
corrente esta localizado. Essa condicdo so é satisfeita se os dois ultimos termos do integrando juntos

forem zero. Entdo isso leva a seguinte equagao:

0,1 =X, (1) 3.22

A condicdo 4 é automaticamente satisfeita pela expressdao do potencial primdrio. A Unica
coisa que se deve ter cuidado é ter certeza que o Potencial Perturbado deve se manter finito na
origem. E ndo deve influenciar como o potencial total se aproxima do infinito. Mais adiante no texto
serd mostrado que a equagdo 3.22 se mantém finita no intervalo de integra¢do e se aproxima de
zero com A — oo, Dessa forma a equacgdo 3.16 se aproxima do infinito conforme definido pela

condigdo 3.

A condi¢do 5 por sua vez exige que para a Ultima camada (n-ésima camada) a fung¢do X seja
igual a zero. Porque de outra forma o fator e**? faria o potencial ir para o infinito numa
profundidade infinita, o que obviamente ndo faz sentido. Essa consideragdao entdo leva a seguinte

equagao:
X,(A) =0 3.23

Com as condi¢Ges de fronteira definidas para o problema em questdo a férmula do potencial
na superficie pode ser mais uma vez simplificada. Uma vez que o potencial sé sera calculado na
superficie s6 os termos 0;(1) e X;(1) serdo usados. Com a condi¢do de fronteira 3, temos que
0, (1) tem que ser igual a X; (1), entdo podemos colocar o ultimo termo de dentro da integral em
funcdo de ©,(1). E como o potencial sera calculado na superficie (z = 0), os termos exponenciais se

tornam iguais a um. Dessa forma a fungdo para o potencial na superficie fica sendo:

If 3.24
V= %f [1+ 20,()]),(Ar)dA
0
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Fung¢do Kernel

Pode-se também definir uma funcdo K (1) tal que:

K1) =1+4+20,(1) 3.25
e assim a equacado 3.24 ficar sendo:
Iy 3.26
V= % K)o (Ar)dA

0

A funcdo K (1) foi primeiramente introduzida na teoria de sondagem elétrica por Slichter
(1933). Na literatura tanto 0, (1) quanto K (A1) s3o referidas como as func¢des Kernel da equacdo do
potencial. Koefoed (1979) chama ©, (1) de Kernel de Stefanescu e K (1) de Kernel de Slichter. Essas
fungdes Kernel podem se relacionar com os parametros do modelo h e p através de relagGes de

recorréncia. E uma das formas de calcular essas relagGes de recorréncia é devido a Pekeris (1940).

O célculo para as relagdes de recorréncia comeca somando e %%t nos dois membros da
equacdo 3.18 da condigdo de contorno. A seguir dividem-se os membros dessa equagdo pelos

membros correspondentes da equagao 3.20. Assim tem-se que:

1+e,()+ X; (et 140+ Xip1(D)et?Adi 3.27
T 0, — XMt~ P T 0, () — Xy (e

Uma nova fungdo K; entao pode ser definida para cada camada:

14 0;(1) + X;(1)et?Adi-1 3.28
1+ @1(1) - Xi (/'l)e”’ldi—l

K@) =

para a camada superior, onde d;_; é zeroe 0;(1) = X;(1), a funcdo K; assume a forma de
K, (D) =1+20,(1) 3.29

Pela definicdo da fungdo K; (equagdo 3.28) o lado direito da equagdo 3.27 é igual a p; 41 Kj41-
Para obter entdo a relagdo entre o lado esquerdo da equagdo 3.27 com K;, dividimos o numerador e
o denominador do lado direito da equacdo 3.28 por X;(1) e resolvemos essa equacdo para

[1+0;(1)]/X;(A). Assim temos:

a+e) _ o +20d; s (Ki+1) 3.30
Xi (K;—1)
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Agora se divide o numerador e o denominador do lado esquerdo da equac&o 3.27 por X;(1)

e a seguir substitui-se nele a expressao de acordo com 3.30. Dessa forma a equacao 3.27 fica sendo:

(K; + 1)e?Mi-1 4 (K, — 1)e?rdi ~ . 231
pi (K; + 1)e?Mi-1 — (K; — 1)e2Adi Pi+18i+1
Dividindo agora o numerador e o denominador do lado esquerdo dessa equagdo por e?4%i-1,
Temos
Ki(e“hi + 1) — (eZAhi _ 1) 332
Kivi=p

F(e?Mhi +1) — Ky(e2Hhi — 1)
onde h; é a espessura da camada i (d; — d;_1) e p; = pi/Pi+1-

Pela defini¢cdao de tangente hiperbdlica

(e?Mhi — 1) 3.33
m = tanh (4h;)
a equacdo 3.32 ficaigual a
K; — tanh (1h;) 3.34

K .=
1 = PiT K tanh (Ahy)
resolvendo entdo essa equagdo para K; obtemos

o Ki 41 + pitanh (1h;) 3.35
' pi + Kiyitanh (k)

A equacgdo 3.35 entdo pode ser usada para calcular o Kernel de Slichter na superficie, isso
quando os parametros da distribuicdo de camadas sdao conhecidos. Para fazer isso primeiro é
necessario achar a expressao para a funcdo K do embasamento. Para depois calcular de forma
recursiva as fungbes K das camadas superiores até chegar a superficie. A expressdo entdo para o
embasamento pode ser obtida pela definicdo da funcdo K (equacdo 3.28). Sendo ela combinada

com a condic3o de fronteira 5 que define que X; (1) é zero no embasamento (equacdo 3.23) temos:

K,=1 3.36
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Transformada da Resistividade

Koefoed (1970) introduziu na literatura o conceito de transformada da resistividade,

denominada T; e definida pela seguinte equagao:
Ti = PiKi 3.37

onde o indice i tem o mesmo sentido que o indice do Kernel de Slicher nas relagdes recursivas de

Pekeris. E as relagdes recursivas expressas para a transformada da resistividade sdo

» _ _(Tius + pitanh(1h) 3.38
" (p; + Ti41 tanh(ARy) /p;)

e no sentido reverso

T+ pitanh@h)) 3.39
"1 (p; + T; tanh(Ahy) /py)

A transformada da resistividade tem a mesma dimensao fisica da resistividade, é uma fungao
variavel com os parametros geoelétricos e com A, que tem a dimensédo de distancia. Esse conceito de
transformada da resistividade vai ser muito importante mais a frente na modelagem numérica da

sondagem elétrica vertical.

A Fungdo Resistividade Aparente

Como ja discutido no capitulo anterior, a resistividade aparente é um conceito muito
importante nos métodos elétricos e eletromagnéticos. Agora vamos deduzir a equacdo para a
resistividade aparente a partir da equacdo do potencial elétrico na superficie. Inserindo as varidveis
s e b nas equacgdes 2.14 e 2.15 do capitulo anterior temos que a equagao da resistividade aparente

pode ser expressa como:

B (AV/D2ms(s? — b?) 3.40
Pa = 4bs
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onde s é igual a metade da distancia entre os eletrodos de corrente (A e B) e b metade da distdncia

dos eletrodos de potencial (M e N).

Para o arranjo Schlumberger a distancia entre os eletrodos de potencial é considerada
infinitesimal. Dessa forma o fator geométrico em 3.40 ((s? — b?)/4bs) fica reduzido a (s/4b).
Além disso, com a suposicdo que a distancia entre os eletrodos de potencial é infinitesimal é possivel
aproximar a intensidade do campo elétrico na superficie como sendo constante entre os eletrodos
de potencial. Dessa forma o quociente AV/2b é substituido por um quociente diferencial da

seguinte forma:
AV/2b —» =2(0V /0r),— 3.41
e substituindo 3.41 em 3.40 tem-se

2ms? 3.42
OV /01)y=s

Pa = —

onde V deve ser substituido de acordo com a equagdo 3.24. E usando a integral de Lipschitz

(equagdo 3.13) podemos escrever a equac¢do 3.24 de uma forma mais conveniente:

[ee)

V= o~ + o 2| ©,N)]o(Ar) da
0
Substituindo entdo essa equacdo em 3.42 e fazendo a diferencia¢do temos:
P 3.44

Pa = p1 + 2p18? f 0; (W1 As)Adr

0

mas usando as equacgdes 3.25 e 3.37 podemos escrever essa equacao de forma mais conveniente,

dada por:
° 3.45
ts? f [T — py] Jy (hs)AdA
0

ou mesmo
< < 3.46

pu=put 52| [ 1O RO~ py [ O
0 0
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A equacao 3.45 pode ficar ainda mais simples se usarmos uma propriedade das funcdes de

Bessel que diz que

P 1 3.47
f J1(As)rdr = o
0
e assim podemos escrever que
v 0152 3.48
po=puts? [ T O - 22

0

e simplificando temos a fun¢do da resistividade aparente para o caso do arranjo Schlumberger:

[ee)

Pa(s) = 57 f TO) Js Os)AdA

0

3.49

onde s é a metade da distancia entre os eletrodos de corrente, ou seja, AB/2.

Modelagem Numérica por Filtragem Linear

O método da filtragem linear aplicado aos métodos elétricos foi elaborado por Gosh (1971a,
1971b). Esse método permitiu o calculo da resistividade aparente com pouco custo computacional,
essencial na época. Consistia em resolver a integral da funcdo de resistividade aparente por uma
convolugdo. A funcdo transformada da resistividade era convolvida com um conjunto de filtros
previamente calculados e o resultado dessa convolugdo era a resistividade aparente. Logo depois
Johansen (1975) aprimorou a técnica utilizando um conjunto de filtros mais longo e com isso
aumentou consideravelmente a precisdo do calculo. E essa formulacdo de Johansen que utilizamos

no trabalho.
Ela comecga introduzindo novas varidveis, x e y, na equagdo 3.49:
x=In(s) e y=1In(1/1) 3.50

gue torna a resistividade aparente igual a
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[ee]

Pa(x) = fT(y)b(x—y)dy

— 00

3.51

onde

b(x) = J;(e¥)e?* 3.52

Pode-se notar que a integral de convolucdo 3.51 possui a seguinte propriedade para

qualquer deslocamento S

o)

pa(x) = f Ty +S)bx—y—Sdy

—00

3.53

Agora se considera F, G e H sendo as transformadas de Fourier de p,, T e b

respectivamente. Dessa forma podemos considerar a equag¢do 3.51 igual a

F(f) =G(f)-H(f) 3.54

Uma vez que toda informagdo sobre a seqliéncia de camadas estd em T somente,
H(f)=F(f)/G(f) é o mesmo para qualquer modelo geoelétrico. A fungdo b(x) possui oscilagbes
bruscas para valores altos de x, fazendo com que H s6 exista realmente num sentido generalizado.
Por isso uma aproximacao indireta (Gosh, 1971) para determinar H é usada. Utilizando as seguintes

fungdes, que satisfazem 3.51:

5
p(x) = €3 /(1 + )2 325
e Ve e
TG) = ———

suas transformadas de Fourier sdo calculadas por integragdo numérica e o modulo Q(f) e a fase

®(f) do quociente F /G determinam H.

