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Abstract

In this PhD research a new methodology was developed for interpretation of
geoelectric data through individual and joint inversion 1D/2D of Resistivity (ER) and
Electromagnetic Time Domain (TEM) methods. The studies were focused on the mapping of
sedimentary and crystalline aquifers in the Parand basin, in areas of the municipalities of
Bebedouro, Ibird and Pirassununga, in Sdo Paulo. The joint inversion methodology was chosen
for its ability to reduce ambiguities in the results, in relation to individual methods. For direct
calculations of 1D studies were used the formulations of Johansen (1975) for VES, and Nielsen
et. al (2006) for TEM survey. The 1D inversion process uses a global search algorithm, the
Controlled Random Search (CRS). For 2D modeling, of electrical resistivity and TEM, the
formulation uses the discretization by the finite difference method, which allows individual
and joint analysis of these methods. For 2D data inversion we used a classic Occam's inversion
method algorithm with smoothed models that generate good results with individual and joint
inversion. To improve the results, we implemented a modeling and inversion algorithm of
resistivity data with finite element method, that incorporates information from the
topography, and generates results that are better interpreted. For this inversion was used a
maximum likelihood smoothed algorithm which has been implemented in an innovative way
for the case of 2D resistivity. The results of this research are divided into two parts: synthetic
and real data. The results of the synthetic data inversion are important because they show
how the individual and joint inversion processes work, validate the results and show its
advantages and limitations. In the studies with synthetic models it is concluded that the 1D
and 2D joint inversion is an excellent methodology that explores the best of both methods (ER
and TEM), yielding results with greater accuracy and less ambiguity. With the inversion of real
data was obtained maps of the distribution of electrical resistivity in the studied areas, which
allowed mapping the sedimentary (Bauru and Botucatu Formations) and crystalline (Serra
Geral Formation) aquifers in the regions of Bebedouro, Ibira and Pirassununga, increasing the

knowledge of the water systems in these regions.

Key words: Electrical Resistivity - DC, Electromagnetic Time Domain - TEM, Joint Inversion
1D/2D of ER and TEM, Sedimentary and Crystalline Aquifers, Parand Basin



Resumo

Nesta pesquisa de doutorado foi desenvolvida uma metodologia inovadora para a
interpretacdo de dados geoelétricos por meio da inversdo individual e conjunta 1D/2D para os
métodos da eletrorresistividade (ER) e eletromagnético no dominio do tempo (TDEM). Os
estudos foram focados no mapeamento de aquiferos sedimentares e cristalinos na bacia do
Parana, nas regides dos municipios de Bebedouro, lbird e Pirassununga, no Estado de Sdo
Paulo. A metodologia de inversdo conjunta foi escolhida, pois permite reduzir as ambiguidades
presentes nos resultados, em relagdo aos métodos individuais. Para os calculos diretos nos
estudos 1D foram utilizadas as formula¢des de Johansen (1975) para SEV, e Nielsen et. al
(2006) para sondagem TDEM. Para a inversdao neste caso foi utilizado um algoritmo de busca
global, o Controlled Random Search (CRS). Para a modelagem 2D, de dados de
eletrorresistividade e TDEM, foi utilizada a formulagdo por meio da discretizacdo pelo método
das diferencas finitas, que permite a analise individual e conjunta desses métodos. Para a
inversdao de dados, nesse caso, utilizou-se um algoritmo classico de inversao pelo método de
Occam com modelos suavizados, que geraram bons resultados tanto com as inversdes
individuais como com a inversdo conjunta. Para aprimorar os resultados foi implementado um
algoritmo de modelagem e inversdo de dados de eletrorresistividade pelo método de
elementos finitos que incorpora informagdes da topografia do terreno e dessa forma obteve-
se resultados que sdao melhores interpretados. Para a inversdo utilizou-se nesse caso um
algoritmo de maxima verossimilhanca regularizado que foi implementado de forma pioneira
para o caso de eletrorresistividade 2D. Os resultados desta pesquisa estdo divididos em duas
partes: dados sintéticos e dados reais. Os resultados com a inversdao dos dados sintéticos sdo
importantes porque mostram como os processos de inversao individual e conjunta trabalham,
validam os resultados e mostram as suas vantagens e limitacGes. Nos estudos com modelos
sintéticos conclui-se que a inversdo conjunta 1D e 2D é uma excelente metodologia que
explora o melhor dos dois métodos (ER e TDEM), gerando resultados com maior precisdo e
menos ambiguidades. Com a inversdao dos dados reais obteve-se mapas da distribuicdo da
resistividade elétrica nas regides estudadas, que permitiram mapear os aquiferos
sedimentares (FormacgGes Bauru e Botucatu) e cristalinos (Formagdo Serra Geral) nas regiGes
de Bebedouro, Ibird e Pirassununga, contribuindo para aumentar o conhecimento dos sistemas

de aquiferos presentes nessas regides.



Palavras Chave: Eletrorresistividade-ER, Eletromagnético no dominio do tempo-TDEM,
Inversdo conjunta 1D e 2D de ER e TDEM, Aquiferos sedimentares e cristalinos, Bacia do
Parand
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1. Introducao

Para a investigacdo da subsuperficie a geofisica dispde de diferentes métodos, cada
um com suas caracteristicas e particularidades. Nenhum método apresenta uma solucado
definitiva, e a escolha adequada do método ou dos métodos a serem utilizados na pesquisa é
crucial. Cada método possui suas vantagens e limita¢des, e o uso de mais de um método na
investigagdo de um mesmo problema cientifico torna-se importante para minimizar as
ambiguidades. O uso de varias metodologias busca cobrir as limitagdes intrinsecas de cada
método, explorando as potencialidades das diversas metodologias. O problema é como fazer o
uso adequado de todas as informacgGes e como conseguir extrair o maximo de informacgées do

conjunto de dados.

Normalmente a andlise de um conjunto de dados oriundos de diferentes métodos é
feita com o tratamento individual dos dados de cada método, e a seguir é feita uma
interpretacao integrando os diferentes resultados. Esse tipo de analise é limitada porque ndo
permite explorar de forma sinérgica todas as bases de dados disponiveis, uma vez que os
resultados obtidos com cada metodologia ndo leva em conta as informacdes provenientes das
demais. O desejdvel seria se o processamento de todo o conjunto de dados fosse feito de uma
s vez levando-se em conta todas as informagdes disponiveis das propriedades fisicas obtidas
por métodos diferentes. Uma forma de fazer isso é através da inversdao conjunta de mais de

um método geofisico.

A inversao conjunta é alvo de estudos desde os anos 70. Os trabalhos de Jupp & Vozoff
(1975) foram pioneiros nesta linha de pesquisa, onde os autores fizeram a inversdo conjunta
de dados magnetoteluricos (MT) e sondagens elétricas verticais (SEV). Nos dias de hoje muitos
pesquisadores trabalham com o intuito de desenvolver metodologias para inversdo conjunta
de dados geofisicos. Entretanto, os trabalhos nesta linha de pesquisa sdo relativamente
escassos e normalmente sdo especificos para estudos 1D, e as inversdes conjunta 2D e 3D
disponiveis envolvem principalmente os métodos sismicos (Gallardo et. al., 2003; Gallardo e
Meju, 2003; Virgilio et. al. 2010). Outra dificuldade em fazer a inversdo conjunta de diferentes
metodologias é conseguir um parametro fisico que ambos sejam dependentes. Por outro lado,
qguando se trabalha com métodos elétricos e eletromagnéticos, uma vez que eles tém em
comum a propriedade fisica, no caso, a resistividade elétrica, esta tarefa torna-se mais

amigavel.



Neste sentido existem alguns trabalhos que usam a inversdo conjunta de métodos
elétricos e eletromagnéticos. Como exemplo de uso de eletrorresistividade (ER) e
eletromagnético no dominio do tempo (TDEM) existem os trabalhos de Raiche et al. (1985) e
Yang et. al. (1999). No caso de eletrorresistividade com eletromagnético no dominio da
frequéncia (FDEM) podemos citar os trabalhos de Santos et. al. (1997) e Ong et. al. (2010).
Também pode ser feita a inversdo conjunta de dois métodos eletromagnéticos, como TDEM e
FDEM. Mesmo que ambos sejam métodos eletromagnéticos, a sensibilidade dos dois aos
materiais em subsuperficie é diferente. Um trabalho que trata da inversdo conjunta de TDEM

com MT é o trabalho de Meju (1996).

Para a inversdo conjunta de métodos elétricos e eletromagnéticos no dominio do
tempo em especial tem-se varios trabalhos que utilizam essa metodologia, como o trabalho
pioneiro de Yang e Tong (1998) para intrusdo de cunha salina. Outra aplicacdo é o uso da
inversdo conjunta ER/TDEM em estudos de potencial de risco de encostas (Schmutz et. al.,
2000, Schmutz et. al., 2009), além de trabalhos com a metodologia de inversdo conjunta
SEV/TDEM para estudos hidrogeoldgicos (Goldman et al., 1994; Albouy et al., 2001). No Brasil
alguns trabalhos utilizando a inversdo conjunta 1D de sondagens elétricas verticais (SEV) e
sondagens TDEM ja foram publicados, como Bortolozo et. al. (2015) que descreve o processo
de inversao conjunta utilizando um algoritmo de busca global e no trabalho de Bortolozo et. al.
(2014) sdo mostradas as diferencas encontradas quando se trabalha com as duas metodologias
individualizadas e conjunta, e seu potencial de aplicagdo em estudos hidrogeoldgicos. Além
disso, outros trabalhos mostram a aplicacdo da metodologia para fins hidrogeoldgicos em
diferentes cidades do Estado de Sdo Paulo (Porsani et. al, 2012a; Porsani et. al., 2012b; Couto

et. al., 2013; Leite, 2013; Porsani et. al., 2014; Campafia, 2015).

Os estudos hidrogeoldgicos realizados aqui no Brasil sdo motivados principalmente
pela dependéncia de muitas cidades pela dgua subterranea para abastecimento publico. No
Estado de S3o Paulo, grande parte da regido noroeste do Estado depende quase que
exclusivamente de dgua subterranea para o abastecimento local. O problema da falta de dgua
para abastecimento da populagdo fica evidente em periodos de estiagem, como no periodo de
2013 a 2015, que gerou uma crise no abastecimento de agua na regido metropolitana da
capital e outras regides de Sdo Paulo. Além do fator estiagem, o aumento da populacdo e da
poluicdo das aguas fluviais, torna necessaria a busca por recursos hidricos subterraneos.
Entretanto, para um melhor planejamento e uma exploracdo mais eficiente do subsolo sdo
necessarios estudos geofisicos para o mapeamento de zonas de falhas/fraturas e areas com

maiores capacidades produtivas. Dessa forma estudos hidrogeoldgicos para mapear e



caracterizar aquiferos sdo de vital importancia para a geréncia e, se necessaria, a exploracdo

consciente.

Dessa forma a presente pesquisa buscou, através da inversdao conjunta de métodos
elétricos e eletromagnéticos no dominio do tempo, mapear a distribuicdo da resistividade
elétrica dos aquiferos sedimentares rasos (Formagdo Adamantina), cristalinos (zonas de
fraturas nos basaltos da Formacdo Serra Geral) e sedimentar profundo (Aquifero Guarani) nas
regides de Bebedouro, Pirassununga e lbira, localizados na regido noroeste do Estado de S3o
Paulo, bacia sedimentar do Parana. Os levantamentos foram feitos na forma de levantamentos
1D (SEV/TDEM) e 2D (caminhamento elétrico e caminhamento TDEM). Porém para o
desenvolvimento da pesquisa em grande escala, como pretendido, era necessdrio um
programa operacional e robusto para a inversdo 1D de SEV e sondagem TDEM. O programa de
inversdao conjunta 1D utilizado nesta pesquisa foi baseado nos algoritmos desenvolvidos em
Bortolozo (2011) e aprimoradas para o desenvolvimento de um programa operacional de
acordo com Bortolozo (2015). Quanto a inversdo conjunta 2D de caminhamento elétrico e
caminhamento TDEM, n3do foram encontrados na literatura trabalhos que lidam com inversao
conjunta desses métodos para meios 2D. Sendo, portanto, uma area ainda inexplorada. Nesta
pesquisa entdo foi desenvolvido um conjunto de algoritmos para modelagem, inversdo
individual e inversdo conjunta 2D para os métodos da eletrorresistividade (ER) e

eletromagnético dominio do tempo (TDEM).

Os algoritmos foram testados com dados sintéticos e os resultados serviram de base
para a compreensdo de como as inversodes individuais e conjuntas se apresentam, em relagdo
suas vantagens e limita¢Oes, além das principais caracteristicas. Posteriormente esse trabalho
computacional foi empregado na solugdo de problemas hidrogeoldgicos reais na bacia
sedimentar do Parana, sendo, portanto, uma pesquisa inédita e relevante para o
desenvolvimento do Estado de Sdo Paulo e do nosso pais. Como produto gerado, destaca-se a
obtengdo de resultados mais robustos na caracterizagdo geoelétrica das dreas estudadas e
mapeamento dos aquiferos sedimentares e cristalinos na bacia do Parana para fins
hidrogeoldgicos dessas regidoes. Dessa forma, esta pesquisa contribuiu de maneira efetiva para
mapear areas mais promissoras para a exploracdo hidrica do subsolo, bem como melhorar o
planejamento e desenvolvimento das cidades. Além disso, o desenvolvimento de uma nova
tecnologia, na forma de softwares, se torna um novo produto que podera ser usado para

diversas pesquisas e estudos didaticos no futuro.



2. Objetivos

Esta pesquisa teve como principal objetivo desenvolver uma metodologia de
interpretacdo de dados de ER e TDEM para fins hidrogeoldgicos por meio da inversao conjunta
1D e 2D de ER/TDEM. O foco principal da aplicagdo desta metodologia estd relacionado ao
estudo de exploracdo de agua subterranea tanto em aquiferos sedimentares quanto em
aquiferos cristalinos na Bacia do Parang, visando o abastecimento de comunidades locais. A
primeira etapa da pesquisa teve como objetivo empregar a metodologia de inversdo conjunta
1D de SEV/TDEM em grande escala. Para isso foi desenvolvido um programa operacional
(Curupira v1.0 — Bortolozo e Porsani, 2012) a partir das rotinas desenvolvidas em Bortolozo
(2011). O desenvolvimento de um programa operacional foi essencial para a inversdo em larga
escala. A aplicacdo em grande escala com a inversdao conjunta 1D foi realizada nas regides de
Bebedouro e lbird, ambas no Estado de S3o Paulo. Nesta pesquisa serdo apresentados os
resultados da inversdo conjunta 1D na cidade de Bebedouro. Também é apresentado o
resultado de um par de sondagens realizado na cidade de Pirassununga, com objetivo de
auxiliar na instalagdo de um poco de abastecimento do campus da USP. A segunda etapa teve
como objetivo o desenvolvimento da metodologia de inversdo conjunta 2D, ER/TDEM, um
tépico ainda em aberto na geofisica. O desenvolvimento da metodologia envolveu a aquisicdo
de dados de forma que pudessem ser invertidos conjuntamente e o desenvolvimento de
rotinas de modelagem e inversdo 2D de caminhamento elétrico e caminhamento TDEM. As
rotinas desenvolvidas foram entdo utilizadas para inverter os dados 2D adquiridos em lbira —
SP e foi possivel, assim, obter a distribuicdo bidimensional da resistividade elétrica em

subsuperficie de forma mais precisa e confiavel.



3. Areas de Estudos e Aquisicdo de
Dados

O foco em hidrogeologia desta pesquisa se deve ao fato que aquiferos constituem
importantes reservas de agua que sao explorados por diversas cidades no Estado de Sao Paulo.
Porém esse recurso deve ser explorado de forma controlada e sustentavel para que a
populacdo possa usufruir desse bem por um longo periodo. Nesta pesquisa foi estudado em
especial o sistema de aquiferos da bacia do Parana. Especificamente, foram estudadas as
regides dos municipios de Bebedouro, Pirassununga e lbird. Todas regiGes apresentam
problemas da falta de dgua para o abastecimento local que ocorre principalmente no periodo
de verdo, quando o consumo de dgua é maior. Além disso, serd discutido um estudo sobre o
potencial do método TDEM em ambientes urbanos para fins hidrogeologicos realizados na
cidade de S3o Paulo, que se encontra na Bacia Sedimentar de S3o Paulo. A Figura 1 mostra a

localizagdo das regiGes de estudo no Estado de Sdo Paulo.
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Figura 1: Mapa esquematico da localizagdo das areas de estudo no Estado de Sao Paulo.



Aquisicao de Dados

A aquisicdo dos dados 1D apresentados nesta pesquisa para as sondagens SEV, com
arranjo Schlumberger, foram realizadas com um AB/2 maximo de 200m utilizando um sistema
Syscal R2 (Iris Instruments) e eletrodos nao polarizaveis (eletrodos porosos) para as medidas
de potencial (Figura 2a). Para o TDEM foi utilizado um loop transmissor de 100m x 100m e uma
bobina receptora 1D com 100m? de &rea efetiva (Figura 2b). O arranjo utilizado foi o loop
central com o equipamento Geonics TEM57-MK2/PROTEM (Figura 2c) com a corrente maxima
de 28 A (Geonics, 1994). A fonte de corrente utilizada foi um gerador a gasolina a 2 kW. Os
principais parametros de aquisicdo de dados TDEM foram: i) frequéncias de aquisi¢do de 30
Hz, 7,5 Hz e 3 Hz; ii) o tempo de integracdo foi de 120s com trés curvas para cada frequéncia.
Uma caracteristica importante do levantamento conjunto de SEV/TDEM, é que na inversdo
conjunta assume-se que os dois arranjos (DC e TDEM) sdo concéntricos. Dessa forma o

esquema de campo do levantamento simulado pode ser visto na Figura 3.

Figura 2: Aquisicdo de dados em Bebedouro-SP. “a” o equipamento Syscal R2 (Iris Instruments), “b” o

equipamento PROTEM e bobina 1D e “c” o equipamento Geonics TEM57-MK2.
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SEV
< S >

Bobina Receptora

Figura 3: Esquema do arranjo de campo SEV/TDEM. Os centros das duas aquisicdes devem ser proximos

para um melhor resultado da inversdo conjunta.

Os levantamentos 2D realizados foram na forma de um caminhamento elétrico
(arranjo polo-dipolo), com abertura de 25m e 1000m de extensdo. Para o caminhamento
elétrico foi utilizado o equipamento Syscal Pro da fabricante IRIS (Figura 4a). Na aquisicdo dos
dados TDEM utilizou-se o transmissor TEM57-MK2, o receptor PROTEM e a bobina receptora
3D (Figura 4b), da empresa GEONICS. A fonte de corrente elétrica para o sistema foi um
gerador de poténcia de 2kV. O arranjo de campo utilizado para o TDEM foi o fixed-loop com
um loop transmissor de 200m x 200m. A bobina receptora 3D utilizada nesses levantamentos
tem uma area efetiva de 200m?, ou seja, duas vezes maior que a da bobina receptora 1D. Isso
permitiu medir com maior precisdo as pequenas variagdes do campo magnético, e
consequentemente melhorar a relacdo sinal/ruido. Novamente a aquisi¢do foi feita com as trés
frequéncias de aquisicao do equipamento: 30Hz, 7,5Hz e 3Hz. No caso dos levantamentos 2D

os dois perfis devem ser adquiridos de forma sobreposta como apresentado na Figura 5.



Figura 4: Equipamentos utilizados para os levantamentos 2D em lbira- SP: “a” o equipamento Syscal Pro

(Iris Instruments) e “b” a bobina 3D Geonics.
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Figura 5: Esquema do arranjo de campo de caminhamento elétrico e caminhamento TDEM. As duas

aquisicdes devem ser realizadas de forma sobreposta para um melhor resultado da inversdo conjunta.



Bebedouro

A cidade de Bebedouro — SP, localizada sobre a Bacia Sedimentar do Paran3, foi alvo de
um estudo hidrogeoldgico por varios anos pelo IAG/USP. A drea de estudo estd localizada na
cidade de Bebedouro na parte norte do Estado de S3do Paulo (Figura 6). A area de estudo
abrange cerca de 90 km? o que corresponde a cerca de 13% da area total do municipio. As
sondagens foram realizadas na area rural da cidade evitando ruido eletromagnético e os
possiveis efeitos de acoplamento. As bases de dados foram separadas em dois grupos
correspondentes as areas de pesquisa. Uma parte das sondagens foi feito no distrito de Andes
e a outra parte no distrito de Botafogo. O banco de dados total corresponde a 46 pares de
sondagens SEV/TDEM: 16 sondagens no distrito de Botafogo e 30 no distrito de Andes. A area
de estudo pode ser vista na Figura 6. Os locais das sondagens foram baseados nas principais
areas de atividade sismica induzida por poco (Porsani et al., 2012; Assumpcdo et al., 2010).
Todos os 46 pares SEV/TDEM apresentados neste trabalho foram adquiridos no ano de 2010,
entre Marco e Outubro. Um aspecto importante da aquisicdo conjunta era a aquisicdao dos
dados elétricos no centro do loop TDEM, de forma evitar qualquer interferéncia nas inversoes

devido a estruturas muito rasas.
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Figura 6: Areas de Estudo em Bebedouro — SP. Foram realizados 46 pares SEV/TDEM nos distritos de

Andes e Botafogo. (Adaptado de Bortolozo et. al. (2014)).
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Pirassununga

Nessa pesquisa serdo abordados os estudos hidrogeoldgicos realizados para auxiliar na
instalacdo de um poco de abastecimento de dgua para o campus da USP (Figura 7). O principal
alvo para esta pesquisa em Pirassununga foi definir o topo e a base da intrusdo de diabdsio
presente na area, para auxiliar nos planejamentos logisticos e financeiros da instalacdo do
poco de abastecimento. A localizagdo dentro do campus é ideal para sondagens TDEM, uma
vez que ndo ha nem ruidos urbanos nem os efeitos de acoplamento. Em Pirassununga foi

adquirido um par de sondagens 1D SEV/TDEM com os parametros de campos descritos acima.
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Figura 7: Area de Estudo em Pirassununga — SP.

11



Ibira

A terceira regido estudada foi a regido da cidade de Ibird no noroeste do Estado de Sao
Paulo, que também se encontra sobre a Bacia Sedimentar do Parana. No trabalho de Couto
(2015) foram elaborados mapas gerados com a interpola¢do dos resultados 1D obtidos com a
inversdo conjunta de SEV/TDEM com o programa Curupira v1.0. E uma das recomendacdes de
Couto (2015) foi a execugdo de levantamentos 2D na area leste da regido de estudo a fim de

estudar as possiveis estruturas bidimensionais.

As medicoes foram feitas na drea rural do distrito, com nenhuma fonte de ruido ou
acoplamento aparente (Figura 8). A area do levantamento, ndo possui uma topografia plana,
possuindo uma elevacdo que segue de forma crescente de sul para norte no perfil (Figura 8).
Em relacdo a superficie, a drea é numa plantacdo de cana de acglcar, com excecdao de um
corrego que cruza a area entre as posicoes -80m e -250m (Figura 8). Nos dias anteriores ao
levantamento houve a ocorréncia de chuvas na regido, e as areas nas curvas de nivel da
plantacdo acumularam dgua como apresentado na Figura 9a. O solo, dessa forma, estava
Umido e permitiu uma baixa resisténcia de contato com os eletrodos utilizados no
caminhamento elétrico. Uma vez que foi realizado um levantamento fixed-loop as medi¢oes
foram realizadas na forma de sondagens ao longo da linha central do loop transmissor, com
um espacamento entre as medidas de 25m. As campanhas de campo ocorreram em outubro e
novembro de 2014, onde foi realizado um caminhamento TDEM e um caminhamento elétrico
(arranjo polo-dipolo), com abertura dos eletrodos de 25m, ambos com 1000m de extensdo,
sendo o caminhamento elétrico sobreposto ao caminhamento TDEM. Para o caminhamento
elétrico foi utilizado o equipamento SYSCAL Pro da fabricante IRIS e para o caminhamento

TDEM foi utilizado um equipamento Protem-57-Mk2 da Geonics.

Porém na inversdo 2D a ser apresentada, a inversdao TDEM foi realizada apenas com as
sondagens realizadas no interior do loop transmissor, para que ndo fosse necessario lidar com
os valores negativos de resistividade aparente. Apesar de poderem ser modelados, na inversao
os valores negativos dificultam a convergéncia. Dessa forma o perfil TDEM invertido nesta
sessdo possui 150m de extensdo, indo da posicdo -75m até a posicdo 75m, totalizando 7
sondagens. Sendo assim os perfis de ER e TDEM vado possuir tamanhos diferentes. Quanto ao
perfil da inversdo conjunta, esse vai ter a mesma extensao do perfil TDEM, uma vez que é a

regido com informacdo das duas metodologias.
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Figura 8: Configuragdo dos arranjos na drea de estudo na cidade de Ibird — SP.
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Figura 9: Aquisicdo de dados em Ibira-SP. “a” curva de nivel com 4dgua da chuva acumulada ao longo da

linha de aquisi¢do e “b” linha de caminhamento elétrico cruzando o cérrego presente na area.
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4. Aspectos Geoldgicos das Areas de
Estudo

A Bacia Sedimentar do Parana é uma das principais bacias sedimentares da América do
Sul, com por¢ées no Brasil, Paraguai, Argentina e Uruguai. Sua darea total é de
aproximadamente 1,5 milhdo de quildbmetros quadrados. Estd assentada sobre um
embasamento rochoso estavel com grandes dimensGes. A sedimentacdo da bacia é
caracterizada por multiplos episédios de acumulacdo de sedimentos, assim como a
subsequente erosdo regional da bacia. Dessa forma é considerada por Milani e Ramos (1998)
uma bacia intracratonica. O estudo da bacia sedimentar do Parand em especial para o Brasil é
de extrema importdncia, uma vez que concentra importantes regides agropecuarias,
industriais e populacionais. Além de possuir reservas de carvdao mineral, folhelho betuminoso,
uranio e gas natural (Bizzi et. al., 2003), possui regides com solos extremamente férteis que
possibilitam uma grande atividade agropecuaria, além de concentrar regides bastante
industrializadas. Dessa forma, a ocupacdo humana em grande parte da bacia é intensa,
tornando a exploracdo de agua subterranea de vital importancia para o abastecimento de

muitas cidades.

Os primeiros registros geoldgicos na Bacia do Parana remontam a 450 milhdes de
anos, que corresponde ao periodo Neo-Ordiviciano. O aporte de sedimentos é considerado
intenso em alguns periodos, intercalados por periodos erosivos de acordo com Milani (1997) e
Milani et al. (2007). As discordancias marcadas pelos periodos erosivos indicam a quebra de
sedimenta¢do, sendo assim podem ser reconhecidas seis unidades de ampla escala ou
Supersequéncias de acordo com Milani (1997). Sdo elas: Rio Ivai (Ordoviciano-Siluriano),
Parand (Devoniano), Gondwana | (Carbonifero-Eotriassico), Gondwana |l (Meso a
Neotridssico), Gondwana lll (Neojurdssico-Eocretaceo) e Bauru (Neocretaceo). Nesta pesquisa,
a porcdo do substrato que iremos investigar se encontra restrita as Supersequéncias
Gondwana | e lll e Bauru, que nas areas de estudo estdo até cerca de 1000m de profundidade.
Na Figura 10 temos o perfil estratigrafico da Bacia do Parand elaborado por Milani et .al.

(2007).
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Figura 10: Estratigrafia da Bacia do Parana (retirado de Milani et. al., 2007).
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Aspectos Geoldgicos das Regibdes de Bebedouro e Ibird

Segundo Milani et. al. (1998) a Supersequéncia Gondwana lll, também chamada de
Sequéncia Jurassica-Eocretacica, corresponde ao periodo de 150 a 130 Ma. Na Supersequéncia
Gondwana lll é onde se encontram os sedimentos edlicos da Formacao Botucatu e os basaltos
da Formacdo Serra Geral. A Formacdo Botucatu, presente em grande parte da bacia, é
constituida quase totalmente por arenitos de granulacbes de médias a finas. Sua grande
importancia se dd por conter o aquifero Guarani, fonte de dgua para muitas cidades no Brasil.
Considerado um dos maiores reservatorios de agua subterrdnea do mundo, o Aquifero
Guarani, é constituido pelas rochas das Formacdes Botucatu e Pirambdia (Iritani e Ezaki, 2012).
Essas formacgbes sdo compostas por arenitos de granulagdo média a fina, que foram formadas
ha cerca de 130 milhdes de anos em ambiente desértico. Essas caracteristicas, aliadas a boa
porosidade e permeabilidade, garantem que as rochas constituintes sejam consideradas
excelentes reservatdrios, uma vez que garantem o armazenamento e a facil extracao de agua.
Algumas cidades do interior paulista se utilizam dessas dguas para seu abastecimento. A
recarga do Aquifero Guarani pode ser de forma direta, com agua infiltrando nas zonas

aflorantes ou a dgua se infiltrando através das fraturas dos basaltos da Formacao Serra Geral.

A Formacdo Serra Geral constituida principalmente por basaltos e basaltos andesitos
de idade cretacea apresenta uma espessura média entre 300m e 400m na regido de S3o Jose
do Rio Preto (Milani et al., 2007). Sendo delimitada na base pela Formacgdo Botucatu e no topo
pela Formagdo Bauru. O aquifero Serra Geral é um aquifero fraturado, que ocupa o oeste do
Estado de S3o Paulo. E composto por rochas predominantemente basalticas da Formacio
Serra Geral. Dessa forma, o aquifero ndo possui porosidade e permeabilidade primaria, ou,
qguando possui, essa porosidade é praticamente nula (Feitosa, 2008). A dgua entdo circula por
entre as fraturas da camada de basalto. Esse aquifero também é muito explorado para
abastecimento urbano devido a possibilidade de grande vazdo de agua. Também é explorado

visando irrigacao em grandes propriedades rurais.

O Grupo Bauru, ou supersequéncia Bauru, é formado pelos grupos cronocorrelatos
Caiud e Bauru (Milani et al., 2007). Na regido de Bebedouro e Ibird, somente ocorrem os
arenitos do Grupo Bauru, sendo a formagdo superior da area. Sdo arenitos depositados em
ambientes semi-aridos e formados por leques aluviais e sistemas fluviais efémeros. O Aquifero

Bauru recobre boa parte do oeste paulista, com cerca de 240 municipios abastecidos por ele
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(Iritani & Ezaki, 2012). Segundo Paula e Silva (2003), o aquifero possui uma espessura média de
100 m, alcancando 300m em algumas regides. As rochas constituintes sdo arenosas, areno-
argilosas e siltosas, assentando-se sobre os basaltos da Formacdao Serra Geral e em alguns
pontos sobre as rochas da Formacgdo Botucatu e Pirambdia. Além de abastecimento das
cidades, muitas pequenas propriedades rurais, no oeste do Estado de S3o Paulo, dependem
desse aquifero para seu abastecimento. Na Figura 11 é apresentada a litologia de um pogo
proximo ao local das sondagens na cidade de Bebedouro, que apresenta as formacgdGes
geoldgicas descritas acima. Os dados litolégicos da cidade de Bebedouro podem ser vistos em

mais detalhes em Almeida (2009).
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Figura 11: Dados de pogo obtidos em Bebedouro — SP. (Adaptado de Bortolozo et. al. (2014)).
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Aspectos Geolégicos da Regido de Pirassununga

Na regido de Pirassununga é encontrada a Supersequéncia Gondwana |. Essa
Supersequéncia da Bacia do Parana (predominantemente paleozoica) é de interesse
econdmico em fungao da existéncia dos leitos de carvao, ocorréncias de uranio e do potencial
petrolifero. Engloba o maior volume sedimentar da Bacia do Parana, com uma espessura total
(no centro da bacia) maxima da ordem de 2.500m. Esta Supersequéncia inclui os pacotes
sedimentares do Grupo Itararé, Formacdo Aquidauana, Grupo Guata, Grupo Passa Dois e
Formagbes Pirambdia e Sanga do Cabral. O esboco geoldgico da drea de estudo de
Pirassununga foi descrito por Massoli (1983) e corresponde a sedimentos cenozéicos (areia) da
Formacdo Pirassununga cobrindo os argilitos da Formagdo Corumbatai. Sob as argilitos esta a
intrusdo de diabdsio (Formacdo Serra Geral), com uma espessura variavel. Na cidade de
Pirassununga esta presente o Aquifero Diabasio que é um aquifero cristalino que ocorre de
forma localizada entre o aquifero Tubardo e aquifero Guarani. Formado no mesmo evento
geoldgico que a Formacdo Serra Geral (entre 138 e 127 milhdes de anos atras), sendo
constituido por intrusdes de diabasios (Iritani e Ezaki, 2012). Essas intrusbes podem se
apresentar na forma de soleiras (estruturas sub-horizontais) ou como diques (estruturas
verticais). O armazenamento e circulagdo da agua em seu interior estdo associados a fraturas
nas rochas. A dgua é originaria dos aquiferos sedimentares no entorno. Apresenta uma
produtividade baixa e bastante varidvel, apenas suficiente para abastecimento de

propriedades rurais.

A Formacdo Irati, composta por folhelhos, esta presente sob a intrusdo de diabasio. O
Super Grupo Tubardo que compreende as formagoes Tatui e Itararé estd abaixo da Formagao
Irati. A Formagdo Tatui é principalmente composta por intercalagdes de argilo-siltitos e
argilitos. A Formagado Itararé, por outro lado é constituida por arenitos, tills, conglomerados e
argilitos. O Aquifero Tubardo é um aquifero sedimentar de extensdo regional com uma
espessura que pode atingir até 800 metros (Iritani e Ezaki, 2012). Seguindo em sentido oeste
do Estado, o aquifero mergulha suavemente, atingindo profundidades de até 2.000 metros
abaixo do nivel do mar. Por estar a uma grande profundidade o Aquifero Tubardo é explorado
na sua maioria das vezes na sua parte aflorante. Formado ha cerca de 250 milhGes de anos, é
constituido por siltitos, argilitos, folhelhos, diamictitos, arenitos e ritmitos. Esses sedimentos
foram depositados em ambientes diversos como: glacial, continental e marinho. O aquifero

dessa forma apresenta uma produtividade baixa, inviabilizando a exploracdo em grande
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escala. Informacdes litoldgicas foram obtidas a partir de um pogo perfurado na drea

circundante apds as sondagens terem sido feitas, sdo apresentadas na Figura 12.
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Figura 12: Dados de um pogo de controle em Pirassununga — SP. (adaptado de Bortolozo et. al. (2015)).
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5. Métodos Geofisicos

Nesta pesquisa utilizamos dois métodos geofisicos consagrados na prospecc¢do
geofisica: a eletrorresistividade (ER) e o transiente eletromagnético (TDEM). Ambos os
métodos buscam determinar a distribuicdo da resistividade elétrica nas camadas de
subsuperficie. Fazem isso injetando (caso ER) ou induzindo (caso TDEM) correntes elétricas nos
materiais condutores em subsuperficies e entdo sdo realizadas a medicdo da resposta em
superficie. A resposta em relagdo as correntes vai ser em funcdo da resistividade elétrica do
subsolo. A variacdo da resistividade entdo é associada a diferentes materiais geoldgicos ou
variacdes na composicdao na mesma feicdo geoldgica, devido a presenca de agua, fraturas,
composicdo mineraldgica etc. Neste capitulo serdo mostradas as principais caracteristicas
desses métodos e seus fundamentos tedricos. As descricOes apresentadas neste capitulo sdo

baseadas em Bortolozo (2011).

Resistividade Elétrica das Rochas

Uma vez que os métodos geofisicos empregados buscam obter a distribuicdo de
resistividade elétrica da subsuperficie, é necessario definir a propriedade fisica da resistividade
elétrica. A resistividade é uma propriedade fisica intrinseca de um material e é definida como a
resisténcia em ohms entre as faces opostas de um cubo unitario do material em questdo. Para
um cilindro condutor de resisténcia dR, comprimento dL e area de se¢do transversal dA4, a
resistividade é dada por:

__ dRdA 5-1

P="ar

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

A resistividade elétrica é uma propriedade fisica das mais varidveis quando se trata de
materiais geoldgicos. Certos minerais, como metais nativos e grafite, conduzem eletricidade

via passagem de elétrons (condutividade eletrénica). Porém a maior parte dos minerais,
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formadores de rochas é considerado isolante e a corrente elétrica entdo é conduzida
principalmente através da passagem de ions em liquidos presentes nos poros das rochas
(condutividade i6nica). A conducgdo ionica é a forma principal de condugdo de eletricidade em
materiais geoldgicos e é principalmente devida a quantidade de dgua, a natureza dos sais

dissolvidos e a porosidade total comunicante.

A grande maioria das rochas possui poros, com maior ou menor proporc¢do. Estes
poros podem estar preenchidos, total ou parcialmente, por eletrdélitos. No caso de rochas
cristalinas a porosidade intergranular é insignificante, porém podem possuir fraturas ou
fissuras preenchidas por eletrolitos. Dessa forma, tanto os poros cheios de eletrdlitos quanto
as fraturas condutoras, se comportam como condutores i6nicos. Como a resistividade do meio
(rocha mais eletrdlito) vai depender tanto do tipo de rocha como do tipo de eletrdlito que
preenche os poros, as resistividades vdao ser muito varidveis. A Figura 13 mostra o intervalo de

resistividades esperado para os tipos mais comum de rochas.

Resistividade Elétrica (Ohm.m)

10t 10° 10! 102 103 104 10°

Granito sado
Granito alterado
Basalto

Basalto fraturado
Quartizito

Xisto grafitico
Argilito

Arenito

Calcario

Argila

Material de
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Figura 13: Resistividade das rochas (adaptado de Telford et. al. (1990)).
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O que pode ser observado na Figura 13 é que um mesmo tipo litoldgico pode
apresentar uma variacao de ordens de grandeza nos valores de resistividade. Sendo assim,
para se efetuar uma correta correlacdo entre os resultados obtidos com os métodos geofisicos
e a geologia da drea de estudo, é fundamental o entendimento da geologia local em termos
estratigraficos. Uma vez que as margens de variacdo de resistividade numa drea de estudo sao
muito mais reduzidas, sendo essa a Unica forma confidavel de identificar as rochas em funcao

da resistividade.

Método da Eletrorresistividade (ER)

Um dos métodos utilizados nesta pesquisa é o método eletrorresistivo, que 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 sdo medidas
na superficie as diferencas de potencial e dessa forma é possivel obter a distribuicdo da

resistividade elétrica do substrato.

Condugdo elétrica num meio continuo

Uma vez que é baseado na injegao de corrente elétrica no substrato a formulagao para
o0 método comega com o conceito que uma corrente elétrica I(A) em um condutor curto, fino

e linear, de secdo transversal uniforme é dada segundo a Lei de Ohm tal que:

av 5-2

I =
R

sendo dV a diferenga de potencial IV entre as extremidades do condutor e R({2) é a resisténcia
do condutor. O sinal de menos na equagdo 5-2 expressa o fato do fluxo de corrente ser no
sentido do maior para o menor potencial, ou seja, na dire¢do oposta ao aumento do potencial
(o gradiente). A resiténcia, R, é diretamente proporcional ao comprimento dl(m) do condutor

e inversamente a se¢do transversal s(m?) tal que:
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dl 5-3

R=p—

p s
sendo a constante de proporcionalidade p a resistividade elétrica (Ohm.m) do material. Uma
observacdo importante é a distingdo entre resisténcia e resistividade. Sendo a resisténcia
elétrica uma caracteristica de um caminho particular percorrido por uma corrente, ja a

resistividade elétrica é uma propriedade fisica de um material.
A partir das equacdes 5-2 e 5-3 tem-se que:

I 1dV 5-4

s p dl

com o lado esquerdo da equag¢do sendo a densidade de corrente j (a corrente por area unitdria

de secdo transversal, A.m~?), enquanto —dV/dl do lado direito é o campo elétrico

E(V.m™1) na diregio do vetor densidade de corrente. Dessa forma temos que:

j=2 5-5
p

ou de outra forma:

j=0E 5-6

com o sendo a condutividade do material, dada em Siemen por metro (S.m™1), também

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

Fazendo o comprimento dl, em 5-4, tender a zero e considerando o condutor linear
como um elemento homogéneo e isotrépico de um meio continuo, como um bloco de rocha,
entdo, tanto a equacdo 5-5 quanto a 5-6 expressam a lei de Ohm para tal meio. Num meio

isotrépico o e p sdo independentes da dire¢dao do fluxo de corrente.

Ponto de corrente num meio homogéneo

Um eletrodo pontual na superficie de uma terra homogénea e isotdpica, que se
estende infinitamente para baixo e para os lados, com resistividade p, € mostrado na Figura

14. Como pode ser observado, um Unico eletrodo forma, a partir dele, superficies
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equipotenciais de potencial elétrico. Podemos considerar entdo 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 5-4, como:

lpdr 5-7

dv =
4 2mr?

Integrando a equacdo 5-7 obtém-se o potencial a uma distancia r da fonte de corrente

na forma de:

Ip1 -
Vi) =2+ c >-8
2nr

com C sendo uma constante arbitraria. Se V é tido como zero em r = o0, entdo C = 0, dessa

forma temos que o potencial elétrico a uma distancia r é dado por:

sendo a equacdo 5-9 a equacdo principal para os métodos elétricos.

v

Linha de fluxo de
corrente

Casca \ Sup?arflcue .
equipotencial

hemisférica v

Figura 14: Fonte de corrente pontual em um meio homogéneo isotrépico (Bortolozo, 2011).
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Medidas do Potencial Elétrico em Campo

Nas medidas realizadas em campo sdo necessarios dois eletrodos de corrente para
fechar o circuito elétrico, sendo assim é necessario determinar a diferenga de potencial em um
meio homogéneo e isotropico com dois eletrodos de corrente. Assume-se entdo que a
corrente deve fluir do eletrodo de corrente positivo (a fonte) para o negativo (o sorvedouro).
O potencial elétrico em qualquer ponto P na superficie do meio homogéneo pode ser
calculado utilizando a equagdo 5-9 e dessa forma, para dois eletrodos de corrente A e B, o

potencial em P sera:

i i ]
P+< P) 5-10

Vp = -
P 2 Ty 27TTB

sendo 74 e rg respectivamente a distancia do ponto P ao eletrodo A e ao eletrodo B.

Assim como sdo necessarios 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 15 mostra um arranjo genérico com quatro eletrodos em
superficie. Sendo os dois eletrodos externos, A e B, os eletrodos de corrente, e os dois
eletrodos internos, M e N, os eletrodos de potencial. Com a equac¢do 5-10 pode-se calcular o

potencial nos eletrodos M e N:

:I_”(L_L> 5-11
M~ on\AM BM
e
:1_P<L_L) 5-12
N7on\AN BN

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

I 1 1 1 1 R
2t\AM BM AN BN
Sendo assim no método da resistividade elétrica a corrente é injetada no solo, a
diferenga de potencial é medida e a resistividade é calculada. Sendo a resistividade o

parametro a ser determinado, resolvemos a equac¢do 5-13 para obter a resistividade elétrica

(p) que é dada por:
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AV ]
o=k 5-14

sendo K a constante geométrica do arranjo, que é dada da seguinte forma:

1 1 1 1\t 5-15
2T (_ + )
AM BM AN BN

Injecdo de Corrente

Medidas de Potencial

LTI T T 77l 7777 i 77777 /////f’ 77 // [T 707777777777 iriirirrs

A B

Figura 15: Arranjo com quatro eletrodos. Dois externos de inje¢dao de corrente e dois centrais para

medidas de potencial elétrico.

Resistividade Aparente

O calculo da equagdo 5-14 assume um meio homogéneo e isotrépico, porém a
subsuperficie num caso real ndo é homogénea, e muitas vezes os alvos das pesquisas
geofisicas sdo justamente as variacGes na distribuicdo de resistividade do substrato. Sendo
assim, o termo adequado para a resistividade calculada pela equacdo 5-14, é resistividade
aparente. O termo resistividade aparente (p,) vem do fato que o potencial medido pelos
eletrodos MN esta relacionado a passagem da corrente injetada em AB em um meio
heterogéneo. O fluxo de corrente faz um caminho pelo subsolo no qual atravessa diversas
camadas geoelétricas com resistividades diferentes. O potencial medido entdo ndo 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
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o termo resistividade aparente é usado, porque a resistividade obtida ndo estd diretamente
ligada a uma camada, mas sim ao conjunto de camadas no caminho da corrente injetada. A

equacao 5-14 da forma usual é dada da seguinte forma:

AV
pa:K-T

5-16

Para exemplificar esse efeito a Figura 16 mostra como um meio heterogéneo pode
distorcer o fluxo de corrente em comparagcdo a um meio homogéneo. Nela pode-se ver as
diferencas no fluxo de corrente conforme o aumento do espacamento entre os eletrodos num
meio heterogéneo de duas camadas. Com um espacamento pequeno em relacdo a espessura
da primeira camada, o fluxo se comporta como em um meio homogéneo. Porém conforme o
espacamento aumenta, a influéncia da segunda camada no fluxo de corrente faz com que ele
se distorca. Quanto maior esse espacamento, maior é a influéncia da segunda camada, ou
seja, maior é o caminho que a corrente ird percorrer nessa segunda camada. O levantamento
eletroresistivo consiste entdo em explorar esse efeito de distorcdo do fluxo de corrente no
substrato. E com a mudanga na posicdao dos eletrodos em superficie é possivel explorar as
camadas mais profundas do substrato (como na Figura 16) ou explorar as varia¢des laterais de

resistividade do meio.

P2>»Pa>P1 P2>Pa>»P1

Y Y Y Y Y Y

Fluxo de corrente no meio homogéneo

P2>P1

Fluxo de corrente no meio heterogéneo

Figura 16: Distor¢des do fluxo de corrente num meio heterogéneo. (Adptado de Burguer et. al.,2006)
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Técnicas de Investigacao

Os levantamentos de eletrorresistividade, como dito, buscam obter a variacdo de
resistividade elétrica no substrato. As trés maneiras mais usuais de investigacdo elétrica sao

dadas em func¢do da forma de mapear a distribui¢do de resistividade:

1. Levantamento 1D: variacdo da resistividade em fung¢dao da profundidade (sondagem
elétrica vertical — SEV);
2. Levantamento 2D: variac¢do lateral da resistividade (caminhamento elétrico — CE) ;

3. Perfilagem de Poco: variagdo da resistividade dentro de pocos (perfilagem elétrica).

A diferenca entre essas técnicas esta no procedimento de campo realizado para obter
a resistividade. Ou seja, a diferenca estd na disposicao 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 técnica utilizada vai depender do local e objetivo do estudo

realizado. Nesta pesquisa foram utilizadas as técnicas de SEV e CE, descritas a seguir.

Sondagem Elétrica Vertical (SEV)

A técnica da sondagem elétrica vertical (SEV) é usada em situagbes cujo objetivo é
investigar a variagdo de camadas geoldgicas em profundidade. Determinando as espessuras e
resistividades das camadas plano-paralelas sobrepostas. Esse tipo de investiga¢do é assumida
como sendo a partir de um Unico ponto na superficie do terreno, que é o centro do arranjo.
Isso quer dizer que os resultados de uma sondagem elétrica sdo assumidos como sendo
referentes as estruturas abaixo deste ponto central do arranjo. Um esquemadtico de uma
sondagem elétrica é apresentado na Figura 17. Nele pode-se ver como a investigacdo das
camadas inferiores é feita aumentando a distancia dos eletrodos de corrente em relagdo ao
centro do arranjo. A Sondagem Elétrica Vertical é uma ferramenta importante para a geofisica
ha quase um século. Desenvolvida no inicio do século XX, ela é amplamente utilizada no
mundo todo por ser uma técnica relativamente simples, robusta e que gera resultados

preliminares ja no instante da medida.

29



Sondagem Elétrica

Figura 17: Sondagem Elétrica Vertical.

Os principais arranjos de eletrodos utilizados para a realizacdo de sondagem elétrica
vertical sdo os arranjos Wenner e Schlumberger. O arranjo Wenner é principalmente usado
nos Estados Unidos, Canada e Inglaterra. J& 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 os arranjos surgiram no inicio do século XX. O arranjo Schlumberger foi
desenvolvido por Conrad Schlumberger na Franca, enquanto que na mesma época Frank

Wenner desenvolveu nos EUA o seu arranjo homénimo.

Os dois arranjos utilizam quatro eletrodos, dois de corrente e dois de potencial, sendo
os eletrodos externos os de corrente e os internos os de potencial. O principio da técnica é
aumentar gradativamente a distancia dos eletrodos de corrente, em relagdo ao centro, e dessa
forma aumentar a profundidade de investigacdo. Os dois arranjos diferem entre si no modo
como os eletrodos sado 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 mudanga,
todos os eletrodos sdo distanciados. Na Figura 18 tem-se um esquema do funcionamento do
arranjo Wenner. No caso do arranjo Schlumberger, os eletrodos de potencial ficam muito mais
proximos do centro do arranjo, e ndo mudam a cada medida. S6 sdo mudados quando a
diferenca de potencial elétrico medido entre os eletrodos de potencial fica abaixo do ruido
local ou da precisdo do equipamento utilizado. Um esquema simplificado do funcionamento
do arranjo Schlumberger estd na Figura 19. O levantamento de campo com o arranjo
Schlumberger acaba tendo uma aquisicdo mais rapida quando comparado com o arranjo

Wenner, uma vez que apenas os eletrodos de corrente sdo mudados a cada medida. Ele
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também sofre menos influéncias laterais, irregularidades na superficie do terreno e ruidos
produzidos por fontes artificiais. Nesta pesquisa o arranjo utilizado foi o Schlumberger, que é o
mais utilizado pela escola brasileira de geofisica e melhor se adéqua aos interesses deste
projeto. Informacdes mais detalhadas sobre o método da eletrorresistividade e as técnicas de
aquisicdo dos dados podem ser obtidas em Parasnis (1962), Telford et. al. (1990) e Burguer et.

al. (2006).
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Figura 18: Arranjo Wenner.
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Figura 19: Arranjo Schlumberger

Caminhamento Elétrico (CE)

A técnica do caminhamento elétrico (CE) por sua vez aplica-se em pesquisas que visam
determinar descontinuidades laterais na distribuicdo de resistividade elétrica em
subsuperficie. Tais descontinuidades podem ser dadas por diques, sills, contatos geoldgicos,

fraturas ou corpos mineralizados. A técnica do caminhamento elétrico também é muito
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utilizada em estudos ambientais para mapear plumas de contaminacdo e aquiferos. Um
esquema do funcionamento de um caminhamento elétrico é apresentado na Figura 20. Sendo
um levantamento que busca a variacdo bidimensional de resistividade (diferentemente da
SEV) ndo tem apenas um ponto associado em superficie, mas sim, uma série de pontos que
formam um perfil. Entre os arranjos de eletrodos mais comumente utilizados em
levantamentos com caminhamentos elétricos estdo os Dipolo-Dipolo e o Polo-Dipolo. Esses
dois arranjos serdo utilizados ao longo desta pesquisa e foram escolhidos por serem arranjos

muito robustos e de facil execucdo em campo.

Caminhamento Elétrico

Figura 20: Caminhamento Eletrico.

O arranjo Dipolo-Dipolo é um arranjo amplamente usado em levantamentos de
resistividade. O espacamento entre os eletrodos do par de corrente (AB) é dado como a, que é
igual ao espacamento entre os eletrodos do par de eletrodos de potencial (MN). Para
levantamentos com este arranjo, o espagamento a é mantido fixo, entre os eletrodos do par,
mas a distancia entre os pares de eletrodos é incrementada em fatores de n, que podem variar
de 1 a 10. Cada valor de n corresponde a um nivel de investigacdo. Quando o valor maximo de
n desejado é obtido, o arranjo é avancado e o processo se reinicia. Uma possivel desvantagem
deste arranjo é a fraca intensidade de sinal para valores elevados de n. Porém este arranjo
possui a resolugao horizontal como uma das suas maiores vantagens. A Figura 21 apresenta

um esquema do funcionamento deste arranjo.

O arranjo polo-dipolo funciona de forma andloga ao dipolo-dipolo, porém o eletrodo

de corrente B é remoto, ou seja, o eletrodo B deve estar colocado a uma distancia do resto do
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arranjo equivalente a 10 vezes a distancia entre os eletrodos de potencial. Nesse caso a
distancia a entre os eletrodos de potencial € mantida constante e o eletrodo A (de corrente)
fica a uma distancia n-a dos eletrodos de potencial. O fator n nesse caso também é
incrementado para obter niveis de investigacao mais profundos. A intensidade do sinal é maior
gue a do arranjo dipolo-dipolo e possui uma profundidade de investigacdao consideravelmente
maior. Porém sua definicdo horizontal é menor que a do dipolo-dipolo. Na Figura 22 uma

esquematizacdo do arranjo é apresentada.

Avanco
A B N M
Superficie
77777777777 A7 777A7777777 77777787777 A7/ 7777777777
a n-a a
- - -} -

Figura 21: Esquema do arranjo Dipolo-Dipolo.
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o0 an a
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Figura 22: Esquema do arranjo Polo-Dipolo.
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Método Eletromagnético Dominio do Tempo (TDEM)

O método eletromagnético dominio do tempo (TDEM) surgiu na Unido Soviética nos
anos 60 do século XX, mas seu uso no ocidente comecou somente a partir de 1973. Devido a
necessidade de equipamentos e softwares mais sofisticados que outros métodos elétricos e
eletromagnéticos, o método sé comecou a ser desenvolvido e refinado com maior intensidade
nos anos 80. Isso mostra como o método é relativamente novo quando comparado com os
métodos eletromagnéticos no dominio da frequéncia (FDEM), o método magnetotelurico e os
métodos geoelétricos. Sao dois os principais motivos para esse desenvolvimento relativamente
tardio. Primeiro que a resposta do método TDEM cobre um range dindmico muito grande, o
que torna dificil a medida sem uma eletronica sofisticada. Segundo que a interpretacdo dos
dados TDEM requer aproximadamente de 50 a 100 vezes mais cdlculos computacionais
quando comparado com os métodos FDEM e DC. Porém com a modernizacdo dos
computadores, a interpretacdo dos dados TDEM comecou a ter um custo computacional
razodvel, que antes ndo era possivel nem para centros de pesquisa, nem para grandes

empresas.