Para um dado intervalo de amostragem Ax a frequéncia de Nyquist é fy = 1/2Ax e a

fungado sinc correspondente é dada por

. fn 3.56
€ =+ f Q(f) cos(@(f) + 2nf, ) df
N 0

Como observado por Koefoed (1972) é conveniente amostrar C(x) em posi¢cdes deslocadas

para a esquerda, pelo fator de
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Ax 3.57
5= (=)

A
porque isso faz com que os pontos de amostragem coincidam assimptoticamente com os nds de

C(x), dessa forma pode-se reduzir o tamanho do filtro.

A resistividade aparente p, nos pontos de amostragem x; = iAx sdo entdo dados

aproximadamente por

Jmax 3.58
pa (iAX)~ z T((i — Ax +S) C(jAx —S)
J=Jmin
onde Jimin © Jmax 530 escolhidos para que os coeficientes do filtro com menores ou maiores indices

possam ser negligenciados.

A transformada da resistividade T para uma terra estratificada com N camadas (Figura 15)
como ja dito pode se calculada recursivamente. Para uma camada (py_1,hy—1) acima do

embasamento geoelétrico, py, a transformada pode ser calculada, usando a formulagdo exponencial

como:
~ 1— kN_le—ZhN—ll1 3.59
Tn-1() = py-1 1+ kN_le—th_ll
onde
o = enoa=pn) 3.60
N=1" (py_1+pn)
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Modelo de N camadas
—T1(A)
Superficie
N
Camadal 0, hl
y
N
. G hj
Camada j ) — T (A)
y N\
—Tj+1(A)
\
—— TN-1(A)
\
N
Camada N-1 O i
y
Camada N On
(embasamento geoelétrico)

Figura 15: Representacdo da transformada da resistividade T para uma terra estratificada com N camadas.

A transformada T; para a camada (pj,hj) no topo da seqliéncia de camadas

(Pj+1' s PN 1) o hN—l) é dada por:

W;) + T;1 (D)

T:(A) =
T W W /)
onde
1— e—Zh]'ﬂ
W) =p ——
i) = p; 1+ o2
e

j=N-2,N-3,--,2,1

pela operacdo recursiva chega-se que T = T; ().

3.61

3.62
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Tendo o calculo da transformada da resistividade precisamos agora calcular a convolugao
com os filtros. Para conveniéncia substitui-se na equagdo 3.58 T4~ e ) para T((i — j))Ax + S) e

C(jAx — S). E divide-se o0 somatdrio em trés partes:

J1 -1 3.63
pa (D) = Z +Z+Z TGN 0
jE=o i+l j=);
com

i=0,1,2,..

E necessario entdo definir um j; e um j, para que fagam com que T se aproxime
assimptoticamente dos valores de py e p; no primeiro e no segundo termo de 3.63

respectivamente. Para que entdo a resistividade aparente possa ser calculada pela seguinte

expressao:

J271 3.64
pa (D) =~ pyCl* + z TEDNCD +piC)?
onde
, 1 > 3.65
¢t = z ) e 2= z cO)
j=—oo Jj=i2

No caso de Johansen (1975) os limites do filtro foram definidos como sendo j; = —100 e

Jj» = 40. Assim o conjunto de filtros usado possui 141 coeficientes que sdo apresentados no
Apéndice 1. O autor usa um intervalo de amostragem de Ax = (In(10))/10 que é mais que o
suficiente, pois normalmente numa sondagem Schlumberger sdo feitos menos que oito pontos por
década. O desvio S calculado para uma melhor resolucdo é -1,7239458. A precisdo do calculo para
esse filtro também é 6tima sendo na ordem de 10 Foi elaborada ent3o uma rotina em Matlab para
o cdlculo da modelagem da sondagem elétrica vertical Schlumberger. Para um modelo geoeletrico

como o mostrado na Figura 16a a resposta calculada pode ser vista na Figura 16b.
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h,=8m p;=200 Ohm.m

ho=55m 5 —25 Ohm.m

p1=800 Ohm.m

hy=500m

p1=30 Ohm.m

Resistividade Aparente (Ohm.m)

b)

Modelagem SEV

10°

10°

AB#2 (m)

10

Figura 16: Modelagem SEV. Em “a” é mostrado a representagdo de modelo geoelétrico. Em “b” é mostrado a

resposta desse modelo por meio de um gréfico de resistividade aparente (Ohm.m) por AB/2 (m).

Modelagem TDEM

Como ja discutido no capitulo anterior, o método TDEM nesse trabalho foi usado na forma

de levantamentos 1D, com o arranjo de Loop Central. Assim como no caso da sondagem elétrica

vertical esse tipo de arranjo explora a variagado da resistividade com a profundidade. Mas nesse caso

o perfil de resistividade vai ser aproximado como sendo logo abaixo da bobina receptora (no centro

do loop transmissor). Da mesma forma que na SEV, a representacdo do subsolo também serd dada

na forma de camadas planas e paralelas que possuem espessura e resistividade proprias. A Gltima

camada (embasamento geoelétrico) também serd aproximada para uma camada que se estende até

o infinito e por isso sé possui uma resistividade associada e ndo possui espessura. A esquematizagdo

do substrato usado na modelagem TDEM esta na Figura 17.
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Modelo de N camadas

Superficie

Camadal hl
hi

Camadaj )

Camada N-1 On-1» M1y Ena hn-1

Camada N
(embasamento geoelétrico)

Figura 17: Representacdo do modelo geoelétrico do subsolo para a sondagem TDEM.

Equagbes de Maxwell no Dominio da Freqltiéncia

Todos os fend6menos eletromagnéticos sdo governados pelas equacdes de Maxwell. Elas

definem que um campo eletromagnético pode ser dado pela combinacdo de quatro fungdes

vetoriais:

e: intensidade do campo elétrico

b: inducdo magnética

e d: corrente de deslocamento

h: intensidade do campo magnético
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essas fungdes se relacionam através das equacdes de Maxwell no dominio do tempo:

OB
VXE+—=0 3.66
ot
oD 3.67
g 2 _, .
V X 5% j
V-B=0 3.68
V-D=gq 3.69

com j sendo a densidade de corrente elétrica (A/m?) e q é a densidade de carga elétrica (C/m”).

Apesar de o método TDEM ser usado no dominio do tempo, a formulagao para ele é feita
inicialmente no dominio da freqiéncia. Para isso é necessdrio transformar o dominio das equagdes
de Maxwell. Aplicamos entdo uma transformada temporal de Fourier nas equac¢des 3.66 a 3.69.

Defini-se que a transformada temporal de Fourier é dada por:

v 3.70
F(w) = f f(t) e~ @tdt
e a transformada inversa por:
1 7 _ 3.71
O =5 f F(w) et da
Assim obtemos as equagdes de Maxwell no dominio da freqliéncia:
VXE = —iwB 3.72
VXH=]+iwD 3.73
V-B=10 3.74
V-D=p 3.75

ondeB=pHeD = ¢E.
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Dipolo Magnético Horizontal em um Meio Estratificado

A simetria do problema permite empregar o sistema de coordenadas cilindricas, uma vez
que a direcdo axial coincide com o eixo z, como visto na Figura 17. Como o loop estad centrado na
origem do sistema de coordenadas e ndo ha variacdo lateral de resistividade, ndo vai haver

nenhuma dependéncia de w. Entdo as equacdes de Maxwell podem ser reduzidas as trés que se

seguem:
. 0Eq 3.76
lwpH, = s
, 10 3.77
lwpH, = === (rEp)
e
OH, 0H, 3.78

i (iwe; + 0,)Eg + ]

levando em conta que 0/d¢ = 0 e que também E, = E, = H, = 0. Os parametros o;, €; e y; sdo
respectivamente a condutividade elétrica (inverso da resistividade elétrica), a permissividade

dielétrica e a permeabilidade magnética. O indice i representa a referéncia a i-ésima camada.

A densidade de corrente no transmissor, J, é calculada assumindo que o loop transmissor é
representado como uma fungdo delta em coordenadas cilindricas. Dessa forma, um elemento de

corrente, I(w)ad®, na dire¢do 6 a uma distancia radial a da origem em z = 0 é representado por

3 I(w)ad8s(r —a)6(z)6(0 — 6,) g 3.79
T

6

onde 8 é um vetor unitario na direcio 6 e I(w) é o espectro de Fourier do pulso de corrente
primdrio. Uma vez que se assume uma corrente constante na direcao 0, deve-se integrar sobre 6,.

Dessa forma a densidade de corrente da fonte é dada por:

_ I(w)ad(r —a)é(z) g 3.80
r

6

a notacdo & representa a fungdo Delta de Dirac.
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De volta as equacgdes 3.76 a 3.78, elas mostram claramente que o sistema representado por
elas pode ser resolvido apenas para Eg, e assim H,. e H, podem ser obtidas por diferenciagdo. Pode-
se entdo obter a seguinte equacgdo escalar heterogénea para o campo elétrico da fonte, E:

0> 9% 10 1 _iwpel(w)ad(r — a)§(z) 3.81

2
T
0z2 + dr2 + ror r2 ko | Es(rz, w)

r

onde kiz = w?gu; — iwp;o; e a fonte estd localizada no ar, meio i = 0. Também a partir deste
ponto o indice 8 no campo elétrico sera omitido. Em regides que ndo contém a fonte de corrente
(todas as camadas, exceto no ar onde se encontra a espira) o termo de corrente é zero. Dessa forma
a equacgado 3.81 se torna uma equagao homogénea e o campo elétrico pode ser calculado para as

regioes que ndo contém a fonte de corrente.

O calculo continua transformando 3.81 por transformada de Hankel. Para isso definimos o

seguinte par da transformada:

HIFO) = [ FOLGrrdr = FG) 382
0
HPFO)) = | FO)LGrd = FO) 383
0
e assim a transformada é dada por:
3.84

62
[@ G k%)] Es(A,z, w) = iwpgal(w)];(Aa)é(2)

A equacdo 3.84 pode ser resolvida por uma transformada de Fourier, transformando z em

k,. A seguir se calcula a inversa pela integral de area. Dessa forma obtém-se o campo primario
(abaixo do loop):

—lwpoal (w)]; (Aa)e "0 3.85

ES(AI Z, C()) = u (Z > 0)
0

onde

= -k 3.86

e J;(Aa) é fungdo de Bessel de primeira ordem. Por conveniéncia usa-se a seguinte notac3o:

Es(Az,w) = Ef (A, w)e %? 3.87
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Condigoes de Fronteira

Algumas condicbes de fronteira derivadas diretamente das equacdes de Maxwell sdo
adotadas. Essas condi¢Oes sdo adotadas para corrente continua, mas sdo validas quando se trabalha
com freqiiéncias de até 10° Hz sobre materiais geoldgicos. Dessa forma as seguintes condicBes de

fronteira devem ser consideradas:
1. A componente normal de B, B,,, é continua na interface que separa um meio do outro:

B, = By, 3.88

1

2. A componente normal de D, D,,, é descontinua nas interfaces devido ao acumulo de carga

elétrica:
Dnz - Dn1 = Ps 3.89
onde p, é a densidade de carga na interface.