Os métodos eletromagnéticos indutivos (tanto o TDEM como o FDEM) foram
originalmente desenvolvidos para exploragdo mineral. Nos anos 60 e 70 métodos EM no
dominio da frequéncia eram muito utilizados por serem muito sensiveis a depdsitos minerais
condutivos dentro de rochas resistivas. Esse tipo de situacdo geoldgica é muito comum na
América do Norte e na Australia. De fato, a maior parte do territdrio australiano é recoberto
por uma camada muito condutiva de riolito (com espessura superior a 100m). Os métodos
eletromagnéticos no dominio da frequéncia tém dificuldades em penetrar essa camada de
riolito, devido a sua baixa resistividade. Essa situagdo fez com que o desenvolvimento do
método TDEM fosse impulsionado na Australia, mesmo com todas as dificuldades na drea da
eletronica. Nessa época apenas interpretagdes qualitativas eram possiveis, mas ja indicavam
locais de interesse econ6mico, dando informag¢des sobre a localizagdo de mineralizagdes.
Dessa forma, o desenvolvimento do método se deu pelos avangos na area de eletrénica, que
proporcionaram o desenvolvimento de equipamentos avancados para as medidas de precisao.
Além do desenvolvimento da informatica, que possibilita o tratamento dos dados com

softwares avangados.

Desde os anos 80 entdo o método TDEM é amplamente utilizado em estudos de

mineragdo, devido a sua grande capacidade de penetracdo e resolu¢do (McNeill, 1994;
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Ferguson et. al.,, 1999). A partir dos estudos com minera¢cdo o uso do método TDEM se
difundiu no mundo para os mais diversos fins. Principalmente estudos hidrogeoldgicos que
buscam fontes de agua subterranea nas mais diversas situa¢des geoldgicas, como em vales
enterrados na Dinamarca (Jgrgense et al., 2003; Danielsen et al., 2003), estudos de aquiferos
fraturados (Krivochieva & Chouteau, 2003), até o mapeamento de zonas de agua doce em
meio a aguas salobras (Nielsen, L. et. al., 2006). No Brasil o método TDEM também é muito
utilizado em estudos hidrogeolégicos (Porsani et. al, 2012a; Porsani et. al., 2012b; Couto et. al.,
2013; Leite, 2013; Porsani et. al., 2014; Campania, 2015). Também existem trabalhos que usam
o TDEM para fins de estudos de contamina¢des ambientais (Buselli & Lu, 2001; Moreira, 2005).
Pode-se citar também o uso do TDEM em estudos de potencial de risco de encostas (Schmutz
et. al., 2000, Schmutz et. al., 2009, Pfaffhuber et al., 2010). Outras aplicacbes podem ser
citadas como prospeccdo de hidrocarbonetos (Cardador et al. (2003)), estudos em areas de
sismicidade induzida por pogos (Porsani et al., 2012a), estudos do impacto de explosGes
nucleares subterraneas (Kozhevnikov et al., 2012). Nessa pesquisa o método TDEM foi usado e

desenvolvido com o foco principal em hidrogeologia.

Principios Fisicos do Método TDEM

Uma grande limitacdo dos métodos eletromagnéticos no dominio da frequéncia
(FDEM) é o fato de o campo magnético secunddrio (referente aos materiais no subsolo) ser
medido na presenga do campo magnético primario (gerado pela fonte do equipamento). Uma
vez que o campo primario é muito maior que o secunddrio, a correta remocdo dele é sempre
complicada. Essa remogdo do campo primario no sinal medido normalmente gera uma perda
das informacgGes do campo secunddrio e com isso uma perda de precisdo. Uma forma de evitar
medir o 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 ideia bdsica 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,

35



mas ndo gera correntes 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, de acordo com a lei de Faraday, sao
geradas correntes secundarias no condutor (correntes de Foucault), de acordo com a lei de
Neumann, conforme mostrado na Figura 23. O campo secundario por sua vez decai com o
tempo, conforme as correntes sdao gradualmente dissipadas no subsolo. Esse campo
dependente do tempo por sua vez induz uma forgca eletromotriz (f.e.m.) transiente num
circuito receptor (bobina receptora) no qual ele estd agindo. Como a dissipagdo do campo
secunddrio varia conforme a resisténcia elétrica do condutor em subsuperficie é possivel obter
as propriedades geoelétricas dos materiais abaixo do arranjo. Na pratica, a corrente primaria
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 variag¢do do fluxo,
By/T, e qualquer forga eletromotriz devido a e ele, é proporcional a B, e dessa forma
proporcional a corrente primaria. Consequentemente o campo secunddrio que age no circuito
receptor e a f.e.m. induzida nele, também vai ser proporcional a corrente primaria no circuito
transmissor. A Figura 24 ilustra esse procedimento, mostrando o processo de aquisicao de
dados TDEM. Para uma Unica aquisicdo, esse processo é realizado por muitos ciclos, a fim de

empilhar os resultados e assim melhorar a relagdo sinal/ruido.
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Figura 23: Correntes secunddrias geradas no subsolo. O padrdo de propagacao das correntes no substrato

é na forma de “Smoke RIngs” (anéis de fumaca). Adaptado de (McNeill, 1994).
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Figura 24: Representagdo da seqiiéncia de eventos num levantamento TDEM. Adaptado de Kirsch (2006).
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Formulacdo Basica

Nesta sessdo sera apresentada a formulacdo basica do método TDEM para um meio
estratificado 1D com um loop transmissor na forma de um dipolo magnético vertical. A
deducdo apresentada aqui foi desenvolvida com base em Kirsch (2006). Sendo assim, um
campo eletromagnético é definido por cinco fungdes vetoriais: E (intensidade do campo
elétrico (V/m)), B (indugdo 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 essas funcBes é governada pelas equacgdes de

Maxwell dadas por:

VxE+ %—I: =0 >17
oD -
VxH— == j 5-18
V:-B=0 5-19
V-D=q 5-20
com as seguintes relagdes constitutivas:
J =0E 5-21
D =¢E 5-22
B =uH 5-23

sendo g é a densidade de carga (C/m?), € a permissividade dielétrica, ¢ é a condutividade
elétrica, w é a freqliéncia angular e u, é a permeabilidade magnética (no caso adota-se a

mesma que a do vacuo).

O emprego da transformada de Fourier nas equagdes 5-17 e 5-18 (fazendo uso das
relagdes constitutivas do meio) e com um pouco de algebra obtém-se as equag¢des de Maxwell

no dominio da frequéncia, dadas por:
VXE+iwugH =0 5-24

VXH—(0+icw)E =0 5-25
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conforme apresentado em Harrington (1961) sdo introduzidos os termos 2 = iwy, e

y = 0 + icw, que representam a impeditividade e a admitividade nas Equagdes de Maxwell.

As equacdes de Maxwell homogéneas 5-24 e 5-25 se aplicam somente para regies
livres de cargas. Para regiGes contendo cargas elas sdo substituidas pelas equagbes ndo

homogéneas:
VXE+2H = —J;, 5-26
VXH—-9E=]3 5-27
com J5, sendo a corrente de fonte magnética e J5 a corrente de fonte elétrica.

As equac¢des ndo homogéneas no dominio da frequéncia 5-26 e 5-27 podem ser
resolvidas para regides homogéneas se J3, e J5 podem ser definidas. Pode-se expressar E e H
em termos dos potenciais de Schelkunoff, A e F, e assim facilitar a derivacdo de E e H por
diferenciacdo. A solucdo das equacgdes fica mais facil porque os potenciais sdo paralelos aos

campos geradores, ao contrdrio dos préprios campos.

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

calculo. Dessa forma o potencial de Schelkunoff F é definido como:
E,=-VXF 5-28
onde E,, é o campo elétrico gerado pela fonte magnética.

Usando esta relagdo na equac¢do 5-26 podemos derivar a equagdo ndo homogénea de

Helmholtz dada por:
V2F + k%F = —J3, 5-29
com o numero de onda k é definido como:
k? = w?pye — iwpyo 5-30
ou seja

k?=-29. 5-31
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Para materiais geoldgicos e frequéncias menores que 10°> Hz, a corrente de
deslocamento se torna desprezivel (k? ~ —iwuy0o). Esta é a chamada aproximacdo quasi-

estatica (Kirsch, 2006).

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

ser derivados usando o potencial F, na forma de:
E,=—-VXF 5-32

1 R
Hy = —9F + V(7 F) >-33
Assumindo uma terra estratificada unidimensional, F consiste em apenas uma

componente, ou seja, a componente z:
F=Fu,= TE, 5-34

sendo F, uma fungdo escalar de x, y e z, enquanto que u, é um vetor unitario na diregdo z.
TE, representa o campo elétrico transverso, o campo que se propaga no plano xy.
Substituindo a equacdo 5-33 em 5-31 e 5-32 temos as expressdes para as componentes dos

campos, dadas por:

_10%F, 5-35
X 20x0z
_ 0k 5-36
X ay
by 1 02%F, 5-37
Y 20x0z
oF, 5-38
E, = —=
Yo ox
1/ 5-39
HZ = E ﬁ + k FZ
E,=0 5-40

No caso do método TDEM o campo transmitido € 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
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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 (< A -
F(r,z) = 0—[ [e~olz+hl 4 Rppeto@HM)] — J (Ar)dA >-41
4T 0 uO

com m sendo o momento magnético do dipolo, J, é sendo a fungdo de Bessel de ordem zero.

i= [k2+ 12 542

sendo ky e k,, as frequéncias nas dire¢des x e y. O termo u, na equagdo 5-41 é dado por:

U = |22 + k2 >43

com k? sendo o nimero de onda na n-ésima camada, que segundo a equagdo 5-30, na

A variavel 1 é dada por:

aproximacdo quasi-estdtica é dado por k? = —iwpy0,. v é a distancia radial da fonte ao

receptor:

r=1/x2 -|-_'y2 5-44

e Ryr é chamado de coeficiente de reflexdao e seu valor expressa como o subsolo modifica o

campo primario.

Podemos integrar a equacao 5-41 sobre um loop circular de raio a e uma corrente, I,
resultando em:
Zola [

1
F(rz)=——| —[e7# M+ Rpgeto@V])1(Aa)]o (Ar)dA
0 0

5-45

sendo J; a funcdo de Bessel de primeira ordem. Substituindo 5-45 na equagdo 5-33 e
simplificando para a situacdo em que o receptor estd no centro do loop (configuracdo loop
central) temos para o campo magnético vertical na forma de:

la 0 AZ -
HZ = ?-[ [e—u0|Z+h| + RTEeuO(Z+h)] u_ojl(/‘{a)dl 5 46
0

A equacdo 5-46 (integral de Hankel) é expressa no dominio da frequéncia, uma vez que
Rrg é dado em func¢do da frequéncia. A resposta transiente, no dominio do tempo, é obtida

pela transformada inversa de Laplace ou de Fourier.
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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, R se torna:

R AU 5-47
TEZ A+u
e dessa forma a equacao 5-46 se reduz para:
H,=Ia f T J.(Aa)dA >-48
z 0 A —u 1

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

resolver 5-48 para o campo B, usando a simples relagdo B = uyH, resultando em:

Hor[ 3 —62q2 (
B, =Y | ———e%% 4 (1
Z  2a [nl/zeae *

3 5-49
- —202&2) erf(ea)]
com 0 = ./uyc/4t e erf(fa) a fungdo erro. B, pode ser determinado para t - 0 como
B, = Up;/2a. Que seria o tamanho do campo primério no espago, ou seja, a intensidade

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

o8, 5-50

ot

1 2
= — —|3erf(fa) — —<6a(3 + 202a2)e~0%a’
oa =
T2
A resposta do impulso, dB, /0t (5-50), é o que de fato se mede em campo. Porém por
causa de limitagGes instrumentais ndo é possivel medir a resposta do campo secundario logo
apoés o desligamento da corrente (antes de 100 microsegundos). Dessa forma sé é possivel
recuperar a resposta do meio apdés um pequeno intervalo de tempo transcorrido do
desligamento da corrente. O que é chamado de tempo tardio, ou /ate time. Para esses tempos

tardios o impulso pode ser aproximado por:
0B, 103/?p,%/%a? 5-51

~ —5/2
at 20m1/2

Dessa forma podemos ver que a derivada temporal de B tem um decaimento

proporcional a t~5/2

. Porém normalmente a forma mais utilizada de visualizacdo dos dados
TDEM é na forma de uma curva de resistividade aparente, que para os tempos tardios é dada

por:
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2 172 5/3 -
Dy = Ia o / t_5/3. 5 52
@~ \200B,/0t) w3

Resistividade Aparente

Assim como na sondagem elétrica vertical a sondagem TDEM faz uso do conceito de
resistividade aparente. No caso da SEV o conceito de resistividade aparente vem da corrente
elétrica passando por diversas camadas amostrando um terreno de resistividade equivalente a
uma média ponderada da resistividade de todas as camadas. No caso do TDEM o conceito é
parecido, mas no caso a area amostrada vai ser referente ao volume amostrado pelos smoke
rings (visto na Figura 23) das correntes secundarias no subsolo. Essas correntes vao transitar
no formato de anéis em subsuperficie, e dessa forma a resistividade aparente serd
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
16. Dessa forma as curvas de resistividade aparente da SEV e da sondagem TDEM sdo bem

parecidas, com métodos de interpretagdo relativamente préximos.

Procedimentos de Campo

As formas de aquisicao dos dados TDEM assim como nos métodos elétricos sdo muito
variadas, e dependem muito da forma como é disposto o arranjo em superficie. A configuragdo
do tamanho e posicdo do loop transmissor (Tx) e da bobina receptora (Rx) depende do
objetivo do estudo. O método TDEM é muito versatil, possuindo formas de levantamento
terrestre, aérea e aquatica. Os arranjos TDEM terrestres mais utilizados sdo os seguintes (de
acordo com Parasnis (1962); Telford et. al. (1990); Nabighian e Macnae, (1991); Burguer et. al.
(2006)):
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Arranjo Loop-Loop: consiste em um dipolo receptor pequeno (bobina receptora)
colocado a uma distancia fixa do loop transmissor (Figura 25a).

Arranjo 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 25b). Muito
utilizado quando o loop transmissor tem um lado menor que 40m.

Arranjo Loop Central: essa configuracdo possui um loop receptor muito menor que o
loop transmissor. Nessa configuracdo uma bobina receptora com muitas espiras é
colocada no centro do loop transmissor, como mostrado na Figura 25c. A diferenca de
tamanho é um fator chave nessa configuracdo, sendo que para uma bobina receptora
de 1m de didmetro o loop transmissor ndo deve ter menos que 40m de lado. A relacao
sinal ruido nessa configuracdo é préxima da ideal e a logistica de campo também é de
facil realizagdo. 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 para os levantamentos 1D.

Caminhamento TDEM com transmissor e receptor moveis: é uma sobreposicdo de
uma série de sondagens Loop Central. Se o objetivo for um levantamento 2D, uma
serie de sondagens sdo realizadas ao longo de uma linha (Figura 25d). As sondagens
devem ser realizadas idealmente com um espacamento maximo de metade do
tamanho do lado do loop transmissor. Para que assim os centros do loop transmissor
nas sondagens adjacentes figuem a uma distancia equivalente ao tamanho do lado do
transmissor.

Arranjo Fixed-Loop: esse levantamento consiste em um loop transmissor grande fixo,
disposto de forma que envolva toda ou grande parte, da area de estudo. A bobina
receptora, pequena em relacdo ao loop transmissor, é entdo movida ao longo da linha
gue atravessa o meio do loop transmissor, de forma a produzir um perfil 2D (Figura 25
e). No caso desta pesquisa os levantamentos com TDEM 2D foram realizados com esse

arranjo, na forma de perfis bidimensionais.
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Figura 25: Representagdo dos diversos tipos de arranjos TDEM. Na figura “Tx” representa os loops

transmissores e “Rx” os loops receptores ou bobinas receptoras.

Profundidade de Investigag¢do

O conceito de skin depth, muito utilizado nos método eletromagnéticos no dominio da
frequéncia, também pode ser aplicado no método TDEM. O skin depth representa a

profundidade de investiga¢do de 1/e do campo eletromagnético gerado. De acordo com Spies

(1989), o skin depth no dominio do tempo é dado por:

,Zt
érp = |—= 1.26,/pt
TD uo p

5-53
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sendo que u é a permeabilidade magnética do substrato, o é a condutividade do meio
homogéneo, p é a resistividade do meio homogéneo e t é o tempo de aquisicdo da medida

TDEM.

Segundo Spies (1989), a profundidade de investigacdo do método TDEM nos tempos

tardios (/ate times) é dada por:

i~ 40 1A\/3 5-54
~10-(7)

sendo [ a corrente injetada no loop transmissor e A a area do loop transmissor. A equacao
5-54 assumi um nivel de ruido de 0,5nV/m? de acordo com Spies (1989). Utilizando a
equacdo 5-54, pode-se calcular a profundidade de investigagdo tedrica para um exemplo no
qual é simulado um loop transmissor com 100m x 100m (4 = 10000 m?), uma corrente de

I =28A e um meio com resistividade igual a 30 Ohm.m. Nesse caso a profundidade de

investigacdo é de aproximadamente 967m.

Levantamento TDEM Aéreo

Os levantamentos TDEM também podem ser feitos com o loop transmissor e a bobina
receptora acoplados em aeronaves, de forma a fazer um levantamento rapido e com grande
abrangéncia. Os levantamentos com TDEM aéreo sdo particularmente indicados para o
mapeamento de areas remotas e de dificil acesso, que ndo seriam possiveis serem acessadas
por terra. Diversos sistemas operam em levantamentos aerotransportados, tanto por
helicoptero quanto por avido, como mostrado na Figura 26. O desafio no caso dos
levantamentos aéreos é deixar o sistema o mais proximo do chdo e voar com a velocidade
relativamente baixa. Nesses casos o helicoptero leva vantagem tanto na altitude em relagdo ao
solo quanto na velocidade de voo, porém tem um custo superior aos levantamentos feitos
com avibes. Os levantamentos aéreos tém os mesmos objetivos que os levantamentos
terrestres, porém diferem na drea de abrangéncia. Os levantamentos aéreos podem cobrir

muitos quildmetros quadrados com grande densidade de amostragem.
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Porém, na maioria dos casos os levantamentos aéreos tem uma profundidade de
investigacdo inferior aos levantamentos em terra. Isso se deve ao fato que as bobinas
aerotransportadas possuem tamanho limitado, o que reduz o momento magnético da bobina
transmissora e consequentemente a profundidade de investigacdo total. Outro aspecto
restritivo se deve aos intervalos de medida. Como a aeronave se desloca com velocidade os
tempos de medida (gates) em que sdo medidas as resposta da subsuperficie ndo podem se
estender para tempos maiores. Dessa forma tempos que corresponderiam a profundidades

maiores ndo podem ser medidos devido ao deslocamento da aeronave.

Figura 26: Levantamentos aéreos com TDEM. Em a o equipamento SkyTEM (adaptado de Auken
et. al., 2009), em b o equipamento SkyTem (adaptado de Allard, 2007) e em c 0 equipamento TEMPEST
(Vrbancich, 2004).
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Acoplamentos

Ao contrdrio de outros métodos eletromagnéticos, o TDEM sofre pouca influéncia de
ruidos originados por fontes naturais devido principalmente as medidas com o campo primario
desligado e aos filtros presentes nos equipamentos. As maiores fontes de ruido para o TDEM
de fato sdo artefatos feitos pelo homem. Sgrensen et al. (2000) divide as fontes de
interferéncia para o TDEM na forma de dois tipos diferentes de acoplamento: o galvanico e o
capacitivo. O fato dos acoplamentos ndo agirem de forma aleatéria, e ndo poderem ser
removidos com estaqueamento, faz com que ndo seja considerado propriamente um ruido e

sim uma fonte de distor¢do no dado.

O acoplamento galvanico acontece quando uma estrutura metalica condutora (feita
pelo homem) esta aterrada no solo na regido dos levantamentos. Essa estrutura forma assim
um circuito LR (indutor/resistor) com o meio geoldgico, que apresenta um decaimento do
campo de forma exponencial com o tempo. Uma vez que essas estruturas normalmente sdo
mais condutivas que o meio (por exemplo, linhas de transmissdo de energia com torres
aterradas) isso faz com que os resultados obtidos no final tenham uma interpretacdo errénea
com as camadas de baixa resistividade. Esse tipo influencia ndo pode ser removido dos dados,
mas o maior agravante desse efeito é que ele s6 é identificado na comparacdo da sondagem

em questdo com sondagens relativamente proximas (Figura 25a).

No acoplamento capacitivo a distor¢ao no sinal é devido a algum material metdlico
envolto por um isolante, como por exemplo, um cabo elétrico. Nesse caso o condutor (o fio
metalico) junto com o envoltério isolante (isolamento do cabo) forma no subsolo um
capacitor, transformando a drea num circuito RLC (resistor/indutor/capacitor). O transmissor
entdo carrega o capacitor através da indugdo e ele por sua vez decai de forma oscilante. Esse
decaimento oscilante do “capacitor” gera nos dados uma perturbagdo claramente visivel. Ndo
ha forma de retirar esse tipo de ruido, porém fica evidente a perturbacdo na curva e ela pode
ser descartada. (Figura 25b). Apesar dos efeitos danosos nos dados TDEM, no trabalho de
Porsani et. al. (2012b), sdo discutidas formas de contornar e minimizar os efeitos dos

acoplamentos.
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Figura 27: Fontes de acoplamentos no método TDEM. Em “a” temos o acoplamento galvanico e

em “b” o acoplamento capacitivo. Adaptado de Sgrensen et. al. (2000).

TDEM em Ambiente Urbano

No artigo de Porsani et. al (2012b), desenvolvido no periodo desta pesquisa, algumas
aquisicdes TDEM foram realizadas no campus da USP na cidade de Sdo Paulo. Os objetivos
principais daquele trabalho foram mapear a estratigrafia geoelétrica da Bacia Sedimentar de
Sdo Paulo (no campus da USP) e analisar a viabilidade no uso do método TDEM em ambientes
urbanos. O local dos estudos apresenta enorme ruido eletromagnético e muitas estruturas que
podem afetar as sondagens TDEM com efeitos de acoplamento, habituais nas grandes cidades
em todo o mundo. A interpretacdo dos dados TDEM foi fundamentada nas informacdes de
perfilagem elétrica e informagdes litoldgicas de pogos utilizados para explorar 3agua
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subterranea no campus. A informacao litoldgica foi utilizada para validar os resultados obtidos
com a inversao, e desta forma pode-se obter uma consideravel confiabilidade na interpretacdo
dos resultados apesar de toda a interferéncia urbana. Os resultados foram considerados de
grande interesse académico, pois mostra a aplicacdo do método TDEM em estudos

hidrogeolégicos em ambiente urbano densamente povoado.

Os resultados obtidos com esse estudo apontaram novas perspectivas para o uso do
método TDEM em ambientes urbanos, uma drea que ainda necessita de maiores
investigacOes. No artigo foi mostrado que sondagens realizadas com o equipamento menos
potente (TEMA47) foram mais afetadas pelos efeitos de acoplamento, enquanto que as
sondagens adquiridas com o equipamento mais potente (TEM57-MK2) geraram resultados
compativeis com os esperados para sondagens TDEM. Isso indica que uma forma de contornar
os efeitos de estruturas antropogénicas é realizar levantamentos com loops transmissores
maiores e mais potentes, além de maiores tempos de aquisicdo. Desta forma, os resultados
confirmaram o grande potencial de aplicacdo do método TDEM em estudos hidrogeoldgicos
em areas urbanas. Mapeando aquiferos sedimentares e cristalinos que podem ser explorados

para abastecimento publico de grandes centros urbanos.
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6. Modelagem Numeérica

Nas geociéncias em muitos casos é essencial simular a resposta fisica de um meio
geoldgico, ou seja, a partir de um modelo representativo de um meio simular
matematicamente a resposta desse meio em relacdo a alguma propriedade fisica. Sendo esse
calculo conhecido como modelagem fisica. Na geofisica busca-se simular a resposta fisica de
um levantamento geofisico sobre um meio geolédgico conhecido, em termos da propriedade
fisica estudada. A modelagem numérica entdo é muito utilizada em diversos tipos de estudos,
bem como a certificacdo de teorias e métodos. Também é indispensavel na maioria dos
trabalhos que lidam com inversdo de dados geofisicos. No caso da sondagem elétrica e
sondagem TDEM a idéia é simular um modelo com camadas plano paralelas infinitas (modelo
1D), no qual os parametros de resistividade e espessura das camadas definem o modelo
geoelétrico. O problema direto consiste entdo em computar a curva de resistividade aparente
associada a este modelo. As descricdes das modelagens de SEV e sondagens TDEM 1D

apresentadas nesta sessdo sdo baseadas nas descritas em Bortolozo (2011).

No caso 2D o modelo geoelétrico consiste em uma secdo discretizada em pequenos
poligonos, representando a subsuperficie. Cada pequeno poligono possui uma resistividade
elétrica associada e independente dos demais. Dessa forma o problema direto consiste em
determinar a distribuicdo dos campos elétricos e eletromagnéticos, na secao, devido a uma
fonte conhecida. Existem algumas maneiras de fazer a discretizagdo do meio, as mais usadas
em métodos elétricos e eletromagnéticos em geofisica sdo a aproximagdao por diferengas
finitas e por elementos finitos. A vantagem desses métodos em relagdo aos demais é a
capacidade deles em discretizar facilmente o meio para qualquer estrutura de forma arbitraria.
Nesta pesquisa foram utilizadas discretizacbes tanto por diferencas finitas, quanto por

elementos finitos.
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Modelagem Numérica de Sondagens Elétricas Verticais

Como dito anteriormente o objetivo da sondagem elétrica vertical é determinar a
coluna geoelétrica do subsolo. Por isso é tida como um levantamento 1D, j& que a
resistividade, que é a propriedade fisica estudada, é assumida variando apenas em funcado da
profundidade. Tendo em vista esse principio, define-se um modelo representativo do subsolo
e do levantamento. O modelo divide a subsuperficie em camadas planas e paralelas que
possuem espessura e resistividade proprias. O embasamento geoelétrico (no caso a ultima
camada) possui apenas a resistividade eletrica como parametro associado. Pois se assume que
esta camada se estende até o semi-espaco infinito. A fonte de corrente vai estar na superficie
e a corrente gerada é continua. Essa aproximagdo por camadas é uma esquematizacdo
simplificada do substrato, que logicamente é mais complexo. Mas esse tipo de aproximacgao é
amplamente usada e muito representativa para diversas situagdes geoldgicas. Na Figura 28

estd a esquematizacdo do modelo geoelétrico descrito.

Discretizacdo 1D com N camadas p/ SEV

Superficie

Camada 1 hl o,

V

M
Camada j hj 0

W
Camada N-1 | . . o

N-1

Camada N Oy
(embasamento geoelétrico)

Figura 28: Representagdao do modelo geoelétrico do subsolo para a modelagem da sondagem elétrica

vertical.
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Distribui¢cdo do Potencial Elétrico na Superficie de Um Meio

Estratificado

A formulag¢do para o calculo, em superficie, do potencial elétrico para o caso de
camadas plano paralelas foi inicialmente desenvolvida por Stefanescu et. al. (1930).

Comegando com a Lei de Ohm para o fluxo de corrente elétrica em meio continuo, dada como:
E =pj 6-1

que dessa forma define como o fluxo de corrente se relaciona com o campo elétrico (E). Nas
condicbes de corrente continua o potencial elétrico, V, satisfaz a equagdo de Laplace. Sendo
assim, pode ser escrito como:

vV 6-2
x2  dy?  09z2

No caso da modelagem de sondagem elétrica (variacdo vertical de resistividade) o
problema o potencial ¥V tem simetria cilindrica em relacdo ao eixo vertical, z. Dessa forma é
aplicada a equacdo de Laplace para coordenadas cilindricas e a expressao para V fica sendo:

azv+1av+azv+ 1 0%V 0 6-3
or2  ror 98z% r2946%2

Uma vez que a solugdo é para ser simétrica a coordenada vertical, a primeira e a
segunda derivadas do potencial em relagao a 8 deve ser zero. Sendo assim, a equagao 6-3 é
simplificada de forma a ficar como:

azv+ 1av+azv 6-4
or2  ror 0z2

Uma das formas para resolver equacgGes diferenciais parciais, como a apresentada em
6-4, é pelo método de separacdo de varidveis. Nesse método inicialmente sdo obtidas as

solucBes particulares e a seguir é obtida a solucdo geral pela combinacdo linear delas. Sendo

assim assume-se que existem solu¢des para 6-4 na forma de:

LU 1dU 1 d*W _ 6-5
Udr? Urdr W dz?

e a equacgao 6-5 é satisfeita se
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1d*U 1 dU 5 6-6
e
Udr? Urdr
e
1d*w 6-7
W dz2

sendo A uma constante real arbitraria. Nesse caso as solu¢des da equagdo 6-7 sdo:
W=Ce?*eW=Cet¥ 6-8

A solucdo da equacao 6-6 é mais complexa que a em 6-7. Equacdes desse tipo levaram
ao desenvolvimento das funcdes de Bessel e no caso particular da equacao 6-6, a solucao pode

ser dada como:
U=CJy(Ar) 6-9
sendo J, a fungdo de Bessel de ordem zero.
Comas equacdes 6-8 e 6-9 obtem-se as solucdes particulares de 6-4 na forma de:
V= Ce¥,(Ar)e V = Cet*J,(Ar) 6-10
sendo C e A constantes arbitrarias.

Pelo método das separacdo de varidveis tem-se que qualquer combinacgdo linear das
solucGes também é solucdo da equacdo. Fazendo A ter qualquer valor possivel entre zero e
infinito e permitindo as duas constantes C variar em dependéncia a 4, tem-se a solugdo geral
da equagdo 6-4:

v 6-11
V= f [@()e™ + P (D)et?]],(Ar)dA
0

Na equagdo 6-11, tanto ®(1) quanto Y (A) sdo fungdes arbitrarias de A e as formas
especiais que essas fun¢des assumem em cada problema especifico sdo controladas pelas
condicbes de fronteira. A equacdo 6-11 é dita geral no sentido de conter todas as solugdes de

todos os problemas possiveis.

O potencial elétrico primario, V,, devido a fonte de corrente, se sobrepde ao potencial

da equagdo 6-11. Sendo o potencial }, dado como:
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yo_ Pl 6-12
2nVr? + 72

sendo p; a resistividade do meio homogéneo e I a intensidade da corrente. A equagdo 6-12

pode ser escrita numa forma similar aquela da equacgdo 6-11 usando a integral de Lipschitz:

~ 6-13
f e ], (Ar)dA = —
r2 + 72
0
A equacdo 6-12 pode entdo ser escrita como:
I ¢ 6-14
V= pif e=22], (Ar)dA
21
0
Assim a solugdo geral de 6-11 é dada como:
6-15

I [ee]
V= % j [ + 0(M)e™ + X(V)et ][y (Ar)dA
0

sendo ©(A) e X(4) fungBes arbitrarias de A.

As solucdes dadas na forma da equacdo 6-15 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 geoelétricas. Para um ponto de corrente (em superficie) sobre um meio
com diferentes camadas plano paralelas horizontais é necessario desenvolver as expressoes
separadas para cada camada da subsuperficie como:

_ pil -Az -z +Az 6-16
V; = e [e7* + ©;(De~* + X;(M)e 2]y (Ar)dA
0

com i sendo o indice referente a cada camada do subsolo.
Condicbes de Contorno

De acordo com Bortolozo (2011), para o calculo do campo potencial, devido a uma
fonte de corrente em superficie de um meio estratificado em camadas plano-paralelas, as

condig¢bes de contorno devem ser dadas da seguinte forma:
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1. O potencial deve ser continuo em cada interface das camadas em subsuperficie;

2. A componente vertical da densidade de corrente deve ser continua em cada interface
das camadas em subsuperficie;

3. Tanto a componente vertical quanto o campo elétrico devem ser zero na superficie,
com excessdo da vizinhanga infinitesimal da fonte de corrente. Uma vez que nao ha
corrente em direcdo ao ar (que possui resistividade aproximada para infinito);

4. O potencial deve se aproximar do infinito conforme p,1/2mVr? + z2 préximo a fonte
de corrente.

5. O potencial é aproximadamente zero em uma profundidade infinita.

Seguindo a condicdo de fronteira 1 na profundidade do j-ésimo plano de fronteira
entre camadas, d; , as expressdes para o potencial na camada i e (i + 1) devem ser as

mesmas. Essa condigdo leva a seguinte equagdo:

< 6-17
f e~ + @, + X, (D)e 4]y (Ar)dA
0
= [ [ + Oua e 4 Xy e 4o )
0

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

iguais. Sendo assim:
0;(Ne i + X;(DetHi = 0, ,(Ne i + X;,, (et 6-18

Pode-se inferir a condigdo de fronteira 2 pois a componente vertical da densidade de
corrente é igual a derivada do potencial em relagdo a z dividida pela resistividade da camada
em questdo. Utilizando entdo a expressdao do potencial na equagdo 6-16, obtem-se a seguinte
equacgao:

17 6-19
> f [{1 + 6;(M)}ei — X;(A)etAdi] ] (Ar)AdA
: 0

1

Pi+1

[ 101+ 0a e = Xeps e ]y (102
0

Da mesma forma como na equacdo 6-17 a equacdo 6-19 so é satisfeita para todos os

valores de r se os integrandos dos dois lados forem iguais, sendo assim:
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1 6-20

Pi+1

1 [ee] oo
— [ [0+ 8l - xi e = —— [ [(1+ 0, (e - Xiya D]
PLO ]
Em relagdo a condicao de fronteira 3, deve-se primeiro diferenciar o potencial na

primeira camada em relacdo a z e a seguir substituir z = 0 para obter:

[ 6-21
f [—1—0,(A) + X, (D)Vo(Ar)AdA = 0
0

por enquanto ndo é necessario se preocupar com o primeiro termo do integrando da equacao
6-21. Esse termo define o campo que existiria num meio homogéneo, ou seja, € o campo
primario. O campo primdrio satisfaz a condicdo de contorno automaticamente, mas deve-se
ter atencdo em relagdo aos dois Ultimos termos do integrando, que definem o chamado 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 estd localizado. Essa condi¢do so é satisfeita se

os dois ultimos termos do integrando juntos forem zero. Dessa forma tem-se que:

A condicdo de fronteira 4 é satisfeita automaticamente pela expressdo do potencial
primario. Porém dee-se ter certeza que o potencial perturbado deve se manter finito na
origem (onde o ponto de corrente esta localizado, ndo devendo influenciar como o potencial
total se aproxima do infinito. Na sequencia serd demonstrado que a equagao 6-22 se mantém
finita no intervalo de integracdo e se aproxima de zero com A — 0. Sendo assim a equagdo

6-16 se aproxima do infinito conforme definido pela condicdo de fronteira 4.

A funcdo X deve ser igual a zero para a ultima camada (n-ésima camada) de acordo
com a condicdo de fronteira 5. Isso porque, de outra forma o fator e**Z faria o potencial ir
para o infinito numa profundidade infinita, o que ndo tem sentido fisico. Dessa forma, pela

condicdo 5 temos que:
X,(A)=0 6-23

Apds o emprego das condicGes de fronteira no problema, e assumindo que o potencial
s6 serd calculado na superficie, sé os termos 0, (1) e X; (1) serdo utilizados. Pela condigdo de
fronteira 3, ©,(1) deve ser igual a X;(A), dessa forma pode-se colocar o ultimo termo de

dentro da integral em func¢do de ®;(1). E sendo o potencial apenas calculado na superficie
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(z = 0), os termos exponenciais se tornam iguais a um. Sendo assim, a funcdo para o potencial

na superficie é dada por:

[o¢]

p1l 6-24
0
Funcgdo Kernel
Definindo uma fun¢do K (1) tal que:
KA =1+20,1) 6-25
a equacdo 6-24 fica na forma de:
pi [ 6-26
_P1

0

Tanto a fungdo ©, (1) quanto a fungdo K(A) sdo referidas como as fungdes Kernel da
equacdo do potencial. K(1) foi primeiramente introduzida por Slichter (1933) na teoria de
sondagem elétrica. No livro de Koefoed (1979), a fungdo ©;(1) é chamada de Kernel de
Stefanescu e a fungdo K(4) é chamada de Kernel de Slichter. As funcbes Kernel se relacionam
com os parametros do modelo discretizado, h e p, através de relagGes de recorréncia. Sendo a

formula de recorréncia utilizada neste trabalho a desenvolvida por Pekeris (1940).

As relacdes de recorréncia s3o inicialmente calculadas adicionando e~%41 nos dois
membros da equagdo 6-18 da condi¢cdo de contorno. Na sequéncia dividem-se os membros

dessa equacgdo pelos membros correspondentes da equacdo 6-20 a fim de obter:

1+6;(D) +X (1)e+2Adi _ 140+ Xip1(M)et2Adi 6-27
PITT0,(0) — X (et~ PHIT L0, () — Xipy (Aet2Ad:

Para cada camada é definida uma nova fun¢do K;, na forma de:

14 0;(1) + X;(1)et?Adi-1 6-28
1+ @1(/1) - Xi(/1)€+2/1di—1

Ki(A) =
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para a camada superior, onde d;_, é zero e ©;(1) = X;(4), a fungdo K; assume a forma de:

Pela defini¢ao da fungdo K;, dada na equagdo 6-28, o lado direito da equagdo 6-27 é
igual a p;+1K;+1. A relagao entre o lado esquerdo da equagdo 6-27 com K;, pode ser obtida
entdo dividindo o numerador e o denominador do lado direito da equagdo 6-28 por X;(1) e

resolvendo essa equacdo para [1 + 0;(1)]/X;(1). Dessa forma obtem-se que:

(1+0)) _ p+22di, (K; +1) 6-30
X; (K;—1)

Dividindo o numerador e o denominador do lado esquerdo da equagdo 6-27 por X; (1)

e substituindo nele a expressdo dada em 6-30, a equacdo 6-27 fica na forma de:

(K; + 1)e?Mi-1 4 (K; — 1)e?di ~ . 631
P (K; + De?Mdi-1 — (K; — 1)e2Adi Pi+188i+1

Divide-se entdo o numerador e o denominador do lado esquerdo da equacdo 6-31 por

e2Mi-1 para obter:

~ Ki(ez’lhi + 1) _ (eZAhi — 1) 6-32
+1 = Di (e22hi + 1) — Ki(ezlhi -1)

K;

com h; sendo a espessura da camada i (d; — d;_1) e p; = pi/Pi+1-

Pela defini¢cao de tangente hiperbdlica:

(ez’lhi — 1) 6-33
m = tanh(/lhl-)
a equacado 6-32 fica igual a:
Ko = Ki tanh(Ah;) 6-34
1 = PiT T tanh(Ahy)

resolvendo entdo essa equagdo para K; obtem-se:

K - K;+1 + p;tanh(4h;) 6-35
' p; + Ki;,tanh(Ah;)

Quando os parametros da distribuicdo de camadas sdo conhecidos a equacdo 6-35
pode ser usada para calcular o Kernel de Slichter na superficie. Sendo inicialmente obtida a

expressdo para a funcdo K do embasamento geoelétrico. Calculado a seguir, de forma
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recursiva, as fungdes K das camadas superiores até a superficie. A expressdo para o
embasamento pode ser obtida pela definicdo da funcdo K dada na equacdo 6-28. Sendo
combinada com a condi¢do de fronteira 5, que define que X;(1) é zero no embasamento

(equacgdo 6-23):

K,=1 6-36

Transformada da Resistividade

O conceito de transformada da resistividade (T;) foi introduzido por Koefoed (1970), e

é definida da seguinte forma:
Ti = piKi 6-37

com o indice i tendo o mesmo sentido que o indice do Kernel de Slicher nas relacbes
recursivas de Pekeris. As relagGes recursivas expressas para a transformada da resistividade
sao:

7 — _Tisas + pitanh(2hy)) 6-38
* (pi + Tipa tanh(2hy) /pp)

e no sentido reverso:

7 _(Ti+ pitanh(2hy)) 6-39
17 (p; + Ty tanh(Ahy) /p;)

A transformada da resistividade tem a mesma dimensdo fisica da resistividade, e

depende dos parametros geoelétricos e de A (que tem a dimensao de distancia).
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A Funcgdo Resistividade Aparente

Para a modelagem de sondagem elétrica serd deduzida a funcao resistividade aparente
a partir da equacdo do potencial elétrico na superficie de acordo com o apresentado em
Koefoed (1979). Adicionando as variaveis s e b nas equagdes 5-14 e 5-15 (do capitulo anterior)

a equacado da resistividade aparente pode ser expressa como:

_ (Av/D)2ns(s* — b?) 6-40
Pa = 4bs

sendo s igual a metade da distancia entre os eletrodos de corrente (A e B) e b metade da

distancia dos eletrodos de potencial (M e N).

No caso do arranjo Schlumberger, utilizado nesta pesquisa, pode-se considerar a
distancia entre os eletrodos de potencial infinitesimal. Sendo assim, o fator geométrico na
equacdo 6-40, (s?2 — b?)/4bs, é reduzido para s/4b. Também pode ser aproximado que a
intensidade do campo elétrico, em superficie, é constante entre os dois eletrodos de potencial.

O quociente, AV /2b, é entdo substituido por um quociente diferencial dado por:
AV /2b — —2(0V /0T),= 6-41
e assim substituindo 6-41 em 6-40 tem-se que:

2ms? 6-42
] OV /01)=s

Pa = —

sendo que o potencial V deve ser substituido de acordo com a equagdo 6-24. A seguir,
utilizando a integral de Lipschitz (equacdo 6-13) pode-se escrever a equagdo 6-24 de uma

forma mais conveniente:

_ Pl pad [ 6-43
V= 2_7'1.'7' + EZ—[ @1(7\)]00\7') d\
0

Substituindo a equagdo 6-43 na equacgao 6-42 e fazendo a diferencia¢do, tem-se que:
° 6-44

pa=p1+ 2015 [ 0,001,000
0
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A seguir, utilizando as equacgdes 6-25 e 6-37 pode-se escrever a equacao 6-44 de forma

mais simplificada, na forma de:
° 6-45
+52 [ 110 = prl hOSIA A
0

ou mesmo como:

o o 6-46
Pa = pr + 5 f TO) J; Os)AdA — py f J1Qs)AdA

0

Utilizando uma propriedade das funcdes de Bessel dad como:

e 1 6-47
[ nosnan=
0
a equacdo 6-45 pode ficar ainda mais simples e assim pode ser dada como:
‘ 2 6-48

pa=p1+ Szj INOSIA

0

E entdo tem-se a fung¢do da resistividade aparente para o arranjo Schlumberger dada como:

o)

Pa(s) = 52 f T Js (As)AdA

0

6-49

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

Modelagem Numérica por Filtragem Linear

Em Gosh (1971a, 1971b) foi introduzido o método da filtragem linear aplicado a
geofisica, o que permitiu o cdlculo da resistividade aparente com pouco custo computacional.
O método consiste em resolver a integral da fungdo da resistividade aparente por uma

convolugdo de fungBes. Os valores da funcdo transformada da resistividade sdao convolvidos
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com um conjunto de filtros previamente calculados e o resultado desta convolucdo é a
resistividade aparente. Johansen (1975) aprimorou a técnica utilizando um conjunto de filtros
mais longo, aumentando consideravelmente a precisdao do cdlculo. Sendo a formulacdo de

Johansen utilizada nesta pesquisa.
Introduzindo novas variaveis, x e y, na equagao 6-49:
x=In(s) e y=1In(1/4) 6-50

a funcao da resistividade aparente se torna:

oo

6-51
pd@=_fﬂwb@—yﬁw
com
b(x) = J;(e¥)e?* 6-52

Nota-se que a integral de convolucdo 6-51 possui a seguinte propriedade para

qualquer deslocamento S:

[o¢]

pam=_fﬂy+9b@—y—9dy

—00

6-53

Considerando F, G e H como sendo as transformadas de Fourier de p,, T e b

respectivamente, a equacdo 6-51 pode ser considerada igual a:

F(f)=G(f) -H(f) 6-54

Sendo que toda informacgdo sobre a sequéncia de camadas (parametros do modelo)
estdo apenas na fungdo T, H(f) = F(f)/G(f) é igual para qualquer modelo geoelétrico.
Como a fungdo b(x) possui oscilacdes bruscas para valores altos de x, H sé existe realmente
num sentido generalizado. Dessa forma é necessaria uma aproximacao indireta (Gosh, 1971a)

para determinar H. Para isso sdo utilizadas as seguintes func¢des, que satisfazem 6-51:

5
p(x) — eBx/(l + er)j 6-55
e Ve e
TO) = —5—
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suas transformadas de Fourier sdo calculadas por integracdo numérica e o modulo Q(f) e a

fase ®(f) do quociente F /G determinam H.

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

funcdo sinc correspondente é dada por:

" fn 6-56
€)=+ f Q(f) cos(@(f) + 2nf, ) df
N 0

Sendo conveniente amostrar C(x) em posi¢cdes deslocadas para a esquerda (Koefoed
(1972)), pelo fator de:
Ax 6-57
5= (=)o)
T
Esse deslocamento faz com que os pontos de amostragem coincidam

assimptoticamente com os nés de C(x), reduzindo dessa forma o tamanho do filtro.

Nos pontos de amostragem x; = iAx, a resistividade aparente, p,, €é dada

aproximadamente por:

Jmax 6-58
pa (iAx)~ Z T((i —HAx +S) C(jax —S)
J=Jmin
sendo jmin € jmax €Scolhidos de forma que os coeficientes do filtro com menores ou maiores

indices possam ser negligenciados.

Para um meio estratificado com N camadas (Figura 29), a transformada da
resistividade, T, pode ser calculada recursivamente. Para uma camada (py_1, hy—1), acima do
embasamento geoelétrico, py, a transformada pode ser calculada (utilizando a formulagdo

exponencial) como:

oo () = 1—ky_je 214 6-59
N-1 = PN-1 1+ kN—1e_2hN'1/1
com
ko = N1 = PN) 6-60
N1 (ot + o)
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Discretizacdo 1D com N camadas p/ SEV

T, (A)
Superficie \l; '

Camada 1 hl o, Ti (A)
WV \
N

Camada j hj 0; rTN_l(M
W

Camada N-1 | |~ Ot —Tn(A)

4
Camada N Oy

(embasamento geoelétrico)
Figura 29: Representagdo da transformada da resistividade T para uma terra estratificada com N

camadas.

Dessa forma, a transformada T; para a camada (pj,hj) no topo da sequéncia de

camadas (pj4+1, -, Pn; Rj41, -, Ry—1 ) é dada por:

.0y = W) + Tja () 6-61
! L+ WNTj1 )/ pj?
com
W = o 1 e~ 6-62
i = P
e

j=N-2,N-3,--,2,1
pela operacdo recursiva chega-se que T = T; (A).

Com os valores da transformada da resistividade calculados é realizada a seguir a

convolucdo com o conjunto de filtros de Johansen (1975). Para conveniéncia substitui-se na

65



equacdo 6-58, T(=) e €D, para T((i —Ax + S) e C(jAx — S) e divide-se o somatdrio em

trés partes:

A 6-63
pa (D) = Z +Z+z 7=
j=—  j1+1  j=)2
com

i=0,1,2..

Para que T se aproxime assimptoticamente dos valores de py e p;, no primeiro e no
segundo termo de 6-63 respectivamente, é necessario definir um j; e um j,. Dessa forma, a

resistividade aparente pode ser calculada pela seguinte expressao:

J271 6-64
pa(®) = pyCl + ) TGDCO) 4 p,ct

sendo

. J1 _ o0 6-65
cht = 2 c) e 2= Z c
j=—o0 J=J2
Em Johansen (1975) os limites do filtro foram definidos como sendo j; = —100 e

jo = 40. Dessa forma o conjunto de filtros utilizado possui 141 coeficientes que sdo
apresentados na Tabela 3 (Apéndice I). Assim como em Johansen (1975), utilizou-se um
intervalo de amostragem de Ax = (In(10))/10, que é suficiente para os estudos realizados,
pois normalmente numa sondagem Schlumberger sdo feitos menos que oito pontos por
década. O desvio S utilizado é -1,7239458. A precisdo do cdlculo para esse filtro também é
6tima sendo na ordem de 10°. Com o programa Curupira v1.0 (Bortolozo e Porsani, 2012)
podemos calcular o problema direto para sondagens elétricas com o arranjo Schlumberger,

para o modelo apresentado na

Tabela 1. O calculo da resposta fisica de uma sondagem pode ser observado na Figura 30.

Sendo a parte a resposta calculada e a parte b o modelo utilizado.
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Tabela 1: Modelo Geoelétrico utilizado no calculo do exemplo sintético da Figura 30.

Resistividade (p) Espessura(m)

Camada 1 200 Ohm.m 8m

Camada 2 25 Ohm.m 55m

Camada 3 800 Ohm.m 500m

Camada 4 30 Ohm.m -

, Modelagem SEV Modelo Geoelétrico
10 T T T 10- T T
] b)
E
E * e &g o,
S *e 10"
2 . £
3 . 8
© 2 ©
1ot 1%
g . * S I
s . @ 4o F
ki .
8
o . .
[ ]

10° -

10'
AB/2 (m)

1o B 5
10' 10° 10°

Resistividade Aparente (Ohm.m)

Figura 30: Modelagem SEV. Em “a” é mostrado a resposta desse modelo por meio de um grafico de

resistividade aparente (Ohm.m) por AB/2 (m). Em “b” é mostrado a representagdo de modelo geoelétrico.
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Modelagem da Eletrorresistividade 2D por Diferencgas Finitas

O problema da eletrorresistividade 2D, assim como no caso 1D, necessita da solucdo
de equacdes diferenciais. Nos problemas de modelagem de dados geofisicos dois diferentes
métodos sdo comumente utilizados: o método diferencas finitas e o dos elementos finitos.
Esses dois métodos numéricos utilizam processos de discretizacdo, que reduzem o problema
continuo (com um nudmero infinito de varidveis), em um problema discreto (com um numero
finito de varidveis), e assim pode ser resolvido computacionalmente. No caso dessa pesquisa
foi utilizado tanto a discretizacdo por diferencas finitas quanto por elementos finitos em duas

dimensoes.

Nesta sessdo serd apresentado o cdlculo do potencial elétrico 2D pela formulacao
desenvolvida por Dey e Morrison (1979) utilizando diferencas finitas. Neste caso trabalha-se
com a distribuicdo da propriedade fisica da resistividade elétrica (ou o inverso, a condutividade
elétrica) num semi-plano. Para a discretizagdo é necessario definir uma malha (grid), que é um
conjunto finito de pontos no dominio definido (semi-plano). Esses pontos sdo chamados de
nods. A Figura 31 representa uma malha cartesiana ortogonal uniforme para um problema
bidimensional. Qualquer ponto (x, y) fica representado na malha por (i, j) e os vizinhos a esse
ponto sdo representados por (i +1,j + 1). Dessa forma as derivadas sdo aproximadas por

diferencgas dos valores numéricos da fun¢do nestes pontos.
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i=1 2 N-1 N
AXl sz ﬂzN—l
=1
Azq
2 Az,
AA;;
M-1
Az g
M
v

Figura 31: Discretizacdo 2D por diferengas finitas. x; sdo os pontos do grid na dire¢do x; z; sdo os pontos

do grid na diregdo z.

Relagbes Fundamentais

A lei de Ohm relaciona a densidade de corrente J, a intensidade do campo elétrico E e

uma condutividade isotrépica o na forma de:
] =0E 6-66
Uma vez que os campos elétricos estacionarios sdo conservativos,
E=-V¢ 6-67
temos,
J=-0V¢ 6-68

Aplicando o principio da conservacdo de carga ao longo de um volume, obtém-se,

utilizando a equagado de continuidade:
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O_p 6-69

v.J
J ot

§(x) 6(y) 6(2)

em que p é a densidade de carga especificada em um ponto no espago cartesiano (x, y, z) por
uma funcao delta de Dirac. A equacdo 6-69 pode ser reescrita para um espaco tridimensional
de forma generalizada como:
dp 6-70
—V.[o(x,y,2)V d(x,y,2)] = FTA 5(xs) 6(ys) 6(zs)
com (xg, Vs, Zs) indicando as coordenadas do ponto de origem da carga injetada no espago

xyz. Como o gradiente segue a Lei de Leibniz na multiplicagdo, podemos aplica-la na equagao

6-70, e dessa forma ela pode ser escrita como:

6_,0 6-71

9t 8(xs) 6(ys) 6(zs)

Vo(x,y,2).V ¢(x,y,2) + o(x,y,2)V? ¢p(x,y,2) =
na qual

N 0* N 0° 6-72

v? o*
0x?  dy? 0z

é o operador de Laplace em trés dimensdes.

Assumindo que ndo ha mudanga na distribuicdo de condutividade no eixo y (strike

geoelétrico), ou seja,

Loy =0 673
as equacgdes 6-70 e 6-71 podem ser reescritas como:
7. Lo D7 b3, 9] = 22 8(x5) 80) 6(z5) o7
e
Vo(x,2).Vd(x,y,2) + o(x,2)V? ¢p(x,v,2) = —(Z—IZ d(xs) 6(ys) 6(zs) 6-75
Usando a relagdo vetorial,
Vo.V ¢ =3[-0V2p +V2(og) — pV20] 6-76

e substituindo essa relagao em 6-75, obtemos:
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Vi{o(x,2).Vop (x,y,2)} + o(x,2)V? ¢p(x,v,2) — p(x,y,2)V%0(x, z) 6-77

dp
=-2-- 8(xs) 6(ys) 6(zs)

Nas equagBes 6-74 e 6-77, o potencial ¢, e o termo de fonte 23—’; S(xs) 6(vs) 6(zs)
sao fungbes de x, y e z, e a condutividade, g, é uma fungdo de x e z. Para facilidade de célculo,
é preferivel resolver estas equagbes no espaco transformado de Fourier (x, Ky, z),
transformando y para o dominio K. Essa transformacdo é realizada de forma direta e inversa

pelas equacgdes:

Foukna) = [ f G cos(iy 1) dy 6-78
0

2 (% 6-79
fy2) = - f(x,Ky, z) cos(Ky Y) dKy
0

em que f (x,y,2) e f(x,Ky, z) sdo assumidos como sendo fungdes pares de y.