3. A componente tangencial do campo elétrico E, E;, é continua nas interfaces entre as

camadas:

El’ = El’ 3.90

1 2

4. A componente tangencial do campo magnético H, H;, é continua numa interface se ndo ha

corrente na superficie da mesma:

H, = H, 3.91
5. A componente normal da densidade de corrente J, /,,, é continua nas interfaces:
Jn, =Jn, 3.92

Um conjunto secundario de solugdes é obtido transformando (pela transformada de Hankel)
a equacdo 3.81 sem o termo de corrente. E a seguir resolvendo a equacdo diferencial homogénea

em z. Para qualquer camada i a solugdo homogénea para o campo total E é dada por:

E=E"(Lw)e "+ E (A, w)et 3.93
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onde El-+ e E; sdo as amplitudes das solugdes nas diregdes positiva (+) e negativa (-)
respectivamente na i-ésima camada. Elas sdo entdo determinadas aplicando as condicdes de

fronteira que a componente tangencial dos campos elétrico e magnético sao continuas.

Fung¢do Impeddncia

Um meio conveniente de aplicar as condi¢des de fronteira em um meio horizontalmente
estratificado é através da aproximagdo pela impedancia de entrada. Nesse caso a impedancia de

entrada em qualquer camada i é definida como:

. A
7k w) = % 3.94

entdo para qualquer camada i a impedancia vai ser:

—jop;  E*Qw) —E(4w) 3.95

Zid o) == = = )~ (o)

Para um meio com n-camadas resolve-se a seguinte relagdo recursiva n vezes para obter

dessa forma a impedancia na primeira camada (Wait (1962) apud Ryu et. al. (1970))

Zi —7 Zi+1 + Zitanh (uihi) 3.96
ot Zi + Z”ltanh(uihi)

onde h; a espessura da camada i. O calculo comega na superficie da ultima camada (n-ésima

camada) onde
ZI"=17, 3.97
e o calculo dessa forma é feito de baixo para cima até a superficie.

Para qualquer meio a impedancia na superficie deve ser calculada em fungdo de A e w.
Utilizando as equacGes 3.87, 3.94 e 3.95 obtém-se as duas seguintes relagdes na superficie de um

semi-espaco:

Ef (A, w)e %" + E5 (A, w)e*o = E(A, h, w) 3.98
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E§ (4 w)e ™"  Eg(4w)e™" E(h w) 3.99
ZO(A‘IQ)) ZO(A‘I(‘)) B Zl(l,w)

Resolvendo o sistema para E tem-se que

Z1 3.100
Zo+ 271

E(Ah,w) = 2EF (A, w)e 4ol

Entdo se substitui as equacbes 3.85 e 3.87 e aplica-se a transformada inversa de Hankel na
equacao 3.100. Assim se obtém o campo elétrico secunddrio a uma distancia horizontal  do centro
do loop:

e %o 71 3.101

wg Zg + 20 AL nd

E(r,z,w) = —iwpyal (w) f
0

Examinando a integral imprdpria de 3.101 temos que quando z é zero, no caso do loop em
superficie, hd uma grande oscilagdo no integrando devido as duas fun¢des de Bessel. Isso torna

impossivel uma integragcao numeérica simples da equacao 3.101. Mas observa-se que:

—Ugz 1

Jim ” m]1(la)f1(l7‘)l—>

M 3.102
——hQa)LGr)

e

com A se tornando suficientemente grande. De forma a tornar o integrando definitivamente

convergente, mesmo que devagar, pode-se escrever a equacgao 3.101 da seguinte maneira:

ES(T,Z, (,()) = _iwﬂoal((,()) . 2103
©(eTwr 71 e~ © 5=Az
{,’; < Uy Zo + Z1 A= > >]1(la)]1(lr)dl + fo > ]1(/1a)]1(/1r)d/1}

dessa forma ndo é necessdrio se preocupar com a natureza oscilante da funcdo de Bessel de

primeira ordem.

Agora a primeira integral pode ser calculada numericamente e a segunda pode ser reduzida

a uma integral finita. Ela é reduzida por uma relacao dada por Watson (1966) tal que:

j e~ MtttV 1, (b)), (ct)dt 3.104
0

() () reu+ f sen®'gdg
r (V + %) r (%) o (a? + 2ica cos¢p — c?cos?*¢ + bz)’”%

49



A equacdo 3.104 ¢ aplicavel para (a + ib +ic) > O real e (u) > —1/2 real, onde'(*) éa

funcdo gama. A equacdo 3.103 é reduzida para

ES(TJ Z, (IJ) = —lw‘uoal(w) . 3105
© e~z 71 e—lz
{fo < n ZetZi 2 >]1(’1a)/1(’“)d/1+
ar 1 Real (1 — x2)1/2 ;
2m )y “a (z% + 2iazx — a?x? + r2)3/2 X

Dois pontos devem ser mencionados sobre a segunda integral:

e Ela so é valida quando z > 0 devido as condi¢des impostas a 3.104. Porém segundo Ryu et.
al. (1970) z pode ser assumido como sendo zero sem nenhum tipo de problema. Para o
problema em questdo, essa situagao acaba sendo considerada uma situacdo limite, mas

mesmo assim valida;

e N3ao hasingularidade contanto que r > a.

As componentes H, e H, entdo podem ser deduzidas a partir das equacdes 3.76, 3.77 e

3.105 da seguinte forma:

HT(T! Z, (,()) = al((,()) . 3.106
*© 71 e~z
{f <e—u0z Zo + 21 Ty >]1(}La)]1(lr)ldl +
0
Sar (1= x?)V2(z + iax)
> eal - X
21 J_q (z% + 2iazx — a?x? + r2)5/2
e
H,(r,z,0) = al(w) - .
® e~z 71 oAz
A= 1a)]o(Ar)AdA
UO < Uy Zo+ 21 > >]1( a)o(Ar)AdA +
a [t (1 — x2)1/2
— Real d
T[-f—l “a (2% + 2iazx — a?x? + r2)3/2] X
3ar? fl Real (1 — x2)1/2 ]
2 )4 ea (z% + 2iazx — a?x? + r2)5/2 x

As equagbes 3.105, 3.106 e 3.107 possuem todos os componentes do campo

eletromagnético fora do loop transmissor (que é finito e carrega a corrente primaria). As equacgdes
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dependem dos parametros elétricos do subsolo e dos parametros geométrico, a, r e z. Com z igual a
zero as equacgOes sdo validas para o caso de um loop na superficie de um meio horizontalmente

estratificado.

Campos no interior do Loop

No centro do loop sé a componente vertical do campo magnético serd observada. A
componente radial do campo magnético e a componente tangencial do campo elétrico sao
despreziveis. A componente vertical do campo magnético no centro do loop é escrita no espaco A da
transformada de Hankel como:

A 3.108

2
) (Aa)12dA

H,(0,z,0) = al(w) - f°°
0

Novamente a equacdo 3.108 pode ser alterada para a convergéncia do integrando na forma

de

H,(0,z, w) 3.109

© [o=UoZ Zl e—/lz ooe—/lz
:az(w)-{fo <u0 5 )11(/1a)/1d/1+ fo . jl(la)ld/l}

a primeira integral imprdpria pode ser calculada numericamente e a segunda parte pode ser

calculada analiticamente, uma vez que

0
——Jo(a) = J;(Aa)A 3110
da
e
* 3.111
-2 —
J;) e Z]()(ﬂ,a)dﬂ,—m B z>0
Dessa forma a equacdo 3.109 se torna:
[e} e—‘LLOZ Zl e—ﬂ.Z aZI(w) 3.112
H,(0 =al . A— Aa)AdA + —————
Z( ,Z,(l)) a ((U) -fo < Up ZO+Zl 2 >]1( a) +2(a2+22)3/2
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Nielsen et. al. (2006) sugerem uma nova notagdo para equacao 3.112 desenvolvida por Ryo
et. al. (1970). Nessa nova notacdo ja se assumi que o loop esta na superficie (z = 0), dessa forma é
possivel reduzir a equacao 3.112. Outra mudancga é que as relacdes recursivas sao dadas forma de

uma fungio RYE tal que:

pre _ Bniitdnbe 3.113
" RIE I, + 1
Un _ Unsy 3.114
TE _ %n__ Zn+1
LT Uy Ungg
= + N
Zn  Zp+1
Zn = lwuy, 3.115
k% = wle,u, — iwp, o, 3.116

o= 712 3.117

RIE =0 3.118

onde h, é a espessura da camada n. R™® tem uma forma de ser representada parecida com a

transformada da resistividade no caso da sondagem elétrica, como pode ser visto na Figura 18.
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Modelo de N camadas
Rtel
Superficie
7
Camada 1 o} h1l
W
N
’ hj
Camadaj Oj J Rtej
vV A4
Rtej_1
W
N
Camada N-1 Ona hoa [ R®0.
v 4
Camada N Oy
(embasamento geoelétrico)

Figura 18: Representacio de RTE para uma terra estratificada com N camadas.

A equacdo 3.112 é escrita agora da seguinte maneira:

[ee)

H,(w) = al-f [(1 +R$E)———]11(/1a)/1d/1+— 3.113
0
e desenvolvida da seguinte forma:
*[RLF + D(uo + (Zo/2)u) ™" 3.120

1 1
H, () = al - fo - E] Jy(a)ada+ -

Ry

A funcdo Kernel de H,(w) pode ent3o ser simplificada no caso da primeira camada n3o ser
magnética (U, = Ug). Isso é feito subtraindo um termo representando o espaco homogéneo (Wait,
1952) da func¢do Kernel e adicionando a expressado analitica fora da integral. Assim a expressao para

0 campo magnético no centro do loop fica sendo:
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2RTEu, 2

« 121
H(@) =l [ | - 3
o LRi"(kf—k§)+ (ug —uq)?

1 I
> J1(Aa)AdA + oa +

I . )
+———-——((k2a? — 3ikya — 3)~%0@ — (k?q? — 3ik,a — 3) "1
(kf _ k%)a3 (( 0 0 ) ( 1 1 ) )
e em frequéncias suficientemente baixas (ko = 0), fazendo com que a equacdo 3.121 fique

simplificada na forma de:

o 2RTEu, 2 1 I 3.122
H =al- —= Aa)AdA + —+
2(w)=a fo [R{Ekf+(/’l+u1)2 2 Ji(4a) 2a
1 2,2 : —ikqa
+@(3+(k1a —3lk1a—3) 1 )

Uma vez que a resposta transiente é uma funcdo causal (h,(t) =0 para t<0), a
transformacdo da resposta no dominio da freqiiéncia para o dominio do tempo pode ser obtida na
forma de uma transformada seno ou cosseno. E segundo Anderson (1974, 1981) apud Nielsen et. al.
(2006):

h,(t) = —%J‘m%ﬁn[flz((v}] cos(wt) dw 3.123
0

na equacdo 3.123 assume-se uma fonte excitadora do tipo caixa , assim como mostrada na Figura

11.