Aplicando a transformagdo 6-78, a distribuicdo tridimensional do potencial ¢(x,y, z),
devido a fonte pontual em (xs, ys, Zg) sobre uma distribuigdo bidimensional de condutividade
o(x,z), é reduzida para o potencial transformado bidimensional (f)(x, Ky,z), que é uma

solu¢do da equacgao transformada 6-74:
—V.[o(x,2)V ¢(x, Ky, 2)| + Ky?a(x,2) (x,Ky,z) = Q 5(x5)5(zs) 6-80
Da mesma forma a partir de 6-77 podemos obter:

v2{o(x,2).V$ (x,Ky,2)} + 0 (x,2)V? §(x,Ky, z) — §(x,Ky, 2)V?0(x, 2) 6-81
—2Ky?0(x,2z) (x,Ky,z) = =20 5(x5)5(z5)

para um valor fixo de K,,. O parametro Q definido nas equacgdes acima é a densidade de

corrente constante no estado estacionario no espaco (x, Ky,z), dada por:

~ 10 -
0 6(x)8(z5) = 550 8Cxs) 6(vs) 8(z5) o82

A densidade de corrente Q pode ser relacionada com a corrente [ injetada em (xg, zg)

pela equacgao:
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~ 1 6-83
Q= 20A

em que AA é uma drea representativa no plano xz sobre o ponto de injegdo (xs, Zg).

A modelagem DC 2D tem como objetivo obter as solu¢cdes numéricas para a equacao

6-81 sujeita a condi¢des de contorno apropriadas. As condi¢Ges de contorno sdo:

1. O potencial ¢(x,y, z) deve ser continuo através de cada fronteira da distribuicdo de
condutividade o(x,z) e

=_ 0 . . . .
2. Acomponente normal J(= %) deve ser também continua através de cada fronteira.

A solugdo de @(x,K,,z) é obtida derivando a equacdo de diferenca de 6-81, pela

discretizagdo adequada do espaco (x, Ky, z) sobre o qual o problema deve ser resolvido.

Discretizagdo do Problema de Resistividade Bidimensional

A forma generalizada da equacdo 6-81 pode ser escrita como:

0 d¢ 0 ¢ N 6-84
—a—<P(x z)— (x Ky, Z)) — —(P(x zZ)— (x Ky,z)) +0(x,z) p(x,Ky, z)
=f(x,z); (x,z) ER

definida em um conjunto R que é assumido ser fechado e conectado, ter um interior ndo vazio

e ter um limite suficientemente regular I' com a normal externa 7 em que:

- I 6-85
alx,z)p +ﬁ(x,z)a—f75 = fo(x,2); (x,2) €T

Temos também as fungdes P e f, que sdo pelo menos continuas por partes em R e que

satisfazem:

P(x,z)>0eo0(x,z) >0; (x,z) ER 6-86
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a(x,z) 20,+B(x,z) = 0; 6-87
a+L>0;(x,2z)€eT 6-88

A equacdo 6-84 é uma equacdo eliptica auto-adjunta, fortemente conectada e ndo
separavel de segunda ordem (Dey e Morrison, 1979). O procedimento empregado nesta
pesquisa resolve numericamente uma fungdo f(x,z), para uma malha retangular ndo

uniforme dada por:

f(x,2) = Lp = =V.[o(x,2)V] 6-89

sujeita as condicdes de contorno 6-85. O fato que o(x,z) é sempre positivo implica que o

operador L é positivo definido.

Para definir o semi-espaco inferior com distribuicdo de condutividade arbitraria, o
conjunto R é definido com limites artificiais que simulam planos infinitamente distantes na
horizontal (na diregdo x) e vertical (na dire¢do z). O grid é escolhido para ser retangular com
espacamento aleatério e irregular dos nds nos sentidos x e z. Os ndés na direcio x sao
indexados por i = 1,2,3...,N, e 0s nds na dire¢do z sdo indexadas por j =1,2,3...,M. As
bordas extremas esquerda e direita do semi-espaco inferior sdo simuladas pelas linhasi =1e
i = N, respectivamente. A extremidade inferior no infinito é representada pela linha j = M. O
potencial primario devido a uma fonte pontual, bem como os potenciais secundarios devido as
heterogeneidades de condutividade no semi-espaco caem inversamente com a distancia de
x,y, Z assim como K, (K, - ) no espago transformado (onde K, é a funcdo Bessel modificada e
r a distancia radial). Assim, escolhendo um numero suficientemente grande para M e N,
aumentando sucessivamente o tamanho dos blocos e aplicando as condi¢des de fronteira
adequadas, as bordas infinitas podem ser simuladas com um numero finito de M e N. A
equacgdo 6-81 é aplicada em todos os nds (i, j) para representar uma aproximagdo através de
uma area 4A que é ilustrada pela area cinza na Figura 32. Pode ser observado que, para uma

fonte pontual no interior do grid temos:

_ (Ax; + Ax;_q) - (Az; + Az;_q) 6-90
4

AA

e na superficie do solocom z — 0,

_ (Ax; + Ax;_q) - Az; 6-91
4

AA
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i-1,j+1 i j+1 i+1,j+1

Figura 32: Elemento de drea discretizada 44, ;.

Condigoes de contorno

As condigdes de contorno também foram implementadas de acordo com o trabalho de
Dey e Morrison (1979). De acordo com o trabalho, uma vez que a simulagdo do meio é restrito
ao semi-espago inferior condutor, é necessdrio que as condi¢des de contorno devam ser
especificadas nos pontos (x,z) € ' U R. Na superficie, com z = 0, aplicamos a condi¢do de

fronteira de Neumann:

0¢; 6-92
Wi =0,
para todos
i=123..,N
com
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j=1.

Os limites do semi-espaco inferior em x = +0o0 e z = oo sdo dados através da extensao
das malhas a distancias suficientemente longas das fontes e heterogeneidades de
condutividade. De tal forma que a distribuicdo do potencial total nessas arestas se aproxima
de um comportamento assintotico. Os valores do potencial ao longo das bordas da malha
podem ser definidos a partir do potencial de um semi espaco homogéneo. As
heterogeneidades nesse caso sdo vistas como perturbacdes dessa distribuicdo homogénea. As
condicdes de contorno ao longo das bordas esquerda, direita e inferior se tornam, assim do
tipo Dirichlet. Porém no caso geral de uma simulagdo com distribuicGes complexas de
condutividade, esse tipo de aproximacdo para as bordas pode ndo ser satisfatoria. Em tais
casos, ou 0s potenciais nestas fronteiras sdo assumidos como sendo zero (Condigcdo de
Dirichlet) ou os limites 6(131-']-/677 sdo assumidos como sendo zero (Condicdo de Neumann).
Normalmente a primeira suposicdo provoca uma subestimativa e a segunda provoca uma
superestimava nos potenciais calculados a certa distancia da fonte pontual (Coggon, 1971)
guando comparada com solucdes analiticas. Na formulacdo utilizada neste trabalho utilizamos
uma condicdo de fronteira mista ao longo das fronteiras externas a esquerda, direita e abaixo.
Usando o comportamento assintdtico de ¢ e d¢/0n esperado para grandes distdncias da
fonte. Se os pontos ao longo dessas fronteiras forem longe o suficiente das fontes, assim como

longe das heterogeneidades, o potencial ¢ no espago (x, Ky, z) tem a forma de:
¢ (x,Ky,z) = AKo(Kyr) 6-93

sendo K,, o numero de onda espacial, r € a distancia radial da fonte, A € uma constante e K, €

a fungdo de Bessel modificada de ordem zero.

Sendo,

d 6-94
d)(xan ) —AK, K (K, "7) -6, %)

= —AK, K, (K, - 1) - cosO

com 6 sendo o angulo entre o vetor radial é. e a componente normal 7. Dessa forma,

podemos escrever:

0o (x, Ky, z - 6-95
%+a¢(x,Ky,z) =0
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com

_ KyK;(Kyr) 6-96

~ Ko(Kyr)
Essa condicdo de fronteira tira vantagem do comportamento fisico do potencial nos
limites distantes e ndo requer nenhuma informagdo a priori da natureza das fungdes ¢ e
d¢/0n. Também tem outra vantagem que uma vez que os limites sdo aproximados por um
valor, ndo é necessario refinar o modelo nos limites da malha e as reflexdes devido a correntes
virtuais ao longo das fronteiras sdo simultaneamente eliminadas. Outra aproximag¢do no
calculo das condi¢bes de fronteira é que a distancia radial de todos os nés dos extremos
podem ser feitos a partir do ponto central do topo da malha. Mesmo que para diferentes
pontos de corrente os valores radiais sejam ligeiramente diferentes, no limite assintético

usado para definir < o erro gerado ndo é relevante.

Derivacdo das Equagbées de Diferencas Finitas Utilizando

Discretizagdo Por Pontos

Nesta pesquisa foi utilizada a discretizacdo por pontos, demonstrada no trabalho
referéncia de Dey e Morrison (1979). De acordo com a formulacgao, (ﬁ(x, Ky, z) deve satisfazer

6-81 para qualquer né no conjunto R:

72{0(x,2).V (x, Ky, D} + 00, V2 B, Ky, 2) — h(x Ky, DV20(x,2) 697
—2Ky?0(x,2z) (x,Ky,z) = =20 5(x5)5(z5)

pode-se ver que o operador diferencial parcial bidimensional é dado por:

9% 6-98

2 9*
v
O0x? + 0z2

é aplicado em o(x,2), (x, Ky, z) e {O'(X, z) - ¢(x, Ky, Z)}.

A distribuicdo de condutividade o (x, z) é discretizada em cada né por o; j e na solugdo

numérica obtemos um valor de potencial, ¢; ;, para cada né. Em qualquer né (i,j) com um
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grid com espagamento irregular em x e z o operador V? em qualquer distribuicio de P; j, pode

ser aproximado pela equacdo de diferenca finita (Polozhii, 1965) como:

v2p. . = 2 ,[(Pl 17P4) + (Pt+11 l])] 2 6-99
L] (Axl +Axi_1) Axl—l (AZ] +AZ] 1)

(P ;- 1PU) (P”HPU)
| |

Azj_4

A aplicacdo do operador de diferenca da equagdo 6-99 a equacdo 6-81 para qualquer

no interior (i,j) da malha, resulta na forma discretizada dada abaixo:

~ 2(01 1 t Ulj) _2(0i+1.j + O-i.j) ]
¢i—1]

(Ax; + Ax;_q1) - Ax;_4 bivj (Ax; + Ax;_q) - Ax;

2(0”+1 + O'U)
(Az + Azj_l) Az;

6, [ —2(0;j-1 + 1)
Li=1 (AZ] +Azj_1) Az;_y

] ¢l}+1

—2(0'1'_1']' + O-i,j) 2(0-i+1,j + ai,j) Z(O-i,j—l + ai,j) 6-100
(Ax; + Axj_q) - Dx;_;  (Ax; + Ax;_q) - Ax; (AZj +Azj_q)Azj_y

Z(O-i,j+1 + O-i,j)
(AZ] + AZj—l) ' AZJ

+<5i,j

+2Ky?0; ;| = 2Q 8(x5)8(zs).

Na forma de notagado, a equagao 6-100 pode ser escrita como:
ClPicrj+ CHbivrj+ Clijor+ CFdijra+ CF by =20 8(x5)6(zs) 6-101
sendo:
o C,fj o coeficiente de acoplamento entre os nds (i,j) e (i — 1, j):

ij_ _Z(O-i—l,j + O-i,j) 6-102
L (Ax; + Ax;_q) - Ax;4

o C}éj o coeficiente de acoplamento entre os nds (i,j) e (i + 1, j):

_ _Z(O-i+1,j + O-i,j) 6-103
R (Axi + Axi_l) ' Axl-

o C;j o coeficiente de acoplamento entre os nds (i,j) e (i,j — 1):

_ _Z(O-i,j—l + O-i,j) 6-104
T (AZJ + AZj—l) . AZj—l
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° Cij o coeficiente de acoplamento entre os nds (i,j) e (i,j + 1):
B p ] J

i _ 2(0u01+ 01) 6-105
B (AZ] + AZj—l) ' AZ]

° C;,j o0 auto acoplamento do no6 (i, )
¢ =[c) +cl+cy +cl - Ky®ay) 6-106

A equacdo de diferenca (6-101) assim obtida indica que a solucdo de ¢ no né(i,j) é
dependente somente dos valores de ¢ nos nés adjacentes (i —1,j), (i+1,j), (i,j—1) e
(i,j +1). Os coeficientes de acoplamento, C, sdo fungdes da geometria da malha de
discretizacdo e dos valores da condutividade ; j, €, portanto, conhecido em todos os ndés do

conjunto R.

Deve-se notar que na aproximacgdo por diferencas finitas do operador V2 assume-se
implicitamente que as distribuicdes de ¢, 0 dp/dx e o dp/dz devem ser pelo menos
seccionalmente continuas. A equagdo 6-101 é valida para qualquer distribui¢do de o;; (0 <
0 < ), e dessa forma, para qualquer ponto interior do grid as condi¢cSes de fronteira
necessarias para a continuidade de ¢ e o d¢/dn sdo satisfeitas em qualquer fronteira dos

elementos retangulares.

Equacées de diferenca para os nds de fronteira

Enquanto os coeficientes e a forma auto-adjunta da equag¢do 6-101 sdo validos para
qualgquer né interior, as equagdes correspondentes sdo ligeiramente alteradas para os nds
localizados na superficie e para as bordas esquerda, direita e inferior. As equagdes de
diferengas para esses nds, com as condi¢es fronteira mistas, com base no comportamento

assintdtico de potenciais, sdo mostradas a seguir.
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Para os Nos Localizados na Linha de z = 0 (Superficie)

Para todos os nés (i,j) comi = 2,3,...,N —1,j = 1, a condi¢do de contorno é do tipo

Neumann, isto é:

0P 6-107
o —o —
aT] z=0

Isto é implementado assumindo uma linha ficticia de nds no ar a j = 0, de tal modo
que o potencial ¢7i,2 e condutividade o;, nos nds (i,2) sdo refletidos nos nds imagindrios

(i,0). Esta hipotese conduz a forma de diferenca da equacgio 6-81 dada por:
ClPirj+ CHbivrj+ C5dijer+ CFdij =2068(xs)5(zs) 6-108
em que, os coeficientes de acoplamento sdo dados por:

ij —2(0'1'_1’1' + O-i,j) 6-109
E(Ax + Ax_y)  Axy

i _ —2(0ir1, +0y)) 6-110
R (Ax; + Ax;_y) * Ax;

ij _Z(O-i,j+1 + O-i,j) 6-111
¢ = :
(87))
e
¢l =—[c/ +cf +¢f —2Ky%0; ] 6-112

Para os Nos no Topo Esquerdo e Direito, com z =0

Para os nds (1,1) e (N, 1) que se encontram nos limites "infinitos" laterais do grid, a
componente normal de J na dire¢do z é zero (Condi¢do de Neumann). A componente x de J,

no entanto, satisfaz a condi¢ao de contorno mista:
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a¢+ hcosf =0
7% agpcosf =

com

_ KyKy(Kyr)
Ko(Kyr)

6-113

6-114

sendo 8 o angulo entre a distancia radial a partir do ponto de origem e r, que é a normal

externa na direcdao x. Estas condi¢bes aplicadas a equagdo 6-81 resultam nas equagbes de

diferencas, para o né superior esquerdo (1,1):
Co Pivrj+ C5Pijer+ Coij=2068(xs)8(zs)
onde

y _ =(0u) + 0i41)
R (Ax;)?

cU — ~2(0yj41 + 0y)
B (Az)?

i, iy , 20; ;
¢ = —[cV +cY - 2Ky?a;,] - ﬁﬂ — al\x; cos0)
i

e para o noé superior direito (N, 1):
ClPirj+ Cibijur+ Coij=2068(xs5)8(zs)
onde

io_ —2(0i-1,j + 03)
Boo(Ax + Axmg) s Bx

cY — _Z(Ui,j+1 + Ui.j)
B (AZ)Z

20'1',]'

C}l,‘] = — [Czj + C}gj — ZKyZO'iJ'] —m
i—

(1 — aAx;_, cosB)

6-115

6-116

6-117

6-118

6-119

6-120

6-121

6-122
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Para os Nos na Extremidade Inferior da Malha, com z = M

Aplicando as condi¢cdes de fronteira mistas descritas acima, nos nés (i, M), com

i=23,..,N—1,temos a seguinte equacao de diferenca:
C/ Picrj+ Cf i+ Cf Pijor + CF i j = 208 (x5)8(z5) 6-123
com os coeficientes de acoplamento sendo:

ij _Z(O-i—l,j + O-i,]') 6-124
L (Ax; + Ax;_q) - Ax;q

ij _ _Z(O-i+1,j + O-i,j) 6-125
R (Axi + Axi_l) ' Axi

cU = (O"i,j—1 + O'i,j) 6-126
TS T 2
(8z;)

cY=—[cV+cl +c¥—2ky?0;,] - —H— 6-127

Para os N6s nos Cantos Inferiores Esquerdos e Direito

Para os nés (1, M) e (N, M) as componentes de J, e ], devem satisfazer as condi¢8es
de contorno mistas:
6-128

6
a+a¢c0561=0

¢ ~ 6-129
P +a¢pcosf, =0
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sendo 8; e 6, os angulos entre a distancia radial, r, a partir da origem para o n6 (i,j) e as

normais para fora nas dire¢Ges x e z, respectivamente.

A aplicacdo destas condi¢des de contorno resulta na equacgao de diferencas para o né

(1, M) dada abaixo:

CH Pivrj+ CF Pijor + Co i j = 206 (xs)8(zs)

com
cU - _ (0141, + 01)
R (Ax;)?
ij _ (01j-1 + Ji,j)
Cp =——F———= =
(4z-,)
e
ij i, i 2 20,
c) =—[Cd + ¢/ —2Ky?a; ] —W(l — aAx; cos 6;)
L
20; ;
——— (1 — ahzj_ cosb,)
(4z-,)
Paraoné (N, M) é a equagido de diferenca é:
ij 7 ij 7 ij z ~
Clpi—1,j+Crpij—1+Cpdi; =2Q6(xs)5(zs)
sendo
cl — —(0i-1,) + 01)
L (Ax;_1)?
ij _ (01j-1 + 03))
Cp =——"———= =
(4z-,)
e
cY=—[cY +cY - 2ky? 2% (1_ qa 0
_[L + 0l — ya”]_(Axi_l)z( — alx;_4 cosb;)
20; i
- 42 (1 — alz;_, cos 92)
(4z-4)

6-130

6-131

6-132

6-133

6-134

6-135

6-136

6-137
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Para os Nos da Lateral Esquerda

A equagdo de diferenga para os nés (1,j) com j =2,3,...,M — 1, tem a forma dada

abaixo:
Cliej&iﬂ.f + C;j‘f;i.j—l + Cg‘ﬁi,ju + Cliajéi,j =2Q6(x5)5(zs) 6-138
com
cii = (G +0yy) 6-139
R (axy)?
o_ —2(03,j-1 + 01) 6-140
T (AZ] + AZj—l) ' AZj—l
i _ ~2(0i+1 + 01) 6-141
5 (Azj + Azj_l) " Az;
e

Zai,j
(Ax;)?

¢/ == [¢;) +Cd + ¢ = 2Ky?o,] — 55 (1 - ahx; cos 6) o

Para os Nos da Lateral Direita

A equacdo de diferenga para os noés (N, j) paraj = 2,3,...,M — 1, que estdo na borda

correspondente a x = +oo, é dada por:

C Pirj+ CF Bijor + CF Bojur + CF by = 2058(x)8(z5) 6-143
com
ci— —(0i-1 + 015) 6-144
g (Ax;—1)?
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o_ ~2(03,j-1 + 01) 6-145
T (AZ] + AZj—l) . AZ]'_l

i _ —2(0141 + 0y ) 6-146
B (AZ] + AZ]’—1) . AZ]

ZUi,j
(Ax;_1)?

cf =—[c) +cf +c - 2ky?a; ;] - (1 — abx;_, cos 6) 6-147

Formulag¢do da Matriz Resisténcia

Na formulagdo matricial as equagdes de diferengas aplicadas a todos os nds (i,j),
i=12,...N e j= 1,2,...M, podem ser resolvidos simultaneamente com a solugdo do
sistema linear. A matriz que carrega as informaces da geometria da malha e da distribuicao
de condutividade é chamada de matriz resisténcia ou capacitancia (C). A matriz C é uma matriz
MNxMN e é uma funcdo da geometria e da distribui¢do da condutividade na malha (g; ;). A

forma como a matriz resisténcia é montada é descrita a seguir.

Na Figura 33 temos o exemplo de um grid com 16 nds, orientados na forma de quatro
linhas e quatro colunas. Os nds individuais sdo numerados de k = 1,2,...,16 a partir do topo
esquerdo até o canto inferior direito. Cada né (i, j) da malha é representado na matriz C pela
linha k correspondente ao seu numero. Na linha, as colunas possuem valores diferentes de
zero nas posi¢oes dos nds adjacentes ao nd k. Entdo dessa forma, a primeira linha da matriz C

nesse caso é dada da seguinte maneira:
C(1)=[Cp(1) Cg(1) O O Crk(1) O O O OO OOOOTO O] 6-148
e, por exemplo, a linha seis da matriz é dada por:
C6)=[0 C(6) 0 0 Cr(6) Cp(6) Cz(6) 0 O Cr(6) 0 0 0 0 0 0]6-149
Sendo assim a matriz C para os 16 nds do exemplo é mostrada na matriz dada na

equacdo 6-150:
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(1) 1) 0 0 Cr(D)
Cr(2) (2 C(2)

0 @) B C(3)

0 0 (@ @

@G o Cp(5)
0 C(6) Cr(6)
0 (]

0 C.(8)
0 C.(9)
0
0
0
01
0
0
0
Ss
0
0
_10
B ]
0
0
0
0
0
0
0

Cr(2)

Cp(5)
Cp(6)
Cr(7)

€,(10)

Cr(3)

Cs(6)
Cp(7)
Cr(8)

(D)

Cr(4)
Cr(5)

Cs(7)

Cr(8)
Cp(9)
Cr(10)

c,(12)
€, (13)

Cr(6)
Cr(7)

C(9)
Cp(10)
Cr(11)

€,(10)
Cp(11)
cr(12)

€.(14)
€.(15)

Cr(8)

Cp(11)
Cp(12)

€,(16)

Cr(9)

Cp(13)
Cr(14)

Cr(10)

Cp(13)

Cp(14)

Cr(15)
0

6-150

Cr(11)
Cra12)

Cp(14)
Cp(15)  Cp(15)

cr(16) Cp(16)]

O conjunto de equacgbes para todos os nds do grid pode ser escrito na forma matricial

como mostrado na equacgdo 6-150 ou, simbolicamente, como:

cd=s

6-151

Na equagdo 6-151 buscamos obter o potencial ¢, dessa forma o sistema linear a ser

resolvido fica na forma de:

$=C1s

6-152

Uma vez que a matriz C depende apenas da geometria e condutividade da malha ela

permanece inalterada para qualquer posicdo de fontes de corrente. Assim, apenas uma

inversdo da matriz C proporciona a solugdo para os diferentes conjuntos de ¢ para as

diferentes localizagGes de origem que constituem o vetor S. O sistema de equagdes, descrito

em 6-151, é entdo resolvido utilizando uma rotina em Matlab desenvolvida por Davis (2014 —

site Matlab central) que automaticamente seleciona o melhor método de fatorizacdo entre:

LU, Cholesky, LDL", QR ou uma decomposi¢do completa ortogonal, para matrizes mal postas.
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I
Y
1 5 9 13
2 6 10 14
3 7 11 15
4 16
8 12

Figura 33: Exemplo de numeragdo de nds para um grid retangular com 16 nds.

Transformacdo Inversa de ¢(x, Ky, z)

O potencial ¢(x, Ky, z) obtido com a solugdo do sistema linear descrito anteriormente
é o potencial transformado, sendo assim é necessario calcular a transformada inversa para
obtermos o potencial elétrico no dominio cartesiano. Uma vez que a fonte é restrita ao plano
perpendicular a direcdo do strike geoelétrico, o potencial vai ser simétrico sobre o plano e

dessa forma a equacgao 6-79 se reduz a:

1[0 - 6-153
Dd(x,y,2) = E_[ ¢ (x,y,z) cos(Ay)dA
0
Além disso, se os receptores estdo localizados no mesmo plano perpendicular, temos

que y = 0, dessa forma entdo a transformada inversa em 6-153 pode ser reduzida a uma

simples integra¢do, na forma de:
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17 6-154
OCoy2) =~ f & (x,y,2)dA
0

A integral em 6-154 deve ser calculada de forma numérica com um conjunto de
valores de A determinados de forma empirica. Os meios de obter esses lambdas n3do sdo claros
em nenhuma referéncia e normalmente sdo obtidos por tentativa e erro. Obtemos dessa
forma um conjunto com 15 valores de A e o célculo da integral foi pelo método dos trapézios

(Matlab (2015a)).
Resistividade Aparente Bidimensional

Em levantamentos de resistividade elétrica uma fonte de corrente injeta uma corrente

I no solo e a diferenca de potencial, AV, é medida entre dois pontos em superficie ou em
pocos. A resistividade aparente é definida entdo sendo:

AV 6-155

pazGT

dessa forma, para uma configuracdo genérica de eletrodos, como ilustrada na Figura 34, G é o

fator geométrico dado como:

1 6-156

+1

Figura 34: Configuragao genérica de eletrodos.
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Modelagem de Eletrorresistividade 2D por Elementos

Finitos

A modelagem DC por diferencas finitas descrita anteriormente foi desenvolvida para
poder ser utilizada em conjunto com os levantamentos TDEM 2D. Dessa forma os dois
métodos possuem o mesmo tipo de discretizacdo e podem utilizar a mesma malha
simultaneamente. Como a formulacdo por diferencas finitas para o método TDEM ndo
possibilita a construcdo de malhas com topografia inseridas optamos por também nao
implementar esse tipo de construcao da malha no caso da eletrorresistividade discretizada por
diferencas finitas. Outro motivo para ndo incorporar a topografia na modelagem 2D por
diferencas finitas, € que mesmo sendo possivel implementa-las, os elementos quadrados ndo
representam tdo bem variagces menores de topografia. Grande parte dos algoritmos de
modelagem/inversdo ndo leva em conta a topografia da drea, uma vez que se assume que 0s
levantamentos sdo realizados em locais planos. Essa aproximacdo na maior parte dos casos
nao prejudica a inversdo e a interpretacdo dos resultados. Sendo considerada valida na maior

parte das situacdes reais.

Porém na maior parte das situacdes reais os levantamentos sao realizados em terrenos
com uma topografia consideravel. Principalmente quando os levantamentos possuem
extensdo na ordem de quildmetros. E mesmo a aproximagao da topografia por um terreno
plano sendo vdlida, na interpretacdo pode-se chegar a um modelo equivocado da
subsuperficie. A possibilidade de poder analisar a distribuicdo de resistividade elétrica dos
materiais em subsuperficie simultaneamente com a topografia pode ajudar muito na
interpretacdo e uma melhor visualizagdo dos resultados. Um exemplo disso é a possibilidade
de associar intuitivamente regiées mais baixas como terrenos propicios a acumulo de agua e

mudangas na resistividade superficial associada a isso.

Por isso nesta pesquisa desenvolvemos a modelagem e inversio 2D da
eletrorresistividade utilizando elementos finitos. Os elementos finitos utilizados sdo
triangulares, que permitem uma excelente discretizagdo do meio e da topografia da drea. A
motivacdo para o desenvolvimento do programa para modelagem e inversdo DC foi a
possibilidade de utilizar a topografia das areas de estudo nos resultados obtidos. E assim obter

uma melhor visualizacdo da distribuicdo de resistividade da subsuperficie. Os resultados com a
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inversao 2D de eletrorresistividade por elementos finitos serdo comparados com os demais

resultados no capitulo de resultados.

O calculo direto de eletroresistividade é descrito em detalhes em Rijo (1977), e é o
trabalho utilizado como referéncia nesta pesquisa. Um detalhamento deste processo é
descrito a seguir. Nesta formulacdo a equagdo que governa o potencial elétrico deve ser
transformada para o espaco de Fourier para remover a varidavel correspondente ao strike
geoelétrico (eixo y). Procedimento semelhante ao realizado na modelagem por diferengas
finitas. As mesmas condi¢Ges de fronteira de Dey e Morrison (1979) sdo impostas em todas as
fronteiras da malha (com excecdo da interface ar-superficie), uma vez que essas condi¢es de

fronteira também podem ser utilizadas na discretizacdo por elementos finitos.

Equagoes Fundamentais

Partindo da equacdo de continuidade eletromagnética:

L, 0 -
V] == 15)8()8() 6-157

sendo ] a densidade de corrente e p a densidade de carga, para uma fonte de corrente

pontual I16(x)8(y)d(z) a lei de Ohm pode ser expressa na forma de:
J = oE 6-158
substituindo 6-158 em 6-157 temos:
V- (0E) = I16(x)8(y)5(2) 6-159
As equactes de Maxwell independentes do tempo definem a seguinte relagdo:
E=-Vo 6-160
com & sendo o potencial escalar.

A equacgdo 6-159 entdo pode ser escrita da seguinte forma:
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V- (V) = —18(x)8(¥)38(2) 6-161

Como no caso das diferencas finitas assumimos aqui um modelo de terra
bidimensional com o eixo y sendo paralelo ao stike geoelétrico. Sendo assim, podemos aplicar
a transformada de Fourier unidimensional ao problema. Mas definimos aqui as transformadas
ligeiramente diferentes do caso das diferencas finitas, sendo a transformada direta e inversa

dadas, respectivamente, na seguinte forma:

oo

,\ _ 6-162
d(x,A\z) = f d(x,y,2) e"Mdy
e
1 7 . 6-163
d(x,y,2) = — f ®(x,A,z) eVda
21
para obter:
V- (oV®) = —15(x)6(2) 6-164

sendo ®(x, A, z) a transformada de Fourier de ®(x,y,z), [5(x)5(z) a corrente I(x,y,z) e V o

gradiente V.

Transformando dessa forma o potencial, acaba-se com a dependéncia em y e assim
permite solucionar um problema tridimensional com um modelo bidimensional. Porém temos
que resolver o problema para diferentes valores de A, a fim de obter ®(x,y,z) a partir de

®(x, A, z), por meio da transformada inversa de Fourier descrita em 6-163.

A equacgdo 6-164 entdo pode ser escrita como:

d (100 +a 100 )‘ZcTa— 15005 6-165
dx \p 0x dz\p 0z p ()3

com p = o1 (resistividade elétrica), sendo a equagdo 6-165 é a equacgdo de Helmholtz.
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Discretizagdo por Elementos Finitos

No livro de Zienkiewicz (1971) é mostrada uma descricdo detalhada da teoria dos
elementos finitos em geral. Uma breve descricdo de como a formulacao dos elementos finitos

foi construida nessa pesquisa é dada a seguir:

e A regido é dividida em um numero finito de subdominios, definidos como elementos
triangulares, que sdo conectados em pontos nodais comuns. A coletividade de todos
os elementos forma a regido modelada simulada.

e A fungdo continua, porém ndo conhecida, f, é aproximada sobre cada elemento por
polindmios, aqui selecionado como lineares, que sdao definidos usando os valores
nodais da fungdo continua f. O valor da fun¢do f em cada ponto nodal é a varidvel a
ser determinada.

e As equacgbes que definem o comportamento dos campos e potenciais sobre cada
elemento sdo derivadas a partir da equacdo de Helmholtz, definida anteriormente,
usando polindmios lineares e o critério de Galerkin.

e Asequacgbes do elemento sdo convertidas na matriz de equagao do elemento.

e As matrizes de equacdes dos elementos sdo usadas para montar a matriz global de
equacodes.

e O vetor com os termos de corrente é construido.

e As condicbes de fronteira sdo impostas segundo a formulacdo descrita por Dey e
Morrison (1979).

e O sistema linear é resolvido e o potencial no dominio transformado é obtido.

Subdominios

Um aspecto importante do método dos elementos finitos é o tipo de elemento
discretizador. No caso desta pesquisa, utilizamos elementos triangulares, que conseguem
facilmente discretizar vdarios tipos de estruturas e topografias. Sendo a caracteristica de

simular com precisdao a topografia do terreno a principal motivacdo do uso dos elementos

91



finitos para o trabalho. O design da malha utilizada é o segundo passo na discretizacdo por
elementos finitos, definindo sua extensdao, ou o dominio (). Isso significa desenvolver um
modelo finito que represente com uma precisdao razoavel uma regido continua e infinita. O
objetivo é definir uma regidao grande o suficiente para que os valores nas fronteiras externas
sejam equivalentes aquelas existentes no caso continuo e fina o suficiente nas regides
heterogéneas para que o modelo possa representar estruturas complexas de forma fidedigna.
Além disso, o modelo n3do pode ser grande demais a ponto de inviabilizar o tempo

computacional.

A facilidade em variar o tamanho dos elementos é um aspecto importante no método
dos elementos finitos. Os elementos devem ser construidos levando-se em conta que o ideal é
refinar a malha (diminuir o tamanho dos elementos) préxima a heterogeneidades de
resistividade. Porém, longe das heterogeneidades e préximo das fronteiras externas os
elementos devem ser maiores, para que se aumente a distancia do centro da malha sem criar
um nuimero excessivo de elementos. Para isso utilizamos nesse trabalho rotinas desenvolvidas
por Engwirda (2009 — site Mathworks) que geram as malhas ndo estruturadas utilizadas nesta
tese. Dessa forma foram criadas rotinas em Matlab que rodam internamente as rotinas
desenvolvidas por Engwirda. Para os valores nas fronteiras utilizamos as condi¢des de fronteira
definidas por Dey e Morrison (1979), além do modelo ser elabora de forma que as fronteiras
fiquem longe das heterogeneidades para reduzir assim as singularidades nos nés de fronteira.
Abaixo sdo apresentados alguns exemplos do que pode ser feito com malhas ndo estruturadas
de elementos finitos. Na Figura 35 e na Figura 36 sdo apresentadas duas malhas de exemplo

para demonstrar as capacidades de discretiza¢do dos elementos finitos.
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Figura 35: Modelo com “topografia elevada” utilizando o método dos elementos finitos. As areas proximas

aos eletrodos sdo bem discretizadas em relagdo as outras partes do modelo.
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Figura 36: Modelo de “vale” utilizando o método dos elementos finitos. As areas proximas aos eletrodos

sdo bem discretizadas em relagdo as outras partes do modelo.
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Fungoes Sobre os Elementos Finitos

Os elementos triangulares arbitrarios (e) usados na dicretizagdo estdo no dominio
finito £ com os nds nos vértices dos triangulos, como mostrado da Figura 35 e Figura 36. Com
esse tipo de discretizagdo podemos fazer f variar linearmente sobre cada elemento. O plano
que passa sobre os trés valores nodais de f associados ao elemento e é descrito pela seguinte

equacao:
fé(x,y) =af +asx +ajz 6-166

dessa forma nos trés pontos nodais o valor de f é:

fEGy) = af + afx; + aiz 6-167

ff(x,y) = af + agx; + asz; 6-168
e

fi (o y) = af + agx, + agzg 6-169

Resolvendo as equagbes de 6-167 a 6-169 para a5, a5 e a$ e inserindo esses valores

em 6-166 obtemos:

f€=NEfE+NEfF + Nef 6-170
no qual
Nf = i (a; + bix + ¢;z), 6-171
sendo
a; = XjZy — X Zj 6-172
b; = zj — 7 6-173
Ci = Xk — %) 6-174

e A é a area do elemento triangular e.

Os termos Nj"’ e N¢ sdo obtidos através de uma permutagéo ciclica dos indices i, j e k,

na forma de:
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Nf = % (a; + bjx + ¢;z), 6-175

sendo
4 = XkZi — XiZk 6-176
bj =2~z 6-177
G =Xi = Xk 6-178

e

N¢ = i (ag + brx + c2), 6-179

sendo
A = XiZj = XjZ; 6-180
be =7 —2 6-181
€ =% — X 6-182

As fungBes N,, sdo chamadas de fungdes de forma, de interpolagdo ou de base. Dessa

forma a equagado 6-170 pode ser escrita da seguinte forma matricial:

fe=Nefd 6-183
na qual
N, = [Nf + Nf + N¢| 6-184
e
f& =1+ 17+ 1€ 6-185

Se o dominio Q contém M elementos triangulares, a representacdao completa da
fun¢do desconhecida f sobre todo o dominio é dada por:

M M 6-186
fen =) [ =) Nfl
e=1 e=1

e a partir dessa equagdo temos a definicdo da fungdo f definida sobre todo o dominio ().

Dessa forma, utilizando a equagdo 6-186 podemos derivar as equagdes dos elementos finitos.
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Equacgoes de Elemento

A equacdo 6-165 pode ser escrita numa forma matricial na forma de:

Lf =s 6-187
na qual
d (10 d (10 -
2G5l
dx\kodx/ 0y \kady

sendop = —1%/p.

Substituindo f(x, z) aproximado na equagdo 6-186 na equagdo 6-187 temos:

M
L(ZNJJ)—

na qual, € é o residuo (ou erro), da solugdo aproximada. Assim utilizamos o produto interno

6-189

para fazer com que € seja o menor possivel, na seguinte forma:

(NF, &) = ff NEedxdz =0
e

para cada uma das fungbes base N5, descrita acima. Esta integral define que as fungGes base

6-190

devem ser ortogonais ao erro sobre o elemento e. Esse método utilizado, de converter um
problema continuo para um problema discreto, é chamado de Método de Galerkin

(Zienkiewicz, 1971).

Usando as equagdes 6-186, 6-187, 6-188 e 6-189 na equag¢do 6-190, obtemos a

seguinte relacdo:

1of 10f . B
ﬂ [ax<P ax> az<,0 6z)+pf _S]dxdz—o

na qual, e é aregido triangularen =i,j e k.

6-191

A funcgdo interpoladora f utilizada nesse trabalho é linear e isso pode ser um problema

na aproximacdo das segundas derivadas em 6-191. Mas isso pode ser contornado reduzindo a
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ordem das derivadas em 6-191 utilizando integracdo por partes. Assim, para o primeiro termo

na equagao 6-191, temos:

ﬂN”)lwedd— ﬂlmeWd-+§wﬁ N, dl
"ox\p ox xaz = p 0x 0Ox xaz apax"""
e e

na qual n, é a componente x do vetor unitdrio normal a fronteira, dl é um comprimento

6-192

diferencial de arco ao longo da fronteira do elemento triangular e, dada como de. Quando
consideramos o segundo termo em 6-191 da mesma maneira, a equagado 6-191 toma a forma

de:

6-193
1/0f¢ONE af€aNg . 1of¢ .
jf [—;(WW—EE + N,(pf€—s) |dxdz + %/_)671 Nydl=0
e de
na qual
af ¢ _ of ¢ ie 6-194

on En"-l_ 9z 7

Condigcbes de Fronteira

Para as fronteiras dos elementos internos a malha a integral de superficie em 6-193
nao precisa ser calculada, uma vez que cada fronteira é atravessada duas vezes em sentidos
opostos durante as integragbes. Mas as fronteiras externas nos lados esquerdo, direito e
inferior precisam ser calculadas para um bom resultado no calculo direto. Para esse calculo
direto 2D utilizamos as condi¢des de fronteiras desenvolvidas por Dey and Morrison (1979), da
mesma forma como utilizadas no célculo direto realizado com diferencas finitas. A descricdo
de como essas condi¢es de fronteira funcionam esta descrita na sessdo da modelagem de

eletrorresistividade 2D por diferencas finitas.
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Matriz de Equagoes dos Elementos

Substituindo 6-183 em 6-193 temos:

ONe 8Ne+aN iaki dxd + || PN,fINEdxd Nidxdz =0 i
ff— Ep 8zfe Fp X ff o fe xdz ffs xdz
comn =i, j e k. E assim reescrevendo 6-195 na forma matricial, temos:
(Ke + Po)fe = se 6-196
na qual as matrizes K,, P, e o vetor sT possuem as seguintes entradas
ON,ON; 0N ON;) 6-197
ﬂ x ox 9z 0z )
6-198
Pij = ff PNL'IdeXdZ,
e
e
6-199

s = ff sN;dxdz

e

Assumindo a resistividade, p, e a varidvel p, constantes dentro do elemento ¢ e

usando as equacdes de 6-171 a 6-174, e a seguinte integral (Zienkiewicz, 1971),

2a! b! c!A 6-200

(a+b+c+2)!

ﬂ NENPNEdxdz =

e

na qual A é a area do elemento, podemos reescrever as equacbes de 6-196 a 6-198 da

seguinte forma:

1 blz + Ciz blb] + CiCj bibk + CiCy —}{ZA 2 1 1 6-201
oA ij + Cj2 bjbk + cjcp | + 125 1 2 1 feT = SZ
P simétrico b2 + c? 112
k k
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A partir disso o sistema de equac¢Ges é montado da forma tradicional do método dos
elementos finitos, como descrito em Zienkiewicz (1971). E tendo a matriz de elementos

montada podemos incorporar as condi¢cdes de fronteira ja referidas.

Cdlculo do Sistema Linear e da Transformada Inversa

Tendo a matriz de elementos completamente montada ndo é necessario recalcularmos
a matriz para cada posicdo de corrente, uma vez que ela depende apenas da distribuicdo de
resistividade do meio. O vetor de corrente por sua vez é montado colocando-se os valores de 1
ou -1 nas posi¢cOes onde se quer os eletrodos A e B. Dessa forma o sistema de equagdes a ser

resolvido fica da seguinte forma:
Kb = -§ 6-202

sendo a matriz K a matriz de elementos (também referida como matriz capacitdncia ou
stiffness), o vetor @ sendo o vetor com o potencial transformado para cada valor de lambda
em toda a malha e o vetor S o vetor de corrente. Para obtermos o potencial transformado em

toda a malha entdo resolvemos o seguinte sistema linear:
®=-K1s 6-203

O sistema de equacdes é entdo resolvido usando uma rotina em Matlab desenvolvida
por Davis (2014 — site Matlab central) que automaticamente seleciona o melhor método de
fatorizacdo entre: LU, Cholesky, LDL", QR ou uma decomposicdo completa ortogonal, para

matrizes mal postas.

Ap0s resolver o sistema linear tem-se o potencial transformado @ em toda a malha.
Assim como no caso do calculo direto com diferengas finitas, a transformada inversa é
calculada de forma numérica utilizando a equacdo 6-154. Mas nesse caso o0 conjunto de
valores de lambdsa é diferente e foram utilizados 16 termos. Assim como no caso de DF, esses

valores de lambdas também foram obtidos por tentativa e erro.
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Resistividade aparente

A vantagem do método dos elementos finitos implementado nessa pesquisa é a
possibilidade de incluir a topografia do terreno. Porém o calculo da resistividade aparente
deve ser feito de uma maneira ligeiramente diferente da descrita para o caso das diferencas
finitas. Nesse caso deve-se levar em conta a distancia vertical entre os pontos da seguinte

forma:

1 6-204

sendo

= \/(x3 —x1)? + (y3 — y1)? 6-205
T = \/(x4 — %)%+ (Ya — ¥1)? 6-206
13 = /(3 — x2)2 + (y3 — ¥)? 6-207
73 =\ (e — %) + (74 — ¥2)? 6-208

com a posi¢ao dos pontos dada segundo a Figura 37 abaixo:
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(X1,¥1)

Figura 37: Arranjo de eletrodos dispostos num modelo com topografia.

Modelagem para Sondagem TDEM 1D

Aqui é desenvolvida a formulacdo para o caso mais simples de sondagem TDEM, na
qual o sera simulada uma varia¢do 1D de resistividade com um arranjo Loop Central. Esse tipo
de arranjo explora a variacdo da resistividade com a profundidade logo abaixo da bobina
receptora (no centro do loop transmissor). A representacdo do subsolo é dada na forma de
camadas planas e paralelas que possuem espessura e resistividade proprias. A Ultima camada
(embasamento geoelétrico) também serd aproximada para uma camada que se estende até o
infinito e por isso sd possui uma resistividade associada e ndo possui espessura. A
esquematiza¢do do substrato usado na modelagem TDEM esta na Figura 38. As formulag¢oes
descritas neste capitulo sdo principalmente baseadas nos trabalhos de Ryu et. al. (1970),
Nabighian e Macnae (1991) e Nielsen e Baumgartner (2006). Sendo as descri¢cdes baseadas nas

descritas em Bortolozo (2011).
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Discretizacao 1D com N camadas p/ TDEM

Ko, Ep Superficie

Camada 1 hl O, Ky, €Eq

Vi

N
Camada j hj Cp W, E;

Vi

N
Camada N-1

h-1 On-1r Mn-1 7 E v
V%
Camada N Ons My s En

(embasamento geoelétrico)

Figura 38: Representagdao do modelo geoelétrico do subsolo para a sondagem TDEM.

Equacoes de Maxwell no Dominio da Frequéncia

Os fendbmenos eletromagnéticos sdo governados pelas equag¢des de Maxwell, descritas
anteriormente. Apesar de o TDEM ser método utilizado no dominio do tempo, para a
facilitagdo do desenvolvimento da formulagao para ele é feita inicialmente no dominio da
frequéncia. Para isso é necessario transformar o dominio das equagdes de Maxwell. Aplicamos
entdo uma transformada temporal de Fourier nas equag¢des 5-17 a 5-20. Nesse caso a

transformada temporal de Fourier é definida como:

° 6-209
F(w) = J. f(t) e @tdt

e a transformada inversa por:
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1 ¢ , 6-210
f) = > f F(w)e*tdw
Obtendo assim, as equacoes de Maxwell no dominio da freqiiéncia:
VXE=—iwB 6-211
VxH=]+iwD 6-212
V-B=0 6-213
V-D=p 6-214

sendoB = pHeD = ¢E.

Dipolo Magnético Vertical em um Meio Estratificado

Assim como no caso da modelagem de SEV, pode-se empregar na modelagem TDEM
1D o sistema de coordenadas cilindricas, uma vez que a dire¢do axial coincide com o eixo z,
como apresentado na Figura 38. Uma vez que o loop transmissor esta centrado na origem do
sistema de coordenadas e ndo hda variacdo lateral de resistividade, ndo ha nenhuma
dependéncia de w. Dessa forma as equagdes de Maxwell, apresentadas anteriormente, podem

ser reduzidas as trés que se seguem:

. _ 0E, 6-215
lwpiHy = ==
. 10 6-216
lwpHy = === (rEp)
e
d0H, O0H, 6-217

5 o (iwg; + 0;)Eg + ]

sendo que d/0¢ =0 e E, = E, = Hy = 0. Os parametros o;, & e y; sdo a condutividade
elétrica, a permissividade dielétrica e a permeabilidade magnética, respectivamente. O indice i

representa a referéncia a i-ésima camada em profundidade.
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Sendo a densidade de corrente no loop transmissor, J, podendo ser calculada
assumindo que o loop transmissor é representado como uma funcdo delta em coordenadas
cilindricas. Sendo assim, um elemento de corrente, I(w)ad@, na direcdo 0, a uma distancia

radial a da origem em z = 0 é representado por:

_ 1 (w)ad#(r — a)é(2)8(6 — bo) g 6-218
r

6

sendo 6 um vetor unitario na direcdo 8 e I(w) o espectro de Fourier do pulso de corrente
primario. Neste caso assume-se uma corrente constante na direcao 6, entao deve-se integra-la

sobre 0. A densidade de corrente da fonte é entdo é expressa por:

_ I(w)ad(r —a)d(z) 5 6-219
T

0

sendo a notacdo & representando a fung¢do Delta de Dirac.

Como as equacgdes 6-215 a 6-217 mostram claramente que o sistema representado por

elas pode ser resolvido apenas para Eg, H, e H, podem ser obtidos por diferenciagdo. A
seguinte equagdo escalar heterogénea pode ser obtida para o campo elétrico da fonte, Ej:

02 9% 190 1 iopel (w)ad(r — a)s(z) 6-220

2 —
P e ] LA GE DR

r

com k? = w?g;u; — iwp;o;. Com a fonte localizada no ar (meio i = 0). A partir de agora o
indice 8 no campo elétrico serd omitido da formulcdo. Nas 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. A equacdo 6-220, entdo, se torna uma equagdao homogénea e o campo elétrico pode ser

calculado para as regides que nao contém a fonte de corrente.

Na sequencia a equagdo 6-220 é transformada pela transformada de Hankel, sendo as

transformadas de Hankel direta e inversa definidas aqui como sendo:

[oe]

mW@H=fF@MUﬂmT=H@

0

6-221

[oe]

H#W@ﬂ=fFumaﬂwz=Hﬂ
0

6-222

e assim a transformada é dada por:
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6-223

aZ
[ﬁ - (- k%)] Es(4,z,w) = iwpgal(w)];,(Aa)6(2)

A equacao dada em 6-223 pode ser resolvida por uma transformada de Fourier,
transformando z em k,. Na sequencia é calculada a transformada inversa pela integral de area

e assim é obtido o campo primario abaixo do loop na forma de:

—iwpgal ()], (Aa)e Ho? -
E.(2,w) = toal ()], (Aa) > 0) 6-224
2u
sendo
w = 22— kiz 6-225

e J;(Aa) é funcdo de Bessel de primeira ordem.
Para conveniéncia de escrita utiliza-se a seguinte notagao:

E;(4, 2z, w) = Ef (4, w)e %o? 6-226

Condigobes de Fronteira

Nesse caso sdo adotadas algumas condi¢des de fronteira derivadas diretamente das
equacdes de Maxwell. Sendo estas condi¢des adotadas para corrente continuas, e validas para
frequéncias de até 105 Hz sobre materiais geoldgicos (Nabighian e Macnae, 1991):

1. B, é acomponente normal de B, e é continua na interface que separa dois meios:
Bn, = By, 6-227

1

2. D, é a componente normal de D, e é descontinua nas interfaces devido ao acimulo de

carga elétrica na forma de:
—Dp, = ps 6-228

sendo p, a densidade de carga na interface.
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3. E; é a componente tangencial do campo elétrico E, e é continua nas interfaces entre as

camadas geoelétricas:
E, =E, 6-229

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

ha corrente na superficie da mesma:
Hy = Hy, 6-230
5. J. é acomponente normal da densidade de corrente J, e é continua nas interfaces:
]n1 = ]nz 6-231

Também ¢é obtido um conjunto secundario de solugGes transformando (pela
transformada de Hankel) a equagdo 6-220 sem o termo de corrente e a seguir resolvendo a
equacdo diferencial homogénea em z. Dessa forma, para qualquer camada i, a solucdo

homogénea para o campo total E, é dada por:
E=E'(A, w)e ™% + E7 (A, w)et 6-232

sendo E;" e E; as amplitudes das solugBes nas dire¢Bes positiva (+) e negativa (-)
respectivamente na i-ésima camada. Estas solucbes sdo entdo determinadas aplicando as
condi¢des de fronteira que definem que a componente tangencial dos campos elétrico e

magnético sdo continuas.

Fungdo Impeddancia

Uma forma conveniente de aplicar as condi¢cdes de fronteira em um meio
horizontalmente estratificado é através da aproximacgao pela impedancia de entrada, sendo,

nesse caso, em qualquer camada i é definida como:

E(A, w) 6-233

Zi(/l,w) = m

entdo para qualquer camada i a impedancia de entrada sera:
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—jou;  ET(ALw) —E"(Aw) 6-234
w,  Hf(hw) H7f(Lw)

Zi(/l,a)) =

Uma vez que no problema apresentado nesta pesquisa utiliza-se um meio discretizado
em camadas, como apresentado na Figura 38, resolve-se a seguinte relacdo recursiva n vezes
para obter dessa forma a impedancia na primeira camada (Wait (1962) apud Ryu et. al.

(1970)):

74 Ztanh(uhy) 6-235
Zt=17; =
¢ Zi + Z”’ltanh(uihi)

sendo h; a espessura da camada i.

Como calculo é realizado de forma recursiva, é iniciado na superficie da ultima camada

(n-ésima camada) onde:
I"=17Z, 6-236
e o calculo dessa forma é feito de baixo para cima até a superficie.

Sendo que para qualquer meio a impedancia na superficie deve ser calculada em
funcdo das variaveis A e w. Utilizando entdo as equacbes 6-226, 6-233 e 6-234 obtém-se as

duas seguintes relagGes na superficie de um semi-espaco, dadas por:

Ef (A, w)e %" + E7 (A, w)e*o = E(A, h, w) 6-237
Ef (A, w)e %" Ey (A, w)etol _EQ,hw) 6-238
Zo(A, w) Zo(hw)  Z1(Aw)

Uma vez resolvido o sistema em 6-237 6-238, para E, tem-se:

A 6-239
Zo+ 2721

E(A h, ) = 2E§ (A, w)e woh

A seguir substituem-se as equagdes 6-224 e 6-226 e aplica-se a transformada inversa
de Hankel na equagdo 6-239, obtendo assim o campo elétrico secunddrio a uma distancia
horizontal r do centro do loop:
etz 71 6-240

U m] 1(Aa)]; (Ar)AdA

Ei(r,z,w) = —iwygal (w) f
0
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A integral imprdpria de 6-240 apresenta grande oscilacdo no integrando devido as
duas funcbes de Bessel quando se tem z igual zero (no caso do loop em superficie). Tornando
impossivel uma integracdao numérica simples da equacdo 6-240. Porém é notado que:

g "Wz 71 e~z 6-241

lim (1)), (A4 > ——1(Aa)], (A7)

A—>o0 uo ZO + lel

para A suficientemente grande.