Assumindo que o campo ndo varia na area da bobina receptora, a relacdo entre o campo

magnético vertical e a voltagem induzida é dada por

dh, (t) 3.124
dt

v(t) = —ponmb?

onde b é o raio do loop receptor e n o numero de espiras. Depois de fazer algumas substituicdes a

impedancia matua resultante pode ser expressa como:

2nb? [ 29 \2a 3.125
A = — I [H (—)— d
@ == | [ (5k5) T sentong

. . S _ 1
onde o, é a condutividade da primeira camada, T = 2t(ogyupa?)teg = Eal,uowaz.
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Modelagem Numérica por Filtragem Linear

De forma andloga a sondagem elétrica vertical a solucdo vai ser obtida pela filtragem linear.
No caso do TDEM existem duas integrais para serem calculadas, a integral de 3.122 e a integral de
3.125. Primeiro é necessario obter o integrando de 3.125 que é o campo magnético no dominio da
freqUiéncia (equagdo 3.122). Para obter o campo magnético, ainda no dominio da freqiiéncia é
necessario resolver a integral da equac¢do 3.122 e o melhor jeito é usando um conjunto de filtros. O
conjunto de filtros usados agora é um dos desenvolvidos por Christensen (1990) para a solugdo de

integrais na forma de:

I(a) = fo OOK WMAJ;Aa)dA 3.126

onde K é o kernel da fung¢ao. No caso o kernel vai ser representado pelo termo K da integral que é

dado da seguinte forma:

RTEA )
K=<1 )/1 3.127

Up

A convolugdo entre o Kernel e o conjunto de filtros vai ser feito da mesma forma que Nielsen

et. al. (2006), de forma parecida como a feita no método elétrico, sendo dada por:

i, = z R*Fp, 3.128
onde F']lé um conjunto de filtros usados na solucdo de integrais na forma de 3.126. Assim se obtém
0 campo magnético ainda no dominio da freqiiéncia.

Tendo os valores do campo magnético calculados, a integral 3.125 pode ser entdo resolvida
por uma segunda filtragem linear, mas nesse caso vai ser uma filtragem pela funcdo seno.
Novamente um conjunto de filtros desenvolvido por Christensen (1990) é usado. Dessa forma a

equacdo para a impedancia mutua é resolvida da seguinte forma:
Z= Z Im[ﬁz] * Foen 3.129

onde F;., é um conjunto de filtros usado na solugdo de integrais na forma de:

I(a) = jo OOK (1) sen(Ala)dA 3.130
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Assim foi desenvolvida uma rotina em Matlab para calcular a impedancia mutua entre as
bobinas segundo a férmula 3.129. A partir de um modelo conhecido (Figura 19a) podemos obter um
gréfico da tens3o no receptor (0B /9dd) pelo tempo, como mostra a Figura 19b. E a partir dos valores

da impedancia mutua, pode-se finalmente calcular a resistividade aparente para o TDEM segundo a

férmula:

pe® =Sz | i@

Vaa?nb? 1 [ g\ 3.131
20Z(0) ] (_)

e assim se obtém o grafico da resistividade aparente por tempo como mostrado na Figura 20.

b)
h1=8m p1=2 00 Ohm.m 10° Modelagem TEM
O
h,=55 L S ]
272°M =25 Ohm.m o
10° qu ]
S 0° % ]
p1=800 Ohm.m 3 @,
= 1’ @
o @@ E
h3=500m 'g 10° Q)Q) ]
£
Ry %b@@ ]
@
2e
1 o
10 o5 1
10'” " PR | " A a sl " PR
p1=30 Ohmm 10t 10° 107 10"
Tempo (s)

Figura 19: Modelagem TDEM. Em “a” é mostrado a representagdo de modelo geoelétrico. Em “b” é

mostrado a resposta desse modelo por meio de um grafico de impedancia (V/I) por tempo (t).
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Figura 20: Modelagem TDEM. Em “a” é mostrado a representacdo de modelo geoelétrico. Em “b” é mostrado a

resposta desse modelo por meio de um grafico de resistividade aparente (Ohm.m) por tempo (t).
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4. Inversao dos Dados

Muito do que sabemos sobre o interior da Terra é devido a levantamentos geofisicos feitos
em superficie. Esses levantamentos buscam determinar as repostas fisicas dos materiais em
subsuperficie. As respostas fisicas podem ser sismicas, magnéticas, eletromagnéticas etc. O que
esses levantamentos tém em comum é que normalmente essa resposta fisica ndo indica
diretamente que tipo de material estd no subsolo. Isso independente da escala dos estudos, seja de
alguns centimetros até centenas de quildmetros. Para poder determinar que tipo de material que
esta no subsolo é necessario obter a partir da resposta fisica (dados) as propriedades fisicas do meio
gue gerou essa resposta. Esse processo é chamado de inversdo de dados. Através da inversdo é
possivel determinar os parametros geoldgico-geofisicos que estdo contidos nos dados, porém ndo
podem ser obtidos a partir da andlise direta deles. O objetivo entdo da teoria da inversao geofisica é
determinar os parametros fisicos do interior da Terra através dos dados observados ou pelo menos
determinar o maximo possivel sobre eles, tendo em vista as limitacdes dos levantamentos

geofisicos.

Inversio Geofisica

O problema inverso em geofisica envolve trés etapas bem definidas:

1. formulagdo do problema e definicdo de um modelo interpretativo;
2. obtencdo de parametros que definem esse modelo e

3. analise do modelo obtido.

A etapa de formulacdo do problema tem como objetivo definir um modelo interpretativo
qgue, em principio, pode representar as principais feicdes do substrato (problema direto). O modelo
interpretativo é caracterizado por um conjunto de parametros conhecidos (muitas vezes
relacionados aos parametros de aquisicdo de dados) e parametros desconhecidos do modelo. A
segunda etapa, ou de inversdo propriamente dita, consiste em obter um conjunto de parametros
gue propicia o ajuste aos dados medidos e, ao mesmo tempo, satisfaz vinculos geoldgicos
eventualmente disponiveis. A analise da solucdo consiste em determinar a incerteza associada aos

parametros obtidos na etapa anterior. Na inversdao de um modelo 1D, os parametros desconhecidos
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a serem obtidos sdo: numero de camadas, espessura das camadas e resistividade elétrica das

camadas e do embasamento geoelétrico.

Caracterizagdo de um problema inverso

A solugao do problema direto pode ser simplificada por meio da seguinte equagao:
d = h(p) 4.1

onde h(p) representa um funcional que a partir dos pardmetros que descrevem o modelo (p),
calcula a resposta fisica, d, que sdo os valores da resposta fisica do modelo. No calculo do problema
direto p é conhecido e dessa forma calcula-se a resposta d. Ja no problema inverso o vetor p
representa os valores desconhecidos, que descrevem o modelo fisico desconhecido. Dessa forma o

problema inverso pode ser representado como sendo
p=h""(d) 4.2

Porém poucos problemas inversos em geofisica podem ser de fato calculados analiticamente
como mostrado na férmula 4.2. Normalmente o que acontece é que problema direto pode ser
resolvido de forma analitica ou semi-analitica. A solu¢do do problema inverso normalmente é feita
simulando um modelo P onnecido € COMparando a resposta desse modelo (d.q1cuiado) COM 0s dados

obtidos (d). E a diferencga entre as duas resposta é dada pela norma calculada da seguinte maneira:
N(d,p) = lld — h(p)ll 4.3
e quando N(d, p) é zero representa um ajuste perfeito entre os dois conjuntos de dados.

Porém toda medida experimental (tanto num laboratério quanto em campo) estd sujeita a

certo fator de ruido. Entdo a equacdo 4.1 na verdade deveria ser representada de fato por:

d=h(p)+46 4.4

onde & representa o ruido inerente as medidas experimentais. Esses ruidos inerentes aos dados
dificultam a obtencdo de p e impende o ajuste perfeito entre os dados e os dados ajustados

calculados.
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Deve-se ressaltar que mesmo parecendo que na auséncia de ruido a equagdo 4.2 o modelo p
ndo geraria um conjunto de dados d; iguais ao medido em campo. Isso ndo necessariamente
acontece, uma vez que como ja dito a modelagem numérica da subsuperficie é feita com um modelo
simplificado do substrato. O interior da Terra é normalmente mais complexo que a aproximacao
numeérica. Também é importante ter um calculo direto bem representativo na inversao, ja que um
modelo incapaz de representar o substrato ndo ajustar os dados obtidos em campo. Alguns outros
fatores, como a existéncia e a unicidade, também s3o muito importantes quando se trabalha na

inversdo de dados geofisicos.

Existéncia

A existéncia do problema inverso é um problema que normalmente recebe pouca atengdo
na literatura geofisica, mas é de grande importancia para seu uso. O que ocorre é que nem sempre o
modelo direto usado na inversdo representa bem o que estda na subsuperficie. Dessa forma o
problema inverso ndao consegue reproduzir os valores medidos. Isso acontece porque para
simplificar os calculos do problema direto sao normalmente adotados modelos simples que podem
ser inadequados para representar o substrato (mais complexo). O modelo de camadas planas
paralelas adotadas nesse trabalho, por exemplo, podem ser inadequados em &areas com geologia
complexa, com estruturas bi ou tridimensionais. Mas em dreas sedimentares com estratificacao
simples sdo muito adequados. Uma vez que tanto os levantamentos quanto os calculos sdo mais

simples e os resultados muito confidveis.

Unicidade

A unicidade é outra questdo importante quando se trata de problemas inversos. A nao-
unicidade acarreta que varios (até infinitos) modelos satisfacam um mesmo conjunto de dados. Isso
acontece porque o numero de dados obtidos é finito, e muitas vezes ele ndo é suficiente para que o
numero de solugdes seja pelo menos igual ao numero de incégnitas. Isso gera uma ambigliidade no
processo final de inversdo, uma vez que muitos modelos podem gerar uma resposta que ajusta os

dados. O método mais comum para contornar esse problema é usando vinculos que limitam o
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espaco de busca da solucdo reduzindo dessa forma o nimero de solucdes possiveis. Esse processo
de colocar vinculos é chamado de regularizacdo. Porém ele tem a desvantagem de poder distorcer a
solucdo final uma vez esses vinculos podem forcar situacdes ndao desejaveis. Outra forma de lidar
com problema das muitas solucdes é analisar as solugdes para ver se elas sdo compativeis com a
area estudada. Ou incorporar mais informacado na hora da inversao. Neste trabalho foi estudada uma
forma de aumentar o numero de informacdes pela inversdao conjunta de duas metodologias. Com
uma base de dados maior espera-se que o problema da ambigliidade seja resolvido ou pelo menos

suavizado. E assim o modelo final seja mais confidvel possivel.

Estabilidade

A estabilidade de um problema estd relacionada com a repetibilidade do processo de
inversdo frente a um mesmo conjunto de dados. Isto é, se um modelo for obtido a partir de um
conjunto de dados, um modelo similar deve ser obtido se o processo de inversdo for feito
novamente. Mesmo com erros associados (erros de grandeza aceitavel) os modelos gerados pelo
processo de inversdao devem sempre ser proximos. Caso ndo aconteca o problema inverso é o que se
chama de ndo estdvel. Uma forma de avaliar se o problema é estavel ou ndo é executar o processo
de inversao diversas vezes com a mesma base de dados (se for numérica deve-se perturba-la com
ruido sintético). Se os modelos gerados forem sempre compativeis o problema é estdvel. Caso os
modelos derivem muito o processo de inversdo ndo estd confidvel e os modelos obtidos

provavelmente ndo tem significado fisico.

Otimizagdo

Com as definicbes dadas acima agora é possivel definir uma problema geofisico inverso

genérico com uma funcgdo objetivo tal que:

Frin(d,p) = ||d — h(®)|| + BS(m) 4.5

onde B é um parametros que pesa a importancia do ajuste aos dados e da condicdo de

regularizagdo. Dessa forma o processo de otimizagdo busca minimizar a fungdo Fy;p,-
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Pode-se ver que um problema geofisico de inversado tipico acaba sendo resumido a um
problema de otimizagdo. Entretanto, a formulacdo matemadtica do problema de otimizacdo nao é
Unica. Diversas técnicas de otimizacao foram e sdo desenvolvidas paras os mais diversos problemas.
A prépria fungdo objetivo pode adotar diversas formas, lineares, quadraticas ou até mesmo mais
complexas. A definicdo clara do método de inversao usado e da funcdo objetivo é fundamental para

um bom resultado no processo de inversao.

Fungdes Objetivo

A fungdo objetivo é um aspecto do problema de inversdo que deve ser muito bem definido
para poder se obter bons resultados. No caso deste trabalho vamos usar fungbes objetivas
guadraticas tanto para a inversdo individual como para a inversdo conjunta. Para a inversdo

individual dos métodos vamos usar a seguinte fung¢do objetivo:
¢(dp) = ld - hp)| 4.6

onde d s3o os dados e h(p) a resposta do modelo p. Como pode ser visto nessa fungdo objetivo ndo
ha nenhum termo de ponderagdo ou regularizacdo. Dessa forma a inversdo fica sem vinculos. A
experiéncia com os métodos DC e TDEM mostrou que esse tipo de fung¢do é bastante adequada para

os métodos em questdo. A convergéncia é muito boa e a inversdo é bem robusta.

No caso da inversdo conjunta a funcdo objetivo minimizada incorpora os termos da

sondagem elétrica e da sondagem TDEM da seguinte forma

¢cozv](d, p) = ”‘ZSEV - hSEV(p)” + ||d~TDEM - hTDEM(P)” 4.7

onde dggy s30 os dados da sondagem elétrica, drpgy da sondagem TDEM e hggy (P) € hrpew (D) as
respostas calculadas para a SEV e a sondagem TDEM respectivamente. Como pode ser visto a fungdo
objetivo utilizada neste trabalho ndo carrega nenhum termo para ponderacdao dos métodos. A idéia
inicial era ponderar a inversdao dando mais peso para a sondagem elétrica nas camadas mais rasas e
mais peso para o TDEM nas camadas mais profundas. Mas uma analise mais apurada da situacdo
mostrou que esse tipo de ponderagdo ndo é necessario. Naturalmente o processo de inversao fara a
selecdo dos modelos mais adequados devido a natureza das profundidades investigas com os dois

métodos.
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Como serd visto a diante, o método TDEM ndo consegue definir com seguranca estruturas
gue se encontram até cerca de 10% o tamanho do loop. Isso que dizer que num levantamento com
um loop quadrado de 100m de lado as estruturas até 10m nao serdo bem definidas. No caso da SEV
as camadas rasas sdo bem marcadas nas primeiras posicdes de AB/2. Ja a profundidade de
investigacdo é limitada pelo tamanho do arranjo. Considera-se que a profundidade mdaxima de
investigacdo seja cerca de um quarto do espacamento total, ou seja, AB/3. Porém em areas tropicais
como as do Brasil onde os solos sdo muito condutivos e normalmente existem camadas saturadas

muito condutivas as profundidades de investiga¢do tendem a ser consideravelmente menores.

Dessa forma no processo de inversdao espera-se que a prépria natureza do problema se
encarregue de ponderar os métodos a profundidade de investigagdo. Uma vez que a sondagem
elétrica ndo vai ser sensivel as camadas mais profundas as caracteristicas dessas camadas nado vao
influenciar na curva de resistividade. O mesmo acontece com o TDEM com rela¢do as camadas mais
rasas. Sendo assim existe uma ponderagao natural desse problema inverso. Uma ponderacgdo
imposta nao estd errada porem pode gerar uma distorgao nessa caracteristica natural do problema,

levando a solugdes que podem ser distorcidas de certa forma.

Problema Linear

Quando a relagdo entre o modelo e os dados é linear o processo de inversao é dito linear.
Esse tipo de inversdo possui métodos de solugdio bem desenvolvidos e entendidos. Para
parametrizacées de modelos continuos e discretos, métodos de solucdo foram desenvolvidos para
diferentes critérios de otimiza¢do. Por exemplo, quando ha ruido presente e sua distribuicdo é
conhecida, solugbes precisas estdo disponiveis. Medidas da resolucdo tanto no espa¢o das medidas
guanto do modelo também podem ser feitas, dessa forma permitindo as estimativas quantitativas
do ajuste dos dados e da unicidade do modelo. Outra caracteristica dos problemas lineares é que
eles trabalham bem com regularizagdes. Porém nesse caso é necessario tomar cuidado para
ponderar os pesos dado para a regularizacdo de forma que o problema se torne melhor posto,

porem sem que a regularizagdo distorca a solugdo.
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Problema Linearizado

Devido as ferramentas e as facilidades encontradas nos problemas lineares existe uma
tendéncia em formular problemas para que os métodos de resolucdo dos métodos lineares possam
ser usados sempre que possivel. Para problemas que ndo sdo muito ndo-lineares essas ferramentas
podem ser usadas se for feito um processo de linearizacdo do problema. O conceito consiste em
aproximar as equagdes envolvidas para equagdes lineares de facil solugdo. Normalmente adota-se

gue alguns termos que ndo sao lineares tendem a zero ou a alguma valor assimptatico.

Problema Ndo-linear

Grande parte dos problemas geofisicos se encaixa na categoria de problemas nao-lineares.
Onde tanto a fungdo objetivo quanto a relagdo dos dados com o modelos sdo estritamente nao
linear. A nao-linearidade complica a estimacdo do problema consideravelmente. A maioria dos
métodos elétricos e eletromagnéticos se encaixa nesse tipo de problema. Incluindo a sondagem
elétrica vertical e a sondagem TDEM. Existem muitos algoritmos para a inversdo de dados ndo
lineares, porém esse tipo de inversdo é complexa e sempre exige um estudo detalhado de seu
funcionamento. Alguns métodos usam derivadas, outros gradientes e alguns sdo os de busca
aleatéria global. No trabalho de Monteiro Santos et. al. (2010) os autores testaram alguns algoritmos
de inversdo para a inversdo conjunta de dados de SEV e TDEM. A conclusdo do estudo mostrou que
os algoritmos de busca aleatdria global geraram os melhores resultados. Dessa forma foi escolhido
para essa pesquisa o algoritmo de busca aleatdria global denominado CRS - Controlled Random

Search desenvolvido por Price (1977).
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Algoritmo CRS - Controlled Random Search

Desenvolvimento do Algoritmo

Mesmo ndo sendo um dos algoritmos usados no trabalho de Monteiro Santos et. al. (2010) o
CRS é um algoritmo robusto, muito adequado a problemas como o usado na presente pesquisa
(SEV/TDEM). Apesar de n3o ser um método de busca répido, possui grande capacidade de
convergéncia e é muito estavel. Com praticamente nenhuma tendéncia a divergir para um modelo
sem representatividade fisica. Ele também é usado na inversdo conjunta dos dados de SEV e TDEM,
uma vez que a estrutura da inversdo continua praticamente a mesma. O que muda no caso da

inversdo conjunta é a fun¢do objetivo. Esse aspecto da fun¢do objetivo serd discutido adiante.

O funcionamento bdsico do algoritmo se encontra na Figura 21. Inicialmente deve-se ter o
numero total de parametros, n, a serem invertidos. No caso os n parametros serdo relacionado aos
parametros do modelo geoelétrico (resistividade e espessuras das camadas). A seguir é necessario
definir o espaco de busca dos n elementos a serem invertidos. Isso darda um dominio onde o
algoritmo ira trabalhar. A seguir sdao obtidos m modelos aleatdrios, que devem estar contidos no
espaco de busca previamente definido. O valor de m normalmente é dado na forma de 3 - n, mas
um valor diferente pode ser ajustado para cada problema. Dessa forma esses m modelos vao
consistir num conjunto de modelos que serdo trabalhados. Sdo calculadas as respostas fisicas
(calculo do problema direto) de todos esses modelos. Entdo é calculada a fungdo objetivo para um
dos m modelos. Esses processos consistem na etapa inicial do algoritmo. A etapa iterativa do
algoritmo comega com a obtencdo de um modelo P que é obtido pela média de n modelos
escolhidos aleatoriamente entre os m modelos disponiveis. A seguir mais um modelo é escolhido
aleatoriamente (um modelo diferente dos ja selecionados) e uma média do modelo P com esse
outro modelo é calculada. Tendo esse modelo T resultante, sua funcdo objetivo é calculada. Se a
norma desse modelo T for maior que a maior norma dos m modelos tidos esse modelo T é
descartado e o processo iterativo continua. Se a norma do modelo T for menor que a maior norma
entre os m modelos, o modelo T entra no lugar do modelo que possui a maior norma e o processo
iterativo continua. Dessa forma sempre que um novo modelo obtido a partir dos m modelos do
conjunto possuir uma norma menor que a maior norma do conjunto, o conjunto de modelos sera
atualizado. No final do processo (que pode ser determinado por um numero de itera¢Ges ou pelo

valor das normas do conjunto), existirdo um conjunto de modelos que idealmente ajustam os dados.
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O modelo final é o modelo de menor norma do conjunto. Uma representacao com todos os modelos
finais também pode ser feita. Quanto a probabilidade de que todos os modelos obtidos convirjam
para o minimo global isso ird depender do valor de n, da complexidade da funcdo objetivo, dos

constrangimentos e do espaco de busca inicial.

Entrada de dados (n
parametros a serem
invertidos)

Geracdo dem
modelos aleatorios

—2%
(m=3"n) Parte iterativa
Modelo medio de n+1
modelos Se possuir norma
Se possuir MENOR que o
norma MAIOR | ¢ _~ | modelo de maior
que o modelo - i norma
de maior ARMAZENA
norma
DESCARTA Novo
conjuntode
modelos

Modelo de Menor Norma ou Modelo Médio
de todos os m modelos armazenados

Figura 21: Fluxograma do funcionamento do algoritmo CRS - Controlled Random Search.

Implementagdo do Algoritmo

O algoritmo de inversao foi implementado segundo a descricdo anterior, mas possui algumas
peculiaridades. Quanto a entrada do espac¢o de busca do algoritmo esta é feita de uma forma um
tanto indireta. Como entrar com os limites para cada modelo parece ser um tanto quanto nao-

intuitivo a entrada é feita como se fosse necessario um modelo inicial. Esse modelo inicial na
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verdade é o ponto central do espaco de busca inicial. Ele corresponde ao centro de um espaco que
tem como limite inferior o valor de (p —(p- 0,9)) e limite superior sendo (p + (- 0,9)). Dessa
forma o modelo inicial neste algoritmo de inversdao implementado ndo tem o mesmo sentido que
em outros algoritmos que de fato partem de um modelo inicial. Foi elabora por essa implementacao

pois ela se torna mais intuitiva para o usuario e nao influi na eficacia do programa.

Outra particularidade de destaque deste algoritmo é que mesmo que o conjunto inicial de
modelos esteja dentro do espaco delimitado inicialmente os modelos calculados no processo
iterativo ndo estdo sujeitos a esse vinculo. Nao ha controle do espago que serd amostrado no
processo iterativo. A principio isto parece algo ndo adequado, mas assim como a decisdo de uma
fungao objetivo sem ponderagdes, essa decisdo foi tomada analisando a natureza da situagao. Com
uma busca de um espag¢o ndo delimitado ha a possibilidade de o algoritmo encontrar a solugao
mesmo que esta ndo esteja compreendida no espago delimitado inicial. Quanto a divergéncia da
solucdo isso ndo acontece, pois o algoritmo é bem estavel quanto a isso. A obtengdo de modelos
iterativos a partir do calculo de pontos médios impede que um modelo muito longe do ntcleo de
modelo apareca rapidamente. O que acontece é que gradualmente todos os modelos irdo caminhar
para um ponto de minimo. Além disso, solu¢des muito fora da solugdo real provavelmente gerarao
uma norma elevada, dessa forma o modelo sera descartado. Assim o processo de inversdo tem

como restricdo do espacgo de busca apenas a prépria natureza do modelo gerador.