Dessa forma, para tornar o integrando definitivamente convergente, mesmo que

devagar, pode-se escrever a equac¢do 6-240 da seguinte maneira:

Es(r,z, w) = —iwpgal (w) - 6-242
® (o~ UoZ Zl s e—lz ) i oo e—)Lz X o
,[0 uy Zo+Zz1 2 J1(Aa)]; (Ar)dA + J;) 5 J1(Aa)J1(4r)

sendo que agora ndo é mais necessario se preocupar com a natureza oscilante da funcdo de
Bessel de primeira ordem. Assim a primeira integral em 6-242 calculada numericamente e a
segunda reduzida a uma integral finita. Ela é reduzida por uma relacdo dada por Watson
(1966) tal que:

[ et onenar 6-243
0

_ (g)“ (%)V reu+1) sen® ¢de
r (V + %) r (%) o (a2 + 2ica cos¢p — c2cos?¢p + bZ)‘“'%

Como a equacdo 6-243 ¢é aplicavel para (a+ib+ic) >0 real e (u) > —1/2 real,

onde I'(*) é afungdo gama, a equacgdo 6-242 é reduzida para:

ES(T; Zz, (J)) = —lw‘uoal(w) . 6-244
© fo=UgZ 71 o2z
U;) ( uy Zoy+ Zl/1 T >]1(la)]1(/1r)d/1 +

ar —[1 real (1 _ X2)1/2 p

— ea x

2m)_, (z2 + 2iazx — a?x? + r2)3/2
Sendo duas questdes devendo ser mencionados sobre a segunda integral em 6-244:

1. Aintegral s6 é vélida quando z > 0 devido as condi¢gdes impostas a 6-243. Porém

de acordo com Ryu et. al. (1970) z pode ser assumido como sendo zero sem

108



nenhum tipo de problema. No caso estudado nesta pesquisa, essa situacao acaba
sendo considerada uma situacdo limite, mas mesmo assim valida;

2. Nesse caso ndo ha singularidade contanto que r > a.

As componentes do campo magnético, H, e H,, podem ser deduzidas a partir das

equacodes 6-215, 6-216 e 6-244 da seguinte forma:

Hr(r' Z, 0)) = al((,()) . 6-245
*© 71 e~z
{L <e—qu Zy+ 71 - T)]l (Aa)J(Ar)AdA +
L 3ar ' real | — &~ xA)2(z + iax) i
21 J_q °«a (z2 + 2iazx — a?x2 +1r2)5/2 X
e
H,(r,z,w) = al(w) - oac

© fo=UgZ 71 e—/’lz
A- Aa)Jo(Ar)AdA
[ (S A5 JhvanGnza +

1
a (! (1—x2)2
+—f Real 3| dx +
Tl (z2 + 2iazx — a’x? +1r?)2

N 3ar? fl Real (1 — x2)1/2 p
2 J_4 ed (2% + 2iazx — a®x? + r2)5/2 x

Como observado as equagdes 6-244, 6-245 e 6-246 possuem todas as componentes do
campo eletromagnético fora do loop transmissor (que é finito e carrega a corrente primaria).
Para z igual a zero as equacdes sdo validas no caso de um loop transmissor na superficie de um

meio horizontalmente estratificado.
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Campos no Interior do Loop

Como neste caso trabalha-se com o arranjo loop central sé sdo tomadas medidas no
centro do loop transmissor. E dessa forma sé a componente vertical do campo magnético sera
observada. Nesse caso a componente radial do campo magnético e a componente tangencial
do campo elétrico sdo desprezadas. A componente vertical do campo magnético no centro do
loop é escrita no espaco A da transformada de Hankel como sendo:

e %z 71 6-247
Aa)A2dA
uo ZO + lel( a)

H,(0,z,w) = al(w) - foo
0

A equacdo 6-247 pode ser alterada para a convergéncia do integrando de forma a ficar

como:

H,(0,z,w) = al(w) 6-248

T2 Y waar [ Gy
| (Gt~ e+ | Sonao

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

calculada analiticamente, uma vez que:

d -

= Jo(aa) = J1(Aa)2 0249
da
e
® 6-250
-2 —
J;) e Zjo(la)dl—m , z>0
A equagdo 6-248 entdo é dada na forma de:
H.(0 ) = al(e) j°° e~z 71 3 e M Ga)Adl + a’l(w) 6-251
20z0) =allw): |\ = =z 3t Jhalda 2(a? + 22)32

No artigo de Nielsen et. al. (2006) é dada uma nova nota¢do para equagdo 6-251.
Nessa nova notagdo ja se assume que o loop estd na superficie (z = 0), e assim é possivel
reduzir a equacdo 6-251. A outra inovacdo do trabalho de Nielsen et. al. (2006) é que as

relagdes recursivas s3o dadas forma de uma fungdo RZ® tal que:
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TE _ erﬁl + lpEEl —2u.h 6-252
Ry” = RTE oTE. + 1¢
n+11:bn+1 +
Un _ Uni1 6-253
TE _Zn__ Zn+1
n+1 1f—n + 1fn+1
Zn  Zn+1
Zy = lwpy, 6-254
k2 = w?e,u, — iwp,o, 6-255
6-256
U, = //12 — k2
e
RIE=0 6-257
sendo h,, a espessura da camada n. RTE tem uma forma de ser representada semelhante a da

transformada da resistividade no caso da sondagem elétrica, como pode ser visto na Figura 39.

Relacdes Recursivas Rt

Rte
vy - 1
Superficie l

Camada 1 hl o, Rtei

V \

N
Camada j hj G; \l,_ Rtei+1

V

_ te
Camada N-1 | . . Oy R*Nn
v
Camada N Oy

(embasamento geoelétrico)

Figura 39: Representacdo de RTE para uma terra estratificada com N camadas.
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Utilizando esta notagdo a equagdo 6-251 pode ser escrita da seguinte maneira:

® 201 I i
Hy(w) = al - f [(1 +RG) 5= 5] J1(Aa)2da + >~ 6-258
0

0

e desenvolvida na forma de:

6-259

Hz((l)) =al - foo [(R{E i 1)(u0 + (20/21)u1)_1
0

1 I
RTEQTE 4 1 - E]h (Aa)AdA + oa

Nesse caso a fungdo Kernel de H,(w) pode ser simplificada no caso da primeira
camada ndo ser magnética (U, = Ug). Este procedimento é realizado subtraindo um termo
representando o espaco homogéneo (Wait, 1952) da fun¢do Kernel e adicionando a expressado
analitica fora da integral. Dessa forma a expressdo para o campo magnético no centro do loop

transmissor fica sendo:

2RTEu, 2

H () = al foo[ 6-260
o) = al - _
? o |RIE(k: — k&) + (up — uy)?

1 I
5 J1(Aa)AdA + oa +

I - i . W
G kg (k6@ = Bikoa = 3)750% = (kfa® = 3ikya = 3)7%)

e em frequéncias suficientemente baixas (k, = 0), a equacdo 6-260 fica simplificada na forma

de:

® 2RTEy, 2 1 I 6-261
H =al- - =1 (Aa)dA + — +
(@) =a J;) [RlTEkf +A+u)? 2 ) 2a
I 2.2 ; —ikqia
+W(3+(k1a — 3ikja—3)7" )

Sendo a resposta transiente uma fungdo causal (h,(t) =0 para t<0), a
transformagdo da resposta no dominio da frequéncia para o dominio do tempo pode ser
obtida na forma de uma transformada seno ou cosseno. Sendo assim, segundo Anderson

(1974, 1981) apud Nielsen et. al. (2006), tem-se que:

[oe]

2 1
h,(t) = _Ef Zlm[Hz(w)] cos(wt) dw

0

6-262

Na equagdo 6-262 é assumido que a fonte excitadora do tipo caixa, assim como

mostrada na Figura 24.
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Assumindo entdo que o campo ndo varia na area da bobina receptora, a relagdo entre

0 campo magnético vertical e a voltagem induzida é dada por:

dh,(t) 6-263
dt

v(t) = —pgnmh?

sendo b o raio do loop receptor e n o nimero de espiras. Apds algumas substituicGes a

impedancia mutua resultante pode ser expressa como:

2

2(r) = -2 fml [H( 29 )Za] (gv)d
(r) = 01 J, m|H, riped®) sen(gt)dg

6-264

.. . . — 1
sendo o, a condutividade da primeira camada, T = 2t(o;ppa®) teg = Ealyowaz.

Modelagem Numérica por Filtragem Linear

A solucdo da impedancia mutua no caso do TDEM ¢é dada pelo método da filtragem
linear (Nielsen et. al, 2006). No caso do TDEM existem duas integrais a serem calculadas, a
integral de 6-261 e a integral de 6-264. Sendo o primeiro passo obter o integrando de 6-264,
que é o campo magnético no dominio da frequéncia (equagdo 6-261). Como a integral da
equacdo 6-261 é dependente de um func¢do de Bessel de ordem 1, ndo pode ser determinada
analiticamente. Dessa forma o cdlculo numérico é feito por uma convolugao de filtro linear. O
conjunto de filtros utilizados nesse caso é um dos desenvolvidos por Christensen (1990) para a

solugdo de integrais na forma de:

I(a) = f OOK (M)A J;(Aa)dA 6-265
0

sendo K o kernel da fungdo. No caso, o kernel é representado pelo termo K da integral que é

dado da seguinte forma:

RTE/’{ 2
K=<1 >/1 6-266

Up
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A convolugdo entre o Kernel e o conjunto de filtros é feito da mesma forma que
Nielsen et. al. (2006), de forma parecida como a feita no método elétrico, sendo representada

por:
szz]?*pjl 6-267

sendo Fjlum conjunto de filtros usados na solucdo de integrais na forma de 6-265, esse
conjunto de filtros é mostrado na Tabela 4. Assim é obtido o campo magnético ainda no

dominio da frequéncia.

Tendo os valores do campo magnético calculados, a integral 6-264 pode ser entdo
resolvida por uma segunda filtragem linear. Porém nesse caso equacao possui um termo seno
a ser integrado. Novamente um conjunto de filtros desenvolvido por Christensen (1990) é
utilizado, porém agora é um conjunto de filtros diferentes (apresentados na Tabela 5 no
Apéndice 1), elaborados para a solugdo de integrais senoidais. Dessa forma a equacdo para a

impedancia mutua é resolvida da seguinteforma:
Z= Z Im[ﬁz] * Fsen 6-268

sendo K., um conjunto de filtros utilizado na solugdo de integrais na forma de:

I(a) = fooK(/l) sen(Aa)dA 6-269
0

E possivel entdo calcular a impedancia mdtua entre as bobinas utilizando a férmula 6-268. A partir de um

modelo apresentado na

Tabela 1 (Figura 40b) podemos obter um grafico da tensdo no receptor (0B /dd) pelo tempo,
como mostra a Figura 40a. E a partir dos valores da impedancia mutua, pode-se finalmente

calcular a resistividade aparente para o TDEM dada pela equagao:

N ( o )5/3 6-270

Pa(l) = [ 202(D) "0

e assim se obtém o grafico da resistividade aparente em fung¢do do tempo como mostrado na

Figura 41.
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Figura 40: Modelagem TDEM. Em a é apresentada impedancia (V/I) por tempo (t) do modelo

apresentado em b.
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Figura 41: Modelagem TDEM. Modelagem TDEM. Em a é apresentada a curva de resistividade

aparente (Ohm.m) por tempo (t) do modelo apresentado em b.
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Modelagem TDEM 2D por Diferencas Finitas

A modelagem TDEM 2D realizada nesta pesquisa é baseada no artigo de Oristaglio e
Hohmann (1984). As rotinas desenvolvidas foram baseadas nas rotinas em FORTRAN do Prof.
Fernando Santos e utilizadas por Gongalves (2012). Nesta formulacdo, o método numérico das
diferengas finitas é descrito para simular sondagens eletromagnéticas transientes. Nesse caso
é assumido um loop retangular aproximado por dois fios infinitos perpendiculares ao strike
geoelétrico (eixo y). A formulagdo descrita utiliza o esquema de diferengas finitas explicitas
originalmente proposto por DuFort e Frankel (1953). A discretizacdo do meio é feita de forma
andloga a da modelagem de eletrorresistividade 2D por diferengas finitas. Na Figura 42 é
apresentado um esquema do modelo discretizador da subsuperficie. No modelo a
condutividade elétrica o = 0(x,z) pode variar nos blocos sobre o plano (x,z), mas é
constante nos blocos individuais. No entanto a permeabilidade magnética, u, e a
permissividade dielétrica, €, sdo constantes nos seus valores no vacuo: u = 4m X 10‘7H/m e

£ = 8.854 x 10712F /m.

y X
Iz Ar

° ™ e e 00 e0 00000000 OOOO @ ° ™
[ ] ZD
Zy

Z;

X1X2"' x]

Figura 42: Discretizagdo de um modelo 2D por diferengas finitas. x; sdo os pontos do grid na dire¢do x; z;
sdo os pontos do grid na diregdo z. Os pontos pretos representam os pontos do grid para a camada de ar,

necessarios para a condicdo fronteira na interface Terra-Ar.
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Equacgdo de Difusdo 2D

As equacdes de Maxwell para o modo transiente 2D descrevem os campos elétricos e

magnéticos da seguinte forma:

E(x,z,t) = E,J 6-271

H(x,z,t) = H,X + H,Z 6-272

sendo que as equacgbes 6-271 e 6-272 podem ser reduzidas a uma equagdo escalar para o

campo elétrico, na diregdo do strike geoelétrico, fazendo E,, = E:
OxxE + 0,,F — uo0E — ued i E = poj 6-273

sendo J; a densidade da corrente na diregdo y. Sendo a equagdo 6-273 uma equag¢do de onda

amortecida.

Para simplificar a equacdo 6-273, leva-se em conta que em matérias geoldgicos a
condutividade elétrica (o) varia normalmente da ordem de 10™ & 10°, equanto que a
permissividade elétrica (), tida como a do vacuo, tem a ordem de 10 Sendo assim, o quarto
termo da equagdo 6-273 é eliminado, ou seja, as correntes de deslocamento sdo

negligenciadas e E satisfaz a equagdo de difusdo:
OyxE + 0,,FE — uo0E = uo¢js 6-274

Para a maioria dos modelos geofisicos, o limite de difusdo comeca em tempos muito
pequenos. Consideremos entdo como exemplo a fungdo de Green para todo espago (G,,) na

equacao 6-273, que tem a unidade do campo elétrico quando definida como a solu¢do de:
OxxGw + 022Gy — 00, Gy, — pedy Gy = —pl8(x)6(2)6(t) 6-275

com a fonte sendo uma fungdo delta com amplitude —ul. Fisicamente, G,, corresponde ao
campo elétrico que é induzido desligando uma corrente constante I que passa através de um

fio-fonte num meio homogéneo, isto é, tomando a fonte de corrente como sendo:
Js(x,z,t) = 16(x)6(2)[1 — H(t)] 6-276

sendo H(t) a funcdo caixa de Heaviside.
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G,, é dado por (Wolf, 1979):

[ e~(0/28)¢t cogh [% (t? — Rz/cz)uz] 6-277
Gy, (x,z1t) = (2 = RZ/ )12 H(t—R/c)

1/2

sendo R = (x2 4 z2)1/2 3 distancia a partir da origem, e ¢ = (ue)~1/2 a velocidade da luz no

espaco livre.

Também é considerada a fungdo de Green para a equagdo de difusdo pura, G4, dada

por:
OxxGq + 0,,G4 — u00:Gg = —pl5(x)6(z)5(t) 6-278
que pode ser dada da seguinte forma, de acordo com Wolf (1979):

Gy(x,z,t) = %e““’RZ/‘“ 6-279

O que se verifica no artigo de Oristaglio e Hohmann (1984) é que quando feita a
comparacdo do comportamento das equagdes 6-277 e 6-279, para um semi-espaco de
condutividade elétrica comum para rochas, para distancias pequenas e intervalos de tempo
curtos, G, e G, diferem consideravelmente. No entanto, como mostrado por Oristaglio e
Hohmann (1984), isto também permite mostrar que ambas se aproximam assintoticamente

para a condicao:

2¢e -

uma condigao que é sempre satisfeita em sondagens eletromagnéticas transientes .

A fungdo de Green em 6-277, G,,, propaga o sinal mais rapido (com velocidade da luz)
e 0 pico mais adiantado do sinal é sempre singular mesmo quando a janela de tempo é muito
pequena, ou seja, quando a razdo g/ é grande. Porém o mesmo ndo se aplica a fungdo G,.
Esta diferenga entre as duas fun¢des de Green afeta significativamente as propriedades
numéricas da equacdo de difusdo e da equacdo de onda amortecida a ser resolvida. Também
devido a esta diferencga, os métodos de diferencas finitas explicitas para equacdes de onda
amortecidas, apenas sdo estaveis, ou seja, ndo amplificam erros de arredondamento, se o
passo de tempo (At) e a distancia entre os nds do grid (A) satisfizerem a condi¢cdo de
estabilidade de Courant-Friedrichs-Lewy (CFL) para equagdes hiperbdlicas (Richtmyer and

Morton, 1967). No caso da equagdo 6-273 a condigdo CFL é dada por:
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1A 6-281

At < ——

V2c
o que limita o intervalo de tempo para menos do que o tempo de propagacdo da velocidade
da luz entre os pontos da malha. Com a fungdo de Green G4, no entanto, o mdaximo do sinal a

qualquer distancia R chega no tempo:

. _ HoR 6-282
4
além disso, o sinal que chega em tempos muito anteriores a esse é exponencialmente menor e
pode simplesmente ser negligenciado. De fato, é simples demonstrar que o intervalo de tempo
natural para a difusdo num grid 2D com espacamento A, é dado por:

agA? 6-283
Atl = a 4

que é chamado o tempo de difusdo de grid (Potter, 1973). A equacdo 6-283 define o passo de

tempo maximo usada na solucdo explicita da equacdo de difusdo na tese.

Termos Espaciais para as Equagoes de diferencgas finitas

A aproximacdo por diferencas finitas para os termos espaciais na equacdo de difusdo

(omitindo termos fonte) é dada por:
Uo0E = 0,,E + 0,,F 6-284

Uma vez que a equacgdo de difusdo num grid retangular com os termos espaciais tem-
se uma aproximacao similar por diferencas finitas, ou pelo método de integragdo, pode-se

desenvolve-la (equagdo 6-284) pelo método de integracdo (Hermance, 1982).
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Dessa forma temos na Figura 43 um ponto E; ; no grid cercado por seus vizinhos mais
proximos, Ej.qj,Ei_1j, E; j+1,Ei j—1. Integrando a equagdo 6-273 sobre o retangulo ABCD
(formado pela unido dos pontos médios dos quatro retangulos na Figura 43) temos:

6-285
ff dxdzucd.E = f dxdz(0y.E + 0,,E)

ABCD ABCD

=f dvaE—f deZE+f dzaxE—f dz 8, E
BC AD DC AB

Ax; DX4q
< > <
A @ PN ®
Gi, Gij, j+1
Azi A__ —d - _D
| |
| |
Yy @ . @ . ®
Acr : Ei : Ei 1
| |
| |
Az, gl---fF---- I'c
Ois1, j Oi+1, j+1
v @ @ - J
Ei+1j i

Figura 43: Ponto de grid E; j no grid de diferencas finitas, cercado por seus vizinhos e blocos de

condutividade constante. ABCD € o retdngulo formado pela unido dos pontos centrais dos quadrados ao redor Ej ;.

As integrais acima (equacdo 6-285) podem ser aproximadas da seguinte forma:
6-286
f dxdzuod.E =

ABCD

m
~ Z(Ui,jAZiij + 0i41,jAZ1 41 AXj + 0 j 11 820X 1 + Ojiq j410Z1410%41) 0 Ey
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f dvo o %+ A1) (i — B ) 6-287
Be 2 Az, q
dvo g o B+ AG) (Byj — Ei ) 6-288
w 2 Az;
f dz0.5 ~ 84+ 82i1) (Bujr — By) 6-289
pc 2 Axjiq
e
f dz 0.E ~ (Az; + Azi4q) (Ei,j — Ei,j—l) 6-290
o 2 Ax;

Substituindo e rearranjando as equac¢des de 6-286 a 6-290 na equacgdo 6-285 obtemos:

1 20z, 4 2Az; 6-291
G; i0.E; i = ( : i1it————FE;1;—2E; )
HOLI O = A7y \Bzy ¥ Bz Y " Az +Azyq T v
1 ZAXj+1 ZAXJ
o 4+——"  F . _2E. .
AXjAXj.,_l <AX] + AXj+1 -1 AXJ + ij+1 L+l 2

Na equagdo 6-291 g; j € a média ponderada por area das condutividades circundantes

a E;j, dada por:

5 = 0;,jAziAXj + 0141,jAZi1 18X + 0y j118Z;AXj 1 + 0411,j41021418X544 6-292
LJ (AZi + AZH_l)(AXj + AXj+1)

e o lado direito é apenas a diferenca aproximada (em 5 pontos) do Laplaciano em uma malha

irregular.

Passo no tempo

Uma vez que o objetivo desta pesquisa é a utilizacdo da modelagem TDEM para fins de
inversdo, serdo utilizados modelos heterogéneos de resistividade. Dessa forma os modelos
geofisicos simulados irdo possuir regidoes mais condutivas do que outras. Por isso, os tempos
de difusdo irdo variar de acordo com essas resistividades. Para definir qual o tempo de difusdo

a ser utilizado, tiremos como exemplo uma esfera oca no semi-espaco, cujos modos naturais
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decaem exponencialmente (Nabighian, 1970). O modo de decaimento mais lento tem uma

constante de tempo dada por:

our? 6-293
I. =

sendo o a condutividade da esfera e r5 0 raio. Para estimar a constante de decaimento de um
bloco retangular 2D, podemos considerar o modelo simples de um bloco de lados L, e L,, e
condutividade o, o qual é rodeado por um condutor perfeito. Temos, entdo, para o campo

elétrico dentro do bloco:

V2E — oud.E =0 6-294
e as condi¢cGes de contorno,
E(0,z,t) = E(Ly,z,t) =0 6-295
e
E(x,0,t) =E(x,L,,t) =0 6-296

Para estas condicdes de contorno homogéneas, uma condicdo inicial arbitraria pode

ser representada por uma soma dupla dos modos senoidais:

. /mnx\ ., (nnz 6-297
sin () sin ()

em que m e n sao inteiros positivos arbitrarios. Uma vez que estes modos sdo ortogonais

sobre o bloco podemos considera-los de forma independente. Assim, assumindo as condi¢Oes

iniciais como:
mmnx nmz
E(x,z,0) = A, , sin ( ) sin ( ) 6-298
' Ly L,
e definindo:
mmx nnz
E(x,z,t) = f(t)Amnsin( )sin( ) 6-299
, L, L,
obtemos para f(t):
f() = Ay e~/ Tmn 6-300

sendo
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_oulty, 6-301

m? n? 6-302

O modo de primeira ordem m = n = 1 decai a uma taxa mais lenta e dd a estimativa

para a maior constante de tempo do bloco retangular bidimensional:

_JMZZ 6-303
T2p = 72
sendo
1_1. 1 6-304
212712

Tanto para a constante de decaimento na equacdo 6-293 quanto na equacgao 6-303, os

valores obtidos para corpos condutivos sdo na ordem dos milissegundos.

Método DuFort-Frankel

Segundo Oristaglio e Hohmann (1984), o mais adequado para a solugdo do problema
de modelagem TDEM 2D no caso desta pesquisa é o método DuFort-Frankel. Este método é
incondicionalmente estdvel e explicito e, por isso, mais simples de programar. Para obter a
estabilidade incondicional do método, é feita a adigdo de um termo hiperbdlico a equagao de

difusdo.

O método DuFort-Frankel é uma ligeira modificacdo do método de Euler (Oristaglio e
Hohmann, 1984), sendo assim, pode-se considerar inicialmente um modelo simples, no qual os

espagamentos sdo iguais (Ax = Az = A), de modo que a equagdo 6-291 se torna:

o Elvaj +ELqy + Efjoy + Bl y — 4E]; 6-305
OE; =

pay jA?
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sendo o expoente n indicativo do campo elétrico no tempo t = nAt. A aproximacdo mais
simples para a derivada temporal é uma diferenca para frente entre os tempos t = nAt e
t' = (n + 1)At, na forma de:

EM — EI 6-306

0.Efy ~ ————=+ 0(4t)

mas, no caso desta pesquisa, ao invés de utilizar uma diferenca para frente utilizou-se uma
aproximacao por diferencas centradas, mais precisa, de forma que a equacao 6-306 se torna:

ElTt—ET 6-307

0E]; ~ AT + 0(At?)

Embora a maior precisdao parega promissora, é facil demonstrar que a combinacdo das
equacdes 6-305 e 6-307, que é chamado de método leapfrog, é sempre instavel. DuFort e
Frankel (1953) observaram, no entanto, que a equacdo 6-307 e a aproximacao:

L BN+ ENT X 6-308
Ef; = f-l_ 0(At?)
proporcionam um método incondicionalmente estavel se substituido em 6-305. O método

Dufort-Frankel classico, entdo, para uma grade regular é dado por:

S — B By By Bl Bl — 2(ED + B 6-309
2At ,LlO'ilez

ou, resolvendo para E”+1 temos:

1—4Ti] n—1

6-310
T 1+4n; W 1+4l,(‘+11

1 _
En+ 111+E1]+1+E111

sendo

At 6-311
pay jA?

ri,j =

uma quantidade adimensional denominada a razao de malha. Sendo a equac¢ao 6-309 a

férmula diferencial cldssica, de diferencas finitas, para a equagdo de onda amortecida:

2At? 6-312
?attE + ,LLO'atE = axxE + aZZE

sendo o coeficiente do termo hiperbdlico, d;+E dependente dos espagamentos do grid.
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A estabilidade do método DuFort-Frankel é assim governada pela condicdo cldssica de

Courant-Friedrichs-Lewy (CFL) (Richtmyer e Morton, 1967) para equacdes da forma geral:
U_ZattE + a_zatE = axxE + aZZE 6'313
sendo v a velocidade de onda e a é constante de difusao.

Como mencionado antes, a condicdo CFL implica que um método explicito para esta
equacao hiperbdlica é estdvel apenas se o intervalo no espago A, o passo no tempo At, e a

velocidade de onda v satisfazem a seguinte inequacgao:

1 A 6-314
v < EA_LL

Comparando as equacdes 6-312 e 6-313 observa-se que o método DuFort-Frankel
aproxima uma equacdo de onda em que a velocidade de onda v é exatamente A/+/2 At. Em
outras palavras, a condicdo CFL é sempre satisfeita pelo método DuFort-Frankel. Mudando o
passo no tempo ou o intervalo no espago simplesmente se traduz em aproximar uma nova
equacdo com uma velocidade de onda diferente. A equacdo 6-312 indica também, que o
método DuFort-Frankel deve ser usado com cuidado, porque as solu¢Ges da equagdo de onda
irdo, obviamente, dominar o comportamento difusivo se o intervalo de tempo for muito

grande.

No trabalho de Oristaglio e Hohmann (1984) algumas diretrizes para DuFort-Frankel
sdo sugeridas. No caso a funcdo de Green para a equagdo 6-312 segue diretamente a partir da

equacdo 6-277, definindo:

1 20t 6-315

pc?  uh?’

a equacdo 6-280, em seguida, indica que o comportamento difusivo ird dominar a equacdo

6-312 quando:

4At? 6-316
UoA?

t>

Dessa forma o método DuFort-Frankel deve dar resultados cada vez mais precisos para
a equacdo de difusdo conforme t se torna maior em relacdo ao lado direito da equacdo 6-316.
Fazendo a inequagdo em 6-316 uma equacao e resolvendo para At temos o resultado para o

maximo passo no tempo para o método DuFort-Frankel, na forma de:
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Atppp = (#Gt)l/zg 6-317

No algoritmo desenvolvido optou-se em ter maior precisdo mesmo com maior custo
computacional, dessa forma no cdlculo utilizou-se como passo maximo o menor valor entre
Atprr € Aty. Apesar de ndo ser a forma mais eficiente de realizar o cdlculo foi a que gerou
resultados mais precisos. Devido aos valores mais comuns para ¢ e t, normalmente o valor
utilizado acaba sendo o valor de At;. Além disso, como mostrado no artigo de Oristaglio e
Hohmann (1984), para obtermos resultados melhores para os "early times" foi utilizado o
passo de tempo obtido com o método de DuFort-Frankel para obter o t, do cdlculo. Dessa
forma o tempo inicial utilizado é dado na forma de ty, = Atppp. Assim, obteve-se um calculo

estavel e preciso para todos os intervalos de tempo necessarios.

Para um malha irregular, a generalizacdo do método DuFort-Frankel pode ser
facilmente obtida substituindo as equag¢des 6-307 e 6-308 na equacao 6-291. O resultado é

semelhante a equacdo 6-310, se forem definidos os seguintes espacamentos médios no grid:

A7 Az q + Az 6-318
& 2

— Axijyq + Ax; -

!x] 1+12 j 6-319

e os seguintes indices locais de malha para difusdo nas dire¢des x e z:

oo At 6-320
b :uai.ijijj+1
2 At 6-321

e, = ——
M ey jAz Az
O método DuFort-Frankel generalizado é entdo dado por:

EnFl — 1—4m, -1 Zri?j %E-” ' Aziiq En 6-322
1] 1+47—'i,j L] 1+47—'i,j A_Zl i+1,j A_Zl i—1,j

sendo que:

Y+ 6-323
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representa a média das razées de malha nas direcbes x e z. A equacgdo 6-322, com as
condi¢des de contorno descritas abaixo, foi utilizada para todos os calculos nesta pesquisa.
Segundo Oristaglio e Hohmann (1984) o método DuFort-Frankel generalizado dado pela

equacdo 6-322 é estavel durante qualquer intervalo de tempo.

Condigoes de Contorno

Uma vez que o campo elétrico e seu gradiente sdo continuos em todas as fronteiras no
modo transiente 2D, as Unicas condi¢Bes de contorno que necessitam de tratamento especial
sdo as quatro extremidades do grid. A condicdo de radiagcdo no ar é facilmente manipulada no
dominio do tempo. Consideremos primeiro a condicdo de fronteira no ar, onde o campo

elétrico satisfaz a equacao de Laplace sob a aproximacao quase estatica:
OyxE +0,,E =0 6-324

O campo elétrico E no ar E(X,z < 0,t) pode entdo ser calculado a partir do seu valor

na interface terra-ar E(x,z = 0, t) por uma continuag¢do para cima:

® p JE(X',z=0,t) 6-325

VA
Bz <00 =7 @i

— 00

ou

1 r® o -
E(x,z <0, t) = Ef deelKX|Z+lexE(Kx,Z =0, t) 6-326

sendo E(K,,z = 0,t) a transformada de Fourier do campo elétrico na interface terra-ar:

E(K,,z=0,t) = f dx e K*E(x,z = 0,t) 6-327

Quando a integral de Fourier na equagao 6-326 é uniformemente convergente, temos

queemz = 0:

6-328
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qgue é uma condicdo de fronteira exata da derivada normal do campo no dominio do espaco e
frequéncia (d,, é a derivada normal apontando para fora, com d, = —d, em z = 0).
n n zZ

Observando que:
|Kx| = (iKy)[—isign(Ky)] 6-329

temos a seguinte condicao de fronteira no dominio espacial em z = 0 por uma transformada

de Fourier inversa da equagdo 6-328:

0 E(x',z=0,t) 0 6-330
x—x' -

1 oo
0n,E(x,z=0,t) +EPf dx'

gue relaciona a derivada normal de E com a transformada de Hilbert da sua derivada

tangencial (onde P é o valor principal de Cauchy).

As condicoes de fronteira dada pela equacdo 6-330 podem ser aproximadas
numericamente na seguinte maneira. No primeiro passo de tempo, o campo elétricoem z = 0
é dado pelas condi¢bes iniciais e a equacdo 6-324 pode ser usada para calcular o campo a uma
distancia Az acima da interface (pontos pretos Figura 42). Uma vez que estes valores sdo
encontrados, as equacgdes de diferencas finitas regulares (equacdo 6-322) podem entdo ser
utilizadas para fazer avancar o campo em z = 0 para o proximo valor de tempo. Esse ciclo
pode ser repetido para qualquer nimero de etapas, correspondendo ao método de condigbes
de fronteira derivadas normais. No programa desenvolvido nesta pesquisa, a continuagao para

cima é realizada por uma FFT.

Como para a fronteira na base do grid ndo se tem uma solugdo de implementacdo
numérica simples a solugao foi expandir a malha de forma que a fronteira fique longe das
heterogeneidades. Isso é feito aumentando gradativamente o tamanho dos elementos
conforme se aumenta a profundidade. Para as fronteiras laterais, também foram expandidos
os elementos conforme se afastam do cento da malha para que também fiquem distantes das
heterogeneidades. Além disso, tanto para as fronteiras laterais quanto para a fronteira
inferior, foram definidos valores para essas fronteiras iguais a solucdo de um semi-espago
homogéneo (descrito abaixo). Dessa forma se reduz a instabilidade numérica e assegura-se
que o aumento do numero de elementos devido a expansdo das fronteiras (e

consequentemente o tempo de cdlculo) compense com o aumento da precisao.
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Semi-Espaco Homogéneo

O célculo para o semi espaco homogéneo (com uma fonte composta por dois fios) esta
disponivel tanto para o campo elétrico na superficie como no meio do semi-espaco (Oristaglio,
1982). As expressOes analiticas sdo consideravelmente simplificadas se for definida uma

variavel de tempo normalizada T':

_ 4 6-331

T =
uo

que tem unidade de m?2. Para uma fonte sendo um Unico fio positivo, o campo elétrico E,=E

parat = 0 é dado por:

I ((z2—x? 222\ e RY/T 2ze=7/T 6-332
no R2 T

E(x,z,t) = — + T~ N

1 1 1 I x? —z? ~
.[m_sz(le/2)<T+ﬁ>]}+E R erfc(zT=%/2)

sendo R = (x% + z2)1/2 3 distancia entre a fonte e a funcio F é a integral de Dawson

(Lebedev, 1972):

u
F(u) = e‘“zf dve?’ 6-333

0

Na superficie z = 0, a equac¢do 6-332 é reduzida a uma expressdo mais simples:

(=D (x2\" 6-334
E(x,z=0,t) = ii(l _ e—xz/T) - Ui & x
7o x? Amt 0(n+1)! T
n=

A partir das equacoes 6-332 e 6-334 e da lei de Faraday em forma diferencial,

0B, _ _OF 6-335

at dx

9B, _0E 6-336
at 0z

temos as seguintes expressdes para as derivadas temporais dos campos magnéticos verticais e

horizontais na superficie:
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2 X _q1yn+l 2\ -337
GBZ:_MI 4 —y 1+x _1:;111 (D" 'n(x 6-33
ot 21X pox? T 2mx t ] n+1)!\T

n=

6-338

dB I 2 1[Tv? T
o B2 - — F(xT/?) (1 +—)
ot 2mx+mt x2
o2 15:(—1)"(2n+1)(n+1)! 4x2\ "2
S 2mxmt . (2n + 3)!
n=

X

T

Para cada uma destas equacgdes, a expansdo da série é muito mais facil de avaliar para

valores grandes de T'.

Cdlculo da Resistividade Aparente 2D

Aplicando o mesmo tipo de derivada espacial dada na equacdo 6-335 ao campo
elétrico dado pela equagdo 6-322 podemos obter a variagcdo temporal do campo B, para o
meio heterogéneo, na direcdo z (0B,/dt). Como mostrado no trabalho de Oristaglio e
Hohmann (1984), com dB,/dt podemos obter a resistividade aparente (p,) 2D para o TDEM,

na forma de:

» 6-339

Pa = Tent? 0B, /0t

na qual, L € a distancia entre os fios do loop transmissor.

Assim como no caso 1D a féormula da resistividade aparente (equagdo 6-339) é
desenvolvida para as medidas feitas no interior do loop. Tendo como premissa basica as linhas
do campo B sendo positivas saindo da terra em dire¢do ao ar. Quando as medidas sdo
tomadas apenas dentro do loop transmissor a premissa para o calculo da resistividade
aparente ndo é violada e os cdlculos sdo realizados sem problemas. Porém quando a bobina
receptora é posicionada do lado de fora do loop transmissor, no caso do arranjo fixed-loop, a
premissa do campo B positivo é violada. E obtém-se valores e resistividade aparentes

negativos na forma apresentada no trabalho de Campania (2015).
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Isso ocorre, porque como ja discutido, o campo secundario é gerado por correntes em
subsuperficie na forma de "smoke rings". A forma dos "smoke rings" pode ser definida como
sendo projecoes do loop transmissor na subsuperficie com dreas que aumentam
gradativamente com a profundidade. Podemos entender entdo os "smoke rings", para cada
tempo de medida, como sendo um loop transmissor de corrente com uma area que varia com
o tempo, sendo cada vez maior e mais profundo. Obviamente a intensidade da corrente
decresce com o tempo, mas para o entendimento de como o comportamento dos "smoke
rings" afeta o cdlculo da resistividade aparente ndo precisamos levar em contar a intensidade

da corrente.

Na Figura 44 é apresentado um esquemdtico de como a corrente secundaria se
comporta quando comparada com a corrente primaria. Na Figura 44a temos o loop
transmissor no momento em que a corrente primaria passa por ele, assim como o campo
magnético B associado a ele. Na Figura 44b temos num dado instante as correntes secundarias
em subsuperficie com o seu campo magnético Bs associado. O padrao de corrente é na forma
de "smoke rings", ou seja, sdo como projecdes crescentes do loop transmissor. A seguir no
texto serd referido a esse padrdao de correntes secundarias, num dado tempo, na forma de
uma projec¢ao maior do loop transmissor como “loop de corrente secundario”. Essa referéncia
servird para facilitar a compreensdo da geometria das correntes e ndo é uma nomenclatura

usual para esse tipo de corrente secundaria induzida.
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Loop Transmissor

Loop Transmissor Secundario
(Smoke Ring)

Figura 44: Esquematico de como a corrente secunddria se comporta quando comparada com a corrente
primaria. Em a temos o loop transmissor no momento em que a corrente primaria passa por ele, assim como o
campo magnético B associado a ele. Em b temos num dado instante as correntes secundarias em subsuperficie com

0 seu campo magnético Bg associado.

Para o calculo da resistividade aparente assumimos entdo um campo B positivo, para
que, dessa forma, os valores de resistividade aparente sejam calculados de forma coerente.
Uma vez que os "smoke rings" sdo projecbes sempre maiores do loop transmissor, podemos
assumir que o “menor loop” transmissor ("smoke ring em subsuperficie") gerador do campo
secunddrio vai ser sempre maior que o loop transmissor da corrente primaria. Sendo assim,
todos os pontos de medida dentro do loop transmissor estardo dentro do “loop de corrente
secunddrio”. Dessa forma terdo o cdlculo da resistividade aparente satisfatoriamente
calculado. Quando as medidas sdao tomadas fora do loop transmissor a orientagdo do campo B

vai variar com o tempo e com a distancia em relacdo ao lado do loop transmissor.
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Se as correntes elétricas ficassem apenas no loop transmissor (periodo "on time")
todos os valores de resistividade aparente fora do loop seriam negativos. Porém os "smoke
rings" (correntes induzidas) tem didametros cada vez maiores em relacdo a passagem do
tempo, sendo assim a projecdo dos "smoke rings" em superficie vai cobrindo uma area cada
vez maior. Dessa forma para tempos maiores, distancias maiores estardo inseridas dentro
desse “loop de corrente secundario” em subsuperficie. Entdo, em tempos mais curtos as
posicdes préximas ao loop transmissor possuem poucos valores de resistividade aparente
negativos, enquanto que para posi¢cdes mais distantes do lado do loop, mais valores negativos

as curvas possuem.

Na Figura 45 exemplificamos esse fendbmeno. Para o t, que seria o periodo "on time"
tém-se os valores, no interior do loop transmissor, positivos e para todos os valores de tempo
temos resistividades aparente negativas para qualquer posicdo fora do loop (Figura 45a). No
tempo t; (Figura 45b) onde j& temos a propagacdo de corrente em subsuperficie, para as
posicdes da bobina receptora préoximas ao loop transmissor temos valores positivos de
resistividade aparente, jd para todas as outras posicdes mais afastadas temos valores
negativos. Conforme as corrente vdo se propagando em forma de "smoke rings" cada vez

maiores e mais profundos, mais posicées vao tendo valores positivos.
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Legenda
O e Loop Transmissor

“Loop Transmissor

@e Secundario”

«> Bobina Receptora

Figura 45: Esquematico do efeito da variagdo de orientagdo do campo B e Bs no célculo da resistividade
aparente dentro e fora do loop transmissor. “a” t, seria o periodo "on time" e “b”, no tempo ¢4, ja se tem a

propagacdo das corrente secunddrias em subsuperficie.

Porém no caso de nossas medidas reais temos um numero definido de pontos
amostrados em intervalos predeterminados. O que acontece na pratica é que para posicoes
distantes do lado do loop, grande parte da curva de resistividade é composta por valores
negativos. Além dos valores negativos, nos pontos logo acima das correntes em subsuperficie
temos posi¢des onde o campo B, é praticamente zero, uma vez que as linhas de campo sdo
praticamente horizontais. Dessa forma, tanto os valores de resistividade negativos quantos os
valores que sdo calculados a partir de valores muito pequenos de B, acabam tendo um
comportamento diferente dos calculados dentro do loop e/ou positivos. A modelagem direta
pode ser calculada para esses pontos, mas deve-se levar em conta esse comportamento

diferenciado desses pontos.

Para exemplificar esse efeito simulamos um levantamento com posi¢des dentro e fora
do loop transmissor com os tempos que serdo utilizados nos testes a seguir. O meio simulado é
homogéneo com 10 Ohm.m de resistividade e um loop quadrado com 200mx200m. Na Figura

46a temos um exemplo do calculo direto para uma sondagem simulada no centro do loop
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transmissor. Na Figura 46b temos o cdlculo para uma sondagem realizada a 150m do centro do
loop transmissor, ou seja, fora do loop Tx e a 50m do lado do loop transmissor. Na Figura 46c¢
temos para uma sondagem a 500m do centro do loop transmissor (fora do loop e a 400m do
lado do loop). Na Figura 46 os pontos pretos sdo os valores de resistividades aparente
positivos e os quadrados vermelhos o moddulo dos valores de resistividades aparente
negativos. As figuras mostram claramente a diferenga no comportamento das curvas de
resistividade aparente nos trés casos. Na sondagem no centro do loop transmissor (Figura 46a)
pode-se ver que a curva tende assintoticamente para a resistividade real do meio (10 Ohm.m),
mostrando que a curva ndo possui variacGes bruscas na resistividade. Na sondagem préxima
ao lado do loop (Figura 46b) o comego da curva ja apresenta valores negativos e valores
bruscos de resistividade. Os picos apresentados entre os valores positivos e negativos sdo os
valores de dB,/dt muito proximos de zero que também n&o sdo calculados com precisdo. Na
Figura 46¢ temos a curva de resistividade aparente para a sondagem a 500m do centro do
arranjo. Podemos ver que a maior parte da curva é composta por valores negativos e mesmo

os dois pontos positivos possuem resistividade longe da real (10 Ohm.m).
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Figura 46: Sondagens realizando dentro e fora de um loop transmissor com 200m x 200m. Em “a” a
sondagem na posi¢do Om (centro do loop transmissor), em “b” a sondagem na posi¢do 150m (fora do loop a 50m do

lado do loop transmissor) e em “c” a sondagem em 500m (fora do loop a 400m do loop transmissor).
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ApdOs essa analise e alguns testes sintéticos com a inversdo TDEM chegou-se a
conclusdo que a inversdao de dados com sondagens fora do loop transmissor requer mais
estudos, e estd além dos objetivos desta pesquisa. Isso porque durante esses testes foram
constatados problemas de estabilidade e convergéncia do algoritmo de inversao, quando parte
da base de dados é composta por valores de dB,/dt negativos ou préximos a zero. Mesmo
colocando os valores absolutos das resistividades aparentes ndo foi obtida estabilidade
suficiente para que a inversdo fosse realizada com sucesso. Dessa forma nos exemplos
sintéticos e reais utilizando a inversdao TDEM 2D apenas utilizamos os pontos de sondagem
dentro do loop transmissor para assegurarmos a estabilidade do processo de inversdo e a
validacdo dos resultados. Deve-se salientar novamente que os valores negativos de
resistividade aparente ndao tem sentido fisico, sdo apenas uma limitacdo do calculo da

resistividade aparente que é desenvolvida para campos positivos dentro do loop transmissor.
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7. Inversao dos Dados

A geofisica é responsdvel por grande parte do conhecimento sobre as estruturas no
interior da Terra, tanto as mais rasas quanto as mais profundas. E a maior parte dessas
informacGes é obtida através de medidas das respostas fisicas dessas estruturas. Porém essas
informacgdes sdo obtidas de forma indireta, ou seja, ndo se mede diretamente a propriedade
estudada. Isso independente da escala dos estudos seja de alguns centimetros até centenas de
quilbmetros. Dessa forma a maioria dos métodos geofisicos necessita de ferramentas
fisico/matematicas que permitam obter as propriedades fisicas dos materiais em subsuperficie
a partir das suas respostas fisicas. Uma das ferramentas mais utilizadas é a inversdo de dados.
Através da inversdao é possivel determinar os parametros geoldgico-geofisicos que estdo
contidos nos dados, que de outra forma ndo poderiam ser obtidos a partir da analise direta

deles.

No caso dos métodos elétricos e TDEM a inversdo, na grande maioria das vezes,
possibilita uma analise muito mais precisa dos resultados. A simples andlise da resistividade
aparente, apesar de ser muito utilizada, ndo permite uma correta visualizacdo das estruturas
detectadas. Somente com a inversdao de dados pode-se gerar um modelo interpretativo de
qualidade. Porém o processo de inversdao requer cuidado e os resultados devem ser
interpretados para se assegurar que esse processo ocorreu de maneira satisfatoria. A seguir
serdao mostrados alguns dos conceitos bdsicos utilizados em problemas de inversao geofisica,
qgue sdo usados na inversdo de dados ER/TDEM. Sendo a teoria de inversdo apresentada

baseada na descrita por Bortolozo (2011).

Inversao Geofisica

A definicdo de um problema inverso em geofisica envolve trés etapas bem

determinadas:

e Formulacdo do problema e definicdo de um modelo interpretativo;
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e Obtencdo de parametros que definem esse modelo e

e Analise do modelo obtido.

A etapa de formulagdo do problema tem como objetivo definir um modelo
interpretativo que, em principio, pode representar as principais feicGes do substrato. Nessa
etapa deve-se levar em consideracdo qual propriedade fisica sera estudada, como serd a
dimensao do problema estudado (1D, 2D, etc) e quais sdo as capacidades técnicas que podem
ser utilizadas no estudo. O modelo interpretativo, nesse caso, 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 inversao propriamente dita,
consiste em obter um conjunto de parametros que propicia o ajuste aos dados medidos e, ao
mesmo tempo, satisfaz vinculos geolégicos eventualmente disponiveis. A forma como esse
processo é dado varia caso a caso, sendo que esta disponivel uma gama muito grande de
algoritmos de inversdo. A analise da solucdo consiste em determinar a confianca associada aos
parametros obtidos na etapa anterior. Nessa etapa também é essencial a atuacdo do
interprete para definir a coeréncia dos modelos obtidos com os parametros geolégicos
conhecidos da area. Na inversdo de um modelo 1D, os parametros desconhecidos a serem
obtidos sdo o numero de camadas, espessura das camadas e resistividade elétrica das
camadas. No caso 2D o objetivo é determinar a distribuicdo de resistividade nos elementos
discretizadores do meio, seja com a discretizacdo por diferencas finitas seja com os elementos

finitos.

Caracterizagdo de um Problema Inverso

A solugdo genérica do problema direto pode ser dada da seguinte forma:
d = h(p) 7-1

sendo que 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. A
resposta fisica d, nesse caso também é chamada de dados preditos. No calculo do problema

direto p é conhecido e dessa forma calcula-se a resposta d. J& no problema inverso o vetor p
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representa os valores desconhecidos, que descrevem o modelo fisico desconhecido. Dessa

forma o problema inverso pode ser representado como sendo:
p =h"1(d) 7-2

Porém poucos problemas inversos em geofisica podem ser de fato calculados

analiticamente como apresentado na formula 7-2.

Devido a complexidade dos calculos diretos utilizados em geofisica, normalmente o
processo de inversdo é feito de forma iterativa, calculando a resposta fisica de um modelo
Pconhecido € COMparando a resposta desse modelo (d4icu1ado) COM 0s dados obtidos (d). Para
obter a distancia entre os dois vetores de dados utiliza-se normalmente um norma, calculada

da seguinte maneira:

N(d,p) = lld = h(P)ll 7-3
sendo N(d, p) = 0 representando um ajuste perfeito entre os dois conjuntos de dados.

Uma vez que toda medida experimental (tanto em laboratdrio quanto em campo) estd

sujeita a certo fator de ruido, a equacao 7-1, completa, é dada por:
d=h(p)+46 7-4

com & representando o ruido inerente as medidas experimentais. Esses ruidos inerentes aos
dados dificultam a obten¢do do modelo p e impende o ajuste perfeito entre os dados e os
dados preditos. Porém outros fatores além do ruido interferem no trabalho com inversdo de

dados. Alguns desses fatores sdo a existéncia, unicidade, estabilidade e a funcdo objetivo.

Existéncia

A existéncia do problema inverso é um problema que normalmente recebe pouca
atencdo na pratica da inversdo de dados geofisicos, porém é de grande importancia para seu
uso. O que ocorre é que nem sempre o modelo direto usado na inversdo representa bem a
subsuperficie e assim o problema inverso ndo consegue reproduzir os dados observados

(valores medidos). Isso acontece normalmente quando sdo utilizadas discretizacdes muito
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simplificadas da subsuperficie da area de estudo. Um exemplo é a tentativa de aplicar
discretizacdes de camadas plano paralelas em locais com geologia mais complexa, com
estruturas 2D ou 3D. O que acontece nesse tipo de situacdo é a inexisténcia de um modelo 1D
coerente que ajuste os dados. Um dos motivos para o uso de técnicas 1D e 2D nesta pesquisa
é a possibulidade de lidar com diferentes tipos de situacdes geoldgicas de forma confidvel e
eficiente. Aplicando as técnicas 1D, rapidas em aquisicdo e processamento, em situacdes que
podem ser aproximadas por modelo 1D. E aplicando técnicas 2D em situacGes de geologia

mais complexa, gerando assim resultados confidveis.

Unicidade

A unicidade é um ponto fundamental na construcdo e interpretacdo de modelos
inversos. O problema principal é relacionado a ndo unicidade, acarreta que varios (até
infinitos) modelos possam satisfazer 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 nimero de
solucBes seja pelo menos igual ao numero de incégnitas (parametros do modelo). Isso gera
uma ambiguidade no processo de inversdo, uma vez que muitos modelos podem gerar uma
resposta que ajusta os dados. A forma mais comum para contornar esse problema é o uso de
regularizacdes na forma de vinculos que limitam o espago de busca da solucdo. Dessa forma
reduz-se o numero de solugbes possiveis. Porém esse procedimento pode distorcer o processo

de inversdo e gerar resultados incoerentes com os dados.

7

O que foi proposto nesta pesquisa é o uso da inversdo conjunta para reduzir os
problemas de ambiguidade nos modelos invertidos. Utilizando informag¢des de duas bases de
dados diferentes tém-se dessa forma mais informacdes sobre o mesmo modelo geofisico,
melhorando assim a relagdo numero de dados/nimero de incognitas. Outro ganho estd
relacionado ao fato que as limitagdes na determinacdo de certos parametros por um método
podem ser compensadas pela sensibilidade ao outro método a esse mesmo parametro. Como
o modelo final deve satisfazer ambas as bases de dados o nimero de modelos possiveis de ser
solucdo diminui e dessa forma as ambiguidades presentes na inversdo sdo reduzidas

consideravelmente.
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Estabilidade

O conceito de estabilidade num problema inverso esta realacionada a repetibilidade
do processo de inversdo para um mesmo conjunto de dados. Ou seja, para um mesmo
conjunto de dados, o processo de inversdao deve retornar modelos similares para todas as
vezes que for realizado. Mesmo levando-se em conta os erros associados aos dados (reais ou
sintéticos) os modelos obtidos nos processos de inversdo devem ser sempre préoximos. Se ao
final de varios processos de inversdo (para o mesmo conjunto de dados) forem obtidos
modelos semelhantes, é dito que o problema é estdvel. Caso contrario é dito que o problema
nao é estavel. Uma vez constatado que o problema ndo é estdvel, assumi-se que o processo de
inversdo neste caso ndo é confiavel e provavelmente os modelos obtidos ndo tem significado

fisico.

Funcgées Objetivo

A fungdo objetivo é um aspecto de extrema importancia na inversdo de dados
geofisicos. A fungdo objetivo é a reponsdvel por ponderar a proximidade dos dados preditos
dos dados observados e dessa forma vai ditar como o algoritmo de inversdo ira chegar ao
modelo final do processo de inversdo. Sendo assim ela deve ser muito bem definida para
poder se obter bons resultados. As fun¢Ges objetivas podem ser dadas de diversas formas
(lineares, quadraticas ou até mesmo mais complexas), mas no caso desta pesquisa, serao
utilizadas fungGes objetivas quadraticas tanto para as inversées individuais como para as
inversdes conjuntas. As expressdes das funcbes objetivo irdo ser diferentes para os trés
algoritmos de inversdo utilizados, e sdo apresentadas nas respectivas sessdes. Também foi
realizado um estudo sobre as func¢des objetivos individuais e conjunta 1D utilizando mapas de

dispersdo da funcdo residual, que é apresentado no préximo capitulo.
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Inversdo de Dados

Dessa forma, um problema inverso genérico em geofisica pode entdo ser definido

como a minimiza¢do de uma funcdo objetivo tal que:

Fnin(d,p) = ||d — h®)|| + BS (P, h(0)) 7-5

sendo  um parametro que pondera a importancia do ajuste aos dados e da condi¢do de
regularizacdo, S(p, h(p)). Normalmente a fungdo regularizadora depende do modelo p e/ou
dos dados preditos h(p). Também pode carregar informagdes a priori da drea de estudo que
ditem a distribuicdo dos paramentros do vetor p. Entretanto, a forma como o algoritmo de
inversdo ird obter o modelo p vai depender do tipo de problema que estad sendo invertido,
além do algoritmo utilizado. Quanto ao tipo de problema a ser invertido podemos dividi-los

em trés categorias: lineares, linearizados e nao lineares.