Dados Sintéticos

Modelo Sintético

Modelo Sintético € um modelo matemadtico que ndo necessariamente tem algum valor fisico.
Quando se trabalha com inversdo de dados é necessdrio desenvolver um modelo sintético que sera
usado para testar os algoritmos de inversdo. Nesse caso a correspondéncia de um modelo sintético
com alguma correspondéncia fisica € muito recomendada, pois afinal a idéia de um algoritmo de
inversdo é ser usado em situacdes reais. No caso deste projeto um modelo sintético baseado na

geologia da Bacia Sedimentar do Parana na regido de Bebedouro — SP — Brasil foi elaborado. Ele
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pode ser visto na Figura 22. A geologia da regido pode ser vista em mais detalhe no capitulo
seguinte, mas por enquanto vamos nos ater ao modelo sintético. A camada inicial de 8 m de
espessura e 200 Ohm.m de resistividade representa uma camada de solo/sedimentos que n3o
contém dagua. A segunda camada de 25 Ohm.m de resistividade e 55 m de espessura representa uma
zona saturada. A camada mais resistiva abaixo (800 Ohm.m) de 500m de espessura representa uma
rocha basaltica. A dltima camada de 30 Ohm.m representa um outro aquifero sedimentar mais
profundo. Esse modelo sintético serd usado em todos os testes de inversdo, tanto no caso da SEV,

como no TDEM e na inversdo conjunta (SEV/TDEM).

b)
) Modelo geoeletrico
10 T T T

hy=8m p,=200 Ohm.m

ho=55m pP,=25 0hm.m o

p;=800 Ohm.m

Profundidade (m)

hy=500m

il L gl L a1l

10’ 10* 10°

Resistividade (Ohm.m)

p;=30 Ohm.m

Figura 22: Modelo geoelétrico sintético. Em “a” uma representagdo grafica do modelo e em “b” um grafico com a

profundidade x a resistividade
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Introdugdo de Erro Artificial

Para a inversado ser validada é necessdrio inserir algum tipo de ruido numérico para simular
um levantamento real. Inserir ruidos nos dados pode ser uma tarefa complexa, porque deve-se
ponderar entre colocar um ruido consideravel, porém sem adulterar de forma ndo representativa
sua base de dados. A forma mais recomendada para inserir os dados é fazer uma analise dos erros
apresentados em dados reais e tentar representa-los numericamente. No caso deste trabalho a idéia
era buscar uma representa¢do numeérica para os ruidos reais apresentados nas curvas de SEV e na

sondagem TDEM.

Introdugdo de Erro Artificial na SEV

Os ruidos no caso da SEV foram tratados como sendo aleatérios em todo o conjunto de
dados. Foi considerado que os ruidos sdo distribuidos de forma equivalente, mas aleatéria em toda a
curva. Isso quer dizer que se assume que os ruidos ndo possuem uma amplitude maxima de ruido
diferente na curva. A amplitude do ruido sim varia de ponto a ponto. Um valor maximo de amplitude
de ruido foi adotado, como foi feito sera discutido a frente no texto. Tendo o valor Maximo de
amplitude, uma percentagem dela foi acrescida ou subtraida de cada ponto da curva. Assim
simulamos qualquer variagdo no sinal que pudesse ocorrer em campo. Pode-se comparar a curva
sintética com uma curva real para se ter uma idéia da pequena dispersdo nos dados que as curvas de

SEV normalmente apresentam, conforme se observa na Figura 23.
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Figura 23: Comparagdo entre uma curva sintética com ruido e uma curva real de SEV.

Quanto a amplitude do erro, esta foi determinada a partir de dados obtidos em campo. Foi
feito isso assumindo a seguinte premissa: o erro no ultimo ponto de medida, com maior AB/2, deve
ser o ponto com maior erro associado. Sendo assim a idéia para obter o erro do levantamento era
repetir a Ultima medida com pardametros ligeiramente diferentes. Assim usando um recurso do
equipamento Syscal R2 (usado em campo e disponivel no laboratério), na Ultima medida de cada
levantamento foi feita a repeticdo da medida com uma tensdo de saida diferente. O equipamento
permite utilizar 4 tensGes de saida diferentes. Assim tinhamos mais pontos na ultima medida, e
guanto maior a tensdo de saida melhor a rela¢do sinal ruido. Ndo eram repetidos todos os pontos
devido ao grande consumo de tempo e bateria deste processo. Dessa forma a diferenca de
resistividade aparente entre as varias medidas era checada. Deve-se salientar que os valores de
saida do equipamento ja sdo uma media de diversas medidas e os dados sdo muito confiaveis. De
fato é que a maior parte das vezes que era checado o erro do levantamento, o valor de resistividade
aparente era o mesmo. Mas em alguns casos esses valores oscilavam. Dessa forma foi calculado o
desvio padrdo para diversas sondagens e a seguir foi calculado o desvio padrdo médio. O valor
obtido foi de 0,42 Ohm.m. Assim a perturbacdo nos dados foi feita adicionando ou subtraindo uma
porcentagem de até trés vezes o valor do desvio padrdo médio. O valor dessa porcentagem é

aleatdrio e diferente para cada ponto.
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Introdugdo de Erro Artificial na Sondagem TDEM

No caso da sondagem TDEM a introdugdo dos erros artificiais foi bem diferente. No caso do
TDEM a propagacao dos erros ao longo da curva ndo pode ser considerada homogénea. Nos tempos
mais curtos a amplitude dos erros é bem pequena, enquanto que no final da curva a amplitude é
normalmente muito grande. Chegando até em alguns casos forcar a retirada dos ultimos pontos
devido a grande dispersao. Por isso foi elaborada uma férmula para o incremento de erro na curva
TDEM, com auxilio do Prof. Fernando Santos, da Universidade de Lisboa. A formula usada é a
seguinte:
P _ /0 _((tmax—t)z) 4.8
TDEM — —2In () cos (2mry)e t
onde 7 e 1, s3o numeros aleatdrios e S é o desvio padrao, t,,,, € 0 ultimo valor de tempo da curva
e t é o valor de tempo correspondente ao tempo que seja introduzido ruido. O cdlculo do desvio
padrao também foi baseado em dados reais. O equipamento TDEM denominado Protem-57-MK2
(Geonics) usado em campo gera um arquivo com os valores de resistividade de trés curvas,
correspondendo as freqliéncias de 30 Hz, 7,5 Hz e 3 Hz. Dessa forma foi calculado o desvio padrdo
em cada ponto e no final um desvio padrdao médio era calculado. Feito isso para vdrias sondagens foi
calculado entdo o desvio médio dos desvios de cada sondagem. Chegou-se dessa forma no valor de
0,74 Ohm.m, que foi o valor utilizado na férmula. Na Figura 24 pode ser visto o dado sintético com
ruido comparado com um dado real. Como pode ser visto o padrdao de dispersdo do ruido sintético

se aproxima muito do real.
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Figura 24: Comparagdo entre uma curva sintética com ruido e uma curva real de sondagem TDEM.

Correcao do Static- Shift

No artigo de Meju (2005) uma forma de colocar alguns resultados de métodos elétricos e
eletromagnéticos na mesma escala foi desenvolvida. No trabalho foram obtidas algumas férmulas
empiricas para passar sondagens elétricas verticais para a escala de tempo ou freqiiéncia, sondagens
TDEM para a escala de AB/2 ou freqliéncia e sondagens MT para as escalas de AB/2 ou tempo. Dessa
forma os levantamentos das varias metodologias poderiam ser analisados num mesmo grafico.
Deve-se ressaltar que nenhum tipo de transformada é utilizada. As féormulas usadas sdo empiricas,
obtidas a partir de modelagem numeérica e estudos de campo. As formulas obtidas em Meju (2005)

sdo:
1. Parapassar uma SEV para a escala de tempo é usada a seguinte férmula:

_ mp,ol? 4.9
2

onde ¢ é a condutividade aparente na abertura de eletrodos AB/2 = L.

2. Para passar uma SEV para a escala de periodo é usada a seguinte férmula:

T = 2np,ol? 4.10
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3. Para passar uma sondagem TDEM para a escala de metros (AB/2) é usada a seguinte

formula:
L =7118/tp 4.11
onde p é a resistividade aparente no tempo t.
4. Para passar uma sondagem TDEM para a escala de periodo é usada a seguinte formula:
T = 4t 4.12

5. Para passar uma sondagem MT para a escala de metros (AB/2) é usada a seguinte formula:
L =355,9,/Tp 4.13
onde p é a resistividade aparente no periodo T.

A aplicagdo das férmulas 4.9 a 4.13 sdo no sentido de retirar o static shift que pode estar
presente nos levantamentos elétrico e no levantamento MT. Essas metodologias podem conter
static shift porque possuem eletrodos em contato com o solo. Dessa forma eles estdo sujeitos a
heterogeneidades pontuais na drea do eletrodo. Essas heterogeneidades podem fazer com que os
dados possuam um static shift, ou seja, um desvio continuo na curva de resistividade aparente. Esse
static shift faz com que a curva se desloque para cima ou para baixo no eixo da resistividade

aparente. A corregao desse static shift é necessaria para uma correta inversao conjunta dos dados.

Na inversdo dos dados é necessario retirar o efeito de static shift (se houver) para que assim
o modelo obtido consiga ajustar as duas curvas com precisdo. Mais uma nota importante é deixar
claro que a corregao do static shift na SEV serve para somente ajustar os dados do método elétrico.
N3o se deve em hipdtese alguma tentar inverter todo o conjunto de dados como se fosse apenas
uma metodologia. As férmulas em questdo sé servem para mudar a escala no eixo x (escalada de
amostragem), ela ndo altera a resistividade aparente. E ndo mudam o dominio dos dados. As duas
metodologias devem ser invertidas usando a rotina de calculo direto correspondente. De outra

forma o processo de inversao estara errado.

A correcdo do static shift é feita da seguinte forma, os resultados das duas metodologias sdo
plotados no mesmo grafico. A idéia é deixar a curva dos dados de SEV (ou MT) o mais préxima da
curva de TDEM. Isso é feito multiplicando toda a curva por um fator de correcdo, para que a curva
toda seja deslocada no eixo y (eixo da resistividade aparente). O ajuste como sera visto nao sera

perfeito, mas dessa forma um efeito que traria grande dificuldade no processo de inversdo sera
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corrigido. As Figuras Figura 25 e Figura 26 mostram a representacao dessa idéia, feita com dados
sintéticos. Obviamente ndo ha static shift na curva de SEV uma vez que os dados sdo sintéticos. Mas
ela serve para mostrar o porqué nao é possivel inverter esse conjunto de dados como uma sé
metodologia. Como se pode notar as curvas mudadas de escala (SEV na Figura 25 e TDEM na Figura
26) ndo possuem o mesmo tipo de comportamento que a curva do outro método. Por isso o0 modelo
inverso ndo conseguiria ajustar essa curva se esses dados mudados fossem usados como sendo do
outro método. O calculo direto para um mesmo modelo gera curvas diferentes, mesmo se eles

estiverem na mesma escala.