Problema Linear

Quando a relacdo entre o modelo e os dados é linear o processo de inversdo é dito
linear. Esse tipo de inversdo possui métodos de solugdo bem desenvolvidos e compreendidos.
Para parametrizagdes de modelos continuos e discretos, métodos de solugdo foram
desenvolvidos para diferentes critérios de inversao. Por exemplo, quando ha ruido presente e
sua distribuicdao é conhecida, solugdes precisas estao disponiveis. Medidas da resolu¢do tanto
no espaco das medidas quanto 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 regularizagcdes. Porém
nesse caso € necessario tomar cuidado para ponderar as ponderacées dadas para a
regularizacdo de forma que o problema se torne melhor posto, porém sem que a regularizagdo

distorca a solucdo.
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Problema Linearizado

Uma forma comum de simplificar problemas que nao sdao muito ndo lineares é
aproximar as equacdes envolvidas para equacgdes lineares de facil solucdo. Normalmente para
isso, define-se que alguns termos que nado sao lineares tendem a zero ou a algum valor
assimptotico. Esse tipo de procedimento é realizado uma vez que as ferramentas
desenvolvidas para a solugdo de problemas lineares podem ser usadas se for feito um
processo de linearizacdo do problema. Essa simplificagdo do problema faz com que exista uma
tendéncia em formular problemas para que os métodos de resolucdo dos métodos lineares
possam ser aplicados sempre que possivel. Esse tipo de procedimento foi empregado nesta

pesquisa nos algoritmos de inversao 2D.

Problema Ndo linear

A grande maioria 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 ndo lineares. A ndo linearidade do problema o torna consideravelmente mais
dificil de solucionar. Entre os problemas ndo lineares em geofisica se encontram a grande
maioria dos métodos elétricos e eletromagnéticos, incluindo a eletrorresistividade e o TDEM. A
maioria dos algoritmos para a inversdo de dados ndo lineares utiliza métodos iterativos para a
solucdo, e normalmente sdo complexos e exigem um estudo detalhado de seu funcionamento.
Alguns métodos usam aproximacgOes de derivadas e outros utilizam de busca global. Nesta

pesquisa utilizou-se de trés métodos de inversdo:

1. O CRS - Controlled Random Search - desenvolvido por Price (1977);
2. O método de Occam para modelos suavizados, adaptado de Sasaki (1989) e

3. Algoritmo de Maxima Verossimilhanga, adaptado de Zhang et. al. (1995).
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Regularizagdo

Regularizagdao em problemas inversos sdao procedimentos matematicos utilizados para
resolver problemas de falta de estabilidade e de unicidade. O procedimento normalmente
envolve a restricdo de parametros ou ponderacdo dos dados. Normalmente as regularizacdes
sdo aplicadas na funcdo objetivo do problema, dessa forma a minimizacao da funcao objetivo
ndo depende apenas dos dados, mas sim de outras informagbes a priori. As informacgGes
podem ser de natureza geoldgica ou matematica. Porém as regularizacdes devem ser aplicadas
com cautela, pois, uma vez que o processo de inversdo ndo depende mais apenas dos dados,
as informacGes devem ser precisas para nao distorcer o processo de inversdo. No caso desta
pesquisa ndao foram aplicadas regularizagdes no problema 1D, mas nos casos 2D foram
utilizadas regularizacGes para tornar as variacGes de resistividade nos modelos invertidos mais

suaves.

145



8. Algoritmos de Inversao

Os algoritmos de inversdo utilizam diversos tipos de estratégias para buscar os
modelos ideiais. Alguns utilizam derivadas (ou aproximacg&es de derivadas) e outros se utilizam
de buscas globais. Nesta pesquisa utilizamos trés algoritmos diferentes, sendo um de busca
global controlada (CRS) e dois por aproximacdo de derivadas (método de Occam e mdaxima
verossimilhanga). Sendo assim, serdo apresentados neste capitulo a formulagdo e a forma de

implementagdo dos algoritmos utilizados.

Controlled Random Search - CRS

Em Monteiro dos Santos e El-Kaliouby (2010) os autores testaram diversos algoritmos
de inversdo para o problema da inversdo conjunta 1D de SEV/TDEM. O estudo concluiu que
algoritmos de busca aleatéria geram os melhores resultados. No artigo, as vantagens dos
algoritmos de busca global sdo apresentadas evidenciando que os modelos de entrada
(modelo inicial) para esses algoritmos ndo necessitam ser proximos da solucdo. Uma
caracteristica particularmente importante quando se lida com a inversdo conjunta de
diferentes conjuntos de dados. Bons modelos iniciais (préximos do minimo global) para
algoritmos de inversdo locais podem ser muito dificeis de obter e normalmente sé sdo
encontrados depois de varias rodadas de inversdao. Com base nesses resultados, foi utilizado
um algoritmo de busca aleatdria global no caso do problema de inversdo conjunta 1D de
SEV/TDEM. O algoritmo é o chamado CRS — Controlled Random Search - desenvolvido por
Price (1977).

Embora o CRS ndo seja um dos algoritmos utilizados no trabalho de Monteiro dos
Santos e El-Kaliouby (2010), é um algoritmo robusto e adequado ao problema da inversdo
conjunta de SEV/TDEM. Apesar de n3o ser um algoritmo de busca rapido, tem grande
capacidade de encontar um minimo global e é um algoritmo muito estavel. Sendo o algoritmo
utilizado nesta pesquisa para as inversdes individual e conjunta das sondagens elétricas e

sondagens TDEM. O algoritmo pode ser utilizado nas inversdes individuais e conjunta, pois a
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estrutura do processo de inversdo, nesses casos, permanece a mesma. O que difere as
inversOes individuais da inversdao conjunta é a funcdo objetivo utilizada. A funcdo objetivo é
um aspecto muito importante do problema de inversao e deve ser estudada e definida com
extremo cuidado para obter os melhores resultados. Para o problema 1D, utilizamos funcoes
de norma quadratica nos trés casos: inversdes individuais de SEV e TDEM e na inversao
conjunta. Dessa forma, para a inversao individual da sondagem elétrica e da sondagem TDEM,

utilizamos a seguinte fung¢do objetivo (¢):

¢(d,p) = ||d — h@)|| 8-1

sendo d o vetor de dados e h(p) a resposta fisica do modelo p. Como observado, a fungio
objetivo implementada é de norma quadratica simples, sem qualquer tipo de regularizacdo.
Dessa forma o processo de inversdo ndao é constrangido. A experiéncia com os estudos
realizados com o CRS, para os métodos ER e TDEM, mostra que esse tipo de funcdo objetivo

gera resultados satisfatérios de forma muito robusta.

Para a inversdao conjunta 1D a fun¢do objetivo deve conter os termos da sondagem
elétrica e da sondagem TDEM, dessa forma a funcdo objetivo para a inversdo conjunta é dada

na forma de:

¢Conj(d' p) = a”dSEV - hSEV(p)” + .Blld~TDEM — hrpEm (P)” 8-2

sendo dgpy 0 vetor de dados da sondagem elétrica, drpgpy O vetor de dados da sondagem
TDEM, hsgy(P) e hrpeu(P) a resposta fisica calculada para as sondagens SEV e TDEM
respectivamente. a e [ sdo os coeficientes de ponderagdo de cada método. Nos primeiros
estagios da pesquisa foi considerado ponderar de forma diferente cada uma das bases de
dados, dando mais peso para os dados de SEV nas camadas superficiais e mais peso para o
TDEM nas camadas mais profundas. No entanto a experiéncia com a aplica¢do da inversao
conjunta mostrou que a ponderagdo ndo é necessaria na maioria dos casos, uma vez que 0s
resultados ajustam ambas as bases de dados. Nesse caso a ponderagdo dos métodos é dada de

forma automatica no processo de inversdo conjunta pela prdpria fisica do problema.

O método TDEM para o arranjo loop central (arranjo utilizado nas aquisi¢cbes 1D desta
pesquisa) ndo possui resolugdo para definir estruturas mais rasas que 10% do lado do loop
transmissor em profundidade. Isso significa que para uma sondagem TDEM utilizando um loop
transmissor com 100m x 100m, as estruturas até 10m de profundidade ndo podem ser bem

definidas. No caso da SEV, as camadas rasas sdao bem definidas pelas primeiras posi¢des de
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AB/2. Porém a pronfundidade maxima de investigacdo é dependente do tamanho do arranjo,
gue normalmente é adotada como sendo AB/4 (Braga, 2007). Porém em solos condutivos,

como os encontrados no Brasil, a profundidade de investigacdo pode ser ainda menor.

No caso da inversdo conjunta 1D de SEV/TDEM, a natureza do processo de inversdo
conjunta equilibra a profundidade de investigacdo de cada método. Uma vez que a sondagem
elétrica ndo é sensivel as camadas mais profundas que AB/4, as caracteristicas fisicas destas
camadas ndo irdo influenciar na curva de resistividade aparente da SEV. Da mesma forma que
as camadas superficiais ndo irdo influenciar de forma relevante a curva de resistividade
aparente do método TDEM. Isso quer dizer que se algum dos métodos n3do é sensivel a alguma
determinada estrutura ele ndo induz erro, apenas permanece neutro em relacdo as mudancas
desta parte do modelo. Dessa forma, quando um dos métodos é sensivel a alguma estrutura
gue nao é percebida pelo outro, toda a informacdo destra estrutura gerada pelo processo de
inversdao serd obtida a partir do método sensivel. Sendo assim conclui-se que existe um
processo de ponderacdo que acontece naturalmente no processo de inversdo conjunta. E
impor pesos pode distorcer essa caracteristica natural do problema, levando a modelos
distorcidos. Contudo, a ponderagdo dos métodos é possivel no processo de inversdo conjunta,

mas recomenda-se que seja utilizada apenas em casos especificos e como ultimo recurso.

A operagdo basica do algoritmo CRS é apresentada na Figura 47 (Price, 1977;
Bortolozo, 2011; Bortolozo et. al.,, 2015). Inicialmente deve-se ter o numero total de
parametros, n, a serem invertidos. No caso os nm parametros serdao relacionados aos
parametros do modelo geoelétrico (resistividades e espessuras das camadas). A seguir é
necessario definir o espago de busca inicial dos n elementos a serem invertidos. Isso dara um
dominio onde o algoritmo ird trabalhar na primeira etapa. A seguir sdo obtidos m modelos
aleatdrios, que devem estar contidos no espago de busca previamente definido. No programa
utilizado o valor de m normalmente é dado por 7 -n, mas um valor diferente pode ser
ajustado para cada problema. Dessa forma esses m modelos serdo o conjunto de modelos que
serdo trabalhados no algoritmo. S3o calculadas as respostas fisicas (cdlculo do problema
direto) de todos esses m modelos. Entdo é calculada a funcdo objetivo para um dos m
modelos. Esses processos consistem na etapa inicial do algoritmo. A etapa iterativa do
algoritmo comeca com a obtencdo de um modelo P que é obtido pela média de n modelos
escolhidos aleatoriamente entre os m modelos disponiveis no conjunto. A seguir um modelo
n + 1 é escolhido aleatoriamente (um modelo diferente dos n ja selecionados) e uma média
do modelo P com o modelo n + 1 é calculada. Tendo esse modelo T resultante, sua fungao

objetivo é calculada. Se a norma desse modelo T for maior que a maior norma dos m modelos

148



do conjunto 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 serd atualizado. No final do processo (que
pode ser determinado por um numero de iteragdes ou pelo valor das normas do conjunto),
existird um conjunto de m modelos que idealmente ajustam os dados. O modelo final é o
modelo de menor norma do conjunto. Uma representacdo 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 fungao objetivo, dos
constrangimentos e do espaco de busca inicial. Normalmente, para uma inversdo conjunta ou
individual, alguns milhares de iteragGes sdo necessarias, sendo realizado um célculo direto

para cada iteracdo.

Entrada:
n parametros a serem invertidos

Y

Gerag¢ao do m modelos
aleatérios (m=7*n)

Parte Iterativa

Modelo médio de n modelos
escolhidos aleatoriamente (modelo T)

'

Modelo médio entre o modelo Te o
modelo n+1

/\

Se a norma é maior que a maior norma do Se a norma é menor que a maior norma do
conjunto: DESCARTA O MODELO conjunto: ARMAZENA O MODELO

//

Novo conjunto de m
modelos

'

Saida:
Modelo de menor normal entre os m
modelos do conjunto

Figura 47: Fluxograma do funcionamento do algoritmo CRS - Controlled Random Search.
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Um dos graficos resultante do programa de inversdao Curupira v1.0 (Bortolozo e
Porsani, 2012) é um gréafico com todos os modelos resultantes do processo de inversdo
plotados juntos. Sendo o resultado ideal todos os modelos resultantes sobrepostos de forma
gue haja o minimo de divergéncia entre eles. Uma vez que ao final da busca global todos os
modelos resultantes devem estar préximos do minimo global. Durante a parte iterativa, no
algoritmo CRS, alguns modelos podem cair em minimos locais, mas também, eventualmente,
acabam chegando ao minimo global. Durante a selecdo de modelos, os modelos préximos do
minimo global terdo um RMS mais baixo, e, neste processo, o algoritmo (com iteracbes
suficientes) seleciona apenas os modelos proximos do minimo global. Esta é a grande
vantagem quando se utiliza algoritmos de busca global. O uso de alguma estatistica sobre os
modelos finais pode levar a uma andlise errdnea, uma vez que o cerne do algoritmo é a busca

tendenciosa para um minimo global.

Outra caracteristica do programa de inversdo desenvolvido nesta pesquisa estd
relacionado com a estimativa do espaco inicial de busca. O algoritmo CRS, necessita como
ponto de partida, o nimero de parametros a ser invertido e o intervalo de busca (espaco inicial
de busca) para o conjunto inicial de modelos. O espaco inicial de busca corresponde ao espaco
inicial que o CRS ira obter os m modelos aleatdrios utilizados no inicio do processo iterativo.
No entanto, para a conveniéncia do usudrio, a entrada do espaco de busca inicial no programa
é feita pela definicdo do ponto médio do espaco inicial de busca. Dessa forma o usudrio entra

|II

com um “modelo inicial”, e o espaco inicial de busca vai de 10% a 190% do valor do parametro
de entrada. Sendo assim, no caso o "modelo inicial" corresponde a este ponto médio inicial do
espaco de busca. No programa desenvolvido, esta restricdo do espac¢o de busca sé ocorre na
primeira parte (definicdo dos m modelos iniciais), a parte iterativa do algoritmo ndo tem
restricdes relacionadas com o espacgo de busca. O programa é livre para buscar a solugao em
todo o espaco. Além disso, o espago inicial de busca ndo precisa conter o minimo global, uma

vez que nao existem quaisquer restricdes na parte iterativa.

Na Figura 48 o funcionamento do algoritmo CRS implementado é exemplificado com o
caso de duas variaveis. Neste exemplo, usando SEV, o meio simulado possui duas camadas. A
primeira (a ser determinada) tem uma resistividade de 30 Ohm.m e uma espessura de 20m. A
segunda é o embasamento geoelétrico com 500 Ohm.m. Neste exemplo a resistividade da
segunda camada foi mantida constante e somente os parametros da primeira camada
(resistividade e espessura) foram invertidos. Este exemplo foi desenvolvido para uma melhor

visualizagdo de como o algoritmo CRS implementado nesta pesquisa trabalha. A Figura 48

150



dessa forma ilustra os modelos utilizados no conjunto de m modelos do algoritmo CRS e como

estes modelos evoluem durante a parte iterativa do algoritmo.

A caixa vermelha na Figura 48 é uma representacao do espaco inicial de busca utilizado
neste exemplo. A Figura 48a apresenta os m modelo obtidos na primeira etapa do algoritmo,
de forma aleatdria dentro do espaco inicial de busca. Nesse caso, a solugdo do problema nao
estd contida dentro do espaco inicial de busca. Sendo assim, para obter os valores reais dos
parametros, o algoritmo deve ser livre para sair da caixa vermelha. Na Figura 48b sdo
apresentados os modelos do conjunto na quinquagésima iteracdo. Nesse estdgio, os modelos
estdo espalhados pelo espaco de busca, sendo que a maioria dos modelos estad agora fora do
espaco inicial de busca, ou seja, estdo buscando a solugdo livres de restricdes. Dessa forma, os
modelos estdo mapeando a funcdo objetivo e o algoritmo estd selecionando os modelos que
estdo préximos a minimos locais e préoximos ao minimo global. Nas partes c, d e e da Figura 48,
sdo apresentados os modelos das iteracdes 100, 150 e 200. Nesse estagio os modelos estdo se
aproximando da solucdo e ficando préximos uns dos outros. Os modelos estdo se aproximando
porque agora eles estdo proximos da solugdo (minimo global). Essa é a forma como o
algoritmo CRS evita parar em minimos locais, os modelos vao encontrar os minimos locais mas
eventualmente aqueles que estdo proximos do minimo global vdo continuar no mesmo local
(por causa do menor RMS), e ao longo das iteragGes vao trazer os outros para a mesma regido.
Dessa forma, o minimo global é onde a maior parte dos modelos se encontra no final do
processo iterativo do algoritmo. A Figura 48f apresenta os modelos finais na inversdo, na
iteracdo 213, com o modelo com menor RMS sendo o modelo final obtido com a inversao.
Como observado, no conjunto final ideal de modelos do algoritmo CRS estdo todos préximos
ao minimo global, apés um numero suficiente de iteracdes. Nesse exemplo o critério de

parada foi todos os modelos do conjunto terem um RMS inferior a 1%.

A Figura 49 apresenta os modelos da Figura 48 na forma usual de apresentar modelos
geoelétricos. Nas partes a, b, c e d da Figura 49 sdo apresentados os modelos para as iteragoes
50, 100, 150 e 200 respectivamente. Na Figura 49e é apresentado o modelo geoelétrico final
para a iteracdo 213. Como descrito anteriormente, todos os modelos tendem a convergir para
o minimo global juntos, e dessa forma eles se sobrep&e uns aos outros. Quando o resultado da
inversdo sdo modelos sobrepostos, para o nosso caso, o significado é que a inversdo foi
executada com um numero suficiente de itera¢cdes e o resultado é confidvel. A Figura 49f
apresenta o maior e o menor RMS (em percentagem) do conjunto de m modelos ao longo das
iteracSes. E possivel ver que a convergéncia para um bom ajuste é feita para todo o conjunto

de modelos e com um numero suficiente de iteragao todos convergem para o minimo global.
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Nas primeiras 30 iteracOes as alteracdes no maior RMS ocorrem, porém nao

para aparecer no grafico.

Resistividade (Ohm.m)

Resistividade (Ohm.m)

Resistividade (Ohm.m)

utilizados no algoritmo CRS; a caixa vermelha o espaco inicial de busca, e o circulo vermelho, o modelo real
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Figura 48: Um exemplo do funcionamento do algoritmo implementado. Asteristicos azuis sdo os modelos

(sintético). Em a os m modelos determinados aleatoriamente no espaco inicial de busca. Em b, ¢, d e e os modelos

nas iteragdes 50, 100, 150, e 200, respectivamente. Os m modelos finais sdo representados em f. Adaptado de

Bortolozo et. al. (2015).
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Figura 49: Modelos utilizados na inversdo em uma representa¢do de modelo geoelétrico. Em a, b, ce d os
m modelos nas iterag8es 50, 100, 150, e 200, respectivamente, destacando a primeira camada (parametros da
inversdo). Em e a figura final gerada pelo programa com todos os modelos representados (primeira e segunda
camada). Em f RMSs inferiores e superiores do conjunto de m modelos ao longo das iteragdes. Adaptado de

Bortolozo et. al. (2015).
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Inversao pelo método de Occam para modelos suavizados

Um dos maiores objetivos em relacdo a inovacdo desta pesquisa é a inversdo conjunta
2D de eletrorresistividade e TDEM. Nao foram encontrados trabalhos na literatura nos quais
sejam trabalhadas as duas metodologias de forma conjunta, entdo grande parte da pesquisa
consistiu em entender como fazer os dois métodos trabalharem em conjunto numa situacao
2D. Como ja demonstrado nos capitulos anteriores, utilizamos a modelagem 2D por diferencgas
finitas para o calculo direto tanto da eletrorresistividade quanto para o TDEM. Assim as duas
formulagGes seriam o mais compativel possivel no momento da inversao, tendo o mesmo tipo
de discretizacdo e a mesma malha. Outro ponto em relacdo a inversdo conjunta é que seria
necessario utilizar um algoritmo relativamente simples e muito robusto para que a inversao
individual e conjunta fosse realizada de forma confidvel. Dessa forma foi utilizado o algoritmo
descrito no trabalho de Sasaki (1989), onde o autor utiliza esse algoritmo para a inversao

conjunta de eletrorresistividade e magneto-telurico.

O algoritmo descrito em Sasaki (1989) utiliza a técnica de Marquardt (Marquardt,
1963) também chamado de Regressdo de Cumeeira (Ridge Regression), que segundo o autor é
estavel e eficiente, além de ser amplamente utilizado na inversdo de dados geoelétricos
(Inman, 1975; Petrick et al., 1977). O algoritmo determina iterativamente as resistividades de
um grande numero de blocos retangulares que representam a complexidade dos modelos 2D.
Uma restricdo de suavidade é incorporada no processo de inversdo para eliminar valores de
resistividade espurios que podem surgir a partir da divisdo de uma sec¢do 2D em blocos
menores do que a resolugdo espacial dos dados. Porém diferentemente do trabalho de Sasaki
(1989) utilizamos as derivadas calculadas de forma numérica convencional e atualizadas pelo

Método de Broyden.

Cdlculo das derivadas parciais

O método mais simples para aproximar uma derivada é o método de diferencas finitas.
Nesse método sdo calculados os valores da fungdo f em duas posigSes préximas, e a seguir é

realizado o célculo das diferencas finitas na forma de:
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fx+h) - fx) 8-3
o)~ —=——
sendo A um nimero suficientemente pequeno que representa uma leve mudanga em x, sendo
utilizado no algoritmo implementado, um nUmero positivo. Esta expressdo é conhecida como
quociente das diferencas de Newton ou férmula de diferencgas finitas. No caso progressivas,

uma vez que h > 0.

Esse método de obter as derivadas parciais, apesar de ndao ser muito eficiente é bem
robusto e de facil implementacdo. No algoritmo desenvolvido as derivadas parciais sdao apenas
calculadas utilizando o método das diferencas finitas antes do processo iterativo. O que é feito
é o calculo das derivadas parciais para um meio homogéneo e esse vai ser o primeiro conjunto
de derivadas do algoritmo (matriz Jacobiana). Para atualizar a matriz Jacobiana no processo

iterativo foi utilizado o método de Broyden.

Método de Broyden

O método de Broyden fornece uma generalizagdo do método de Newton
unidimensional, substituindo a derivada da matriz Jacobiana J. A Jacobiana é determinada de

forma iterativa com base na equacdo de aproximacdo da diferenca finita:

]n(xn - xn—l) = f(xn) - f(xn—l)' 8-4

sendo n o indice de iteracdo. Definindo entdo:

fo = f(xn), 8-5
Axy, = Xy — Xp_q, 8-6
Afn = fo = fa-1 8-7

dessa forma a equacdo 8-4 pode ser reescrita como:
JnBxn = Afy. 8-8

O método de Broyden assim utiliza a estimativa atual da matriz Jacobiana J,,_; para

obter a matriz para a préxima iteragdo J,,. Esse cdlculo é realizado da seguinte forma:
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Afn _]n—len

AxT
|Ax, |2 "

Jn=In1t+

Inversdo Suavemente Constrangida

Nesta pesquisa foi utilizado o método dos minimos quadrados utilizando uma
regularizacdo de suavidade (Lytle e Dines, 1980), que busca o modelo que melhor ajuste os
dados com uma variagdo suave a cada iteracdo. Sendo d = (dy,ds,...,d,)" os dados
observados (ou sintéticos), onde os d; sdo o log,, da resistividade aparente no tempo ou nos
espacamentos dos eletrodos. E seja p = (py, Pz, ..., Pn)” 0 vetor de pardmetros do modelo, ou
o log,o da resistividades dos blocos. A razdo para o uso do log,, da resistividade e da
resistividade aparente é que os valores dessa forma ndo variam em ordens de grandeza como

na escala linear (Rijo, 1977, Zhang et. al., 1995).

Tendo a estimativa inicial para os parametros do modelo, o problema nao linear dos
minimos quadrados é linearizado através de uma expansado de Taylor de primeira ordem como

se segue:

5d = Asp 8-10
com

sd=d-y 8-11

sendo y um vetor (n X 1) que contém os dados preditos para os pardmetros iniciais p, op é
um vetor (m X 1) que contém os valores que vio atualizar os parametros iniciais p e A é a
matriz Jacobiana (n X m) definida como A;; = dy;/dp;. A fungdo objetivo @4, que
representa o erro no ajuste da resposta do modelo corrigido com os dados observados, é dada

pela equacgao:

®, = (6d — Adp)’ (6d — Abp) 8-12
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Em uma regressdo de cumeeira padrdo (por exemplo, Marquardt, 1963), ép é obtido,
de tal forma que o desajuste aproximado ®4, é minimizado, sob a restricdo de que a norma da

mudanca para o modelo §p” §p tem algum valor real. Tal minimizagdo leva a:
(ETZI + /17)61) =ATs8d 8-13

sendo I a matriz identidade (m X m) e 2 é um dos multiplicadores de Lagrange (fator de
amortecimento). Os parametros melhorados sdo obtidos resolvendo a equagdo 8-13 para dp,
e 0 processo iterativo continua até que o erro residual seja reduzido a um valor previamente
definido ou seja alcancado um numero maximo de iteragdes. Tanto o erro minimo quanto o

numero maximo de iteragGes vai variar caso a caso.

A variagdo espacial da resistividade ao redor de cada bloco é definida como:
8pj = aj(dij + 5p}-/V —46p; + Sp}v + Spjs) 8-14
j=12,..,m

sendo o sobrescrito E, W, N, e S referentes aos quatro blocos vizinhos imediatos do bloco j-
ésimo, e «@; representa o fator de amplificagdo de gradiente. Os fatores a; sdo escolhidos
empiricamente, e nas inversdes realizadas foram testadas uma serie de valores para «; até que
foi obtido um valor que melhor ajustou os dados. Esse procedimento deve ser realizado para
cada conjunto diferente de dados. O termo em parénteses na equacado 8-14 representa a
aproximacao discreta 2D do Laplaciano de cinco pontos. A equagao 8-14 pode ser escrita na

forma matricial como:
8p = Csp 8-15
sendo C uma matriz (m x m) cujos coeficientes s3o ou aj, —4a;j ou 0.
Em seguida, com o método dos multiplicadores de Lagrange temos:
(KTK + ACTC)Sp = ATad 8-16

nota-se que a equacdo 8-16 é dada simplesmente substituindo a matriz identidade T na
equacdo 8-13 pela matriz bandada CTC. Sendo assim a atualizagdo do modelo é dada da

forma:

8p = (ATA + ACTC) 'ATsd 8-17
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Neste trabalho assumimos um erro uniforme nos dados. Quando os valores dos erros
nos dados forem estimados, cada dado pode ser ponderado separadamente. Isso é feito
utilizando uma matriz peso W, e substituindo A por W4 na equac3o 8-16. Se o erro de cada
dado é assumido como sendo independente dos demais, W é uma matriz diagonal cujos
elementos sdo os reciprocos das estimativas de erro para os dados observados. Esse tipo de

implementagdo pode ser realizada em pesquisas futuras.

Implementagdo do Algoritmo

Aqui apresentamos um esquema do algoritmo de inversdo pelo método de Occam

para modelos suavizados implementado na pesquisa:

Calcula-se a matriz A, na forma de:

af
ij = a
Sendo
A i
axj

Monta-se a matriz C
pP1 = homogéneo;

Para k = 1 até o numero maximo de iteragdes da inversdo

Afi — Jx-16dy
A = Ak_]_ + —”5dk”2 6d’£
Yy = h(py)
sd=d-y

8p = (ATA + ACTC) AT 5d
Pk+1 = Pk + Adp

Fim do loop de inversao
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Algoritmo de Maxima Verossimilhanca

Para a inversdao DC 2D por elementos finitos optou-se por trabalhar com um algoritmo
mais sofisticado que o usado anteriormente para os casos que utilizam diferencas finitas. Uma
vez que o algoritmo de modelagem é mais sofisticado foi decidido inovar com o algoritmo de
inversao DC por elementos finitos. Dessa forma foi desenvolvida uma adaptacao do algoritmo
descrito em Zhang et. al. (1995). Esse algoritmo é utilizado no trabalho de Zhang et. al. (1995)
para realizar a inversdo 3D de eletrorresistividade, uma vez que ele diferentemente do
algoritmo utilizado na sessdo anterior (método de Occam), ndo precisa do calculo numérico
das derivadas parciais dos elementos do modelo. Em Zhang et. al. (1995) a modelagem 3D DC
é feita utilizando diferengas finitas. Porém existe uma grande diferenca no calculo da
eletrorresistividade 3D por diferencas finitas e a modelagem 2D de elementos finitos, o cdlculo
3D ndo é feito no dominio transformado. Sendo assim, no calculo direto do trabalho de Zhang
et. al. (1995) os autores ndo tem que lidar com a matriz capacitdncia no dominio
transformado, apenas a matriz capacitancia no espaco cartesiano. Parte dos cdlculos realizados
no algoritmo de inversao requer a matriz capacitancia real e a sua derivada parcial. Como no
caso 2D por elementos finitos ndo sdo calculadas essas matrizes diretamente foi encontrado
um problema em potencial. Porém com algumas adaptacdes obteve-se uma aproximacao
valida da matriz capacitancia e sua derivada parcial. Assim o algoritmo de inversdo ndo apenas
funcionou como gerou resultados bastante satisfatérios. Outro motivo para a inovag¢do com a
inversdo DC foi que uma vez que sé foi trabalhada a inversdao de um método ndo precisamos

lidar com as adaptagBes necessarias para a inversdo conjunta.

Sendo assim utilizou-se nesta pesquisa o algoritmo de maxima verossimilhanga
inicialmente desenvolvido por Tarantola e Valette (1982). A formulagdo matemadtica da
maxima verossimilhancga utilizada é de Mackie et. al. (1988) e Madden (1990), que por sua vez
segue os trabalhos de Tarantola and Valette (1982) e Tarantola (1987), onde se tem:

(AkRgdAy + Rim)Amy = AfRG4(d — G(my) + Rk, (mg — my) 8-18
Com:
e A= matriz de sensibilidade

e d =vetor de dados observados

e m = vetor do modelo
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e G =operador de modelagem direta

e R4 = matriz de covariancia dos dados
e R,,,= matriz de covaridncia do modelo
e mg = modelo inicial

e Amy =variagao do modelo na inversao na iteragdo k.

Para uma fonte, m receptores e n elementos, a matriz sensibilidade A é definida por
Ajj :6Qi/6pj, com i =1,2,....me j=12,..n onde Q;, é a medida no i-ésimo
receptor e p; € a resistividade elétrica do j-ésimo elemento. Na técnica convencional, com
muitos elementos e fontes, a matriz A pode ser muito grande, gerando assim problemas
computacionais relacionados a tempo e capacidade de computac¢do. Porém usando a técnica
de relaxacdo com gradientes conjugados para resolver o problema de maxima verossimilhanca
é possivel contornar esse problema uma vez que ndo é necessario calcular realmente a matriz
A, ou o inverso de ATA. Na verdade é necessério apenas o resultado da multiplicacdo da
matrix A com um vetor arbitrario x e a multiplicacio de AT com um vetor arbitrario y. Como
mostrado a seguir, esses vetores estdo relacionados com os residuos do modelo ou a direcao
na relaxacdo dos gradientes conjugados e sdo atualizados em cada iteracdo da relaxacgdo.
Dessa forma ndo é necessario o calculo da matriz sensibilidade com as derivadas parciais

numeéricas.

Para o caso da inversdao 3D do método magnetotelurico, Mackie e Madden (1993)
mostraram que a multiplicagio A por um vetor poderia ser feita com apenas um calculo do
problema direto. Da mesma forma os autores mostram que a multiplicagdo de A” por outro
vetor também poderia ser feita com apenas um calculo direto. Além disso, para cada iteracdo
da relaxacdo apenas dois cdlculos do problema direto precisam ser feitos para atualizar o
passo Amy. O numero total de cdlculos diretos a serem feitos por iteragdo da inversdo é
determinado pelo nimero de iteragdes na relaxagdo, que vai ser igual a 2 x nrel (nrel é o
numero de iteracGes da relaxacdo). Esse valor é consideravelmente menor que nos métodos
tradicionais, que requerem um calculo direto para cada elemento da malha se forem

calculadas as derivadas parciais numericamente.

Sdo apresentadas aqui as equacgdes e o algoritmo basico para a solu¢do do problema
como mostrado em Zhang et. al. (1995). Como no caso da inversdo por diferencas finitas
utilizamos uma parametrizagdo logaritmica dos dados (log;g resistividade aparente) e do
modelo (log,, resistividade). Porém nas equacdes a seguir os termos de sensibilidade foram

mantidos na defini¢do original para que o entendimento fisico possa ser melhor entendido.
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Uma medida de potencial Q;, pode ser definida como:
Qi =ajv 8-19

com, i =1,2,...,m sendo o indice do receptor, v é o vetor com as voltagens em todos os nds
da malha e para a;r = (0,...,0,1,0,...,0). 1 é o i-ésimo componente do vetor a;r, que
corresponde ao receptor na posicao i. As derivadas parciais em relagdo a p da equagdo 6-202
dado por:
oK N Rav 0 8-20
—V ——
dp dp
Substituindo a equagdo 8-19 em 8-20 temos o termo de sensibilidade da matriz

sensibilidade dado por:

00; 8-21

- _ 0K
=—-alK1+K—v
dp

ap

Sendo a matriz 61~(/6p composta pelas derivadas parciais referentes a cada elemento,
pode-se ver que ela contém apenas alguns termos diferentes de zero, que estdo associados
com o meio p na matriz K. Dessa forma pode-se obter a matriz dK/dp analiticamente por

derivagdo. Entdo assim obtém-se a matriz sensibilidade, A, multiplicada pelo vetor arbitrario x

na forma de:

[ 00y 00, 00, 001 ] 8-22
X1+ Xy + X3+t —x
ops 1 dp, 0 dps opp "
2Q, 00Q; 2Q, 0Q;
Ay — X + Xy + X3+ +—x
Ax =1 ap, ! 0p, g 6.p3 ’ Opn "
0Qm  9Qm . 0Qm 0Qm
X1+ Xy + X3+ -+ x
Lop, ™t dp, P aps dpn "
aJ _ _ _
AT 1?-1< LS S 6K>
= 2 X1 —V Xo—™V Xy, —V
: Yop,  *op, " 0pn
4

De forma andloga, a matriz sensibilidade A multiplicada por um vetor y é dada por:
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(0K 8-23

ATy = —(y,a] + ya3 + -+ yman)K 15,7

nota-se que a matriz 81?/6pi nessas equacdes contém apenas alguns termos diferentes de
zero, que podem ser calculados analiticamente. Como mencionado anteriormente, esses
vetores precisam ser atualizados a cada iteracdo de relaxacao, porém o custo computacional

ao calcular esses vetores é muito inferior ao calculo numérico das derivadas parciais.

Quando se tem um levantamento com mais de uma posicao de eletrodos AB, ou seja,
na maior parte das situacOes, é necessario realizar um calculo direto para cada posicao de
fonte. Assim as equacdes 8-22 e 8-23 sdo ligeiramente modificadas para incluir M equacdes

em forma de colunas para AX e para linhas em Z\Ty, com:

X = (X1, X, ) Xp) 8-24
e
1) (1 1 2) (2 2 M) (M M .
y= (y2< Lyf Ly By y®, Ly ),...,y,ﬁ,_)l). 8-25

O vetor x continua tendo a dimensdo de n (que representa o numero de parametros),
mas o vetor y agora tem a dimensdo de M(M — 1). Sendo assim o célculo de Ax e ATy toma a

forma de:

Ax = (f1»f2»---'fM)T

Aly=(g1+92+9gm) 8-26
sendo f1e g4 (i =1,2,..., M) dados pelas equagdo 8-22 e 8-23 respectivamente.

Porém, como explicitado anteriormente, no caso da eletrorresistividade 2D por
elementos finitos, ndo se tem o calculo da matriz capacitancia Ke, consequentemente ndo se
tem o calculo da matriz dK/dp. O que s3o obtidas sdo as matrizes K e dK/dp no dominio
transformado. Esse é o motivo por ainda ndo existir um algoritmo que utilize esse tipo de

aproximacao das derivadas parciais para a eletrorresistividade 2D por elementos finitos. O que
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foi feito entdo foi calcular as matrizes K e dK/dp no dominio transformado e a seguir fazer o
calculo da transformada inversa da mesma forma como feito com o potencial elétrico. O
conjunto de lambdas utilizados para isso foram os mesmos dos utilizados para o potencial. Os
resultados obtidos com esse algoritmo foram entdo analisados e se mostraram compativeis
com os esperados de um algoritmo de inversdo convencional, porém com a vantagem de ndo
necessitar do calculo das derivadas parciais (os resultados serdo mostrados no capitulo
seguinte). Isso faz com que o custo computacional seja muito diminuido. Outro motivo para a
escolha desse algoritmo em especial é o desafio de programa-lo para um problema diferente
para o qual foi desenvolvido e assim obter uma aplicacdo inédita. Dessa forma aumentando as

opgOes para estudos com algoritmos de inversdo para métodos elétricos e eletromagnéticos.

Regularizagdo

Para melhorar os resultados da inversdo e tornar o processo mais estdvel optou-se por
adicionar dois tipos de regularizacdo ao processo: um de suavizacdo e outro de “damping”. Os
métodos de regularizagdo utilizados sdo descritos em Zhang et. al. (1995) e Zhang et. al. (1996)
e sdo baseados no método de regularizacado de Tikhonov (Tikhonov e Arsenin, 1977). Em Zhang
et. al. (1996) os autores definem uma “solugdo regularizada” do problema inverso como um

modelo que minimiza uma funcdo objetivo da seguinte forma:
®(m) = ||d — G(m)||? + t||[D(M)||* = S; + 15, 8-27

sendo d o vetor de dados, G () o operador do célculo direto, D o operador de regularizagdo e
T é um numero positivo denominado parametro de regularizagao. Dessa forma, aplicando o
método de Gauss-Newton para minimizar a equacdo 8-27, a equacdo resultante para uma

inversao iterativa se torna:
(ATA+1D"D)Amy = AT(d — G(my_1)) — DT D(my_4) 8-28

sendo A a matriz sensibilidade, m;_; é o modelo da iteragdo anterior e Am;, é a atualizagdo do

modelo para a préxima iteragdo.
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No trabalho de Zhang et al. (1996) os autores apresentam diversas formas para
estabilizar o funcional S,, mas sugerem que os melhores resultados s3o obtidos com
suavizacdes de primeira ou segunda ordens. Dessa forma utilizamos o operador Laplaciano

(operador de segunda ordem) na forma de:
D = V? 8-29

com
S, = I(Vzm(x))zdx 8-30

Dessa forma Ry}, que é o operador de covariancia do modelo utilizado na invers3o, é

substituido por:
ﬁr_nlm = TSZ

sendo T um valor positivo que deve ser testado diversas vezes a fim de se obter os melhores

resultados. Normalmente o valor de 7 variaentreO e 1.

Para estabilizar a inversdo nas primeiras iteracdes adicionou-se entdo outro termo de
regularizacdo na forma de um termo de “damping” ao lado esquerdo da equacdo 8-28. O

termo de “damping”, €, é dado da seguinte forma:
& = a Xrhs 8-31

sendo a um fator escalar empirico, normalmente um valor entre 0,1 e 1, e rhs é definido

como:

8-32
rhs = 100
sendo b(i) o vetor do lado direto da equac&o 8-28, que dessa forma se torna:
(ATA + D™D + g )Amy, = AT(d — G(my—_1)) — TDTD(my_4) 8-33

O termo de “damping” faz com que as influéncias dos autovalores pequenos nos
primeiros estagios da inversdo sejam reduzidos, aumentando sua influéncia nos estagios mais
tardios. Dessa forma o termo de “damping” mantém a taxa de convergéncia da inversao de

maxima verossimilhanca estavel durante todo o processo.
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Implementagdo do Algoritmo

Aqui é apresentado o esquema do algoritmo de maxima verossimilhanca

implementado na pesquisa:

Para k = 1 até o numero maximo de iteracGes da inversdo

b = ARi(d — G(my)) + Ry (mg — my)

= ATy + Ripm(mg — my)
ondey = Rgj(d — G(my)) e Ryhy, = 75,
Amg =0;1rg=b;r;y=b
Parai = 1 até o nimero maximo de itera¢des da relaxacdo (nrel)
Bi=n'r /rliny
Pi = Ti—1 + BiPi-1
(p1 = o)
Bp; = [A"Rg3A + Ry |pi
= ATy + Rygmbi + &1p;
ondey = RglAxex = p;
a; = 1 ,5_1/p; Bp;
Amy = Amy + a;Bp;
r, =r_;—a;Bp;
Fim do loop de relaxacao
myq = my + Amy

Fim do loop de inversao
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9. Mapas de Dispersao da Funcao
Residual

As ambiguidades na inversdo de dados geofisicos estdo sempre presentes, no entanto,
como estas ambiguidades aparecem na maioria dos casos é apenas especulado. Sendo assim, é
interessante investigar as ambiguidades no que diz respeito aos parametros dos modelos
estudados. Dessa forma foi aplicado no caso 1D desta pesquisa o método de Residual Function
Dispersion Maps (RFDM) — Mapas de Dispersdo da Func¢do Residual — que permite de uma
forma elaborada diferenciar as ambiguidades globais do modelo dos minimos locais da fungao
objetivo (Bokhonok, 2010; Bokhonok et. al., 2013). Com a andlise topografica da funcdo
objetivo é possivel avaliar as vantagens e limitacdes da sondagem elétrica em comparacdo
com o método TDEM, além dos beneficios da inversdo conjunta em comparacdo com o0s
métodos individuais. A analise RFDM provou ser uma ferramenta muito interessante para
compreender o método de inversdo conjunta SEV/TDEM. Com a andlise dos resultados, é
possivel compreender como a inversdao conjunta pode reduzir as ambiguidades dos métodos.
Os resultados apresentados aqui foram parcialmente apresentados em Bortolozo e Bokhonok
(2015), utilizando de forma inédita o método RFDM para o caso da inversdo conjunta de

SEV/TDEM.

Analise da Funcdo Objetivo de Sondagens 1D

Os processos de inversdo tentam resolver ao maximo as ambiguidades presentes nos
métodos geofisicos, usando principalmente regularizagdes e constrangimentos. Porém a forma
como essas ambiguidades de fato se apresentam é, na maioria dos casos, apenas especulada.
Investigar como as ambiguidades relativas dos parametros dos modelos estudados de fato se
apresentam é importante, ainda mais para problemas de inversdo conjunta. Pois entendendo
como essas ambiguidades se apresentam é possivel escolher um algoritmo de inversdo mais
eficiente e as regularizagdes mais adequadas. Uma forma de estudar as ambiguidades é pelo

estudo da func¢do objetivo do problema. O que necessita de informagGes sobre a localizagdo e
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tamanho dos maximos e minimos locais, ou seja, é necessario conhecer a topografia da funcéo

objetivo.

A forma convencional para obter a topografia da fun¢do objetivo é através do método
do Residual Function Map (RFM) — Mapa da Fungdo Residual. Esses mapas sdo elaborados
mantendo todos os parametros do modelo fixados com exce¢do dos dois parametros a serem
analisados. Dessa forma sdo analisados os parametros aos pares, um em relagdo ao outro. No
entanto, o mapeamento RFM enfrenta sérias limitacGes para os modelos com mais de dois
parametros. Uma vez que o conhecimento dos valores exatos dos parametros a serem fixos é
necessario, o RFM sd é possivel ser feito com modelos sintéticos. A discretizacdo dos
parametros também é crucial, pois intervalos pré-fixados podem mascarar os maximos e

minimos da func¢do objetivo em locais com gradientes abruptos.

Nos trabalhos de Bokhonok (2011), Bokhonok et. al. (2013) os autores propGe uma
forma alternativa e mais elaborada de estudar a topografia da fungdo objetivo de um dado
problema. O método desenvolvido pelos autores é o chamado Residual Function Dispersion
Maps (RFDM) — Mapas de Dispersdo da Funcao Residual. Esse método baseia-se na andlise da
dispersdao dos resultados obtidos com milhares de inversGes estocasticas. Os parametros
invertidos sdo representados em mapas bidimensionais, parametro contra parametro, porém
diferentemente do método RFM, os modelos nesse caso refletem modelos que ndo possuem
os demais parametros fixados. Pontos préximos no grafico de parametro versus parametro
ndo necessariamente possuem os demais parametros semelhantes. O método (RFDM) dessa
forma possibilita uma maneira mais elaborada para diferenciar a ambiguidade global de
minimos locais (Bokhonok, 2011; Bokhonok et. al., 2013; Bokhonok et. al., 2015). E uma vez
que ndo é necessario o conhecimento a priori dos valores reais do modelo, a metodologia
pode ser aplicada a estudos com dados reais tomados em campo. Sendo a aplicagdo desta
metodologia em dados reais conjuntos de SEV/TDEM um tema a ser estudado em pesquisas

futuras.

Nos trabalhos de Bortolozo (2011), Bortolozo et. al. (2014) e Bortolozo et. al. (2015) as
vantagens do uso da inversdo conjunta SEV/TDEM sdo apresentadas para casos reais e
sintéticos. No trabalho de Bortolozo et al. (2014) essa metodologia é empregada em grande
escala e seus resultados comparados com as inversdes individuais. Nesses trabalhos foi
discutido como a inversdao conjunta pode reduzir as ambiguidades presentes nos dois
métodos. Porém com a andlise RFDM é possivel mostrar, através da analise da fungao objetivo,

como de fato a inversdao conjunta pode reduzir as ambiguidades presentes nos dois métodos.
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Com a andlise da topografia da fun¢do objetivo foram estudadas as vantagens e limita¢Oes da
sondagem elétrica comparada ao método da sondagem TDEM. E as vantagens da inversdo

conjunta em relagdo as metodologias individuais de forma quantitativa.

Analise RFDM

O estudo com a analise RFDM foi desenvolvido a partir da elaboragao de um modelo
sintético que represente uma situacdo geoldgica encontrada na Bacia do Parana (no estado de
Sdo Paulo). Esse modelo é semelhante aos apresentados em Bortolozo et. al. (2014) e
Bortolozo et. al. (2015). O vetor de parametros utilizados para o problema é apresentadao na
Tabela 2, sendo p a resistividade (Ohm.m) e h a espessura (m) das camadas do modelo. Os
parametros de aquisicdo usados para a SEV foi um levantamento com AB/2 variando de 1,5m
até um maximo de 200m, com arranjo Schlumberger. Para a sondagem TDEM foi simulado um
levantamento loop central com um loop quadrado de 100mx100m, e uma bobina receptora de

area efetiva de 100m?. Na Figura 50 temos o modelo geoelétrico utilizado neste estudo.

Tabela 2: Vetor de parametros do modelo utilizado no estudo.

Resistividade (p) Espessura(m)

Camada 1 30 Ohm.m 2m
Camada 2 200 Ohm.m 40m
Camada 3 50 Ohm.m 80m

Camada 4 600 Ohm.m -

O problema direto para o caso da sondagem elétrica vertical e da sondagem TDEM
foram os mesmos apresentados anteriormente (Johansen (1975) e Nielsen et. al. (2006)). Na
Figura 51 e na Figura 52 sdo apresentados os cdlculos diretos da SEV e da sondagem TDEM,

respectivamente, para o modelo escolhido.
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Figura 50: Modelo Geoelétrico utilizado no estudo com RFDM.
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Figura 51: Dados sintéticos de sondagem elétrica utilizados nos estudos com RFDM.
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Figura 52: Dados sintéticos de sondagem TDEM utilizados nos estudos com RFDM.

O proximo passo realizado foi a definicdo da funcdo objetivo, que é um passo
importante para o estudo. Nesse caso foi utilizada uma fung¢do R2 tanto para as inversdes
individuais quanto para a conjunta. As fungdes objetivo utilizadas nesse estudo sdo de norma
quadratica sem regularizagdes, semelhantes as utilizadas no programa Curupira v1.0. Porém
elas sdo normalizadas pelo nimero de dados. Optou-se por esta ponderagdo porque este
estudo visa uma analise quantitativa dos valores das fung¢des objetivo de SEV, TDEM e
conjunta. E a ponderagao pelo nimero de dados é uma forma simples de colocar as trés
fungdes objetivo numa escala similar. Sendo assim, a funcdo objetivo para os casos individuais

é dada por:

¢(d,p) = ||d —h@)|/Np 9-1

com d sendo os dados sintéticos do modelo descrito acima (da sondagem elétrica ou TDEM),
h(p) os valores obtidos com o célculo direto de cada modelo obtido no processo de inversdo e
Np o ndmero de pontos na curva de dados. Para a inversdo conjunta a funcdo objetivo é dada

da seguinte maneira:

170



\dsev — hsev || + ||drpem — Rroen®)|| 9-2
(Npsev + Norpem)

¢Conjuta (d: p) =

sendo ds o vetor de dados da sondagem elétrica, drpgy O vetor de dados da sondagem TDEM,
hsey(P) e hrpem(P) a resposta fisica calculada para as sondagens SEV e TDEM,
respectivamente, p o vetor de parametros e Npsgy € Nprpgm © nUmero de pontos nas curvas

de SEV e TDEM.

A inversdo foi realizada utilizando o algoritmo Nelder-Mead simplex de um modo
multi-start, ou seja, o algoritmo foi aplicado milhares de vezes com valores diferentes de
entrada. Apesar de ser um algoritmo estocdstico o Nelder-Mead ndo possui grande capacidade
de busca global, porém é muito rapido e os milhares de inicializacGes podem ser realizados em
tempo hdabil. Dessa forma é ideal para esse problema, pois possui rapidez e alguma
convergéncia para minimos globais/locais. O algoritmo de inversdo Nelder-Mead utilizado
neste estudo foi o do proprio programa Matlab (MatWorks) de acordo com o trabalho de
Lagarias et. al. (1998). De acordo com Matlab (2015b) esse algoritmo usa um simplex com
n + 1 pontos, para um vetor de parametros de tamanho n. O algoritmo inicialmente gera um
simplex em torno do modelo inicial, pg, (que nesta pesquisa é dado de forma aleatéria no
espaco de busca), adicionando 5% do valor de cada parametro p(i) do vetor p ao préprio
vetor p. Cada uma dessas operagdes de adi¢cdo gera um modelo novo que é armazenado. Os n
modelos gerados dessa forma e o modelo py sdo o conjunto de modelos (simplex) utilizados
no algoritmo. A partir desse conjunto o processo iterativo comeg¢a com o algoritmo
modificando repetidamente o conjunto de modelos de forma semelhante a utilizada no

algoritmo CRS.

Resultados Obtidos

A seguir sdo mostrados os resultados obtidos para este estudo, sendo que para todos
os casos apresentados o nimero de inicializacdes do algoritmo de inversdo é 8000. As cores
dos pontos nos graficos correspondem ao valor do RMS obtido com o modelo em questdo,
sendo os pontos pretos os menores valores de RMS, inferior a 0,25%. Nos graficos, a

interseccdo das linhas vermelhas tracejadas mostra os valores reais para os parametros
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estudados, assim é possivel analisar de forma mais intuitiva as funcdes objetivo. Com o arranjo
simulado para a sondagem elétrica as primeiras camadas devem ser bem definidas, porém a
profundidade de investigacdo deve ser da ordem de AB/4, ou seja, em torno de 100m. Dessa
forma o topo do embasamento geoelétrico esta abaixo desta profundidade, sendo esperada
uma baixa resolucdo para esta camada. Para o TDEM, no arranjo loop central, a resolucao até
os primeiros 10m (10% do lado do loop) é bastante deficitaria. Contudo, sua profundidade de

investigacdo, nesse arranjo pode definir as camadas mais profundas com precisao.

Nas Figura 53, Figura 54 e Figura 54 estdo os resultados para a primeira camada do
modelo sintético (Figura 50) para a sondagem elétrica, sondagem TDEM e conjunta
respectivamente. Para a sondagem elétrica (Figura 53), os resultados mostram que os
parametros (resistividade e espessura) da primeira camada apresentam uma grande
dependéncia linear. Outra caracteristica observada é a rugosidade da funcdo objetivo para
esses parametros. Como o algoritmo utilizado tende a cair em minimos (locais ou global), o
fato dos pontos estarem dispersos ao longo da diagonal, evidencia que ao longo da diagonal
existem muitos pequenos minimos locais nos quais esses pontos convergiram. Para o caso da
primeira camada com a sondagem TDEM (Figura 54) a fungdo objetivo evidencia a total falta
de resolucdo dessa camada pelo método. Essa falta de resolucdo, explicada anteriormente, é o
esperado para sondagens TDEM com o arranjo loop central. A falta de resolucdo fica evidente
pelo fato de pontos com valores préximos de RMS (cores) estarem espalhados pelo espaco do
grafico, com pontos de cores diferentes entre eles. A Figura 54 mostra a funcdo objetivo para o
caso da inversdo conjunta em relagdo aos parametros da primeira camada. E nesse caso temos
uma situagdo muito interessante. Apesar de aparentar ter menos pontos que o grafico da
sondagem elétrica o numero de pontos é o mesmo. O que acontece com a fungdo objetivo
nesse caso é que os pontos estdo sobrepostos em uma quantidade muito menor de minimos
locais. A soma das duas fung¢des objetivo, da SEV e do TDEM, faz com que a fungdo objetivo
utilizada na inversao conjunta possua muito menos minimos locais quando comparada com as
inversdes individuais. Uma vez que os Unicos minimos da fungao objetivo conjunta sdo os
minimos que aparecem em ambas as fung¢des objetivo individuais. E é por isso que a inversao
conjunta possui menos ambiguidades. Além disso, o fato de ndo possuir uma diagonal com
muitos minimos locais, como no caso da sondagem vertical, fez com que o algoritmo
conseguisse chegar com mais frequéncia aos minimos préximos do minimo global. Com tudo
isso, é possivel observar que a dispersdo dos pontos pretos (menores RMS) é menor nos dois

eixos no caso da inversdo conjunta. Mostrando que de fato a inversdo conjunta reduz as
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ambiguidades e os minimos locais. A dependéncia linear aparentemente foi reduzida, mas

ainda serdo necessarios mais testes para essa certificacao.
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camada do modelo sintético. O cruzamento das linhas vermelhas tracejadas indicam os valores verdadeiros do

modelo. Adaptado de Bortolozo e Bokhonok (2015).
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Para a segunda camada a reducdo de minimos locais na inversdo conjunta fica ainda
mais evidente. Quando sdo comparados os resultados da sondagem elétrica (Figura 56), da
sondagem TDEM (Figura 57) e da inversdo conjunta (Figura 58) observa-se a reducdo de
ambiguidades no caso conjunto. No caso da SEV (Figura 56) temos uma consideravel
ambiguidade no eixo correspondente a espessura da camada. Para o TDEM (Figura 57) a falta
de definicdo permanece a mesma que no caso da primeira camada. Porém para a inversao
conjunta (Figura 58) a fun¢do objetivo apresenta muito menos minimos locais, os pontos ficam
mais concentrados proximos ao minimo global e existe uma menor dispersdo. Em relagdo a
diminuicdo da ambiguidade a segunda camada se mostra um exemplo ainda melhor que a

primeira. Mostrando o fator sinérgico da inversao conjunta.
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Figura 56: Resultados obtidos pelo método RFDP para a Sondagem Elétrica Vertical para a segunda
camada do modelo sintético. O cruzamento das linhas vermelhas tracejadas indicam os valores verdadeiros do

modelo. Adaptado de Bortolozo e Bokhonok (2015).
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Os resultados para a terceira camada com a SEV e a sondagem TDEM diferem dos

anteriores no sentido que nesse caso o método com menor resolucdo é a sondagem elétrica. A

funcdo objetivo para os parametros da terceira camada com o método ER (Figura 59) ilustra

como a precisdao da SEV diminui conforme a profundidade das estruturas. Nesse caso os

pontos com menores RMS (pontos pretos) ja se apresentam mais dispersos pelo grafico,

demonstrando as ambiguidades presentes. Jd os resultados da funcdo objetivo do método

TDEM para a terceira camada (Figura 60), demonstram que nesse caso o TDEM apresenta

menos minimos locais, sendo assim uma fun¢do menos rugosa. Porém pela analise dos pontos

pretos (menores RMS) pode-se ver que ainda existe uma grande ambiguidade nos dois

parametros da camada trés. J& com a inversao conjunta (Figura 61), a funcdo objetivo tem

poucos minimos locais, sendo concentrados ao longo da diagonal principal. Porém mesmo

aparentando uma dependéncia linear, é possivel observar que os pontos pretos estdo

concentrados bem préoximos ao minimo global. A ambiguidade presente nos dois métodos foi

reduzida drasticamente.
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Figura 59: Resultados obtidos pelo método RFDP para a Sondagem Elétrica Vertical para a terceira camada
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modelo sintético. O cruzamento das linhas vermelhas tracejadas indicam os valores verdadeiros do modelo.

178



Como o embasamento geoelétrico s6 possui o parametro da resistividade, os graficos
relativos a essa camada sdao dados na forma da resistividade do semi-espaco versus a
espessura total das trés camadas superiores. Os resultados da resistividade do embasamento
geoelétrico sdo mostrados nas Figura 62, Figura 63 e Figura 64. Nesse caso a profundidade real
do embasamento ultrapassa o limite tedrico de investigacdo da SEV simulada, com abertura
maxima de AB/2=200m. Dessa forma, assim como esperado, a sondagem elétrica ndo
conseguiu definir com clareza a resistividade do embasamento geoelétrico (Figura 62).
Possuindo uma grande dispersdo dos pontos. Para a fun¢do objetivo do TDEM (Figura 63)
temos que os pontos estdo relativamente concentrados préximos ao minimo global. Nesse
caso a resistividade do embasamento possui pouca ambiguidade, porém a espessura total
apresenta uma grande ambiguidade, como observado pelos pontos pretos. Isso
provavelmente é o reflexo da falta de resolugdo do TDEM para as camadas mais rasas. Na
Figura 64 temos os resultados da funcao objetivo para o caso conjunto. E novamente é visto a
superioridade na definicdo dos parametros da inversdo conjunta quando comparado aos casos
individuais. Nesse caso os pontos pretos (menores RMS) estdo concentrados praticamente em

cima do minimo global da fungdo, mostrando como a ambiguidade nesse caso foi reduzida.
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Figura 62: Resultados obtidos pelo método RFDP para a Sondagem Elétrica Vertical para o embasamento
geoelétrico do modelo sintético. O cruzamento das linhas vermelhas tracejadas indicam os valores verdadeiros do

modelo. Adaptado de Bortolozo e Bokhonok (2015).
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Com a andlise RFDM foi possivel compreender melhor como o processo de inversdo
conjunta ocorre quando comparado com as inversdes individuais. Com essa andlise pode-se
entender como as ambiguidades sdo reduzidas e demonstrar a superioridade da inversao
conjunta sobre as inversdes individuais. Nao foram feitos estudos para o caso de inversao
conjunta 2D, mas provavelmente a melhoria nas ambiguidades deve ser equivalente ao caso
1D. Mais pesquisas com o método RFDM para métodos elétricos e eletromagnéticos serao

realizadas no futuro.
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10.Correcao do Static- Shift

O efeito de static shift ocorre quando os eletrodos usados nos em levantamentos DC e
Magneto-telurico (MT) sdo colocados préoximos ou sobre heterogeneidades préximas a
superficie. Essas heterogeneidades superficiais provocam uma distor¢do do potencial elétrico
medido, o que acarreta em uma medida distorcida da resistividade, que normalmente se
apresenta na forma de um deslocamento da curva de resistividade aparente. O deslocamento
pode tornar toda a curva mais resistiva ou mais condutiva, variando caso a caso. O método
TDEM, porém possui uma vantagem em relacdo aos métodos ER e MT, pois ndo sofre com o
static shift. Isto porque o método TDEM ndo trabalha com eletrodos cravados na superficie e
assim esta livre desse tipo de distorcdo. No artigo de Meju (2005) o autor desenvolve algumas
férmulas para a conversao de sondagens SEV, TDEM e MT para escalas equivalentes. De forma
a converter as curvas de SEV para a escala de tempo e a sondagem TDEM para a escala de
abertura de eletrodos (m). Dessa forma os levantamentos das varias metodologias poderiam
ser analisados num mesmo grafico. Porém o artigo de Meju (2005) deixa claro que nenhum
tipo de transformada é realizada, as férmulas sdo empiricas, obtidas a partir de modelagem
numérica e estudos de campo. Aqui ndo serdo tratadas as férmulas correspondentes ao

método MT, pois ndo foi utilizado nesta pesquisa.

De acordo com Meju (2005) a forma de converter uma sondagem elétrica para a escala

de tempo (s) é dada pela seguinte formula:

T, L? 10-1
b=

sendo o a condutividade aparente na abertura de eletrodos AB/2 = L. Ja para converter uma

sondagem TDEM para a escala de metros (AB/2) é usada a formula:
L=7118,/tp 10-2
sendo p a resistividade aparente no tempo t.

Na Figura 65 e na Figura 66 sdao apresentados os resultados dessas conversdes com as
curvas sintéticas apresentadas na Figura 30 e na Figura 41. Sendo curvas sintéticas,
obviamente ndo sofrem com o efeito do static shift na curva de SEV. Porém esse exemplo

mostra qual o funcionamento do procedimento e o porqué é dito que ndo existe
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transformacao e sim uma simples mudanca de escala. Como podem ser notadas as curvas com
escala trocada, na Figura 65 e na Figura 66, ndo possuem o mesmo tipo de comportamento
gue a curva do método da escala correspondente. As férmulas 10-1 e 10-2 devem ser
aplicadas apenas no intuito de retirar o static shift que pode estar presente nos levantamentos
DC e MT. O procedimento de correcdo do efeito é particularmente importante quando se
trabalha com a inversdo conjunta de SEV/TDEM. Nesse caso é necessario retirar dos dados o
efeito de static shift (se houver) para que assim o modelo obtido na inversao consiga ajustar as
curvas com precisdao. Uma nota importante é deixar claro que a corre¢ao do static shift na SEV
serve apenas para ajustar os dados do método elétrico. Ndo se deve em hipdtese alguma ser
usado no intuito de inverter todo o conjunto de dados como se fosse apenas uma
metodologia. As formulas em questdo sé servem para mudar a escala no eixo x (escala de
amostragem), e ndo mudam o dominio dos dados. As metodologias devem ser invertidas
usando a rotina de calculo direto correspondente, de outra forma o processo de inversao

estara errado.

Os graficos com a correcdo do efeito de static shift dos dados coletados nesta pesquisa
sdo apresentados no decorrer do texto. A Figura 67 mostra as curvas de resistividade aparente
de um par SEV/TDEM, com a SEV sem a correcdo do static shift e com a correcdo. Neste caso o
fator de correcgdo foi de 0,9. O mesmo procedimento foi feito manualmente para toda a base
de dados SEV de Bebedouro. Na Figura 68 sdo apresentadas as curvas de SEV e TDEM
realizadas na cidade de Pirassununga, com a correcdo do efeito do static shift para a SEV de

0,2.
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11.Inversao de Dados Sintéticos

Dados Sintéticos

A inversdo conjunta procura uma melhor interpretacdo do substrato pela combinacao
de diferentes bancos de dados. A motivagdo principal ao utilizar da inversdo conjunta é
melhorar a interpretacdo e obter modelos mais confidveis quando comparados com as
andlises individuais dos métodos empregados. Uma forma de analisar e entender o
funcionamento da inversdo conjunta 1D e 2D é através de inversdes de modelos sintéticos.
Nesta sessdo iremos mostrar os resultados obtidos com essas inversGes e exemplificar o
funcionamento da metodologia. Todas as modelagens e inversGes sintéticas 1D apresentadas
foram obtidas com o software Curupira v1.0 (Bortolozo e Porsani, 2012) e as inversGes 2D

foram realizadas com os algoritmos de modelagem e inversdo desenvolvidos nesta pesquisa.

Introdugdo de Erro Artificial

Para tornar a inversdao mais préxima da realidade inserimos ruido artificial nas curvas
de resistividade aparente a fim de simular um levantamento real. Inserir ruidos artificiais nos
dados sintéticos pode ser uma tarefa complexa, porque deve ser introduzido um erro
consideravel, que ndo adultere de forma irreal a base de dados e tenha uma distribui¢do
compativel com o ruido observado em situacdes de campo. Dessa forma, é necessario fazer
uma analise dos erros apresentados em dados reais e obter uma forma de representa-los
numericamente. No caso 1D o objetivo é obter uma representagdo numérica dos ruidos reais
apresentados nas curvas de SEV e na sondagem TDEM. Nesta sessdao serdao mostrados os
procedimentos utilizados no trabalho de Bortolozo et. al. (2015) e o erro artificial foi aplicado

utilizando o software Cururpira v1.0.
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Introdugdo de Erro Artificial na SEV

No caso da sondagem elétrica vertical os ruidos artificiais foram assumidos como
sendo aleatérios em todo o conjunto de dados. Essa aproximacado foi assumida baseando no
estudo das curvas reais adquiridas. Dessa forma consideramos os ruidos que podem estar
presentes nas curvas de SEV como sendo distribuidos de forma equivalente e aleatéria em
toda a curva de resistividade aparente. Isso quer dizer que todos os pontos da curva de dados
estdo sobre influéncia de uma mesma amplitude de ruido. Obtemos entdo o desvio padrdo das
medidas reais (discutido a seguir) e assim utilizamos um algoritmo para gerar valores
aleatérios de forma que fosse somado ou subtraido um percentual dessa amplitude maxima
em cada ponto. Variando assim o ruido ponto a ponto. Simulamos qualquer variagdo no sinal

que pudesse ocorrer em campo.

Na Figura 69 temos a comparacado entre dados reais observados e os dados sintéticos
com erro artificial. Na parte “a” da Figura 69 temos uma curva sintética sem ruido artificial
(linha azul) e a mesma curva com ruido artificial acrescido (pontos pretos). Na parte “b” da
Figura 69 temos uma curva real, com o tipo de dispersdo descrita acima, ou seja, com
pequenas variagOes distribuidas de modo similar por toda a curva. Pode-se ver que a curva

sintética com erro acrescido apresenta uma dispersdao muito préxima da curva real.
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Figura 69: Curva de p, x AB/2 para a SEV. Comparagdo entre uma curva sintética com ruido (em “a”) e

uma curva real de SEV (em “b”). Adaptado de Bortolozo et. al. (2015).

Como dito anteriormente a amplitude do ruido real foi obtida com dados de campo.
Assumimos que apesar da distribuicdo do erro ser relativamente constante ao longo da curva
de resistividade aparente, o ponto na maior abertura deve ser o ponto com maior
probabilidade de ser o que tem o maior ruido. Dessa forma, repetimos a ultima medida do
arranjo para diferentes valores de voltagem de saida. O equipamento utilizado (Syscal R2)
possibilita quatro diferentes tensGes de saida. Assim tinhamos mais medidas no ultimo ponto
da curva de resistividade aparente. Nao eram repetidos todos os pontos de medida devido ao
grande consumo de tempo e bateria deste processo. Os diferentes valores de resistividade
aparente eram anotados e assim podiamos calcular um desvio padrdo. Deve-se salientar que
os valores de saida do equipamento ja sdo uma média de diversas medidas e os dados sdao
muito confidveis. De fato na grande maioria dos pontos de sondagem os valores para o ultimo
ponto se mantinham estdveis para as diferentes tensdes de saida. Nos casos em que

obtivemos valores diferentes de resistividade aparente com este procedimento, calculamos o
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desvio padrdao para a sondagem. Tendo feito isso com as diversas sondagens realizadas na
regido de Bebedouro, calculamos um valor de desvio padrao médio 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 padrao médio em cada ponto da curva. Sendo o valor dessa porcentagem
aleatdrio e diferente para cada ponto. Como o modelo sintético é baseado nos modelos
obtidos com as inversdes reais de Bebedouro, tanto o procedimento adotado, quanto o valor

de desvio padrao obtido, sdo considerados adequados para os testes sintéticos realizados.

Introdugdo de Erro Artificial na Sondagem TDEM

No caso das sondagens TDEM o ruido nas curvas de resistividade aparente é dado de
forma muito diferente. No caso do TDEM a propagacdo dos ruidos ao longo da curva ndo pode
ser considerada constante ao longo dos tempos de aquisicdo. Para tempos menores a
flutuacao dos dados é muito pequena, enquanto que para tempos mais tardios a dispersao dos
dados aumenta muito, fazendo com que normalmente seja necessaria a remog¢ao de alguns

pontos.

Esse aumento na dispersdao dos dados TDEM esta associado a dois fatores distintos,
relacionados a aquisicdo de dados TDEM com o equipamento que foi utilizado. Um deles é a
queda na intensidade do sinal com o tempo. As correntes em subsuperficie se difundem
rapidamente e assim o sinal medido na bobina receptora cai rapidamente. Dessa forma a
relagdo sinal/ruido se torna muito baixa fazendo com que a influéncia do ruido ambiental se

torne muito significativa.

O outro fator esta relacionado a forma de aquisicdio dos dados TDEM com o
equipamento Geonics TEM57-MK2/PROTEM. O equipamento adquire os dados em trés
diferentes frequéncias de aquisicdo: 30Hz, 7,5Hz e 3Hz. Os dados adquiridos sdo empilhados e
uma curva média final é obtida. Porém como pode ser visto, para as frequéncias maiores
temos muito mais valores empilhados que para as frequéncias menores no mesmo tempo de
aquisicdo. Sendo assim temos menos valores empilhados, uma média calculada com menos

pontos e consequentemente um desvio padrao maior.
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Para simular esse tipo de ruido na curva de dados TDEM foi desenvolvida uma férmula
(Bortolozo et. al., 2015) que busca representar da forma mais real possivel o tipo de dispersdo
observada em dados reais. A férmula utilizada no software Curupira v1.0 é a seguinte:

_((tmax_t)z) 11-1

Stpem = S+/—2In(ry) cos(2nry)e t
onde 1y e 1, sdo numeros aleatorios gerados pelo programa desenvolvido, S é o desvio padrao,
tmax € 0 maior valor de tempo da curva de resistividade aparente e t é o valor de tempo em

gue se deseja introduzir ruido. O desvio padrao utilizado nos testes com modelos sintéticos foi

obtido através dos dados reais da regido de Bebedouro — SP.

Para obter o desvio padrao dos dados, adquirimos vdrias curvas de resistividade
aparente para cada frequéncia de aquisicdo. A partir das diversas curvas calculou-se o desvio
padrdo para cada ponto. A seguir, calculamos o desvio padrdao médio para toda a sondagem a
partir dos desvios padrdao de todos os pontos. Fizemos isso para grande parte das sondagens
na drea e a seguir calculou-se o desvio padrdao médio de todas as sondagens. Chegou-se dessa
forma ao valor de 0,74 Ohm.m, que foi o valor utilizado na férmula 11-1. Na Figura 70a temos
a linha azul sendo a curva de resistividade aparente sem o ruido artificial e os pontos pretos,
sendo a mesma curva, porém com os erros calculados. J& na Figura 70b temos os resultados
obtidos com uma sondagem TDEM em Bebedouro. Como pode ser visto as dispersdes dos
dados ao logo da curva sdo muito semelhantes, mostrando que essa forma de calcular o ruido

artificial é ideal para simular uma situagdo real.
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Figura 70: Curva de p, x tempo para o TDEM. Comparagdo entre uma curva sintética com ruido (em “a”) e

uma curva real de TDEM (em “b”). Adaptado de Bortolozo et. al. (2015).

Inversao de Modelos Sintéticos 1D

Nesta sessdao a pesquisa é feita com modelos sintéticos 1D, representando a
variacdo unidimensional da resistividade elétrica em subsuperficie. Como o objetivo é
mapear a estratigrafia geoelétrica na Bacia Sedimentar do Parand, utilizamos um
modelo representativo da regido. Os modelos sintéticos usados sdo baseados no
modelo da estratigrafia geoelétrica obtida no artigo de Porsani et al., 2012b. O artigo
utiliza o mesmo conjunto de dados que serdo invertidos na proxima sessdo da tese,
porém todas as inversdes de SEV e TDEM foram feitas individualmente, sem o

emprego da inversdo conjunta.
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A inversdo de dados sintéticos foi entdo realizada com o programa Curupira v1.0,
utilizando os dados sintéticos calculados no mesmo programa. Os parametros do
levantamento simulado para o caso ER é uma SEV com AB/2 variando de 1,5 m até 200 m. Os
parametros simulados para o levantamento TDEM é uma bobina receptora com 100m? de érea
efetiva instalada no centro de um loop transmissor quadrado de 100m de lado (arranjo loop
central). Os tempos de amostragem usados na simulacdo sdo os mesmos usados com o
equipamento TEM57-MK2/PROTEM, para um arranjo com essas configuragdes. Sobre o erro

de ajuste, ele é calculado como uma porcentagem dos dados na forma de RMS.

Modelo 1D-1: Camada de Basaltos Sem Fraturas

O modelo 1D-1 (Figura 71) representa a Bacia do Parana na regido de
Bebedouro até a profundidade de interesse para essa pesquisa, que varia de Om até
1000m de profundidade. O modelo possui quatro camadas geoelétricas, tendo a
primeira camada 8m de espessura e 200 Ohm.m de resistividade. Ela representa uma
camada de solo insaturado e sedimentos da Formacdo Bauru. A segunda camada de
resistividade 25 Ohm.m e 55m de espessura representa uma zona saturada na camada
sedimentar da Formacdo Bauru (aquifero Bauru). A terceira camada resistiva (800
Ohm.m) com 500 m de espessura representa as rochas basdlticas da formacdo Serra
Geral sem fraturas. A quarta camada (Formacdo Botucatu) representa Aquifero
Guarani (aquifero sedimentar) com 30 Ohm.m de resistividade. Este modelo sintético é
usado tanto nos testes de inversao individuais de SEV e TDEM, quanto na inversao
conjunta 1D SEV/TDEM. Todas as inversdes, tanto as individuais quanto a conjunta,
foram feitas com as mesmas condicdes iniciais: mesmo nimero de camadas e mesmo

espaco inicial de busca.
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Figura 71: Modelo geoelétrico 1D-1, com quatro camadas em um grafico com a profundidade e a

resistividade elétrica.

Inversdo dos Dados Sintéticos de SEV

Os resultados da inversdo dos dados sintéticos de SEV sdo apresentados na Figura 72.
A curva sintética (pontos pretos) com o ajuste do modelo invertido (linha vermelha) esta

representada na parte “a” e a parte “b” é a comparacdo entre o modelo real (preto) e o

modelo geoelétrico invertido (vermelho).
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Figura 72: Resultados da inversdo de SEV: em “a” a curva sintética com a curva invertida ajustada e em “b”

o modelo geoelétrico invertido (vermelho) comparado com o sintético (preto). Adaptado de Bortolozo et. al. (2015).

A SEV recupera com precisdo a primeira camada, ou seja, recupera bem sua
resistividade, bem como a sua espessura. A segunda camada é também bem resolvida, com
seus parametros bem definidos. No modelo sintético utilizado o topo da terceira camada esta
a uma profundidade de 63m, e sua base a 563m. O espacamento maximo de eletrodos na
sondagem elétrica simulada é de 400m (AB/2=200m). Isto corresponde a uma profundidade
maxima de investigacdo de no maximo 100m. Portanto, esperava-se que a SEV nao resolvesse
a terceira camada do modelo, bem como a camada mais profunda de 30 Ohm.m de
resistividade. Os resultados mostram que a SEV, nestas configura¢des de levantamento, tem
resolucao para definir as camadas superficiais, mas nao tem capacidade de investigar
estruturas abaixo de 100 m. A fim de investigar estruturas abaixo dos 100m de profundidade,
o espacamento de eletrodos deve ser incrementado. No entanto, esta operagdo nem sempre

pode ser feita, seja pelo acesso a dreas, seja pela logistica do trabalho de campo.
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Inversdo dos Dados Sintéticos de Sondagem TDEM

Os resultados da inversdo dos dados sintéticos do modelo 1D-1 (Figura 71) para a
sondagem TDEM podem ser vistos na Figura 73. A curva sintética (pontos pretos) com o ajuste
do modelo invertido (linha vermelha) estd representada na parte a e a parte b é a comparacao

entre o modelo real (preto) e o modelo invertido (vermelho).
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Figura 73: Resultados da inversdo do TDEM: em “a” a curva sintética com a curva invertida ajustada e em
“b"” 0 modelo geoelétrico invertido (vermelho) comparado com o sintético (preto). Adaptado de Bortolozo et. al.

(2015).

Como esperado a camada mais rasa ndo é resolvida, nem sua resistividade nem sua
espessura. O método TDEM no arranjo loop central ndo consegue definir estruturas mais rasas
que 10% do lado do loop. Uma vez que o loop transmissor simulado possui 100x100m, as
estruturas até 10m de profundidade, ndo podem ser resolvidas. No entanto, as camadas mais
profundas sdo muito bem resolvidas. A segunda camada é bem resolvida em sua resistividade,
porém nao muito bem em sua espessura. A terceira camada também tem uma boa resolugdo,

embora o modelo invertido superestime sua resistividade. Ndo obstante, esse fato ndo invalida
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o resultado de inversdo. Outra caracteristica marcante do TDEM é a capacidade de definir o
embasamento geoelétrico condutor (Formacdo Botucatu) com precisdo em uma profundidade

de 563m, mostrando que o TDEM é muito sensivel para mapear camadas condutoras.

Inversdo Conjunta - SEV/TDEM

Os resultados da inversdo conjunta dos dados sintéticos de SEV/TDEM podem ser
vistos na Figura 74. A curva sintética (pontos pretos) com o ajuste do modelo invertido (linha
vermelha) para a SEV esta representada na parte “a”, a curva sintética (pontos pretos) com o
ajuste do modelo invertido (linha vermelha) para o TDEM esta representada na parte “b” e a

aw_n

parte “c” é a comparagdo entre o modelo real (preto) e o modelo geoelétrico invertido

(vermelho).
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Figura 74: Resultados da inversdo conjunta SEV/TDEM: em “a” a curva sintética da SEV com a curva

“ n

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

invertido (vermelho) comparado com o sintético (preto). Adaptado de Bortolozo et. al. (2015).

Os resultados mostram que todas as camadas do modelo sdo bem definidas. O modelo
final recupera bem as camadas superficiais e a profundidade de investigacdo alcanca o
embasamento geoelétrico. O modelo final possui o melhor dos dois modelos individuais e
consegue determinar com muita precisdo o modelo real. A Unica leve discrepancia é a
resistividade da camada resistiva (terceira camada). Porém essa discrepancia é muito menor
que no caso da inversdo individual do TDEM e ndo acarretaria nenhum tipo de ma
interpretagdo do modelo final. E possivel observar que a resistividade da terceira camada,
superestimada com a inversdao TDEM, agora tem um valor mais préximo do real. Também deve

ser notado que os dois conjuntos de dados sdo ajustados.
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Modelo 1D-2: Bacia Sedimentar do Parana Com Fratura

O modelo 1D-2 (Figura 75) possui seis camadas geoelétricas, representando o mesmo
modelo 1D-1, porém com uma fratura simulada dentro da camada de basalto. Dessa forma o
modelo possui uma camada inicial 8m de espessura e 200 Ohm.m de resistividade,
representando solo insaturado/sedimentos. A segunda camada, representa a parte saturada
da Formacgdo Bauru com resistividade 25 Ohm.m e 55m de espessura. A terceira camada
resistiva com 800 Ohm.m e 150m de espessura representa a camada de basalto sdo da
Formacdo Serra Geral. A quarta camada simula uma zona de fraturas condutivas, com 50
Ohm.m de resistividade e 150m de espessura. A quinta camada simula outra camada de
basalto sdo com 200m de espessura e 800 Ohm.m de resistividade. A Ultima camada
representa a Formacdo Botucatu (Aquifero Guarani) com 30 Ohm.m de resistividade. O mesmo
modelo sintético é usado nos testes de inversdo individual de SEV e TDEM, e na inversdo
conjunta 1D SEV/TDEM. Todas as inversdes, tanto nas individuais quanto na conjunta, foram
feitas com as mesmas condig¢Bes iniciais: mesmo niumero de camadas e mesmo espaco inicial

de busca.

Modelo Geoelétrico
10" r—— T ——— ————r

Profundidade (m)

1 1 1
10’ 10
Resistividade Aparente (Ohm.m)

Figura 75: Modelo geoelétrico 1D-2 com seis camadas em um grafico com a profundidade e a resistividade

elétrica.
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Inversdo dos Dados Sintéticos de SEV

Os resultados da inversao dos dados sintéticos de SEV sao apresentados na Figura 76.
A curva sintética (pontos pretos) com o ajuste do modelo invertido (linha vermelha) esta

representada na parte “a” e a parte “b” é a comparacdo entre o modelo real (preto) e o

modelo invertido (vermelho).

Inversdo SEV: RMS=0.22% * Dado Sintético
Curva Ajustada

Profundidade {m)

Resistividade Aparente (Ohm.m)
=
T
1

AB/2 (m) Resistividade (Ohm.m)

Figura 76: Resultado da inversdo de SEV: em “a” a curva sintética com a curva invertida ajustada e em “b”

o modelo geoelétrico invertido (vermelho) comparado com o sintético (preto).

Assim como no modelo 1D-1 a sondagem elétrica conseguiu definir muito bem as duas
primeiras camadas, tanto sua resistividade como sua espessura. A terceira camada, ja no limite
de investigacdo da SEV simulada, apresenta uma resistividade mais alta que a real e uma
espessura muito mais fina que a verdadeira. Atenta-se para o fato que na inversdo do modelo
1D-1 a resistividade desta camada foi bem definida, mas no modelo 1D-2 ndo. Isso

provavelmente deve-se ao maior nimero de variaveis a serem invertidas (sete no modelo 1D-1
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e onze no modelo 1D-2) com o mesmo numero de dados de entrada (dados sintéticos). As
camadas inferiores, fratura no basalto, basalto sdo e Formacao Botucatu, ndo foram definidas
nem em suas resistividades nem em suas espessuras. Uma vez que estdo muito abaixo da

profundidade de investigacdo maxima para este arranjo.

Inversdo dos Dados Sintéticos de TDEM

Os resultados da inversdao dos dados sintéticos de TDEM sdo apresentados na Figura
77. A curva sintética (pontos pretos) com o ajuste do modelo invertido (linha vermelha) est3

representada na parte “a” e a parte “b” é a comparacdo entre o modelo real (preto) e o

modelo geoelétrico invertido (vermelho).
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Figura 77: Resultado da inversdao do TDEM: em “a” a curva sintética com a curva invertida ajustada e em

“b” 0 modelo geoelétrico invertido (vermelho) comparado com o sintético (preto).
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Sendo simulado um loop com 100m de lado a resolu¢cdo do arranjo TDEM para os
primeiros 10m nao permite definir a primeira camada. Dessa forma a resistividade e espessura
da camada simulando o solo e os sedimentos secos nao sao definidas. A segunda camada j3
tem sua resistividade melhor determinada, assim como sua base. Analisando as camadas
geoelétricas 3,4 e 5 do modelo como uma camada de basalto com fraturas, podemos ver que
tanto o topo quanto a base estdao bem definidas. As resistividades dos basaltos sem fraturas
também sdo préximas das verdadeiras. Quanto a camada 4, que representa a fratura nos
basaltos, podemos ver que a resistividade estd compativel com a real, mas a espessura estd
superestimada. Essa superestimativa na espessura da camada condutiva em meio a camadas
resistivas é uma situacdo que também vai aparecer nos exemplos sintéticos 2D. Possivelmente
é uma limitacdo do método TDEM, que tende a superestimar a espessura de camadas
condutivas em meio a camadas muito resistivas em profundidade. A ultima camada (Formacao

Botucatu) é bem definida em seu topo e sua resistividade.

Inversdo Conjunta - SEV/TDEM

Os resultados da inversdo conjunta dos dados sintéticos de SEV/TDEM podem ser
vistos na Figura 78. A curva sintética (pontos pretos) com o ajuste do modelo invertido (linha
vermelha) para a SEV esta representada na parte ”"a”, a curva sintética (pontos pretos) com o
ajuste do modelo invertido (linha vermelha) para o TDEM esta representada na parte “b” e a

“, n

parte “c” é a comparagdo entre o modelo real (preto) e o modelo invertido (vermelho).
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Figura 78: 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 geoelétrico

invertido (vermelho) comparado com o sintético (preto).

Novamente a inversao conjunta consegue reunir em um sé modelo todas as camadas
definidas nas duas metodologias, e ainda consegue resultados mais precisos, quando
comparado com o modelo sintético. As duas primeiras camadas do modelo sdo definidas com
precisdo (da mesma forma que na SEV) e a ultima camada, a mais de 600m de profundida,
também é definida (como na inversdo TDEM). As trés camadas que representam os basaltos da
Formacdo Serra Geral com fratura (camadas 3, 4 e 5) sdo recuperadas de forma parecida a
obtida nos resultados com a inversdo TDEM. Tendo o topo da camada superior de basalto e a
base da camada inferior definidas com precisdo, assim como suas resistividades. Porém a
superestimativa da espessura da camada condutiva também é mostrada na inversdo conjunta,
evidenciando que para esse tipo de situacao, camadas muito espessas de condutividade mais
baixa devem ser tratadas com cautela quanto a sua espessura. A camada mais profunda, que

representa o Aquifero Guarani, também foi bem definida.
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Inversoes Sintéticas 2D por Diferencas Finitas

Para validar os algoritmos e entender as potencialidades da inversao individual e
conjunta 2D, de caminhamento elétrico e caminhamento TDEM, foram realizadas uma serie de
inversdes com modelo sintéticos. Os modelos desenvolvidos buscam representar algumas
situacGes geoldgicas encontradas normalmente em estudos geofisicos. Alguns buscam
representar algum tipo de estrutura geoldgica que normalmente é foco de estudos
hidrogeoldgicos e outros representam estruturas que encontramos em estudos realizados
durante esse projeto na bacia sedimentar do Parana. Nos exemplos mostrados a distribuicdo
de resistividade nos modelos varia, porém os parametros dos levantamentos e a malha

utilizada ndo mudam.

No caso da modelagem 2D nao foram implementados ruidos artificiais. Como o calculo
direto de ER e TDEM 2D é mais instavel quando comparado com o 1D, o estudo da distribuicao
de erro artificial tem de ser feito com extremo cuidado para que ndo distorca os valores
calculados. No caso do caminhamento elétrico os ruidos presentes nos dados também variam
com o espacamento e os niveis de medida. Assim como no caso do TDEM a forma como os
ruidos se apresentam variam conforme a posicdo da bobina receptora em relagdo ao loop
transmissor. Como ndo foram encontrados trabalhos que detalhem como esse procedimento

deve ser feito neste caso, ndo foram implementados ruidos artificiais nos casos 2D.

O erro de ajuste dos resultados 2D é dado na forma de:

n_lldd k) — hp(k -
b = k=1ll(dops (k) p U % 100 11-2

Yk=1dops (k)

sendo dyps 0s dados (reais ou sintéticos), hp 0 operador do calculo direto e n o nimero total
de dados. @ tem o conceito da porcentagem do erro total de ajuste pelo valor total do
somatorio dos dados. Essa nomenclatura apesar de ndo ser usual é util nos estagios iniciais do
desenvolvimento do algoritmo de inversao. Pois, torna mais intuitivo para o desenvolvedor a
checagem dos passos do algoritmo de inversdo até o valor final apresentado. A desvantagem
desta representacdo de erro é que quando existem valores de resistividade aparente muito
mais altos que outros, o valor de @ sera normalmente alto. Dessa forma @ ndo deve ser
interpretado como um valor normal de RMS, uma vez que ele ndo leva em conta os erros

percentuais ponto a ponto.
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Levantamentos Simulados

Os levantamentos simulados buscam representar levantamentos comumente
utilizados em estudos hidrogeoldgicos. Dessa forma simulamos um caminhamento dipolo-
dipolo e uma série de sondagens TDEM somente no interior do loop transmissor quadrado. O
levantamento elétrico utilizado no caso dos estudos sintéticos é na forma de dois
caminhamentos elétricos sobrepostos, com o arranjo dipolo-dipolo, um com 20m de abertura
dos eletrodos e outro com 50m. Nos dois levantamentos foram simulados cinco niveis de
medidas, dessa forma a profundidade maxima de investigacdo é em torno de 150m (Braga,
2007). O arranjo dipolo-dipolo foi escolhido por ser comumente utilizado e uma vez que os
dados reais estudados nesse trabalho foram realizados com o arranjo polo-dipolo, temos o uso
do programa com dois arranjos diferentes. O levantamento TDEM foi simulado apenas com as
posicoes dentro do loop para que ndo tivéssemos que lidar com os valores negativos de
resistividade aparente. Apesar de poderem ser modelados, na inversao os valores negativos
dificultam a convergéncia. Esse problema devera ser estudado num futuro préximo. O loop

transmissor simulado possui 400m de lado.

Em relacdo aos tempos utilizados para as medidas simuladas do TDEM, utilizamos os
tempos de aquisi¢do do equipamento PROTEM/TEM-57 da fabricante GEONICS. Porém sé
utilizamos até o tempo de 0.00521 segundos. Isso porque, de acordo com o trabalho de
Campafia (2015), os tempos maiores nos dados TDEM reais adquiridos na regido de lbira
sofreram do efeito superparamagnético e tiveram que ser descartados. Esse efeito é descrito
com maiores detalhes no trabalho de Campafia, mas provavelmente ocorrem por
concentragdes de minerais muito magnéticos em rochas da subsuperficie. Como os exemplos
sintéticos buscam simular com a maior precisdo possivel o levantamento real, que sera
mostrado na sequéncia, optamos por simular também o mesmo intervalo de tempo utilizado

no levantamento real.

204



Malha Utilizada

A malha utilizada para as modelagens numéricas e inversdo, tanto para a
eletrorresistividade quanto para o TDEM, foi a mesma. A malha foi elaborada de forma que se
adequasse bem as modelagens e inversdes dos dois métodos. Na Figura 79 temos a malha
total utilizada nos exemplos e na Figura 80 um detalhe na regido onde as heterogeneidades de
resistividade se encontram. A malha possui muitos pontos fora da regido de interesse para que
as influéncias das fronteiras sejam minimizadas no cdlculo. O nimero de pontos na diregdo x é

de 75 e na direcado z 52.
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Figura 79: Malha das diferencas finitas utilizada nos exemplos sintéticos e na inversdo de dados reais.
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Malha Elementos Finitos
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Figura 80: Detalhe na malha das diferencas finitas utilizada nos exemplos sintéticos e na inversdo de dados

reais.

Modelo 1 - Estrutura de Paleocanal

O primeiro modelo utilizado nos estudos sintéticos € um modelo de um meio
homogéneo com 10 Ohm.m de resistividade com um corpo condutivo no interior de 1 Ohm.m.
Esse modelo ndo sé foi desenvolvido por ser um modelo muito utilizado para validar
algoritmos, mas por representar um paleocanal, um tipo de estrutura geoldgica muito visada

em estudo hidrogeoldgicos devido ser um reservatério natural.

Paleocanais sdo depdsitos sedimentares, normalmente argilo/arenosos, de antigos
sistemas fluviais que podem estar parcialmente ou totalmente soterrados por sedimentos
mais recentes. Esse tipo de estrutura pode ser encontrada em diversos locais do mundo em
diferentes situagdes. No Brasil existem diversos trabalhos que estudam paleocanais para
diferentes fins, mas no caso de hidrogeologia podemos destacar o trabalho de Porsani (1981).
No trabalho, foi realizado um estudo com métodos elétricos e eletromagnéticos na Ilha de

Marajé visando a determinacdo de paleocanais para o abastecimento de 4dgua local.
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Baseado nos resultados obtidos em Porsani (1981) desenvolvemos o modelo sintético
1 (Figura 81) que representa um paleocanal condutivo no meio da rocha hospedeira menos
condutiva. Como modelo inicial utilizamos um meio homogéneo de 10 Ohm.m de
resistividade, mostrado na Figura 82. Esse modelo inicial foi usado nas trés inversdes, as duas

individuais (CE e TDEM) e na conjunta (CE/TDEM).

A Figura 83 mostra o resultado da inversdo 2D individual do perfil de caminhamento
elétrico do modelo-1, nesse caso o @ foi de 9,3%. Note que a localizagdo do paleocanal foi
bem recuperada. Porém a resistividade do paleocanal foi subestimada, isso provavelmente se
deve ao fato que a base do corpo (profundidade de 220m) estar abaixo da profundidade
tedrica de investigacdo do arranjo que é 150m. Apesar disso o topo e a base do paleocanal
foram bem determinados. De forma geral pode-se dizer que a inversdo recuperou

satisfatoriamente o paleocanal simulado.

A Figura 84 mostra o resultado da inversdo 2D individual do perfil de caminhamento
TDEM do modelo-1, com um @ de 2,6%. Observe que tanto o topo quanto a base do
paleocanal do modelo-1 foram bem recuperadas. Note que a base continua ligeiramente
superestimada, porém menos que no caso da eletrorresistividade (Figura 83). Observe que as
laterais do modelo, no entanto, foram muito superestimadas, se estendendo até os limites do
loop. Isto provavelmente deve-se a falta de precisdao nos calculos das interfaces
condutor/resistor que se aplicou aos limites laterais do corpo, dificultando a sua definicdo. Por
outro lado, de forma geral a inversdao TDEM 2D também conseguiu determinar o paleocanal

condutor.

A Figura 85 mostra os resultados da inversdo conjunta do perfil de caminhamento
elétrico e perfil TDEM, sendo o @ igual a 27,2%. Observe que o modelo invertido é muito mais
proximo do modelo real que os outros modelos invertidos individualmente. Note que o topo e
a base do modelo do paleocanal foram melhores determinados, mostrando que a inversao
conjunta CE/TDEM tem um grande potencial para definir paleocanais e estruturas geoldgicas
similares. Como no caso 1D a inversdao conjunta obteve resultados superiores aos resultados

individuais, gerando um resultado muito mais realista e confidvel do substrato.
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Figura 81: Modelo sintético — 1: simulando um paleocanal condutivo (1 Ohm.m) num substrato

homogéneo de 10 Ohm.m.
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Modelo Inicial 1
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Figura 82: Modelo inicial — 1: usado nas inversdes individuais (CE e TDEM) e conjuntas (CE/TDEM) para o

modelo 1. Este modelo representa um semi-espago homogéneo com 10 Ohm.m de resistividade.
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Figura 83: Resultado da inversdo 2D do perfil de caminhamento elétrico do modelo — 1 (Figura 81).
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Inversao TDEM
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Figura 84: Resultado da inversdo 2D do perfil de caminhamento TDEM do modelo — 1 (Figura 81).
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Figura 85: Resultados da inversdo conjunta 2D dos perfis de eletrorresistividade e TDEM para o modelo —

1 (Figura 81).
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Modelo 2 - Estrutura de Paleocanal 2

O segundo modelo utilizado também visa representar um paleocanal, mas nesse caso
o paleocanal é um corpo resistivo num meio condutivo (Figura 86). O meio continua tendo 10
Ohm.m mas o corpo agora tem 100 Ohm.m. Nesse caso o paleocanal simulado é um tipo de
estrutura comum na Dinamarca, e de vital importancia para o abastecimento de agua desse
pais. No artigo de Jgrgensen et. al. (2003) os autores trabalham para definir e delimitar esse
tipo de aquifero com levantamentos TDEM. O modelo representa um aquifero contido numa
camada de cascalho e por isso é mais resistivo que o entorno sedimentar. O modelo inicial
(Figura 87) para as trés inversdes é o mesmo que o utilizado no modelo 1, um modelo

homogéneo com 10 Ohm.m de resistividade.

Os resultados obtidos com a inversdo de eletrorresistividade 2D sdo mostrados na
Figura 88 (® igual a 4,9%) e como pode ser visto o corpo é bem definido com a simulacdo DC.
A anomalia de resistividade relacionada ao corpo é mais concentrada do que no caso onde o
corpo é condutivo, porém a resistividade esta subdeterminada, mostrando o corpo com uma
resistividade de aproximadamente 20 Ohm.m. O corpo resistivo, como pode ser visto, esta
muito bem definido em todos os seus limites. Inclusive a base foi bem determinada, apesar da
profundidade. Nota-se que a escala de resistividade varia de 10 Ohm.m a 20 Ohm.m,

mostrando a subdeterminagao da resistividade do corpo.

Os resultados com a inversdo TDEM 2D sdo mostrados na Figura 89 (® de 1,2%) e
como pode-se ver tanto o topo quanto a base do corpo foram bem determinadas. Porém as
dimensbGes do corpo resistivo estdo alongadas no eixo x. Quanto a resistividade, a
subestimativa presente na eletrorresistividade também apareceu na inversao TDEM, que é
algo relativamente comum, ja mostrado com os exemplos anteriores. Mas numa situagao real
a subestimativa da resistividade do corpo ndo geraria problemas com a interpretacdo dos
resultados uma vez que o contraste entre o corpo e o meio estd bem definido. Nesse caso,

assim como no ER, a escala de resistividade esta variando de 10 Ohm.m a 20 Ohm.m.

Com a inversdo conjunta tem-se os resultados mostrados na Figura 90, nesse caso o
foi de 27,2%. Como pode ser visto os resultados nesse caso se mostraram muito superiores aos
resultados individuais. O corpo possui o topo bem definido, assim como suas dimensdes
laterais e resistividade. Com a inversdo conjunta foi possivel colocar a escala com os valores

reais do meio e do corpo, de 10 Ohm.m até 100 Ohm.m. O resultado com esse tipo de modelo
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mostra muito bem as vantagens da inversao conjunta sobre as inversdes individuais. E numa
situacao real o paleocanal estaria muito bem definido e a exploragdo correta dos recursos

hidricos poderia ser feita.
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Figura 86: Modelo — 2: modelo sintético simulando um paleocanal resistivo (100 Ohm.m) num substrato

homogéneo de 10 Ohm.m
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Figura 87: Modelo inicial — 2: modelo inicial usado nas inversdes individuais e conjuntas para o modelo 2.
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Figura 88: Resultados da inversdo 2D de eletrorresistividade para o modelo — 2 (Figura 86).
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Figura 89: Resultados da inversdo 2D de TDEM para o modelo — 2 (Figura 86).
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Figura 90: Resultados da inversdo conjunta 2D de eletrorresistividade e TDEM para o modelo — 2 (Figura

86).
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Modelo 3 - Modelo de Duas Camadas

O modelo-3 simula um modelo com duas camadas plano paralelas, sendo a camada
superior a mais condutiva com 10 Ohm.m de resistividade e a inferior com 100 Ohm.m de
resistividade (Figura 91). Esse modelo sintético representa a parte mais superficial da bacia do
Parand, com a camada superior representando os sedimentos saturados da formacdo Bauru e
a camada inferior por sua vez representando os basaltos da Formac¢do Serra Geral (mais
resistivos). O modelo inicial (Figura 92) é um modelo homogéneo com 10 Ohm.m para todas as
inversdes mostradas abaixo. Os resultados obtidos com esse modelo vao servir de base para os

proximos dois modelos estudados.

Os resultados da inversdo DC, com ® de 44,8%, (Figura 93) conseguiu definir bem a
interface entre as duas camadas, assim como a resistividade da segunda. A resistividade alta
da segunda camada vai até préximo a profundidade de 150m, que é aproximadamente a
profundidade maxima de investigacdo do espacamento simulado. O modelo obtido com a
inversdao dos dados TDEM é apresentado na Figura 94 e possui @ de 29%. A interface entre as
duas camadas é ligeiramente superestimada, porém como era esperado, o TDEM conseguiu

definir a camada inferior até grandes profundidades.

Os resultados da inversdo conjunta sdo apresentados na Figura 95 (& igual a 56,9%).
Nesse caso podemos ver que a interface entre as duas camadas esta bem definida na
profundidade certa, como no caso da eletrorresistividade. Porém a resistividade da camada
inferior ndo é totalmente recuperada. Na Figura 96 o mesmo modelo invertido é mostrado,
mas com uma escala diferente de resistividade para que se possa ter uma melhor
representacao da variagao de resistividade no modelo. Nesse caso temos com a inversao
conjunta um bom mapeamento da interface das camadas, mas n3ao temos uma boa

determinacgado da resistividade da camada resistiva.
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Figura 91: Modelo — 3: 0 modelo sintético simulando a parte superior da bacia sedimentar do Parana com

duas camadas, a superior com 10 Ohm.m e a inferior com 100 Ohm.m.
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Figura 92: Modelo inicial — 3: modelo inicial usado nas inversdes individuais e conjuntas para o modelo —

3. Um semi espago homogéneo com 10 Ohm.m de resistividade.

216



Eixo Z

Eixo Z

Inversao DC

_—
| |- | |- 1 | | | | |
I I |
1 -
-100
1
| | [ | | | | |- 1
I 1 T T T T T 1T 1
| 11
||
-200 —— —
-300
-400
-500
-800 50 -100 -50 0 50 100 150
Eixo X
Figura 93: Resultados com a inversdo 2D de eletrorresistividade para o modelo — 3 (Figura 91).
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Figura 95: Resultados com a inversdo conjunta 2D de eletrorresistividade e TDEM para o modelo — 3.
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Figura 96: Resultados com a inversdo conjunta 2D de eletrorresistividade e TDEM para o modelo — 3 com a

escala de resistividade de 10 Ohm.m a 40 Ohm.m.
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Modelo 4 - Modelo com Estruturacao Bidimensional

O modelo sintético 4 é uma variacao do modelo 3, porém diferentemente do modelo
anterior existe um degrau na camada inferior. Esse tipo de estruturacdo é comum em
diferentes contextos geoldgicos e foi encontrado na regido de Bebedouro — SP, como
mostrado em Almeida (2011). Mais detalhes sobre essa estrutura¢do na regido de estudo e o
estudo delas por modelagem TDEM 2D é desenvolvida no trabalho de Almeida (2011). O

modelo-4 é apresentado na Figura 97.

Essa situacdo representa a geologia simplificada encontrada em algumas regides da
bacia do Parana. A primeira camada representa a por¢ao saturada da camada sedimentar da
Formacdo Bauru mais condutiva e abaixo a camada mais resistiva representando os basaltos
da Formacado Serra Geral. O modelo inicial utilizado nas inversdes individuais de DC e TDEM e
na inversdo conjunta é um modelo de duas camadas. As resistividades das duas camadas no
modelo inicial sdo as mesmas do modelo real. Quanto a interface das duas camadas, ela se
encontra na mesma profundidade da interface mais rasa do modelo real. Esses parametros
foram colocados iguais ao real porque o objetivo desse exemplo é entender como 0s processos
de inversdo individuais e conjunta recuperam a estruturacdo bidimensional (degrau). Dessa
forma é possivel entender as potencialidades e limitagdes dos métodos para esse tipo de

estrutura comumente encontrada. O modelo inicial em detalhes pode ser visto na Figura 98.

A Figura 99 mostra o resultado da inversdo 2D do perfil de CE do modelo-4, com &
igual a 16,7%. Como pode ser visto na Figura 99 a estruturagao do meio é bem definida com o
levantamento DC, marcando bem a variacdao lateral de resistividade. Apenas a base da
estruturacdo é superestimada, mas isso provavelmente decorre da falta de resolugdo a essa

profundidade com o arranjo simulado.

No caso do TDEM, os resultados da inversdo sdo mostrados na Figura 100, com @ de
13,6%. Como pode ser observado o levantamento TDEM teve dificuldades em definir o degrau.
Nesse caso o degrau na camada foi extrapolado e determinado praticamente como uma
camada condutiva. Provavelmente o TDEM tem dificuldade em definir esse tipo de estrutura
devido a forma como as correntes induzidas se propagam horizontalmente no substrato. Como
as correntes se propagam na forma de “smoke rings”, elas passam horizontalmente pelo
degrau. Assim a voltagem medida na bobina receptora, para um determinado tempo, devida

as correntes que estdo passando pela regido do degrau leva em conta um meio com as duas
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resistividades diferentes. Esse tipo de distor¢ao nas correntes em subsuperficie dificulta a
definicao de estruturas dessa forma. Possivelmente uma forma de aumentar a precisdo do
TDEM em determinar estruturas com esse tipo de geometria é a utilizacdo de outras

componentes do campo eletromagnético.

O modelo invertido com a técnica da inversdo conjunta esta na Figura 101, com & de
14,3%. Nesse caso a estruturagao foi definida, porém as dimensdes foram superestimadas. A
falta de definicdo do degrau mostrada na inversdo TDEM foi reduzida no caso da inversao
conjunta, porém a definicdo da estrutura ndo ficou tdo bem como no caso DC. Apesar de nesse
caso controlado o resultado da eletrorresistividade ter ficado mais préximo do real, é em
situacbGes parecidas com essa que a inversdo conjunta mostra seu valor. Como visto nas
inversdes individuais, os dois métodos geraram resultados muito diferentes quando
trabalhados individualmente. Numa situacdo real, onde se busca obter um modelo geoelétrico
Unico, seria dificil perceber qual das inversdes individuais seria a mais adequada. Uma vez que
a eletrorresistividade definiu bem um degrau e o TDEM definiu uma camada, é dificil

determinar qual dos métodos gerou os resultados mais préximos da realidade.

Porém, como a inversdo conjunta possui menos ambiguidade que as inversdes
individuais, e leva em conta os resultados dos dois métodos, ela € muito mais confidvel. Nesse
caso especifico ela mostra que em situacdes adversas a um dos métodos o resultado final da
inversdo conjunta traz uma confianga que ndo seria possivel pela andlise individual. Dessa
forma, num caso real com situagdo semelhante, a inversdo conjunta seria o mais adequado,
pois levando em consideragdo os dois métodos podem-se reduzir as ambiguidades presentes e

diminuir a chance de obtermos um resultado muito diferente da realidade.

Esse tipo de exemplo mostra que mesmo que a inversdo conjunta ndo seja a inversao
com melhor proximidade da estrutura real, ela conseguiu definir a estrutura e evitar qualquer
tipo de resultado equivocado. Como normalmente estudos geofisicos sdo feitos para definir
projetos a serem realizados na area (obras de engenharia, perfuracGes, etc) erros em definir
camadas e estruturas sdo particularmente graves. Entdo, essa possibilidade da inversao
conjunta de evitar equivocos gerados por ambiguidades dos métodos seja uma vantagem
ainda mais interessante para a geofisica que o aumento da precisdo nas situagbes favordveis

aos métodos.
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Figura 97: Modelo sintético — 4: modelo simulando uma estrutura 2D na parte superficial da bacia

sedimentar do Parana.
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Figura 98: Modelo inicial — 4: modelo utilizado nas inversdes individuais (CE e TDEM) e conjuntas
(CE/TDEM) para o modelo — 4. Este modelo representa um modelo com duas camadas, a superficial de 10 Ohm.m e

a segunda com 100 Ohm.m.
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Figura 99: Resultado da inversdo 2D do perfil de caminhamento elétrico do modelo — 4 (Figura 97).
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Figura 100: Resultado da inversdo 2D do perfil de caminhamento TDEM do modelo — 4 (Figura 97).
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Figura 101: Resultados da inversdo conjunta 2D dos perfis de eletrorresistividade e TDEM para o modelo —

4 (Figura 97) .