No artigo de Meju (2005) ele tras uma serie de figuras com as escalas transformadas para
diversos métodos. Os dados nesse caso sdo reais e assim pode-se ter idéia de como as curvas se
comportam e como deve ser feito o ajuste do static shift nas curvas. Para ilustrar o stati shift a
Figura 27 mostra os levantamentos na escala de AB/2. S&o referentes a uma serie de levantamentos
feitos no vale de York, no norte da Inglaterra. As curvas mostradas na Figura 27 mostram uma serie
de curvas de sondagens elétricas comparadas com curvas de sondagem TDEM na escala de AB/2.
Nas figuras sempre que necessario houve uma corre¢ao do static shift da sondagem elétrica. Esses
sao exemplos de como deve ser usado essa correcdo. Toda a curva de SEV deve ser multiplicada por
um fator de escala de forma que se aproxime da curva TDEM. Essa metodologia é muito util quando

se faz a inversdo conjunta, porém deve-se ter bem claro suas vantagens e limitac¢des.
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Figura 25: Curvas de sondagem elétrica e sondagem TDEM na escala de AB/2 (m).
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Inversao dos Dados Sintéticos de SEV

O algoritmo desenvolvido em Matlab para a inversdo de dados de sondagem elétrica vertical
foi entdo testado, usando dados sintéticos que foram calculados a partir do modelo sintético ja
descrito. Os parametros do levantamento sintético simulam uma SEV com AB/2 variando de 1,5 m
até 200 m. Os espacamentos usados no levantamento correspondem os espacamentos usados nas
sondagens feitas pelo IAG/USP. Dessa forma buscou-se fazer um teste o mais parecido com o que é

feito na pratica.

Inversdo dos dados

Para ilustrar, os resultados da inversdao dos dados sintéticos de SEV sdo apresentados na
Figura 28. A curva sintética com o ajuste do modelo invertido esta representada em “a” e a parte “b”
é a comparac¢do do modelo real com o modelo invertido e o modelo inicial (centro do espaco inicial

de busca).
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Discussdo dos Resultados

Os resultados da inversdo para a sondagem elétrica sdo muito claros e apresentam
consisténcia com o que era esperado da teoria. A SEV conseguiu determinar com boa precisdo as
camadas superficiais, ie, mais rasas. Sendo que a abertura total do arranjo foi de 400 m a
profundidade maxima de investigacdo seria de cerca de 100 m. Mas como ja dito, em dreas
condutivas, como a simulada no modelo sintético, essa profundidade é consideravelmente menor.
No caso desta sondagem sintética ela conseguiu definir até o topo da camada resistiva (terceira
camada) que esta a 63 m de profundidade. Nessa profundidade o resultado conseguiu marcar com
precisdao a profundidade e a resistividade da camada. Mas a ultima interface, entre a camada
resistiva e o embasamento geoelétrico, a sondagem ndo conseguiu determinar. Isso porque a

profundidade simulada é demais para um levantamento com apenas 200m de abertura de AB/2.

Inversao dos Dados Sintéticos de Sondagem TDEM

O algoritmo para a inversdo individual da sondagem TDEM também foi testado com os
dados sintéticos. Os parametros simulados do levantamento TDEM consistem numa bobina
receptora de 1 m de didmetro instalada no centro de um loop transmissor quadrado de 100m de
lado (arranjo loop central). Os tempos de amostragem usados na simula¢do sdao os mesmos usados

com o equipamento TEM57 da Geonics.

Inversdo dos dados

Os resultados da inversdo dos dados sintéticos da sondagem TDEM podem ser vistos na
Figura 29. A curva sintética com o ajuste do modelo invertido estd apresentada em “a” e a parte “b”
é a comparac¢do do modelo real com o modelo invertido e o modelo inicial (centro do espaco inicial

de busca).
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80



Discussdo dos Resultados

A inversdo da sondagem TDEM assim como a da SEV gerou resultados condizentes com a
teoria descrita. As camadas rasas, até 10 m de profundidade (10% do tamanho do loop) ndo foram
bem definidas de acordo com o esperado. Jd4 as camadas mais profundas foram bem definidas,
incluindo a ultima camada (embasamento geoelétrico) que esta a quase 600 m de profundidade. O
gue pode ser observado que as interfaces entre as camadas foram bem marcadas, demonstrando
grande precisdo. Quanto a resistividades das camadas, apesar de uma leve discrepancia, também
foram muito bem definidas. A camada resistiva foi a que teve a resistividade mais superestimada.
Mas esse tipo de super-estimativa ndo invalida de forma alguma o modelo e é normal em qualquer
método eletromagnético. O mais importante que a discrepancia ndo é grande e os contrates de

resistividade foram muito bem marcados.

Inversao Conjunta - SEV/TDEM

O algoritmo para a inversado conjunta de SEV e TDEM foi testado com os dados sintéticos. Os
parametros de aquisicdo para as duas metodologias foram os mesmos que os usados para as
inversdes individuais, apresentados anteriormente. Para a SEV o levantamento sintético simula uma
SEV com AB/2 variando de 1,5m até 200m. E para o TDEM uma bobina receptora de 1 m de
didametro estd no centro de um loop transmissor quadrado de 100 m de lado (arranjo loop central).
Ressaltando que a inversdo conjunta assume que o centro do arranjo da SEV estd no centro do loop

transmissor do TDEM.

Inversdo dos dados

Os resultados da inversdo conjunta dos dados sintéticos podem ser vistos na Figura 30, onde
em “a@” tem-se a curva sintética da SEV com o ajuste do modelo invertido referente a SEV, a parte

“b” é a curva sintética da sondagem TDEM com o ajuste do modelo invertido referente ao TDEM e

81



em “c” tem-se a comparacao do modelo real com o modelo da inversdao conjunta e o modelo inicial

(centro do espaco inicial de busca).
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Figura 30: Resultados da inversdo conjunta SEV/TDEM: em “a” a curva sintética da SEV com a curva invertida

ajustada, em “b” a curva sintética do TDEM com a curva invertida ajustada e em “c” o modelo invertido comparado com o

real.
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Discussdo dos Resultados

O que se pode notar da inversdo conjunta SEV/TDEM é que o modelo obtido é exatamente o
que era pretendido. O modelo final possui o melhor dos dois modelos individuais e consegue
determinar com muita precisio o modelo real. As camadas superficiais foram muito bem
determinadas assim como na SEV. E as camadas mais profundas também foram bem marcadas
assim como no TDEM. Tanto a determinagao de interfaces quanto a determinagao das resistividades
€ muito superior no modelo conjunto. A Unica leve discrepancia é a resistividade da camada
resistiva. Porém essa discrepancia é muito menor que no caso da inversdo individual do TDEM e n3do

acarretaria nenhum tipo de ma interpretagao do modelo final.
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5. Caso Real: Bebedouro - SP - Brasil

Este projeto faz parte de um projeto maior que busca investigar a regido de atividades sismicas
de Bebedouro — SP. Foram feitos diversos levantamentos elétrico e TDEM, e muitas das medidas
visavam a inversao conjunta das duas metodologias. Neste capitulo serdo mostrados os resultados
da inversdo individual e conjunta de um par SEV/TDEM adquiridas na regido. Foi utilizado o
programa desenvolvido para a inversdo individual e conjunta de SEV/TDEM chamado “Curupira”,
desenvolvido nesta pesquisa. Os aspectos praticos de toda a metodologia descrita nesta dissertagdo

podem ser vista na aplicagao deste caso real.

Localizacio da Area

A drea de estudos estd localizada no norte do estado de SP no municipio de Bebedouro. Os
levantamentos foram feitos em dois distritos da cidade: Andes e Botafogo. Aqui serdo mostrados os

resultados de um par de sondagens feitos no distrito de Andes. A drea pode ser vista na Figura 31.

Aspectos Geoldgicos

A drea de estudo estd localizada sobre a bacia do Parana. Existem trés formacgdes superiores
na area de estudo. A mais rasa é a formacdao Adamantina (arenito Botucatu) com uma espessura que
varia de 50 a 100 m. Abaixo dela esta a formacdo Serra Geral, composta de basaltos com espessura
variando de 400 a 600 m. Abaixo da formacdo Serra Geral estd a formacdo Botucatu, que é onde se
localiza o aquifero Guarani. De acordo com alguns pogos profundos, o topo do embasamento na
bacia do Parana esta entre 2500 e 3000 m de profundidade. O contexto hidrogeoldgico da drea pode
ser dividido em dois sistemas de aquifero, um sedimentar (formacBes Adamantina/Botucatu) e

outro cristalino (fraturas nos basaltos da formacdo Serra Geral).
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Figura 31: Localizagdo e geologia da 4rea de estudo.

Metodologia

A metodologia empregada nos levantamentos consistiu de fazer um levantamento TDEM
com um loop quadrado de 100 m de lado com o centro de uma sondagem eletrica vertical (com
AB/2 de 200 m) coincidindo com o centro do loop transmissor do TDEM. Um esquema do

levantamento pode ser visto na Figura 32:
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Figura 32: Esquema do levantamento de campo de SEV e TDEM.
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Resultados

Informagédes de Pogos

Na regido existem muitos pocos e boa parte deles possui o perfil geoldgico disponivel. Os
dados de um pogo préoximo ao local das sondagens foram obtidos e usados para a interpretagao. Os

dados referentes ao pogo estao na Figura 33
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Figura 33: Dados de um pogo préoximo aos levantamentos de SEV e TDEM.
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Base de Dados

As bases de dados usadas nesse capitulo consistem em uma sondagem elétrica vertical e

uma sondagem TDEM. As duas curvas podem ser vistas abaixo nas Figuras Figura 34 e Figura 35.
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Figura 35: Dados reais de uma sondagem TDEM.
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Correcdo do Static Shift

Os dados de sondagem elétrica vertical receberam uma leve correcdao do static shift num
fator de 0,88. Ou seja, os valores de resistividade aparente tiveram os valores baixados para 88% do
seu valor original. Esse valor de correcdo ndo é muito alto, mas sua correcdo ajuda na inversao
conjunta. Os dados ajustados também foram os invertidos na inversao individual da sondagem
elétrica para que tivesse consisténcia entre as inversdes. A curva de sondagem TDEM comparada
com as curvas de sondagem elétrica com e sem a corre¢ao do static shift podem ser vistas na Figura

36.
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Figura 36: Correcdo do estatic shift da curva de SEV na escala de tempo (s). Em azul a curva sem corregdo do

static shift, em vermelho a curva corrigida e em preto a curva da sondagem TDEM.
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Inversao de Dados

Os dados de sondagem elétrica vertical e sondagem TDEM foram invertidos de forma
individual e conjunta com o programa “Curupira”. Os resultados sdo mostrados abaixo e deve-se
ressaltar que o modelo médio inicial foi o mesmo para todas as inversées. Mesmo sabendo a priori

qgue a SEV nao seria capaz de determinar as estruturas mais profundas.