Modelo 5 - Modelo com Fraturas na Camada de Basalto

O modelo-5 (Figura 102) também é uma variacdo do modelo-3, que representa de
forma simplificada a parte superficial da bacia sedimentar do Parand. A variacdo do modelo-5
em relacdo ao modelo-3 é uma camada condutiva dentro da camada resistiva inferior. O
objetivo ao desenvolver esse modelo é simular uma fratura na camada de basalto da formacdo
Serra Geral, de forma analoga ao elaborado na inversdo 1D. No caso da bacia sedimentar do
Parana essas fraturas estdo presentes em grande parte da regido oeste da bacia e sdo alvos de
muitas pesquisas, uma vez que normalmente estdo preenchidas com agua. O fato de estarem
preenchidas com dgua é o que faz com que sejam muito mais condutivas que o basalto sdo ao
redor, e por isso tenham uma resposta bem marcada. Nas areas de estudo deste trabalho esse

tipo de estrutura foi encontrada frequentemente e estudada para fins hidrogeoldgicos.
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Nos trabalhos de Campafia (2015), Couto (2015), Leite (2013) e Porsani et. al. (2012b)
o estudo dessas fraturas nas cidades de Ibird e Urupés, ambas no Estado de Sdo Paulo, visam
definir essas fraturas com levantamentos elétricos e eletromagnéticos para auxiliar na
exploracao de agua subterranea para abastecimento local. Dessa forma o estudo com modelos
sintéticos desse tipo de estrutura é interessante para entender como elas podem ser
detectadas com os métodos DC e TDEM 2D. No caso das inversdes realizadas o modelo inicial

utilizado nas inversdes individuais e conjunta é um modelo de duas camadas.

No modelo inicial a camada superior é igual a camada real, com a mesma espessura e
resistividade. A segunda camada também possui a mesma resistividade da camada real, porém
ela ndo possui uma regidao condutiva como na camada real. O modelo inicial pode ser visto em
detalhe na Figura 103. Uma vez que no modelo inicial os pardmetros da primeira camada e a
resistividade da segunda camada sdao os mesmos do modelo real, o que deve ser determinado
na inversdo é apenas a camada condutiva dentro da segunda camada. Dessa forma podemos

determinar como os métodos conseguem definir esse tipo de estrutura bidimensional.

Os resultados na inversdao DC 2D (Figura 104), com & igual a 8,7% mostram que, com
os espacamentos utilizados nessa simulacdo ndo é possivel detectar com precisdo a fratura
simulada. Devido a profundidade da camada condutiva (120m) a resolucdo do levantamento
DC impede a definicdo clara da camada. Diminuindo a escala (Figura 105) pode-se ver uma

camada com condutividade menor, mas esta ndo possui a resistividade proxima da real.

Os resultados com a inversdao TDEM s3o mostrados na Figura 106, nesse caso o @ foi
de 5,0%. Como pode ser visto o método TDEM consegue detectar bem a camada condutiva,
porém a espessura da camada é determinada como sendo maior que a espessura real. No caso
o topo da camada esta numa profundidade préxima da real, mas a base é superestimada. Isso
provavelmente devido ao fato do TDEM ndo ter boa resolucdo para determinar as interfaces
condutor/resistor. O mesmo tipo de distor¢do foi obtida com o modelo sintético 1D-2 (Figura
77). Um resultado similar a esse, mas com dados reais, € mostrado no trabalho de Campafia
(2015), onde uma camada condutiva muito espessa foi associada a fraturas na camada de
basalto. Como descrito no trabalho de Campafia (2015) na regido de estudo varios pogos
mostram que existem fraturas com agua na regido, porém na inversao TDEM a area com
fraturas é mais espessa que a esperada. Esse exemplo mostra que o caminhamento TDEM
nesse caso tem uma tendéncia a superestimar esse tipo de camada da mesma forma que na

inversao 1D.
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Na inversao conjunta (Figura 107), com @ igual 6,2%, os resultados mostram que a
fratura simulada esta melhor definida que nas inversdes individuais. Nesse caso, apesar de
estar um pouco superestimada, a camada condutiva estd com o topo e base mais préximos
dos valores reais. Uma caracteristica interessante é que préximo ao centro do loop transmissor
a camada esta mais bem definida do que nos pontos mais préoximos aos fios (lados do loop).
Isso provavelmente se deve ao fato que temos no centro do loop a melhor relagdo sinal ruido,
que decresce conforme nos aproximamos dos fios. Novamente a inversdo conjunta se mostrou

mais capaz de recuperar o modelo real que as inversdes individuais.
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Figura 102: Modelo sintético — 5: modelo simulando uma fratura na camada de basalto da formagdo Serra

Geral na bacia sedimentar do Parana.
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Figura 103: Modelo inicial — 5: usado nas inversdes individuais (CE e TDEM) e conjunta (CE/TDEM) para o

modelo — 5. Este modelo possui duas camadas, a superior com 10 Ohm.m e a inferior com 100 Ohm.m.
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Figura 104: Resultado da inversdo 2D do perfil de caminhamento elétrico do modelo-5 (Figura 102).
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Figura 105: Resultado da inversdo 2D do perfil de caminhamento elétrico do modelo-5 com uma escala

menor para melhor visualizagdo dos resultados (Figura 102).
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Figura 106: Resultado da inversdo 2D do perfil de caminhamento TDEM do modelo — 5 (Figura 102).
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Figura 107: Resultados da inversdo conjunta 2D dos perfis de eletrorresistividade e TDEM para o modelo —

5 (Figura 102).

Inversao Sintética de Eletrorresistividade por Elementos

Finitos

Também foi realizado um teste sintético com a inversao de eletrorresistividade 2D por
elementos finitos. A vantagem principal da metodologia de elementos finitos utilizada nesse
trabalho é a possibilidade de implementar a topografia da drea ao modelo. Dessa forma pode-
se interpretar de forma muito mais intuitiva os resultados obtidos com a inversdo. Os
parametros simulados no modelo sintético seguem os pardametros da aquisicdo dos dados
reais, adquiridos na cidade de Ibira, que serdo apresentados no préximo capitulo. Dessa forma
foi simulado um levantamento polo-dipolo de 20m de abertura de eletrodos. A diferenca e
grande vantagem da metodologia de elementos finitos é a facilidade de acrescentar a

topografia da drea ao modelo. Neste caso sintético, a malha utilizada segue a topografia, nas

228



posicoes de eletrodos, medidas no trabalho de campo em Ibird. Na Figura 108 é mostrada a
malha total usada na modelagem e inversdao dos dados sintéticos, que serd a mesma utilizada
na inversao real apresentada no préoximo capitulo. Na Figura 109 é mostrada em detalhe a

sessao da malha em que os resultados serao apresentados.
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Figura 108: Malha completa dos elementos finitos utilizada no exemplo sintético e na inversdo de dados

reais.
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Figura 109: Detalhe na malha dos elementos finitos utilizada no exemplo sintético e na inversido de dados

reais, destacando a elevagdo topografica.

Modelo 1EF - Bloco resistivo em superficie

O modelo sintético 1EF foi elaborado baseado nos resultados obtidos com um

caminhamento elétrico em lbird apresentado na pesquisa de Campafia (2015). O mesmo
conjunto de dados do caminhamento apresentado em Campafia (2015) sera invertido e
apresentado no proximo capitulo desta tese. Por isso foi elaborado um modelo simplificado
desses resultados para compreender as vantagens da inversdo por elementos finitos para um
modelo similar. O modelo simulado é muito simples, sendo um corpo resistivo num meio
condutor, mostrado na Figura 110. Porém o corpo simulado possui resistividade maior e o
contraste entre o corpo e o meio é maior que os apresentados nos outros estudos sintéticos.
Outra diferenca entre esse modelo e os demais é que o bloco resistivo esta em superficie e

ndao mais enterrado. Essas diferengas entre os modelos vém da ideia de mostrar diferentes
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situacBes e como as inversdes lidam com isso. O modelo inicial usado nesse caso é um modelo

homogéneo com resistividade 100 Ohm.m, mostrado Figura 111.

Os resultados obtidos com a inversdao 2D por elementos finitos sdo mostrado na Figura
112 e o @ obtido foi de 49,4%. Mesmo sendo um corpo simples a topografia poderia
influenciar na determinagdo do corpo, porém isso ndo foi constatado. Os resultados com a
inversdo recuperaram bem a localizacdo e a forma do corpo. Como encontrado com a inversdo
2D por diferencgas finitas, o arranjo simulado tem certa dificuldade em definir a base de
algumas estruturas, porém nesse caso a base foi muito bem determinada. O local onde a base
do corpo na inversdo é mais discrepante em relagdo a profundidade real é justamente onde a
topografia da drea se eleva. Podemos associar isso ao aumento da profundidade da base do
corpo nessa regido. Isso mostra que a precisdo da inversdao em profundidade acompanha a
topografia. Quanto a resistividade do corpo, ela é subdeterminada em relacdo ao valor real,
mostrando que em alguns casos o contraste alto de resistividade fica dificil de definir. De
forma geral a inversao com os elementos finitos define bem o corpo resistivo e mostra a

capacidade da metodologia de modelagem e inversdo empregada.

Modelo Real - Elementos Finitos
500 T T T T T T T T T 1000

900

800

Resistividade (Ohm.m)

300

200

100

-400 -300 -200 -100

Eixo X

Figura 110: Modelo sintético — 1EF: modelo simulando um corpo resistivo (1000 Ohm.m) aflorando em

superficie, num semi-espago de 100 Ohm.m.
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Modelo Inicial - Elementos Finitos
500 T T T T T T T T T 1000
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Eixo X

Figura 111: Modelo inicial usado nas inversdes individuais (CE e TDEM) e conjunta (CE/TDEM) para os

dados reais. Um semi espago homogéneo com 100 Ohm.m de resistividade.

Inversdo DC - Elementos Finitos
500 T T T T T T T T T 1000

Q00

800

Resistividade (Ohm.m)
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-400 -300 -200 -100
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Figura 112: Resultado da inversdao 2D por elementos finitos do perfil de caminhamento elétrico do modelo

1EF (Figura 110).
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12.Discussao dos Resultados

Nesta sessdo sdo apresentados os resultados obtidos com os estudos hidrogeolégicos
nas cidades de Bebedouro, Pirassunuga e lbird. Nessas pesquisas utilizamos as inversdes
individuais e conjuntas de SEV e sondagem TDEM e as inversGes individuais e conjunta de
caminhamento elétrico e caminhamento TDEM. As aplica¢cGes da inversdao conjunta em larga
escala foram apresentadas de forma inédita no trabalho de Bortolozo et. al. (2014) e os
resultados sdo mostrados nesta sessdo. O uso da inversdo conjunta 2D de caminhamento
elétrico e caminhamento TDEM, pioneiro na literatura, para mapear a distribuicdo geoelétrica
na regidao de Ibird também sdo apresentados. Os resultados mostram o grande potencial da

metodologia para estudos hidrogeoldgicos.

Resultados 1D

Os resultados serao divididos pelo tipo de levantamento realizado, 1D e 2D, e por area
de estudo. Dessa forma inicialmente serdo apresentados os resultados obtidos com a inversdo

individual e conjunta 1D de SEV/TDEM nas cidades de Bebedouro e Pirassununga.

Bebedouro

O objetivo do trabalho em Bebedouro foi o mapeamento geoelétrico dos aquiferos
rasos e profundos usando métodos elétricos e eletromagnéticos em uma area com sismicidade
rasa induzida por pocos de exploracdo de agua subterranea (Assumpcdo et al., 2010). Com a
compreensdo da configuragdo hidrogeolégica dos aquiferos sedimentares e basaltico
fraturado, foi possivel auxiliar nos trabalhos sobre os tremores induzidos. Nos trabalhos de
Almeida (2011) e Porsani et. al. (2012) os dados elétricos e eletromagnéticos sdo invertidos e

interpretados, porém apenas de forma individual. Para obter resultados mais confidveis para
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os modelos geoelétricos da area fizemos as inversdes individuais e conjuntas dos dados de SEV

e TDEM com objetivo de reduzir as ambiguidades das interpreta¢des individuais.

Os resultados aqui apresentados foram a primeira aplicacdo em larga escala da
inversdo conjunta de SEV/TDEM e a primeira em regides tropicais. Com todos estes resultados,
é possivel comparar as diferencas entre a inversao individual e conjunta para toda a base de
dados. Como resultado final foi obtido um novo modelo geoelétrico para a regido de
Bebedouro com melhor precisdo. Estes resultados ajudardo a exploragdo dos recursos hidricos
subterraneos da cidade de Bebedouro e uma melhor compreensdo das caracteristicas

geoldgicas da Bacia Sedimentar do Parana na regiao.

Inversoes das SEVs

Nesta secdo sdo apresentados os resultados das inversdes individuais das SEVs
realizadas em Bebedouro. A Figura 113 e a Figura 114 mostram os resultados de duas
sondagens elétricas, uma em cada grupo: Andes e Botafogo. Na Figura 113 “a” e “b” estdo os
resultados para inversdo individual de SEV na regido de Andes. Os resultados apresentam um
modelo com quatro camadas geoelétricas. Sendo a primeira camada de solo mais condutor
com 1,1m de espessura e aproximadamente 300 Ohm.m de resistividade. A segunda camada é
a Formacdo Bauru ndo saturada (resistividade de aproximadamente 2000 Ohm.m) com
espessura de quase 2m. A terceira camada é o Aquifero Bauru, muito explorado por pequenas
propriedades da regido, com um espessura de 37m e resistividade de 10 Ohm.m. A ultima
camada detectada pela SEV sdo os basaltos Serra Geral (resistividade de aproximadamente
400 Ohm.m) que se encontram a cerca de 40m de profundidade. Na Figura 114 “a” e “b” sdo
apresentados os resultados para a SEV no bairro de Botafogo. No caso de Botafogo a camada
inicial de solo (resitividade 200 Ohm.m) tem cerca de 0,6m de espessura. A camada insaturada
da Formagdo Bauru foi definida com 600 Ohm.m de resistividade e espessura de
aproximadamente 4m. Isso faz com que o topo do Aquifero Bauru esteja a cerca de 4,5m de
profundidade (terceira camada) e seja definido com resistividade de 30 Ohm.m. O topo dos
basaltos para Botafogo foi definido em cerca de 50m e com resistividade de 200 Ohm.m. Os

modelos geoelétricos obtidos pelas SEVs entdo, ndo sdo muito diferentes entre si, sendo a
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diferenca principal o topo das camadas do aquifero sedimentar raso e da camada de basalto,

gue sdo mais profundos em Botafogo.
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Figura 113: Resultados da inversdo individual de uma SEV no distrito de Andes em Bebedouro —SP. “a” a

curva da SEV com a curva invertida ajustada e “b” o modelo geoelétrico invertido. (Adaptado de Bortolozo et. al.
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Todas as sondagens entdo foram invertidas individualmente e, em seguida, os
resultados foram interpolados para criar mapas 2D (Figura 115 e Figura 116). Nos mapas 0s
valores extremos apresentados nas escalas sao os valores extremos reais obtidos nas inversées
individuais. A topografia da regido de Andes caracteriza-se por um terreno relativamente

suave, com uma colina na parte norte e um terreno elevado na parte sudeste (Figura 115a).

Os resultados para as SEVs da regido do distrito de Andes sdo apresentados na Figura
115 e a Figura 115b mostra a profundidade do topo do aquifero sedimentar superior variando
de 1m a 20m de profundidade. A profundidade do topo deste aquifero raso pode variar
durante o ano, mas como as sondagens foram realizadas durante a estagdo seca, ndo sao
esperadas grandes variacdes sazonais nos resultados apresentados. As informacdes sobre a
espessura deste aquifero sdo importantes para exploracdo de dgua em pequenas propriedades
e os resultados obtidos com as SEVs indicam que a espessura varia de 15m a 90m (Figura
115c), sendo a por¢do mais espessa a leste. A base do primeiro aquifero sedimentar é a
interface entre a Formacdo Adamantina e os basaltos da Formacao Serra Geral. A Figura 115d
mostra a topografia da camada de basalto para a regido de Andes. A caracteristica mais
evidente da topografia do basalto é que ndo corresponde com a topografia da superficie. As

maiores altitudes da camada de basalto estdo localizadas nas regides sudoeste e norte.

Na area de Botafogo a topografia também tem variacGes suaves com os terrenos mais
elevados nas porgdes sul e leste (Figura 116a). Para esta area, em geral, o aquifero superior é
mais profundo do que no distrito de Andes, com os pontos mais profundos atingindo quase 13
m de profundidade (Figura 116b). A espessura do aquifero também mostra uma variagdo
maior do que na area de Andes. Na porgao leste da area a espessura é de cerca de 16m e no
sul e sudoeste a espessura atinge 96m (Figura 116c¢). Como em Andes, a espessura do aquifero
superior na regido de Botafogo estd relacionada com a topografia da camada de basalto

(Figura 116d), que ndo acompanha a topografia.
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Figura 115: Resultados obtidos com as 30 SEVs realizadas no distrito de Andes. “a” o mapa da
topografia da area, “b” a profundidade do aquifero sedimentar na Formagdo Adamantina, “c” a
espessura do aquifero sedimentar na Formagdo Adamantina e “d” a altitude do basalto da Formagdo

Serra Geral. (Adaptado de Bortolozo et. al. (2014)).
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Figura 116: Resultados obtidos com as 16 SEVs realizadas no distrito de Botafogo. “a” o mapa da
topografia da area, “b” a profundidade do aquifero sedimentar na Formagdo Adamantina, “c” a
espessura do aquifero sedimentar na Formagdo Adamantina e “d” a altitude do basalto da Formacdo

Serra Geral. (Adaptado de Bortolozo et. al. (2014)).
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Inversoes das Sondagens TDEM

A inversdo individual de uma sondagem TDEM, para cada uma das regides, é
apresentada na Figura 117 para Andes e na Figura 118 para Botafogo. Como visto em
exemplos anteriores o método TDEM tem baixa resolucdo para as camadas mais superficiais.
Para a sondagem de Andes a primeira camada definida com o TDEM representa o pacote
sedimentar que é equivalente a camada de solo e a camada de arenito seco. Essa camada
definida pelo método TDEM tem 30m de espessura e resistividade de aproximadamente 800
Ohm.m. Dessa forma, diferente da sondagem elétrica, o topo do aquifero Bauru (resistividade
de 8 Ohm.m) estd marcado em 30m, enquanto que a SEV define em 3m. Essa diferenca
provavelmente vem dessa falta de resolucdo do método TDEM. O topo da Formagdo Serra
Geral (resistividade de aproximadamente 3000 Ohm.m) por sua vez foi marcado em quase
50m de profundidade. Abaixo da Formacdo Serra Geral a SEV ndo conseguiu definir mais
camadas, porém o TDEM definiu uma camada condutiva, de 25 Ohm.m, que foi interpretada
como sendo o Aquifero Guarani, a uma profundidade de 550m. Para Botafogo a primeira
camada, envolvendo o solo raso e os arenitos insaturados, possui espessura de
aproximadamente 18m e resistividade de quase 140 Ohm.m. Abaixo desta camada foi definido
o aquifero Bauru, com 37m de espessura e resistividade de 18 Ohm.m. O topo dos basaltos da
Formacao Serra Geral, foi definido em 55m de profundidade com os basaltos possuindo quase
300 Ohm.m de resistividade. Em 430m foi definido o topo da quarta camada interpretada
como sendo o Aquifero Guarani. Dessa forma, observa-se que as duas sondagens TDEM foram
incapazes de definir a camada mais superficial e superestimou a profundidade do topo do
aquifero superior, resultando em uma camada saturada menos espessa. O topo da camada de
basalto esta de acordo com o esperado em ambos os casos e as sondagens conseguiram
alcancar o aquifero Guarani. Quanto a camada de basalto, a principal diferenca entre as duas

regides é sua espessura, que é maior na area de Andes.
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Os resultados obtidos a partir de todas as inversdes individuais das sondagens TDEM
sdo apresentados na Figura 119, para o distrito de Andes e na Figura 120 para o distrito de
Botafogo. Como mostrado na Figura 117 e na Figura 118 o TDEM foi capaz de detectar a base
dos basaltos da Formacdo Serra Geral e definir o topo do Aquifero Guarani (profundidade de
aproximadamente 700m). A topografia da regido de Andes é mostrada na Figura 119a e a
profundidade do aquifero sedimentar superior é mostrada na Figura 119b. A principal
diferenga em relagdo aos resultados das inversdes das SEVs sdo os valores superestimados da
profundidade do topo do aquifero. A profundidade do topo do aquifero obtido a partir de
inversdes das SEVs varia entre 1m e 20m, porém de acordo com inversdes TDEM ela varia
entre 13m e 38m. Esses resultados refletem a pouca resolu¢gdo do método TDEM em
profundidades rasas (até 10% do lado do loop transmissor). Essa baixa resolugdao faz com que
haja uma superestimativa do topo do aquifero sedimentar superior e, por conseguinte, a
espessura do aquifero ndo é bem definida. A espessura do aquifero superior (Figura 119c) é
subestimada quando comparada com os resultados das sondagens elétricas, especialmente
nas porcoes central e oeste. A topografia do basalto (Figura 119d) definida com as inversées
TDEM mostram regides mais altas nas partes central e norte. Os resultados para o topo da
camada de basalto divergem um pouco dos obtidos pelas SEVs. Isso é explicado por Almeida
(2011), como sendo devido a estruturas bidimensionais presentes na regido. Os efeitos dessas
estruturas em algumas sondagens TDEM na drea fazem com que nas inversdes individuais de
TDEM afetadas o topo do basalto seja subdeterminado. Os resultados para a espessura de
basalto na regido de Andes sdo apresentados na Figura 119e. Sendo a principal caracteristica
deste mapa uma regido de menor espessura que atravessa a area de sudoeste para nordeste,
com as regides mais espessas no leste e norte. A espessura da camada de basalto varia entre
403m e 774m. A topografia do Aquifero Guarani (Figura 119f) segue a espessura da Formacao

Serra Geral, e varia de -271 m (abaixo do nivel do mar) até 53 m.

A topografia da regido Botafogo é mostrada na Figura 120a. Na Figura 120b o topo do
aquifero superior ndo foi detectado em algumas sondagens. Isso mostra que o método TDEM
nao foi capaz de detectar a camada mais rasa de solo e assim o mapa da Figura 120b tem
alguns pontos faltantes. Em comparacdo com os resultados das SEVs, o TDEM definiu o topo
do aquifero sedimentar superior muito mais profundo. Novamente, isto pode estar
relacionado com a falta de precisdo nos primeiros 10m de profundidade. A Figura 120c mostra
os resultados para a espessura do aquifero. Em comparacdo com os resultados da SEV os
resultados com o TDEM sdo consideravelmente diferentes na maior parte da drea,

provavelmente por causa da falta de resolucdo na primeira camada. A topografia do basalto no
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distrito de Botafogo (Figura 120d) mostra dreas mais altas nas por¢Ges norte e sul, com uma
grande depressao a leste. Na Figura 120e a espessura do basalto obtida com o TDEM mostra
uma drea mais espessa na parte central, variando de 402m a 763m. A topografia do Aquifero

Guarani (Figura 120f) é correlata a espessura do basalto e varia de -290m a 86m.
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Figura 119: Resultados obtidos com as 30 sondagens TDEM realizadas no distrito de Andes. “a” o

mapa da topografia da area, “b” a profundidade do aquifero sedimentar na Formagdo Adamantina, “c” a

espessura do aquifero sedimentar na Formagdo Adamantina, “d” a altitude do basalto da Formagdo

Serra Geral, “e” a espessura do basalto da Formagdo Serra Geral e “f” a altitude da Formagdo Botucatu

(aquifero Guarani). (Adaptado de Bortolozo et. al. (2014)).
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Figura 120: Resultados obtidos com as 16 sondagens TDEM realizadas no distrito de Botafogo.
“a” o mapa da topografia da area, “b” a profundidade do aquifero sedimentar na Formagao
Adamantina, “c” a espessura do aquifero sedimentar na Formac¢do Adamantina, “d” a altitude do
basalto da Formacdo Serra Geral, “e” a espessura do basalto da Formacdo Serra Geral e “f” a altitude da

Formagdo Botucatu (aquifero Guarani). (Adaptado de Bortolozo et. al. (2014)).
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Resultados das Inversdes Conjuntas

Os resultados da inversao conjunta, das sondagens apresentadas anteriormente, sao
mostrados na Figura 121 para a regidao de Andes e na Figura 122 para o bairro de Botafogo.
Para a sondagem de Andes, assim como na inversao da SEV o modelo da inversao conjunta
define a camada superficial de solo, (com espessura de aproximadamente 0,8m e resistividade
de 400 Ohm.m) e a camada da Formagdo Bauru ndo saturada (espessura de 2,2m e
resistividade de quase 3500 Ohm.m) como duas camadas distintas. O topo do Aquifero Bauru
(resistividade de 18 Ohm.m) esta definido em uma profundidade de quase 3m, coerente com
os valores observados nos pocos da area (Almeida, 2011) e a sondagem elétrica. O topo dos
basaltos na Formacdo Serra Geral foi definido nesse caso em 70m de profundidade, com a
resistividade dos basaltos de 2000 Ohm.m. A ultima camada, que corresponde ao Aquifero
Guarani, com resistividade de 25 Ohm.m, esta marcada nesse caso a uma profundidade de
550m. Para Botafogo a camada de solo superficial foi definida com 0,5m de espessura e 200
Ohm.m de resistividade. A camada de arenitos insaturados da Formacdo Bauru (com 600
Ohm.m de resistividade) neste caso foi definida com aproximadamente 3m de espessura. O
Aquifero Bauru, com resitividade de 28 Ohm.m, teve seu topo definido em 3,5m. Ja o topo dos
basaltos foi marcado em 60m e a resitividade definda em 600 Ohm.m. O Aquifero Guarani teve
seu topo definido em 400m de profundidade e a resistividade em 32 Ohm.m. Os modelos
geoelétricos finais, Figura 121c e Figura 122c¢, mostram a vantagem da inversdo conjunta ao
apresentar num sé modelo todas as camadas detectadas e ter uma estimativa mais precisa
para as interfaces geoelétricas. As camadas superiores sdo bem estimadas, devido aos dados
de SEV e as camadas profundas sdo resolvidas devido aos dados TDEM. A parte superior da
camada resistiva de basalto é bem marcada em ambos os casos e tem uma profundidade mais

proxima da do furo de sondagem que as obtidas com as inversdes individuais.
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A Figura 123 e a Figura 124 apresentam os resultados obtidos com a inversdo conjunta
das sondagens elétricas e sondagens TDEM para a regido de Andes e de Botafogo,
respectivamente. Em ambos os casos, o0s resultados da inversdo conjunta sdo
substancialmente diferentes das inversdes individuais das SEVs e das sondagens TDEM.
Mesmo para as camadas mais profundas os resultados da inversdo conjunta sao diferentes dos
obtidos com a inversao TDEM. A precisao de fato melhorou uma vez que os resultados com a
inversdo conjunta das sondagens proximas aos pogos, com informacdes litoldgicas, se
mostraram mais préximos do dado de poc¢o que os obtidos com as inversdes individuais. A
melhora na precisdo para as camadas mais profundas (aquelas que ndo foram detectadas com
sondagens elétricas) exemplificam como a inversdo conjunta é sinérgica. No caso das camadas
mais profundas, o aumento de resolugdo se d3, devido ao aumento de definicdo (a reducdo de
ambiguidades) das camadas mais superficiais. Uma vez que, a resposta fisica do modelo (a
curva de resistividade aparente) é gerada pelo modelo como um todo, quando uma grande
parte das varidveis a serem obtidas com a inversao sdo bem definidas o resto das varidveis do
modelo geoelétrico pode ser obtido com uma maior precisdo. Desta forma, o resultado final
ndo é apenas um modelo misto dos modelos individuais da inversdo da SEV e do TDEM (com
as camadas superficiais da SEV e as camadas mais profundas do TDEM), mas sim um modelo

melhor com menos ambiguidades e equivaléncia.

A topografia da regido de Andes esta na Figura 123a e os resultados das inversdes
mostram que a profundidade do aquifero sedimentar superior varia de 2m a 33m como pode
ser observado na Figura 123b. Com as partes mais rasas indo de oeste para leste e as dreas
mais profundas no noroeste do mapa, de forma semelhante aos resultados obtidos com a
inversdo das SEVs. A espessura do aquifero sedimentar superior (Figura 123c) representa a
caracteristica que mais diverge entre as trés inversdes. No caso da inversdo conjunta a
espessura varia de 20m a 134m, com espessamento na drea central e um afinamento no norte
e sudeste. Os resultados sdo muito diferentes das inversdes individuais de SEV e TDEM e a
explicagdo para isso esta na precisao da inversdo conjunta. No caso da SEV, o topo do basalto
(a base do aquifero sedimentar superior) esta no limite da profundidade investigacdo (com
AB/2 maximo de 200m). Portanto, a base do aquifero pode ndo ser bem definida pela SEV. Nas
sondagens TDEM, a base do aquifero superior estd bem definida, mas o seu topo mal
resolvido. Este é um bom exemplo de como a inversdo conjunta pode gerar melhores
resultados em comparagdo com inversdes individuais. As dreas mais baixas da topografia
basalto na Figura 123d (Formacgdo Serra Geral) estdo no oeste e no sudoeste. A topografia do

basalto ndo esta bem correlacionada com a topografia da superficie ou a espessura do basalto,
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como apresentado nas Figura 115d e Figura 119d respectivamente. A espessura da Formacao
Serra Geral na Figura 123e (como na Figura 119e) mostra uma area com espessura menor
cruzando o mapa de oeste para nordeste, com uma espessura média de 450m. As areas mais
espessas estdo no centro-leste e norte, atingindo 741m de espessura. A topografia do Aquifero

Guarani (Formacgdo Botucatu) na Figura 123f, estd correlacionada com a topografia basalto.

Na Figura 124a é apresentada a topografia da regido de Botafogo e pode-se ver que na
area a profundidade do aquifero superior (arenito Bauru) é menor do que na regido de Andes
(Figura 124b). As areas mais profundas estdo localizadas no centro, ao longo da direc3do leste-
oeste. A espessura do aquifero é maior do que no distrito de Andes como mostrado na Figura
124c. Os resultados da inversdo conjunta, nessa darea, também sdo substancialmente
diferentes das inversdes individuais quanto a espessura do aquifero superior e quanto a
topografia do topo do basalto. Os motivos para isso sdo os mesmos descritos no caso anterior.
Na area de Botafogo, as areas mais espessas para o aquifero sedimentar superior sdo
encontradas na regido sul, com 174m de espessura. Enquanto que na regido noroeste as
espessuras entdo na faixa de 28m. A topografia do topo do basalto (Figura 124d) é, como na
regido de Andes, ndo diretamente relacionada com a topografia da drea. Hd uma grande
depressdo no parte sul que é relacionada com um espessamento do aquifero sedimentar
superior (arenito Bauru). A camada de basalto (Figura 124e) possui uma drea mais espessa no
sentido norte-sul ao centro, com 700m de espessura, e areas mais finas nas partes sul e
nordeste. A topografia do Aquifero Guarani (Figura 124f) mostra uma alta correlagdo com a

espessura da camada de basalto.
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Figura 123: Resultados obtidos com a inversdo conjunta das 30 sondagens SEV/TDEM realizadas

M

no distrito de Andes.

Formagdo Adamantina,

do basalto da Formagdo Serra Geral,

da Formagdo Botucatu (aquifero Guarani). (Adaptado de Bortolozo et. al. (2014)).
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Figura 124: Resultados obtidos com a inversdo conjunta das 16 sondagens SEV/TDEM realizadas
no distrito de Botafogo. “a” o mapa da topografia da area, “b” a profundidade do aquifero sedimentar

na Formagdo Adamantina, “c” a espessura do aquifero sedimentar na Formagdao Adamantina, “d” a

altitude do basalto da Formacgao Serra Geral, “e” a espessura do basalto da Formacgado Serra Geral e “f’ a

altitude da Formagdo Botucatu (aquifero Guarani). (Adaptado de Bortolozo et. al. (2014)).
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Discussdo Hidrogeologica

Com a inversdo conjunta foi possivel determinar os melhores lugares para explorar os
dois aquiferos sedimentares (raso e profundo). O aquifero sedimentar superior (raso) é
explorado pelas pequenas propriedades para uso préprio e irrigacdo em pequena escala. No
distrito de Andes as melhores dreas para a sua exploracdo estdo no oeste e sul, onde o
aquifero sedimentar é mais espesso. Na parte central este aquifero é mais fino, mas na maior
parte, tem uma espessura consideravel (mais de 40m). No caso do distrito de Botafogo os
melhores lugares para explorar o aquifero superior estdo no sul e nordeste e uma area

relativamente pequena a oeste.

O aquifero sedimentar mais profundo que é o Aquifero Guarani, o maior do mundo
(Curtarelli et al., 2010), é explorado por grandes propriedades para irrigacdo. O problema é
gue o aquifero esta abaixo de uma camada espessa de basalto, uma rocha dura, e custosa de
perfurar. Sendo assim os melhores lugares para perfurar sdo as regides onde a camada de
basalto é mais fina, mesmo que a camada sedimentar seja mais espessa. Uma vez que o custo
para perfurar através dos sedimentos é muito menor do que através do basalto. No distrito de
Andes as melhores areas para explorar o Aquifero Guarani sdo a parte central e a sudoeste.
Com uma diferenca de cerca de 300m de espessura da camada de basalto o custo de
perfuracdo é consideravel. No bairro de Botafogo os melhores lugares para perfurar sdo no
sudeste e partes do norte, e uma pequena area a oeste. Novamente a diferenga na espessura
da camada de basalto é quase 300 m. Com estes resultados, é possivel orientar a exploracdo
de minimizar os custos. Informac¢Ges mais detalhadas sobre os resultados da inversdo conjunta

de SEV/TDEM na érea de Bebedouro podem ser encontrada em Bortolozo et. al. (2014).
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Pirassununga

Os resultados das inversdes individuais e conjuntas, da cidade de Pirassununga, sao
apresentados na Figura 125. A inversao de dados individual de SEV é mostrada na Figura 125 a
e b. Tal como no caso das SEVs de Bebedouro ela resolve as camadas mais superficiais de solo
e o bloco sedimentar inicial até aproximadamente 2,5m de profundidade. Este pacote inicial
sedimentar corresponde aos sedimentos cenozdicos da Formacdo Pirassununga. A camada
entre 2m e 20m, provavelmente, é o argilito da Formagdo Corumbatai. A quarta camada do
modelo é a soleira de diabdasio que era o alvo principal da pesquisa. A soleira tem cerca de 41m
de espessura e quase atinge 63m de profundidade. Por baixo da soleira, ha uma camada
condutora que, a principio foi interpretada como sendo a Formacgdo Tatui ou Irati. Mas com
uma analise adicional foi entendido que também poderia corresponder a uma zona de fratura

no diabdsio, que continua depois dessa zona de fratura.

A inversdo TDEM (Figura 125 c e d), ndo poderia definir as camadas mais superficiais,
sendo incapaz de definir a Formacao Corumbatai. No entanto, o topo e base da intrusdo
basaltica foram marcados e as camadas mais profundas foram alcangadas. A SEV ndo poderia
definir com precisdo a camada condutora sob a soleira. Porém, com a sondagem TDEM foi
possivel definir a espessura da intrusdo de diabasio, que corresponde a camada resistiva, a
partir de 20m de profundidade, a camada condutora de 60m de espessura que comeca em
90m e termina com a outra camada resistiva que vai até 230m profundidade. Assim, com o
TDEM a espessura total da soleira é de cerca de 209m, incluindo a primeira camada resistiva, a
zona de fratura (também detectada com as SEV) e a outra camada resistiva. A camada mais
profunda detectada pelo TDEM provavelmente corresponde ao pacote sedimentar formado
pelos folhelhos da Formacdo Irati e os sedimentos do Super Grupo Tubardo (Formagdes Tatui e
Itararé). O método TDEM ndo pode definir precisamente os contatos entre esses pacotes
sedimentares, provavelmente, devido a falta de contraste na resistividade e perda de

resolucdo em profundidade.

Apds a correcdo do static shift a inversdo conjunta foi realizada. Os resultados sdo
mostrados na Figura 125 e e f. Mais uma vez, a inversdo conjunta explora o melhor dos dois
métodos em um Unico modelo, que possui todas as camadas apresentadas nas inversées da
SEV e TDEM. O mesmo modelo geoelétrico define a camada inicial de solo e os sedimentos da
Formagao Pirassununga, como revelado na SEV, e alcanga a camada mais profunda, abaixo de

200 m de profundidade, como na inversao TDEM. No caso de Pirassununga a vantagem da
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inversdo conjunta em relacdo as inversdes individuais é que além da maior precisdo, o modelo
final possui todas as camadas detectadas nas inversdes individuais em um Unico modelo,
tornando a interpretacdo mais intuitiva. As camadas superficiais detectadas pela SEV e as mais

profundas alcancadas pelo TDEM estdo todas em um Unico modelo geoelétrico.
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Figura 125: Resultados das inversdes individuais e conjunta em Pirassununga — SP. (Adaptado de Bortolozo

et. al. (2015)).
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Resultados 2D em Ibira - SP

A regido de Ibira situa-se no noroeste do Estado de S3o Paulo e também se encontra
sobre a Bacia Sedimentar do Parand. A exploracdo de dgua subterranea na regido se dd no
Aquifero Bauru (sedimentar) e na parte mais rasa do Aquifero Serra Geral (cristalino),
principalmente através de pocos escavados (pogos cacimba) ou tubulares profundos. O
aquifero Bauru é muito explorado na regido, principalmente em pequenas propriedades rurais
e casas em bairros afastados, por ser a fonte de dgua mais acessivel (menor custo) da area.
Essa intensa exploragao fez com que a vazao dos pocgos diminuisse drasticamente ao longo dos
anos. Deste modo, encontrar zonas de fraturas no basalto (aquifero Serra Geral) é uma
possivel solucdo para este problema, uma vez que os pocos que exploram a agua desse
aquifero possuem vazao consideravelmente maior. Esta pesquisa entdo visou a caracterizacao
hidrogeolétrica da regido de Ibira para auxiliar na exploracdo de dgua subterranea e delimitar
areas mais propicias para a alocacdo de novos pocos de exploracdo. Os levantamentos foram
realizados no distrito de Termas de Ibird com SEVs, sondagens TDEM, caminhamentos elétricos

e caminhamentos TDEM.

Para o desenvolvimento da pesquisa em Ibira foram divididas trés etapas de estudo: o
mapeamento geoelétrico com inversdao conjunta 1D da drea, estudos de detalhe com inversao
individual de CE e inversdo pseudo-2D de TDEM e, por fim, a inversdao conjunta 2D de
caminhamento elétrico e caminhamento TDEM. Sendo todas as etapas desenvolvidas em
conjunto com todos os participantes do projeto. A primeira etapa foi um mapeamento de toda
a regido utilizando levantamentos de SEVs e sondagens TDEM para realizar a inversdo conjunta
e assim determinar as caracteristicas geoelétricas da regido. Esse trabalho foi apresentado em
Couto (2015), utiliza o software Curupira v1.0, e apresentada todas as inversodes individuais e

conjuntas da drea, além de um catalogo dos pogos da regido.

A segunda etapa consistiu em realizar levantamentos 2D nos locais indicados em Couto
(2015) para detalhamento. Dessa forma foram realizados um caminhamento elétrico e
sondagens TDEM no arranjo fixed-loop. Em Campafia (2015) esses levantamentos sdo
invertidos na forma de caminhamento elétrico e perfis pseudo-2D de sondagens TDEM. Sendo
o caminhamento elétrico invertido com o software RES2DINV e as sondagens TDEM sendo
invertidas de forma 1D e interpoladas para gerar perfis pseudo-2D. Na pesquisa de Campafia

(2015) o perfil pseudo-2D de TDEM foi gerado pela interpolacdo linear das inversdes
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individuais 1D de TDEM (39 no total), invertidas no software IX1D (Interpex). Na mesma
pesquisa foi evidenciada a presenca do efeito superparamagnético nas sondagens TDEM dessa
area e os valores adquiridos na frequéncia de 3Hz foram descartados. Maiores explicacGes
sobre o efeito superparamagnético nos dados TDEM sdo encontradas em Campaia (2015).
Uma vez realizada a inversdao pseudo-2D dos dados de caminhamento TDEM e a inversao
individual do caminhamento elétrico o préximo passo seria a inversdo completa 2D dos dados
do caminhamento TDEM e a inversdao conjunta 2D das duas metodologias. A terceira etapa,
desenvolvida nessa tese, é a inversdao conjunta 2D de caminhamento elétrico e caminhamento
TDEM, com o arranjo fixed-loop. Sendo assim nesta sessdo sdo apresentados os resultados
obtidos com o caminhamento elétrico e o caminhamento TDEM realizados em Termas de lbira,

invertidos individualmente e em conjunto.

Para as inversdes individuais e conjuntas 2D na cidade de Ibird a malha utilizada para
as modelagens numéricas e inversdo, tanto para a eletrorresistividade quanto para o TDEM, foi
a mesma apresentada na Figura 79, sendo a regido de detalhe a mostrada na Figura 80. Nas
inversGes individuais e conjunta o modelo inicial foi o mesmo (Figura 126), sendo um meio

homogéneo com resistividade igual a 30 Ohm.m.

Modelo Inicial
100

r 160

Eixo Z
Resistividade Ohm.m

40

30

20

Eixo X

Figura 126: Modelo inicial usado nas invers@es individuais (CE e TDEM) e conjunta (CE/TDEM) para os

dados reais. Um semi espago homogéneo com 30 Ohm.m de resistividade.
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Os resultados com a inversdo dos dados do caminhamento elétrico sdo mostrados na
Figura 127, nesse caso o @ foi de 60,7%. Na figura podemos observar que entre as posicdes -
150m e 500m existe uma camada superficial mais resistiva que corresponde ao solo superficial
e aos arenitos ndo saturados da formacao Bauru. A espessura dessa camada resistivida é de
cerca de 60m. Entre as posicdes de 300m e 500m a regido resistiva deve ser tratada com
cautela uma vez que com o fechamento do arranjo essa regido tem uma cobertura menor de
dados. Porém a estrutura resistiva aparenta de fato existir, sendo a Unica questdo em aberto
suas dimensdes. Na porgao SE da figura os valores mais condutivos devem estar relacionados
ao cOrrego e a area mais saturada préoximo ao cérrego. Uma vez que, em superficie, essa
regido apresenta vegetacdo de brejo, acumulando muita umidade e matéria organica. A parte
condutiva do perfil também se apresenta abaixo das estruturas resistivivas associadas ao
arenito seco da Formacdo Bauru. Tanto o cdrrego como as areas condutivas apresentadas no
perfil devem estar relacionada ao aquifero sedimentar presente na regido (Formacgdo Bauru). O
que estaria de acordo com os resultados apresentados em Campafia (2015) e Couto (2015).
Sendo esse aquifero raso muito utilizado na area para a irrigacdo e abastecimento de
pequenas propriedades. Os basaltos da formacdo Serra Geral ndo foram detectados uma vez
gue a profundidade de investigacdo do arranjo ndo é suficiente para isso. Porém, uma
estrutrura resistiva na posicdo de -300m e a 100m de profundidade pode indicar que o topo do
basalto nesta posicdo pode ter sido detectado. Uma vez que essa posicdo é a sessao do perfil
com menor cota topografica, a detec¢do nesta posicao é plausivel. Na pesquisa de Campana
(2015) foi encontrado nessa posicdo uma possivel estruturagdo com o topo da camada de

basalto em profundidade similar.
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Figura 127: Resultado da inversdo 2D do perfil de caminhamento elétrico dos dados reais.

A inversdo TDEM é mostrada na Figura 128, com & de 35,3%. No perfil TDEM a
camada superficial mais resistiva, relacionada ao solo e aos arenitos secos da formagado Bauru,
nao foi bem determinada, uma vez que aparece de forma muito discreta. Isso provavelmente
devido a menor resolugdo do TDEM em pouca profundidade. Quanto a camada condutiva
detectada na inversdo DC referente ao aquifero sedimentar na formagdo Bauru, o TDEM
também conseguiu maped-lo. Com os resultados compativeis com os obtidos com a inversdo
DC. Além das camadas mais superficiais o TDEM conseguiu mapear muito bem a camada
resistiva relacionada aos basaltos da formacgdo Serra Geral. A profundidade do topo do basalto
nesse caso foi dada em torno de 140m, que estd muito abaixo da profundidade de
investigacdo do método eletrorresistivo. Esse resultado corrobora o fato do CE ndo ter
determinado o topo do basalto por falta de profundidade de investigacdo. Um detalhe a essa
camada é o tipo de distor¢do que ela apresenta, com maior espessura e resistividade nas
proximidades dos fios (lados do loop transmissor). Um resultado semelhante foi apresentado
nos exemplos sintéticos (modelo 5), mostrando que o TDEM pode apresentar algumas

distor¢cdes nas proximidades dos fios transmissores. Nesse tipo de situacdo deve-se ter como
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referéncia em relacdo a profundidade e espessura da camada as posi¢oes préximas ao centro
do arranjo. Abaixo dessa regido resistiva a camada condutiva associada a fraturas encontradas
na area aparece ao longo de todo o perfil, em concorddncia com os resultados obtidos em

Campafia (2015) e Couto (2015).

Inversdao TDEM
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Figura 128: Resultado da inversao 2D do perfil de caminhamento TDEM dos dados reais

O modelo na Figura 129 apresenta o resultado obtido com a inversdo conjunta com os
dados reais de lbird (® de 84,2%) e a partir desse resultado é possivel gerar um modelo
geoldgico/geoelétrico da area de estudo, apresentado na Figura 130. Assim como nos casos
1D, as vantagens da inversdo conjunta se apresentam na forma de um modelo mais completo,
que apresentam as estruturas definidas com os dois métodos de forma sinérgica. As estruturas
resistivas rasas definidas na inversao DC, correspondentes as camadas de solo e a parte ndo
saturada da formagdo Bauru, sdo definidas de forma semelhante as apresentadas no
caminhamento elétrico, indo até cerca de 60m de profundidade, mostrando coeréncia entre a
inversdo conjunta e a inversdao DC. A camada resistiva associada aos basaltos da formacgao

Serra Geral também é definida na inversdo conjunta, marcando dessa forma o topo da camada
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em cerca de 140m de profundidade e a base em torno de 300m. Assim como no caso do
modelo sintético-5, existe uma distorcdo da camada nas regides proximas aos fios do loop
transmissor. Deve ser assumido que os valores mais altos de resistividade e as forma circulares
proximas ao fio transmissor sdo distorcdes no processo de inversao. O efeito provavelmente
ocorre com os dados TDEM e perturba a inversdo conjunta. As distor¢cdes préximas aos fios
transmissores também é deterctada no trabalho de Campafia (2015). Porém a analise baseada
nos modelos sintéticos da seguranca em interpretar essa camada como sendo menos espessa
e menos resistiva que nos extremos do perfil do que mostrado no modelo invertido nessas
regides. Por esse motivo a camada de basalto é interpretada na Figura 130 de forma continua,
sem nenhum tipo de estrutura vertical evidente. Mas a definicdo desta camada de basalto é
evidente e os resultados também compativeis com a inversdo TDEM e com os dados de pocos
(Campanfia, 2015; Couto, 2015). Abaixo da camada de basalto é detectada uma camada
condutiva associada as fraturas nos basaltos da formagdo Serra Geral ou a presenca de basalto
vesicular saturado com d4gua. Tomando como referéncia o centro do arranjo, essa camada
condutiva tem o topo em torno de 300m. A base ndo pode ser definita, mas a profundidade do

seu topo é compativel com o observado nos resultados de Campaiia (2015) e Couto (2015).
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Figura 129: Resultados da inversdo conjunta 2D dos perfis de eletrorresistividade e TDEM para os dados

reais.

260



Inversdo Coniunta
Solo e Arenitos da Fm.

Basaltos dalEmMsSelralGeral

Profundidade (m)

Aquifero Serra Geral

-60
-?00 -80 -60 -40 -20 0 20 40 60 80 100
Distancia (m)

Figura 130: Modelo Geolégico/Geofisico obtido com a inversdo conjunta 2D CE/TDEM em lbira.

Inversdo do Caminhamento Elétrico com Elementos Finitos

Como dito anteriormente a modelagem com a discretizagdo por elementos finitos
permite adicionar as informagdes topograficas de maneira rdpida e eficiente. Dessa forma foi
feita a inversdo do mesmo caminhamento elétrico mostrado anteriormente (Figura 127), mas
agora utilizando a metodologia de elementos finitos. A malha utilizada na modelagem e
inversdo nesse caso € a mesma apresentada na Figura 108 e a sessdo em detalhe é a mesma
da Figura 109. Para a inversdo o modelo inicial € um modelo homogéneo de 30 Ohm.m,

mostrado na Figura 131.

Os resultados sdo apresentados na Figura 132, nesse caso o ¢ foi de 42,1%. Os

resultados obtidos com essa inversdao sdao compativeis com os resultados anteriores com
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diferencas finitas, mas levando-se em conta a topografia os resultados sdao mais intuitivos e
provavelmente mais compativeis com a realidade. Nessa inversdao podemos ver as regides
resistivas superficiais associadas ao solo e a regido seca da camada sedimentar da formacao
Bauru. Com o incremento da topografia é possivel ver uma associacdo entre a topografia da
regido e a resistividade superficial durante parte do perfil. No canto NW do perfil, onde a
topografia € mdxima, as camadas mais superficiais sdo mais condutivas. Isso possivelmente é
devido a dgua de chuva, que ocorreu na area nos dias anteriores ao levantamento, acumulada
nas curvas de nivel da area (Figura 9a). Nas partes mais superficiais entre a regido do cérrego e
a drea de topografia mais elevada temos areas com resistividades elevadas. A drea do corrego,
mais bem definida com a topografia no perfil, também fica evidente por ser uma regidao muito
condutiva que cobre grande parte da extensdo do perfil (aproximadamente 300m). Essa
resistividade mais baixa provavelmente se deve ao acumulo grande de umidade pelas plantas
no corrego, pela matéria organica depositada e possivelmente por deposicdo de argila
superficial. Abaixo dessa regido mais condutiva, préxima a extremidade SE do perfil, observa-
se uma regido mais resistiva que também aparece na inversdo DC com diferencas finitas.
Possivelmente é o topo da camada de basalto definida nas inversées TDEM e conjunta ja
apresentadas. Uma vez que nesse caso tem-se a topografia da drea, é possivel associar essa
regido mais resistiva ao topo do basalto com mais seguranca, ja que fica evidente que essa é a
regido com a menor cota topografica. A regido verde do perfil, com resistividade em torno de
100 Ohm.m, provavelmente esta associada a regido saturada da formagdo Bauru (aquifero
sedimentar superior), mostrando a variacdo do topo do aquifero na area de estudo. Como
observado os resultados com a inversdo com a topografia do terreno permite uma melhor
interpretacdo dos resultados, e pode-se elaborar um modelo geoldgico/geoelétrico da area
(Figura 133) mais intuitivo, mostrando dessa forma uma melhor correlacdo da distribuicdo de

resistividade com o modelo geolégico.
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Figura 133: Modelo Geoldgico/Geofisico obtido com a inversdo, utilizando a descritizagdo por elementos

finitos, do caminhamento elétrico realizado em lbira.

Discussdo dos Resultados 2D

A principal vantagem dos levantamentos 1D é a rapida aquisicio de dados numa
grande area, podendo mapear as caracteristicas geoelétricas do subsolo de um distrito com
relativa rapidez. Os resultados hidrogeolégicos na area de Ibira utilizando inversdo conjunta de
SEV/TDEM discutidos no trabalho de Couto (2015) mostraram como uma boa cobertura de
dados pode determinar areas de grande interesse hidrogeolédgico. Em Couto (2015) foram
determinadas as dreas de maior interesse para a exploracdo de dgua e a partir desses
resultados também foi definida a drea de estudo 2D. Dessa forma com o levantamento 2D
pdode ser feito o detalhamentos dos resultados 1D. Com a inversao conjunta foi possivel obter
um unico modelo que apresenta todas as estruturas detectadas nas inversdes individuais. Se

na aquisicdo 1D foi possivel determinar com precisdo as camadas que representam os
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aquiferos, na inversdo 2D foi possivel determinar as estruturas detectadas nos perfils
individuais. Dessa forma foi possivel pela Figura 129 determinar o topo e base do aquifero
sedimentar superior (aquifero Bauru), mostrando sua variacdo ao longo do perfil. Também fica
evidenciado na Figura 129 o topo do aquifero Serra Geral na drea. Dessa forma temos
informagdes dos dois aquiferos num mesmo perfil, o que nao foi obtido com as inversdes
individuais. Os estudos na regido de lbird mostram a potencialidade da metodologia de
inversdao conjunta, com os levantamentos 2D para detalhe em areas de interesse. Como
ferramenta auxiliar a inversdo ER com a topografia associada permite uma compreensdo mais
intuitiva das estruturas em subsuperficie. Uma vez que muitas caracteristicas geoldgicas em
profundidade podem ser associadas a caracteristicas topograficas. Esses resultados mostram a

sinergia obtida com a integracdo de metodologias geofisicas pela inversdao conjunta.
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13.Conclusodes e Recomendacoes

Neste trabalho foi desenvolvido um programa operacional para inversao individual e

conjunta 1D de SEV/TDEM. Foram desenvolvidas também rotinas para modelagem e inversdo

individual e conjunta 2D de caminhamento elétrico-CE e caminhamento TDEM-CTDEM. O

programa e as rotinas foram utilizados em dados sintéticos e reais. Dessa forma as conclusées

do trabalho podem ser dadas da seguinte forma:

1. Programa e algoritmos desenvolvidos:

Caso 1D: foi desenvolvido um programa operacional (Curupira v1.0) baseado nas
rotinas desenvolvidas em Bortolozo (2011) para a inversdo individual e conjunta em
larga escala de dados 1D de SEV/TDEM.