Inversdo dos Dados Reais de SEV

A Figura 37 mostra o resultado da inversdao da SEV usando o programa “Curupira”. Como se
pode ver a convergéncia do programa para dados reais é 6tima mostrando que o algoritmo é
robusto o suficiente para ser usado na pratica. A analise visual da curva da SEV mostra um modelo
de quatro camadas, mas como foi buscado usar o mesmo espaco inicial de busca para todas as
inversGes optou-se por tentar inverter um modelo de cinco camadas. A sondagem conseguiu
determinar algumas camadas rasas, uma de alguns centimetros que provavelmente é um solo
superficial e outra camada de cerca de quatro metros que provavelmente é uma camada sedimentar
seca. Logo abaixo uma camada condutiva com pouco mais de 50 m podendo ser o aqiiifero
sedimentar presente na regido. Abaixo dessa camada estd uma camada resistiva (mais de 400
Ohm.m) que corresponde ao basalto da formacdo Serra Geral. A profundidade da base desta
camada esta sendo marcada como sendo cerca de 4000 m de profundidade. Isso indica claramente
gue a SEV ndo possui resolugao para investigar a essa profundidade. Isso também nado era esperado,
jd que como ja dito uma sondagem com abertura de 200 m ndo enxerga mais de 100 m de
profundidade e a base do basalto esta muito mais profundo que isso. A ultima camada também nao

foi definida, uma vez que ndo ha resolucdo para essa profundidade.
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invertido comparado com o modelo médio inicial.
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Inversdo dos Dados Reais de TDEM

Ao contrario da curva de SEV a curva de TDEM ndo possui um comportamento t3o intuitivo
guanto ao numero de camadas. Mas podem-se obter informacdes sobre o modelo a partir da curva
também. No caso é bem claro que existe uma camada bem resistiva entre duas por¢cdes condutivas.
Isso ja indica que a sondagem TDEM pode ter passado a camada de basalto e chegou a investigar
abaixo dela. O espago de busca foi o mesmo que o da SEV para manter a consisténcia e ser possivel
uma comparacgdo. A inversdao também foi feita pelo programa Curupira e os resultados podem ser
vistos na Figura 38. Sobre o modelo invertido o que se pode ver é que a camada superficial de solo
ndo foi determinada, o que era esperado. A primeira camada (até cerca de 4 m) do modelo invertido
representa a camada sedimentar seca vista na inversdo da SEV. A segunda camada do modelo
acabou se tornando entdo uma camada apéndice, ja que a camada superficial ndo foi definida. Na
interpreta¢do dos resultados essa camada pode ser desconsiderada. Assim como na SEV a Ultima
camada (aquifero Guarani) ndo era definida por causa da grande profundidade, no TDEM o
problema é inverso, a camada mais superficial que ndao é definida. Mas como ja dito foi mantido o

mesmo espago de busca para manter a consisténcia entre as inversdes.

Abaixo dessa camada de sedimento seco estd uma camada condutiva (cerca de 6 Ohm.m)
qgue corresponde a camada sedimentar saturada. Essa camada estd muito menos espessa que o
esperado, chegando a apenas cerca de 20m de profundidade. Essa sub-estimativa da camada
referente ao aqifero sedimentar foi algo recorrentes em algumas sondagens da regido. E de se
estranhar, pois dados de pogos préximos indicam uma profundidade maior para a interface entre
essa camada e a inferior (camada de basalto). Sobre a camada de basalto (a camada resistiva de
cerca de 150 Ohm.m) ela estd muito mais rasa que o esperado uma vez que a profundidade que ela
é encontrada nessa area é de cerca de 50 — 80 m. Essa discrepancia foi associada a algum tipo de
influéncia lateral que o TDEM foi sensivel e a SEV ndo, uma vez que a sondagem elétrica marcou a
interface com o basalto a uma profundidade condizente com os dados de pocos. Mas a base do
basalto foi marcada a quase 600 m de profundidade o que é condizente com a geologia da area,
mostrando que o TDEM teve resolucdo para marcar o fim do basalto e comeco do aquifero Guarani,

ie, formacdo Botucatu (camada com 3 Ohm.m de resistividade).
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Figura 38 Resultados da inversdo do TDEM: em “a” a curva real com a curva invertida ajustada e em “b” o modelo

invertido comparado com o modelo médio inicial.
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Inversdo Conjunta dos Dados Reais - SEV/TDEM

A Figura 39 mostra o resultado da inversdao conjunta dos dados de SEV e da sondagem
TDEM. Pode-se ver claramente que a inversdao conjunta conseguiu ajustar bem as duas bases de
dados. O comeco da curva da sondagem TDEM nao foi muito bem ajustado, provavelmente devido a
influencia lateral j4 mencionada. O que pode-se analisar da inversdao conjunta que assim como no
caso sintético a inversao conjunta dos dados reais juntou o melhor das duas inversdes individuais. As
camadas iniciais foram bem marcadas, tanto a camada de solo que possui alguns centimetros como
a camada sedimentar superior de cerca de 4 m e 400 Ohm.m. A camada abaixo que provavelmente
se trata do aquifero sedimentar também foi definida com valores condizentes com os dados de
pogo, com a base em cerca de 50 m de profundidade e resistividade com cerca de 15 Ohm.m. A
camada resistiva abaixo que provavelmente é o basalto da formac¢do Serra Geral com resistividade
de cerca de 320 Ohm.m e que se estende até 550 m de profundidade. Abaixo do basalto o aquifero
Guarani também foi marcado com resistividade menor que 3 Ohm.m, mostrando dessa forma que a
inversdo conjunta possui a capacidade de enxergar as estruturas rasas como a SEV e as estruturas

profundas como o TDEM.
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Consideracoes Sobre os Estudos Praticos

A inversdo conjunta nos dados reais de Bebedouro mostrou que essa metodologia pode ser
empregada na prdtica sem grandes dificuldades. Esse tipo de metodologia também ajudou a
resolver um problema de influéncia bidimensional nos dados de TDEM. Uma situagao normalmente
dificil de resolver devido a falta de informacdo sobre essas estruturas. Uma forma de resolver esse
tipo de situagdo seria através da modelagem 2D da area, para ajustar os dados obtidos. Mas isso é
uma tarefa complicada e necessita de softwares que ndo sao facilmente obtidos. Assim foi possivel
mostrar que a inversdo conjunta é uma ferramenta importante para executar levantamentos com

6tima resolugao de subsuperficie com menos problemas com relagado a interferéncias externas.

As implicagGes de se ter uma metodologia com boa resolucdo e capacidade de investiga¢do
de grande profundidade permite mapear estruturas de interesse com boa resolugao. Um tipo de
alvo muito visado ultimamente sdao aquiferos, principalmente os de grande capacidade. Isso porque
devido a contaminac¢do de aguas superficiais ha uma grande demanda por dgua subterranea. Muitas
cidades ja dependem dessa dgua e nosso pais tem grande potencial nessa drea. Porém para um uso
correto, de forma a aproveitar o maximo dos investimentos e também conseguir manejar esses
recursos de maneira sustentdvel é necessario maped-los com precisdo. A metodologia aqui
empregada pode ser muito util nessa linha de pesquisa. Uma vez que o tipo de levantamento nao é

invasivo, gera resultados precisos e com um custo baixo.
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6. Conclusoes

Os resultados obtidos com o programa de inversao conjunta 1D de dados de SEVs e TDEM
sdo bastante promissores e todas as expectativas da pesquisa foram alcancadas. O programa de
inversdao, denominado de “Curupira”, mostrou claramente que a inversdo conjunta usufrui das
vantagens dos dois métodos. As SEVs permitiram determinar com precisdo as camadas mais rasas e
as sondagens TDEM forneceram informacgdes até cerca de 1000 m de profundidade. Outra vantagem
é que as interferéncias que afetam os dois métodos também sdao minimizadas, uma vez que cada
metodologia é sensivel a algum tipo de interferéncia, por exemplo, o que afeta um nao fard

diferenga na curva do outro método e vice versa. Dessa forma, os erros na inversdo e na

interpretacdo dos dados sdo reduzidos.

Quanto a questdo pratica, os dados reais mostraram como essa metodologia de inversao
conjunta é facilmente aplicavel. Os levantamentos ndo sdo diferentes dos levantamentos feitos
individualmente. As Unicas recomendac¢des sdao que os levantamentos devem ter os centros o mais
proximo possivel, pois variacoes locais de resistividade podem influenciar de maneira diferente os
dados. E que se faga a corre¢do do static shift dos dados de SEV usando os dados TDEM, pois assim a

inversdo tera resultados mais precisos.

Para finalizar recomenda-se o uso, quando possivel, da inversdo conjunta SEV/TDEM, uma
vez que esta metodologia se mostrou muito eficiente e totalmente factivel em campo. Dessa forma
a confiabilidade dos modelos invertidos aumenta consideravelmente e a ocorréncia de influéncias

externas pode ser minimizada, possibilitando assim trabalhos com maior precisdo.
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Apéndice 1

Os seguintes filtros correspondem a uma freqiiéncia de amostragem de 10 pontos por década

(Ax = (In10)/10), j, = —100, j, = 40, S = —1,7239458, C71%° = 6,174 - 105, C** = 6,0905 -

107%,

j .10 j . 10 j 10 j 10
-99 -12484 -64 28016 -29 -110741 6 61285163
-98 12726 -63 -28830 -28 117248 7 -2,9E+07
-97 -12975 -62 29680 -27 -124303 8 15817356
-96 13231 -61 -30568 -26 132085 9 -9504597
-95 -13494 -60 31496 -25 -140461 10 6226174
-94 13765 -59 -32467 -24 149959 11 | -4353505
-93 -14043 -58 33484 -23 -159826 12 3198475
-92 14330 -57 -34549 -22 171917 13 |-2441493
-91 -14625 -56 35666 -21 -182946 14 1920840
-90 14930 -55 -36838 -20 199955 15 | -1548505
-89 -15244 -54 38069 -19 -209469 16 1273595
-88 15567 -53 -39363 -18 239052 17  |-1065148
-87 -15901 -52 40724 -17 -234543 18 903512
-86 16246 -51 -42156 -16 304916 19 -775750
-85 -16602 -50 43666 -15 -234124 20 673079
-84 16971 -49 -45259 -14 453990 21 -589375
-83 -17352 -48 46940 -13 -106745 22 520264
-82 17746 -47 -48717 -12 899282 23 -462558
-81 -18154 -46 50596 -11 550573 24 413891
-80 18577 -45 -52587 -10 2442523 25 -372478
-79 -19015 -44 54697 -9 3250077 26 336951
-78 19469 -43 -56936 -8 7926675 27 -306251
-77 -19941 -42 59314 -7 13023345 28 279543
-76 20429 -41 -61845 -6 25610307 29 -256168
-75 -20936 -40 64540 -5 41150741 30 235594
-74 21463 -39 -67414 -4 64231809 31 -217394
-73 -22009 -38 70484 -3 72803988 32 301216
-72 22577 -37 -73767 -2 36118538 33 -186773
71 -23166 -36 77284 -1 -100406442 34 173826
-70 23779 -35 -81057 0 -242172543 35 -162176
-69 -24416 -34 85111 1 20052460 36 151657
-68 25079 -33 -89475 2 444506381 37 -142126
-67 -25768 -32 94183 3 -489348908 38 133463
-66 26487 -31 -99267 4 294899398 39 -125568
-65 -27235 -30 104775 5 -137791072
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