Caso 2D utilizando diferengas finitas: foram desenvolvidas rotinas para modelagem e
inversdo individual e conjunta 2D de CE e CTDEM. Este algoritmo é pioneiro para o
processo de inversao conjunta 2D.

Caso 2D utilizando elementos finitos: foram desenvolvidas rotinas de modelagem e
inversdo para dados de CE, utilizando a discretizagdao por elementos finitos. O

algoritmo foi aplicado de forma inédita para o caso ER 2D.

2. Areas estudadas:

Bebedouro: nesta regido foi aplicado pela primeira vez o método da inversdo conjunta
1D em larga escala (Curupira v1.0). Neste caso os resultados da inversdo foram
utilizados para fins hidrogeoldgicos, sendo possivel determinar os melhores lugares
para exploragdo dos dois aquiferos sedimentares (Aquifero Bauru e Aquifero Guarani).
Para o Aquifero Bauru, as melhores areas para explora¢do no distrito de Andes estdo
nas porgdes oeste e sul; no distrito de Botafogo os melhores lugares para explorar o
aquifero superior estdo no sul e nordeste e uma area relativamente pequena a oeste.
Para o Aquifero Guarani, os locais indicados para perfuragao no distrito de Andes estdo
na parte central e a sudoeste. No bairro de Botafogo os melhores lugares para perfurar

sdo no sudeste e partes do norte, e uma pequena area a oeste.
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e Pirassununga: o par de sondagens adquirido em Pirassununga foi invertido com o
programa Curupira v1.0. Neste caso, a vantagem da inversdo conjunta em relagdo as
inversoes individuais mostrou que além da maior precisdo, o modelo final possui todas
as camadas detectadas nas inversdes individuais em um Unico modelo, tornando a
interpretacdo mais intuitiva. Os resultados guiaram a execu¢dao de um pogo de
abastecimento de d4gua no campus da USP.

e |bird: com os dados adquiridos nesta regido, foi realizada a inversdo conjunta 2D de
eletrorresistividade e TDEM. Os resultados mostram a potencialidade da metodologia
empregada na caracterizagdo geoelétrica. Neste caso a inversdo conjunta conseguiu
gerar um modelo geoeletrico que consegue mapear tanto o aquifero Bauru quanto
definir o topo do aquifero Serra Geral. Esses resultados mostram a sinergia da
integracdo de metodologias geofisicas pela inversdao conjunta. Além disso, a inversao
de eletrorresistividade com a topografia associada permite uma compreensdo mais

intuitiva das estruturas em subsuperficie.

Recomendagoes:

e  Realizar a aquisicdo 2D de caminhamento TDEM apenas com sondagens no interior do
loop, com varios loops, de 100m x 100m ou 200m x 200m, dispostos em sequéncia na
forma de perfil. Dessa forma seriam possiveis obter perfis geoelétricos maiores sem a
necessidade de loops muito grandes.

e Existe a necessidade de pesquisas sobre formas de utilizar dados TDEM 2D adquiridos
com a bobina receptora fora do loop transmissor, sendo esse ainda um tépico inédito
na geofisica.

e Continuar o estudo com as fungdes objetivos, pelo método RFDM, individuais e
conjunta, para um melhor entendimento do processo de inversao.

e Aperfeicoamento dos algoritmos de inversdao conjunta para torna-los mais eficientes

(menor tempo de processamento) e utilizando outras formas de regularizagdo.
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15.Apéndice I: Filtros Lineares

Os filtros na Tabela 3 correspondem a uma frequéncia de amostragem de 10 pontos por

década (Ax = (In10)/10), j; = —100, j, = 40, S = —1,7239458, €190 =6,174-107°,

C* = 6,0905- 1074,

Tabela 3: Tabela dos filtros para o calculo da resistividade aparente, de acordo com Johansen (1973).

Posigdo do Filtro Valor Posicdo do Filtro Valor

-99 -1.2484E+13 -29 -1.10741E+14
-98 1.2726E+13 -28 1.17248E+14
-97 -1.2975E+13 -27 -1.24303E+14
-96 1.3231E+13 -26 1.32085E+14
-95 -1.3494E+13 -25 -1.40461E+14
-94 1.3765E+13 -24 1.49959E+14
-93 -1.4043E+13 -23 -1.59826E+14
-92 1.433E+13 -22 1.71917E+14
91 -1.4625E+13 -21 -1.82946E+14
-90 1.493E+13 -20 1.99955E+14
-89 -1.5244E+13 -19 -2.09469E+14
-88 1.5567E+13 -18 2.39052E+14
-87 -1.5901E+13 -17 -2.34543E+14
-86 1.6246E+13 -16 3.04916E+14
-85 -1.6602E+13 -15 -2.34124E+14
-84 1.6971E+13 -14 4.5399E+14

-83 -1.7352E+13 -13 -1.06745E+14
-82 1.7746E+13 -12 8.99282E+14
-81 -1.8154E+13 -11 5.50573E+14
-80 1.8577E+13 -10 2.44252E+15
-79 -1.9015E+13 -9 3.25008E+15
-78 1.9469E+13 -8 7.92668E+15
-77 -1.9941E+13 -7 1.30233E+16
-76 2.0429E+13 -6 2.56103E+16
-75 -2.0936E+13 -5 4.11507E+16
-74 2.1463E+13 -4 6.42318E+16
-73 -2.2009E+13 -3 7.2804E+16

-72 2.2577E+13 -2 3.61185E+16
-71 -2.3166E+13 -1 -1.00406E+17

284




-70 2.3779E+13 0 -2.42173E+17
-69 -2.4416E+13 1 2.00525E+16
-68 2.5079E+13 2 4.44506E+17
-67 -2.5768E+13 3 -4.89349E+17
-66 2.6487E+13 4 2.94899E+17
-65 -2.7235E+13 5 -1.37791E+17
-64 2.8016E+13 6 6.12852E+16
-63 -2.883E+13 7 -2.9362551E+15
-62 2.968E+13 8 1.58174E+16
-61 -3.0568E+13 9 -9.5046E+15
-60 3.1496E+13 10 6.22617E+15
-59 -3.2467E+13 11 -4.35351E+15
-58 3.3484E+13 12 3.19848E+15
-57 -3.4549E+13 13 -2.44149E+15
-56 3.5666E+13 14 1.92084E+15
-55 -3.6838E+13 15 -1.54851E+15
-54 3.8069E+13 16 1.2736E+15
-53 -3.9363E+13 17 -1.06515E+15
-52 4.0724E+13 18 9.03512E+14
-51 -4.2156E+13 19 -7.7575E+14
-50 4.3666E+13 20 6.73079E+14
-49 -4.5259E+13 21 -5.89375E+14
-48 4.694E+13 22 5.20264E+14
-47 -4.8717E+13 23 -4.62558E+14
-46 5.0596E+13 24 4.13891E+14
-45 -5.2587E+13 25 -3.72478E+14
-44 5.4697E+13 26 3.36951E+14
-43 -5.6936E+13 27 -3.06251E+14
-42 5.9314E+13 28 2.79543E+14
-41 -6.1845E+13 29 -2.56168E+14
-40 6.454E+13 30 2.35594E+14
-39 -6.7414E+13 31 -2.17394E+14
-38 7.0484E+13 32 3.01216E+14
-37 -7.3767E+13 33 -1.86773E+14
-36 7.7284E+13 34 1.73826E+14
-35 -8.1057E+13 35 -1.62176E+14
-34 8.5111E+13 36 1.51657E+14
-33 -8.9475E+13 37 -1.42126E+14
-32 9.4183E+13 38 1.33463E+14
-31 -9.9267E+13 39 -1.25568E+14
-30 1.04775E+14
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Os filtros na Tabela 4 e na Tabela 5 correspondem a uma frequéncia de amostragem de

Ax = 0,5/(In10/100), j; = —200e j, = 100 (301 valores).

Tabela 4: Tabela dos filtros para a transformada da fungdo de Bessel de ordem 1 de acordo com

Christensen (1990). (Retirado de Nielsen et. al. 2006).

Posigdo do Filtro

Valor

Posicdo do Filtro

Valor

-200 1,15129254536000e-41 -50 1,15129254535000e-11
-199 1,82467571768000e-41 -49 1,82467571764000e-11
-198 2,89191612340000e-41 -48 2,89191612330000e-11
-197 4,58337817714000e-41 -47 4,58337817691000e-11
-196 7,26416487142000e-41 -46 7,26416487085000e-11
-195 1,15129254536000e-40 -45 1,15129254522000e-10
-194 1,82467571768000e-40 -44 1,82467571732000e-10
-193 2,89191612340000e-40 -43 2,89191612249000e-10
-192 4,58337817714000e-40 -42 4,58337817486000e-10
-191 7,26416487142000e-40 -41 7,26416486570000e-10
-190 1,15129254536000e-39 -40 1,15129254392000e-09
-189 1,82467571768000e-39 -39 1,82467571407000e-09
-188 2,89191612340000e-39 -38 2,89191611431000e-09
-187 4,58337817714000e-39 -37 4,58337815435000e-09
-186 7,26416487142000e-39 -36 7,26416481407000e-09
-185 1,15129254536000e-38 -35 1,15129253098000e-08
-184 1,82467571768000e-38 -34 1,82467568149000e-08
-183 2,89191612340000e-38 -33 2,89191603267000e-08
-182 4,58337817714000e-38 -32 4,58337794883000e-08
-181 7,26416487142000e-38 -31 7,26416429900000e-08
-180 1,15129254536000e-37 -30 1,15129240131000e-07
-179 1,82467571768000e-37 -29 1,82467535651000e-07
-178 2,89191612340000e-37 -28 2,89191521450000e-07
-177 4,58337817714000e-37 -27 4,58337589830000e-07
-176 7,26416487142000e-37 -26 7,26415913665000e-07
-175 1,15129254536000e-36 -25 1,15129110751000e-06
-174 1,82467571768000e-36 -24 1,82467209929000e-06
-173 2,89191612340000e-36 -23 2,89190705118000e-06
-172 4,58337817714000e-36 -22 4,58335534665000e-06
-171 7,26416487142000e-36 -21 7,26410762971000e-06
-170 1,15129254536000e-35 -20 1,15127814034000e-05
-169 1,82467571768000e-35 -19 1,82463960074000e-05
-168 2,89191612340000e-35 -18 2,89182523440000e-05
-167 4,58337817714000e-35 -17 4,58315029698000e-05
-166 7,26416487142000e-35 -16 7,26359140967000e-05
-165 1,15129254536000e-34 -15 0,000115114876631000
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-164 1,82467571768000e-34 -14 0,000182431390214000
-163 2,89191612340000e-34 -13 0,000289100899610000
-162 4,58337817714000e-34 -12 0,000458109550314000
-161 7,26416487142000e-34 -11 0,000725844219152000
-160 1,15129254536000e-33 -10 0,00114985263625000
-159 1,82467571768000e-33 -9 0,00182106638692000
-158 2,89191612340000e-33 -8 0,00288283662699000
-157 4,58337817714000e-33 -7 0,00456062758539000
-156 7,26416487142000e-33 -6 0,00720696761303000
-155 1,15129254536000e-32 -5 0,0113697387883000
-154 1,82467571768000e-32 -4 0,0178872970803000
-153 2,89191612340000e-32 -3 0,0280213928499000
-152 4,58337817714000e-32 -2 0,0435882514308000
-151 7,26416487142000e-32 -1 0,0670661191541000
-150 1,15129254536000e-31 0 0,101311462934000
-149 1,82467571768000e-31 1 0,148660299844000
-148 2,89191612340000e-31 2 0,207323169235000
-147 4,58337817714000e-31 3 0,265301367358000
-146 7,26416487142000e-31 4 0,285244616633000
-145 1,15129254536000e-30 5 0,202544074354000
-144 1,82467571768000e-30 6 -0,0573751544738000
-143 2,89191612340000e-30 7 -0,371353843665000
-142 4,58337817714000e-30 8 -0,319637336841000
-141 7,26416487142000e-30 9 0,469551216345000
-140 1,15129254536000e-29 10 -0,0276990986055000
-139 1,82467571768000e-29 11 -0,203919684145000
-138 2,89191612340000e-29 12 0,181743287906000
-137 4,58337817714000e-29 13 -0,101182304791000
-136 7,26416487142000e-29 14 0,0448568788435000
-135 1,15129254536000e-28 15 -0,0180886005471000
-134 1,82467571768000e-28 16 0,00719959869393000
-133 2,89191612340000e-28 17 -0,00286614354212000
-132 4,58337817714000e-28 18 0,00114102877377000
-131 7,26416487142000e-28 19 -0,000454251518698000
-130 1,15129254536000e-27 20 0,000180840773115000
-129 1,82467571768000e-27 21 -7,19940076407000e-05
-128 2,89191612340000e-27 22 2,86613306248000e-05
-127 4,58337817714000e-27 23 -1,14102812376000e-05
-126 7,26416487142000e-27 24 4,54251477777000e-06
-125 1,15129254536000e-26 25 -1,80840770536000e-06
-124 1,82467571768000e-26 26 7,19940074787000e-07
-123 2,89191612340000e-26 27 -2,86613306142000e-07
-122 4,58337817714000e-26 28 1,14102812351000e-07
-121 7,26416487142000e-26 29 -4,54251477773000e-08
-120 1,15129254536000e-25 30 1,80840770536000e-08
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-119 1,82467571768000e-25 31 -7,19940074787000e-09
-118 2,89191612340000e-25 32 2,86613306142000e-09
-117 4,58337817714000e-25 33 -1,14102812351000e-09
-116 7,26416487142000e-25 34 4,54251477773000e-10
-115 1,15129254536000e-24 35 -1,80840770536000e-10
-114 1,82467571768000e-24 36 7,19940074787000e-11
-113 2,89191612340000e-24 37 -2,86613306142000e-11
-112 4,58337817714000e-24 38 1,14102812351000e-11
-111 7,26416487142000e-24 39 -4,54251477773000e-12
-110 1,15129254536000e-23 40 1,80840770536000e-12
-109 1,82467571768000e-23 41 -7,19940074787000e-13
-108 2,89191612340000e-23 42 2,86613306142000e-13
-107 4,58337817714000e-23 43 -1,14102812351000e-13
-106 7,26416487142000e-23 44 4,54251477773000e-14
-105 1,15129254536000e-22 45 -1,80840770536000e-14
-104 1,82467571768000e-22 46 7,19940074787000e-15
-103 2,89191612340000e-22 47 -2,86613306142000e-15
-102 4,58337817714000e-22 48 1,14102812351000e-15
-101 7,26416487142000e-22 49 -4,54251477773000e-16
-100 1,15129254536000e-21 50 1,80840770536000e-16
-99 1,82467571768000e-21 51 -7,19940074787000e-17
-98 2,89191612340000e-21 52 2,86613306142000e-17
-97 4,58337817714000e-21 53 -1,14102812351000e-17
-96 7,26416487142000e-21 54 4,54251477773000e-18
-95 1,15129254536000e-20 55 -1,80840770536000e-18
-94 1,82467571768000e-20 56 7,19940074787000e-19
-93 2,89191612340000e-20 57 -2,86613306142000e-19
-92 4,58337817714000e-20 58 1,14102812351000e-19
-91 7,26416487142000e-20 59 -4,54251477773000e-20
-90 1,15129254536000e-19 60 1,80840770536000e-20
-89 1,82467571768000e-19 61 -7,19940074787000e-21
-88 2,89191612340000e-19 62 2,86613306142000e-21
-87 4,58337817714000e-19 63 -1,14102812351000e-21
-86 7,26416487142000e-19 64 4,54251477773000e-22
-85 1,15129254536000e-18 65 -1,80840770536000e-22
-84 1,82467571768000e-18 66 7,19940074787000e-23
-83 2,89191612340000e-18 67 -2,86613306142000e-23
-82 4,58337817714000e-18 68 1,14102812351000e-23
-81 7,26416487142000e-18 69 -4,54251477773000e-24
-80 1,15129254536000e-17 70 1,80840770536000e-24
-79 1,82467571768000e-17 71 -7,19940074787000e-25
-78 2,89191612340000e-17 72 2,86613306142000e-25
-77 4,58337817714000e-17 73 -1,14102812351000e-25
-76 7,26416487142000e-17 74 4,54251477773000e-26
-75 1,15129254536000e-16 75 -1,80840770536000e-26
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-74 1,82467571768000e-16 76 7,19940074787000e-27
-73 2,89191612340000e-16 77 -2,86613306142000e-27
-72 4,58337817714000e-16 78 1,14102812351000e-27
-71 7,26416487142000e-16 79 -4,54251477773000e-28
-70 1,15129254536000e-15 80 1,80840770536000e-28
-69 1,82467571768000e-15 81 -7,19940074787000e-29
-68 2,89191612340000e-15 82 2,86613306142000e-29
-67 4,58337817714000e-15 83 -1,14102812351000e-29
-66 7,26416487142000e-15 84 4,54251477773000e-30
-65 1,15129254536000e-14 85 -1,80840770536000e-30
-64 1,82467571768000e-14 86 7,19940074787000e-31
-63 2,89191612340000e-14 87 -2,86613306142000e-31
-62 4,58337817714000e-14 88 1,14102812351000e-31
-61 7,26416487142000e-14 89 -4,54251477773000e-32
-60 1,15129254536000e-13 90 1,80840770536000e-32
-59 1,82467571768000e-13 91 -7,19940074787000e-33
-58 2,89191612339000e-13 92 2,86613306142000e-33
-57 4,58337817714000e-13 93 -1,14102812351000e-33
-56 7,26416487142000e-13 94 4,54251477773000e-34
-55 1,15129254536000e-12 95 -1,80840770536000e-34
-54 1,82467571767000e-12 96 7,19940074787000e-35
-53 2,89191612339000e-12 97 -2,86613306142000e-35
-52 4,58337817712000e-12 98 1,14102812351000e-35
-51 7,26416487136000e-12 929 -4,54251477773000e-36

100 1,80840770536000e-36

Tabela 5: Tabela dos filtros para a transformada Seno de acordo com Christensen (1990). (Retirado de

Nielsen et. al. 2006).

Posigao do Filtro

Valor

Posicao do Filtro

Valor

-200 1,83719709383000e-41 -50 1,83719709379000e-11
-199 2,91176116721000e-41 -49 2,91176116714000e-11
-198 4,61483045199000e-41 -48 4,61483045180000e-11
-197 7,31401336772000e-41 -47 7,31401336723000e-11
-196 1,15919299961000e-40 -46 1,15919299948000e-10
-195 1,83719709383000e-40 -45 1,83719709352000e-10
-194 2,91176116721000e-40 -44 2,91176116644000e-10
-193 4,61483045199000e-40 -43 4,61483045006000e-10
-192 7,31401336772000e-40 -42 7,31401336286000e-10
-191 1,15919299961000e-39 -41 1,15919299839000e-09
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-190 1,83719709383000e-39 -40 1,83719709076000e-09
-189 2,91176116721000e-39 -39 2,91176115953000e-09
-188 4,61483045199000e-39 -38 4,61483043265000e-09
-187 7,31401336772000e-39 -37 7,31401331922000e-09
-186 1,15919299961000e-38 -36 1,15919298741000e-08
-185 1,83719709383000e-38 -35 1,83719706323000e-08
-184 2,91176116721000e-38 -34 2,91176109024000e-08
-183 4,61483045199000e-38 -33 4,61483025892000e-08
-182 7,31401336772000e-38 -32 7,31401288206000e-08
-181 1,15919299961000e-37 -31 1,15919287779000e-07
-180 1,83719709383000e-37 -30 1,83719678740000e-07
-179 2,91176116721000e-37 -29 2,91176039858000e-07
-178 4,61483045199000e-37 -28 4,61482851856000e-07
-177 7,31401336772000e-37 -27 7,31400851797000e-07
-176 1,15919299961000e-36 -26 1,15919177970000e-06
-175 1,83719709383000e-36 -25 1,83719403384000e-06
-174 2,91176116721000e-36 -24 2,91175347010000e-06
-173 4,61483045199000e-36 -23 4,61481114481000e-06
-172 7,31401336772000e-36 -22 7,31396480230000e-06
-171 1,15919299961000e-35 -21 1,15918081762000e-05
-170 1,83719709383000e-35 -20 1,83716645121000e-05
-169 2,91176116721000e-35 -19 2,91168430447000e-05
-168 4,61483045199000e-35 -18 4,61463711161000e-05
-167 7,31401336772000e-35 -17 7,31352840240000e-05
-166 1,15919299961000e-34 -16 0,000115907101239000
-165 1,83719709383000e-34 -15 0,000183689111061000
-164 2,91176116721000e-34 -14 0,000291099151661000
-163 4,61483045199000e-34 -13 0,000461289997445000
-162 7,31401336772000e-34 -12 0,000730915778206000
-161 1,15919299961000e-33 -11 0,00115797518205000
-160 1,83719709383000e-33 -10 0,00183413434758000
-159 2,91176116721000e-33 -9 0,00290408092448000
-158 4,61483045199000e-33 -8 0,00459552042216000
-157 7,31401336772000e-33 -7 0,00726561237763000
-156 1,15919299961000e-32 -6 0,0114703229284000
-155 1,83719709383000e-32 -5 0,0180674997703000
-154 2,91176116721000e-32 -4 0,0283539721846000
-153 4,61483045199000e-32 -3 0,0442417044177000
-152 7,31401336772000e-32 -2 0,0683792709798000
-151 1,15919299961000e-31 -1 0,104116121737000
-150 1,83719709383000e-31 0 0,154571989219000
-149 2,91176116721000e-31 1 0,220182775634000
-148 4,61483045199000e-31 2 0,291003283375000
-147 7,31401336772000e-31 3 0,334358187352000
-146 1,15919299961000e-30 4 0,270864940459000
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-145 1,83719709383000e-30 5 -0,00999068507480000
-144 2,91176116721000e-30 6 -0,550011247246000
-143 4,61483045199000e-30 7 -0,866517796625000
-142 7,31401336772000e-30 8 -0,00231667379883000
-141 1,15919299961000e-29 9 1,54824053930000
-140 1,83719709383000e-29 10 -1,22137493120000
-139 2,91176116721000e-29 11 0,344606148654000
-138 4,61483045199000e-29 12 0,0286842761024000
-137 7,31401336772000e-29 13 -0,0548374949654000
-136 1,15919299961000e-28 14 0,0211325385582000
-135 1,83719709383000e-28 15 -0,00681291445781000
-134 2,91176116721000e-28 16 0,00257311110509000
-133 4,61483045199000e-28 17 -0,00101707511690000
-132 7,31401336772000e-28 18 0,000404444340285000
-131 1,15919299961000e-27 19 -0,000160983169017000
-130 1,83719709383000e-27 20 6,40867230205000e-05
-129 2,91176116721000e-27 21 -2,55132684505000e-05
-128 4,61483045199000e-27 22 1,01570078256000e-05
-127 7,31401336772000e-27 23 -4,04357718976000e-06
-126 1,15919299961000e-26 24 1,60977704403000e-06
-125 1,83719709383000e-26 25 -6,40863782389000e-07
-124 2,91176116721000e-26 26 2,55132467001000e-07
-123 4,61483045199000e-26 27 -1,01570064547000e-07
-122 7,31401336772000e-26 28 4,04357710093000e-08
-121 1,15919299961000e-25 29 -1,60977703856000e-08
-120 1,83719709383000e-25 30 6,40863782044000e-09
-119 2,91176116721000e-25 31 -2,55132466980000e-09
-118 4,61483045199000e-25 32 1,01570064546000e-09
-117 7,31401336772000e-25 33 -4,04357710092000e-10
-116 1,15919299961000e-24 34 1,60977703856000e-10
-115 1,83719709383000e-24 35 -6,40863782044000e-11
-114 2,91176116721000e-24 36 2,55132466980000e-11
-113 4,61483045199000e-24 37 -1,01570064546000e-11
-112 7,31401336772000e-24 38 4,04357710092000e-12
-111 1,15919299961000e-23 39 -1,60977703856000e-12
-110 1,83719709383000e-23 40 6,40863782044000e-13
-109 2,91176116721000e-23 41 -2,55132466980000e-13
-108 4,61483045199000e-23 42 1,01570064546000e-13
-107 7,31401336772000e-23 43 -4,04357710092000e-14
-106 1,15919299961000e-22 44 1,60977703856000e-14
-105 1,83719709383000e-22 45 -6,40863782044000e-15
-104 2,91176116721000e-22 46 2,55132466980000e-15
-103 4,61483045199000e-22 47 -1,01570064546000e-15
-102 7,31401336772000e-22 48 4,04357710092000e-16
-101 1,15919299961000e-21 49 -1,60977703856000e-16
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-100 1,83719709383000e-21 50 6,40863782044000e-17
-99 2,91176116721000e-21 51 -2,55132466980000e-17
-98 4,61483045199000e-21 52 1,01570064546000e-17
-97 7,31401336772000e-21 53 -4,04357710092000e-18
-96 1,15919299961000e-20 54 1,60977703856000e-18
-95 1,83719709383000e-20 55 -6,40863782044000e-19
-94 2,91176116721000e-20 56 2,55132466980000e-19
-93 4,61483045199000e-20 57 -1,01570064546000e-19
-92 7,31401336772000e-20 58 4,04357710092000e-20
-91 1,15919299961000e-19 59 -1,60977703856000e-20
-90 1,83719709383000e-19 60 6,40863782044000e-21
-89 2,91176116721000e-19 61 -2,55132466980000e-21
-88 4,61483045199000e-19 62 1,01570064546000e-21
-87 7,31401336772000e-19 63 -4,04357710092000e-22
-86 1,15919299961000e-18 64 1,60977703856000e-22
-85 1,83719709383000e-18 65 -6,40863782044000e-23
-84 2,91176116721000e-18 66 2,55132466980000e-23
-83 4,61483045199000e-18 67 -1,01570064546000e-23
-82 7,31401336772000e-18 68 4,04357710092000e-24
-81 1,15919299961000e-17 69 -1,60977703856000e-24
-80 1,83719709383000e-17 70 6,40863782044000e-25
-79 2,91176116721000e-17 71 -2,55132466980000e-25
-78 4,61483045199000e-17 72 1,01570064546000e-25
-77 7,31401336772000e-17 73 -4,04357710092000e-26
-76 1,15919299961000e-16 74 1,60977703856000e-26
-75 1,83719709383000e-16 75 -6,40863782044000e-27
-74 2,91176116721000e-16 76 2,55132466980000e-27
-73 4,61483045199000e-16 77 -1,01570064546000e-27
-72 7,31401336772000e-16 78 4,04357710092000e-28
-71 1,15919299961000e-15 79 -1,60977703856000e-28
-70 1,83719709383000e-15 80 6,40863782044000e-29
-69 2,91176116721000e-15 81 -2,55132466979000e-29
-68 4,61483045199000e-15 82 1,01570064546000e-29
-67 7,31401336772000e-15 83 -4,04357710092000e-30
-66 1,15919299961000e-14 84 1,60977703856000e-30
-65 1,83719709383000e-14 85 -6,40863782043000e-31
-64 2,91176116721000e-14 86 2,55132466980000e-31
-63 4,61483045199000e-14 87 -1,01570064546000e-31
-62 7,31401336772000e-14 88 4,04357710092000e-32
-61 1,15919299961000e-13 89 -1,60977703856000e-32
-60 1,83719709382000e-13 90 6,40863782043000e-33
-59 2,91176116721000e-13 91 -2,55132466980000e-33
-58 4,61483045199000e-13 92 1,01570064546000e-33
-57 7,31401336771000e-13 93 -4,04357710092000e-34
-56 1,15919299961000e-12 94 1,60977703856000e-34
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-55 1,83719709382000e-12 95 -6,40863782044000e-35
-54 2,91176116721000e-12 96 2,55132466980000e-35
-53 4,61483045197000e-12 97 -1,01570064546000e-35
-52 7,31401336767000e-12 98 4,04357710092000e-36
-51 1,15919299959000e-11 99 -1,60977703856000e-36

100 6,40863782043000e-37
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Electrical (DC) and Transient Electromagnetic (TEM) soundings are used in a great number of environmental, hy-
drological, and mining exploration studies. Usually, data interpretation is accomplished by individual 1D models
resulting often in ambiguous models. This fact can be explained by the way as the two different methodologies
sample the medium beneath surface. Vertical Electrical Sounding (VES) is good in marking resistive structures,
while Transient Electromagnetic sounding (TEM) is very sensitive to conductive structures. Another difference

K ds: . . X .
V?;W(Jr s is VES is better to detect shallow structures, while TEM soundings can reach deeper layers. A Matlab program
TEM for 1D joint inversion of VES and TEM soundings was developed aiming at exploring the best of both methods.

The program uses CRS - Controlled Random Search - algorithm for both single and 1D joint inversions. Usually
inversion programs use Marquadt type algorithms but for electrical and electromagnetic methods, these algo-
rithms may find a local minimum or not converge. Initially, the algorithm was tested with synthetic data, and
then it was used to invert experimental data from two places in Parana sedimentary basin (Bebedouro and
Pirassununga cities), both located in Sdo Paulo State, Brazil. Geoelectric model obtained from VES and TEM
data 1D joint inversion is similar to the real geological condition, and ambiguities were minimized. Results
with synthetic and real data show that 1D VES/TEM joint inversion better recovers simulated models and

1D joint inversion

Controlled Random Search (CRS)
Hydrogeology

Parana Basin, Brazil

shows a great potential in geological studies, especially in hydrogeological studies.

© 2014 Elsevier B.V. All rights reserved.

1. Introduction

Interpretation process ambiguities are always present in all kind of
geophysical exploration. A way to reduce them consists in using differ-
ent geophysical methods for the same problem. With a large and diverse
database, ambiguities can be reduced, and the result becomes more
trustful and close to reality. The challenge consists in the acquisition of
different data sets related to subsurface physical proprieties from differ-
ent geophysical methods. Data can be related to the same physical prop-
erty or to some different properties. If the information is regarding the
same physical property, data processing and interpretation are faster
and simpler. Two methods exploring the same physical property in dif-
ferent manners are electrical and electromagnetic methods. Vertical
Electrical Soundings (VES) and Transient Electromagnetic Soundings
(TEM) explore vertical and lateral variations of resistivity in the under-
ground. It is possible to make a simple approximation of underground

* Corresponding author at: Avenida Escola Politécnica, 2200, Ap. 42G - Bairro Rio
Pequeno - Sdo Paulo - SP CEP: 05350-000. Phone: +55 11 30912790 Cel: +55 11
976826063.

E-mail addresses: cassianoab@gmail.com, cassianoab@gmail.com (C.A. Bortolozo),
porsani@iag.usp.br (J.L. Porsani), fasantos@fc.ul.pt (F.A.M. Santos),
emerson1983era@gmail.com (ER. Almeida).

http://dx.doi.org/10.1016/j,jappgeo.2014.11.014
0926-9851/© 2014 Elsevier B.V. All rights reserved.

for both methods in which subsurface has horizontal and isotropic
layers with associated resistivity and thickness transforming these
methods in ideal ones for a combined use.

Electrical methods (DC) are widely used in geophysics. The applica-
tions of these methods range from geotechnical, through mining,
hydrogeological and environmental studies. They are widely used due
its relatively low cost, velocity and survey reliability. Electromagnetic
surveys are also widespread in mineral exploration, geotechnical engi-
neering, and hydrogeology. Electromagnetic surveys can be divided
into electromagnetic methods in frequency (FDEM), and time (TEM) do-
mains. TEM has great potential in many applications, mainly in
hydrogeological studies, and similar to geophysical methods, it has ad-
vantages and limitations. In Brazil, TEM method use is now increasing
and some works are done in hydrogeological studies (Bortolozo et al.,
2014; Carrasquila and Ulugergerli, 2006; Porsani et al.,, 2012a,b).

Time-Domain Electromagnetic method can accurately mark conduc-
tive structures and it has a great depth of investigation, in relation to the
size of the loop used. In turn, Vertical Electrical Sounding method de-
fines resistive structures very well, and can detect the most superficial
subsoil layers. In this way, VES and TEM methods complement each
other. However, the difference between how it obtains apparent resis-
tivity curves makes the joint analyses complicated. In VES case, the
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apparent resistivity curve is measure varying the electrode opening. In
TEM sounding, apparent resistivity curve is measure as a function of
medium time response. Therefore, apparent resistivity curve is in
function of meters (AB spacing) in VES, and in TEM sounding, the appar-
ent resistivity is in function of seconds. Then, analyses must be done
by an inversion algorithm in order to deal with both databases,
simultaneously.

With the aim of analyzing TEM and VES data more accurately and re-
liably the two-database joint inversion is necessary. In such case, it si-
multaneously does TEM and VES data inversion. Vozoff and Jupp
(1975) assigned pioneering works related to the joint inversion of
magnetotelluric data (MT) and Vertical Electrical Sounding (VES). In
that article, authors showed the advantages of joint inversion, demon-
strating how this process is synergistic, i.e., the final result is more
than the sum of individual results of both methods. In this line of re-
search, some studies have discussed the advantages of DC and TEM
data joint inversion (Meju, 1996; Raiche et al., 1985; Yang and Tong,
1999), all showing the advantages of two-methodology joint use.
Goldman et al. (1994) and Albouy et al. (2001) have applied the jointin-
version of those methods in hydrogeological studies. Examples of appli-
cation to potential risk of slopes are in Schmutz et al. (2000) and
Schmutz et al. (2009).

Most of times, the inversion programs use a Marquadt type algo-
rithm, which employs derivatives to find the global minimum. The
problem in using this kind of algorithm for electric and electromagnetic
methods is these methods have many local minimums, and the process
may stop in a local minimum, leading to an erroneous model. In
Monteiro Santos and El-Kaliouby's (2010) work, the authors compared
derivative methods with global search methods for 1D joint inversion of
VES/TEM, and they established the best ones for this case were global
search ones.

A global search algorithm tries to find the objective function global
minimum by searching the solution normally by a random search. The
simplest approach would be to test all possible models but this would
be impractical, even with the few amount of parameters normally
used in 1D inversions. To overcome this problem, the search uses in
many different ways random elements to map and find the global min-
imum of the objective function. Methods that incorporate random
models inside algorithm are called Monte-Carlo methods (Mosegaard
and Sambridge, 2002).

By using random models, it is possible to search objective function
minimums faster than using systematic research (Mosegaard and
Tarantola, 1995). However, simply testing a large number of random
models without any control will be computationally expensive. To
speed up the search, different techniques are developed to narrow the
random search, it is worth to mention, among them: Simulated Anneal-
ing algorithm (Sen and Stoffa, 1991), neighborhood algorithm
(Sambridge, 1999a,b), and genetic algorithms (Goldberg, 1989). CRS -
Controlled Random Search - algorithm developed by Price (1977) is
an algorithm that uses random models in a controlled form to be
more efficient than only search random models but, also, robust enough
to not fall in a local minimum. CRS was designed for thoroughness of
search rather than for speed of convergence (Price, 1977), so it is not
as fast as most of derivative methods but has at most a minimum chance
to stop in a local minimum.

Since its development, CRS algorithm is worldly used in different
kinds of applications. In Kim et al. (2005) work, they used CRS algorithm
to determining the near-optimal settings of welding process parameters.
The algorithm was also used for optimizing regression models (Kfivy and
Tvrdik, 1995; Kfivy et al., 2000). In Merad et al. (2006), the authors for-
mulated an optimization problem for designing nonuniformly spaced lin-
ear antenna arrays by using CRS algorithm. In geophysics, the use of CRS
algorithm was especially in seismic, magnetic and magnetotelluric
problems. Cerv et al. (2007) used CRS algorithm to invert magnetotelluric
data, obtaining good results. Smith and Ferguson (2000) demonstrated
the benefits of CRS use when working with seismic refraction data,

especially when focused on specific target investigation, CRS method
proved highly effective at quantifying the statistics of the models. Silva
and Hohmann (1983) used CRS for magnetic interpretation, concluding
the algorithm is very robust, and, for the magnetic case, it can generate
great results especially when geologic and geophysical information is
available. All works involving the algorithm demonstrate the random
search algorithms perform very well and are robust as they give great pa-
rameter determination for ill-structured global optimization problems.

In this article, we present a new approach to VES and TEM sounding
1D joint inversion the problem by using CRS algorithm, by the develop-
ment and implementation of a program and the use of this methodology
in southeastern Brazil. Joint inversion results are compared with results
of individual inversions aiming at analyzing the advantage of 1D joint
inversion. Therefore, this research may be of interest mainly for its ap-
plication in hydrogeological studies, with emphasis on mapping frac-
tured and sedimentary aquifers in tropical soils, for instance, at Parana
sedimentary basin.

2. Numerical modeling and inversion algorithm

The first step in the development of an inversion algorithm is the
computation of the forward problem, which consists in our case in
VES/TEM sounding numerical modeling. For VES, the code was devel-
oped based on Johansen (1975) by using linear filters to obtain the ap-
parent resistivity. For TEM sounding (central loop), the program was
developed using the filters developed by Christensen (1990) in the
same form as Nielsen and Baumgartner (2006). CRS - Controlled Ran-
dom Search - algorithm, developed by Price (1977) for global optimiza-
tion was used in inversion. This algorithm is very adequate for our
problem. The algorithm is very robust and a global inversion algorithm
is the most indicate for VES/TEM data 1D joint inversion, as demonstrat-
ed by Monteiro Santos and El-Kaliouby (2010).

2.1. VES modeling

The method of linear filtering applied to electrical methods was de-
veloped by Ghosh (1971a,b). This method allows calculating the appar-
ent resistivity with little computational cost, essential for a useful code.
This method is consisting in solving the resistivity function integral by a
convolution. The resistivity transform function is convolved with a set of
previously calculated filters, and the result of this convolution is the ap-
parent resistivity. Johansen (1975) improves the technique by using a
longer set of filters, and it greatly increased the calculation accuracy.
Thus, Johansen's formulation was used in this work.

Then, the apparent resistivity at the sampling points (x; = iAx) is
given by:

Jmax
PalilX) ~ > " T((i—j)Ax + S)C(jAX—S) 1
J=Imin

where T is the resistivity transform function; and C is the filter
coefficients. In such a case, jnin and jmq are chosen, so that the filter co-
efficients with smaller or larger ratios may be neglected. S is a displace-
ment factor calculated as demonstrated in Koefoed (1972) and
Johansen (1975).

Resistivity transform for a stratified medium (Fig. 1a) can be cal-
culated recursively (Koefoed, 1970). For a geoelectric layer above
basement, the transform can be computed by using exponential
formulation as:
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Fig. 1. a) Representation of resistivity transform T for a stratified earth with N layers. b) Representation of R™ function for a stratified earth with N layers.

Transform T; (p;, h;) at the top of the sequence of layers (pj + 1, ...,

pn; hyj 4 1, ..., by — 1) is given by:
W.N)+T; {(N
T,0\) = iN+Ti0(N) @)
1+W;(NTj (N /pj?
where
1—e~2hA
W;(N) =p; PRI (5)
and
j=N—-2,N-3,- 21 (6)

by the recursive operation and considering Ty = py, we came to surface
where T = T;(\).

In having calculated resistivity transform, the next step is to calcu-
late the convolution with filters. Apparent resistivity can be calculated
as follows:

+pCh )

S

Ji+1

p ~ Py C]l

where

. ) . . © .
=Y and c? =Y. 8)
j=— =i

In Johansen's (1975) case, the filter boundaries were defined as
j1 = —100 and j, = 40 (141 coefficients). The coefficients Cf and
C” are the minimum and maximum filter values, previously calculat-
ed in Johansen (1975). Calculation accuracy for this filter is in the
order of 10~ 3, very adequate to our needs.

2.2. TEM modeling

Similarly to the Vertical Electrical Sounding, the solution for
TEM modeling is calculated by linear filtering. In Nielsen and
Baumgartner (2006), the authors present the equation to calculate
the magnetic field above a horizontally stratified earth assuming

the loop is on the surface (z =
the loop is expressed by:

0). Magnetic field at the center of
- 2RTFu A

H,(® :al-/ 1

) Jo [RF(’(%R%) + (ug—uy)?

+ m ((kéaz 73ik0a73) ot (k%a2 —3ik, a73) 7”"0) .
1—ko

1 I
- i} JNAA + 5+

9)
At sufficiently low frequencies ko ~ 0, the Eq. (10) can be simplified
as:
)TN 1 I
al - 1A | JiN@)AdN +
/ {RTEkZ TN tu)? 2}]1( ) 54
(10)
I —ik,a
e (3+ (k]a —3ik,a— 3) ! )
The function RIE is obtained by a recursive relation:
RTE _ 551 + ¢Z~Em o Hnhn (11)
TOORE I 41
+1%n+1
1:’_ LAlnH
z, z
Vni = T (12)
=+ =
Zn Zn+1
z, = iop, (13)
Ky = 0’ &1, —iop,0, (14)
u, = \/A2—k2 (15)
and
RE=0 (16)

where h,, is the thickness of the layer; n. R™® roles similar to resistivity
transform in electrical survey case, as can be seen in Fig. 1b. I is the
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current in the loop; a is the radius of circular loop, J; is Bessel function of
order 1, and A is the variable of integration.

Once the transient response is a causal function (h,(t) = 0 for t <0),
the transformation of response from the frequency domain to time do-
main can be obtained in form of a sine or cosine transform (Nielsen and
Baumgartner, 2006):
h,(t) = —zf“llm[H (w)] cos(ot)dw (17)

4 m 0 o z
in Eq. (17) a step-current excitation was assumed.
The mutual impedance can be expressed as:

_onp? fo { (Glﬂ 2)?]sme(gr)dg (18)

where 01 is the conductivity of the first layer; T = 2t(oyua®) ™ g =
0, uowa b is the receiver loop radius, and n is the number of turns.

In TEM case, there are two integrals to be calculated: the integral in
(Eq. (10)), and the integral in (Eq. (18)). Firstly, we must obtain the in-
tegrand of (18), which is the magnetic field in the frequency domain
(Eq. (10)). Both integrals are calculated by using the filter set developed
by Christensen (1990). Once we have the mutual impedance, the appar-
ent resistivity can be calculated in a simple way:

) Viatnb?]*? Uy \°"?
=[Gz | () "

2.3. Data inversion

Most geophysical inverse problems fit into the category of non-
linear problems, which include inversion of data collected with elec-
trical and electromagnetic methods as Vertical Electrical Sounding
and TEM survey. There are many algorithms for nonlinear data in-
version but this type of inversion is complex and always requires a
detailed study of its operation. Some methods use derivatives and
others use global random search. In Monteiro Santos and El-
Kaliouby (2010) work, the authors tested some inversion algo-
rithms for VES/TEM data 1D joint inversion. The study concludes
global random search algorithms generate the best results. In the
paper, the advantages of global random search algorithms are
presented, in which an initial model neither is needed nor needs
to be relatively close to the solution as in derivatives methods.
These characteristics are particularly important when dealing with
joint inversion of different data sets. Good initial models (close to
global minimum) for local inversion algorithms can be very difficult
to obtain and only reached after several inversion trials. Based on
these results, in here we apply a global random search algorithm
called CRS - Controlled Random Search - developed by Price (1977).

Although CRS was not one of the algorithms used in Monteiro Santos
and El-Kaliouby (2010), it is a robust algorithm, well suited for prob-
lems as the one investigated in this study (VES/TEM). Indeed, CRS is
not a fast search method but has great ability to find global minimum
and it is very stable. This algorithm was used to do single VES/TEM
sounding inversions and used in VES/TEM data 1D joint inversion,
since the structure of inversion remains practically the same. The
change in 1D joint inversion is the objective function.

The objective function is an important aspect of inversion problem
that must carefully be defined in order to obtain better results. In this
work, we used quadratic objective functions for both, individual and
joint inversions. For individual inversion of methods, we use the follow-
ing objective function:

#(2.p) = |i-nm @0

where d is the data and h(p) the physical response of p model. As can be
seen, there is no weighting in the objective function or regularization
term. Thus, the inversion is not constrained. Our experience with CRS
for DC and TEM methods showed that this type of function is very suit-
able for these methods.

In 1D joint inversion, the objective function incorporates terms of
electrical survey and TEM survey as follows:

Djoint (671’) = aHaVES_hVES(p)H + BHETEM_hTEM(p)H (21)

where EVES is the electric survey data, HTEM is TEM survey data, hygs(p)
and hygy(p) are the calculated response for VES and TEM survey, respec-
tively. o and 3 are weighting coefficients for both methods. At the be-
ginning of the research, the idea was to consider giving more weight
to electrical surveys corresponding to the shallow layers, and more
weight to TEM associated to deeper layers. Nevertheless, a further situ-
ation analysis showed that weighting in our case was not necessary, and
results fit both data sets. It demonstrates that, in here, good shallow VES
resolution and the great TEM investigation depth were automatically
pondered in the joint inversion.

As will be seen forward, TEM method cannot solve structures located
until depths of about 10% the size of the current loop. It means that, in a
survey using a square loop of 100 m of side, structures up to a depth of
10 m are not well defined. In the VES, shallow layers are well marked in
data acquired from the first AB/2 positions. Since the depth of investiga-
tion is most limited by the size of the array, it is currently accepted that
the maximum depth of investigation is about a quarter of the total cur-
rent electrode distance, i.e., AB/4. However, in tropical areas, like in
Brazil, where soils are very conductive the depths of investigation
tend to be considerably smaller.

In our case, it is expected that the nature of inversion process bal-
ances the depth of investigation of each method. Once the electrical
sounding is not going to be sensitive to layers below AB/4, characteris-
tics of these layers will not influence VES resistivity curve. The same
happens with TEM regarding shallow layers. When the method is not
very sensitive to some structure, it does not induce error, it simple
stands neutral to changes in the model. In such a way, when one of
the methods is sensitive to some structures that does not happen with
the other, all the information from that layer came from the sensitive
one. Thus, there is a natural weighting of inverse problem. Imposing a
weighting may disrupt this natural feature of the problem, leading to
distorted solutions in somehow. Notwithstanding, in some cases
weighting the method may be used but until now we did not use this
feature in our inversions.

The basic operation of algorithm is found in Fig. 2. Initially it should
be defined the total number of parameters n to be inverted. In this case,
n parameters related to geoelectric parameters of model (layer resistiv-
ity and thickness). In the next step, we define an initial search space
where obtains m random models. The value of m is typically given in
the form of 7 n but a different value may be set for each problem. A larg-
er value of m improve the coverage of the search space but at the same
time make the convergence slower, once all models need to be updated
for the whole problem be minimized. These m models are the set of
models that will modify during the iterative part. Physical response of
each model is calculated (forward calculation) for all m models as well
the value of objective function for each one. These processes consist in
the initial algorithm stage. Then the iterative part may start, in which
it obtained every iteration P model by average of n models randomly se-
lect among m set of models. Then, another model is randomly select
from m set (this model is not one of the n previously selected), and an
average between P model and this n + 1 model is done. Having this
resulting model T, its objective function is calculated. If the value of ob-
jective function of model T is larger than the highest one among m
models, model T is discarded and iterative process continues. If the ob-
jective function is smaller than the highest one among m models, model
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Input Data:
n parameters to be inverted

m random models generation
m =3*n

Iterative part

Average model of n randomly chosen
models

Average model between the previously
average model and a n+7 model randomly
choose

If the norm is bigger than the biggest norm
THROW THE MODEL AWAY

STORE THE MODEL

If the norm is smaller than the biggest norm

New set of models

Output:
Smallest norm model of all m stored
models

Fig. 2. Flowchart of CRS algorithm used in this work.
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Tenters in place of the model with the highest one, and iterative process
continues. At the end of the process (which can be determined by a
number of iterations or by the value of objective functions), there will
be a set of models which ideally fit the data. The final model is that
one with the lowest objective function. It can also make a representa-
tion of all final models. The probability that all models obtained con-
verge to global minimum it will depend on the value of n, the
complexity of objective function and initial search space.

One of the resulting graphics is all final models plotted together, and
in an ideal result all models may have a minimal divergence, because
after searching for whole space the best-selected models must be
around global minimum. During iterative part, in CRS algorithm, select-
ed models may fall in local minimums but also they eventually fall in
global minimum. During selection of models, the ones in global mini-
mum will have a lower RMS, and in this process, the algorithm with
enough iterations selects only models in global minimum. This is the
major advantage using global search algorithms. The use of some statis-
tics for final models may lead to erroneous analyses because the idea is
the search is tendentious for global minimum.

Normally for a single or joint inversion, some thousands of iterations
are necessary, with a forward calculation for each iteration. For VES sin-
gle inversion, it takes no more than 1 or 2 min. For TEM or joint inver-
sion, this may take 10 to 20 min. This time is well acceptable, and,
with modern computers, the program may run faster. In addition, a

time around 10 min is well acceptable with irrelevant disadvantages
compared with derivatives methods, once results have a minimal
chance to stop in a local minimum.

Another feature of inversion program developed in this research is
that one related to the “guessing” of initial search space. CRS needs, as
a start, the number of parameters to be inverted and the interval of
search (initial search space) for initial set of models. Initial search space
corresponds to initial space where CRS algorithm will search for initial
m random models used in the optimization. However, for operator’s con-
venience the entrance of initial search space in developed program is
done by the definition of initial search space midpoint. Initial search
space in the algorithm goes from 10% of parameter entrance value to
190% of entrance value. Hence, in here “initial model” correspond to
this initial search space midpoint. In the developed program, this search
space restriction only occurs in the first part (initial model definition),
the iterative algorithm part has no restrictions related to search space.
The program is free to search the solution in the whole search space. Ad-
ditionally, initial search space does not need to be close to the solution,
even initial search space does not need to contain the solution, once
there are any constrains in iterative part.

In Fig. 3 how the algorithm works is exemplified with two-variable
case. In this example, by using VES, the simulated medium has two
layers. The first one (to be determined) has a resistivity of 30 Q.m and
a thickness of 20 m. The second is geoelectric basement with 500 Q.m.
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Fig. 3. An example of the way implemented algorithm works. Blue marks are models used in CRS algorithm; red box, the initial search space, and red circle, where the real (synthetic)
model is. In a) initial randomly-determined models in initial search space. In b), ¢), d) and e) models in iterations 50, 100, 150, and 200 respectively. Finals models obtained by inversion

are represented in f).

In this example, the basement resistivity was constant and only first-
layer variables were inverted. This example was developed for a better
visualization of how CRS algorithm implemented in this research
works. Fig. 3 shows models used in set of CRS algorithm models and
how models chance during the iteration algorithm part. The red box in

the figures is the representation of initial search space described
above. Fig. 3a presents models obtained in the first algorithm step
where all models are randomly selected in initial search space. In this
case, the solution is not contained in this initial search space. Then, to
reach the real values, the algorithm must be free to leave the red
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Fig. 4. Models used in CRS inversion in a geoelectric model representation. In a), b), ¢) and d) models in iterations 50, 100, 150, and 200 respectively, zoomed in the first layer (inversion
parameters). In e) final figure generated by the program with the whole model represented (first and second layers). In f) lower and higher RMS of m set of models along the iterations are

presented.

box. Fig. 3b shows models in the fiftieth iteration. In such a stage, models
are now spread in search space, most of the models are out of initial
search space, and models are searching the solution in the free space.
Models are now mapping the objective function and the algorithm is
selecting models close to local minimums and global minimum.

Figs.3c,d and e present iterations 100, 150 and 200. In this stage, models
are approaching the solution and becoming close to each other. Models
approach each other because they are now close to the solution (global
minimum). This is how CRS avoid stop in local minimums, models will
find the local minimums but eventually those that are close to global
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minimum will stay there (lower RMS), and along iterations will bring
others to the same region. Thus, global minimum is where most of
models are in the final algorithm stage. Fig. 3f presents final models
for iteration 213, with that one with lower RMS been the final inversion
process model. As can be seen, CRS algorithm final set of models have
ideally all models close to global minimum after enough iterations. In
this case, the stop criterion was all models must have a RMS lower
than 1%.

In Fig. 4, the representation of models in Fig. 3 is presented as
geoelectric model. In Fig. 4a, b, ¢, and d, represented models are for iter-
ations 50, 100, 150, and 200, respectively. These graphs are a more com-
mon way to represent a geoelectric model, in the same forms, it
presents them in the program in here used. Fig. 4e presents the final
geoelectric model for iteration 213. As previously described, all models
tend to converge to global minimum and when plot together they over-
laps each other. When result is overlapped models, for our case, the
meaning is inversion was carried on with enough iterations and the re-
sult is reliable. Trying to calculate some statistics of final models may
lead to some meaningless results, once it obtained these models, a ten-
dentious way in algorithm. Fig. 4f presents the lower and higher RMS
(in percentages) of m set of models along the iterations. It is possible
to see the convergence to a good adjustment is done for the whole
set; with a good number of iterations, models tend to converge to the
global minimum. The first 30 iterations appears no change the higher
RMS but changes occurs. It is not possible to see them very well because
initially the changes are not significant enough to appear in this graph.
After some tens of iterations, the changes are more evident. This pattern
is present in several tests we completed.

A code called Curupira was developed in this research (Bortolozo
and Porsani, 2012). The name is from a folkloric creature from
Brazilian mythology, whose feet are inverted and who protects forests
from destruction. The software is capable to make individual inversions
of VES and TEM soundings (central-loop array) and to do the joint in-
version of both data sets. It is also able to make the forward modeling
of both methods by adding numerical noise (as describe early in this
paper). The development of operational software seeks to make easier
the inversion of soundings and puts the joint inversion available to
more researchers. This software generated all results presented in this
paper and was tested in many ways to assured its functioning and
credibility.

2.4. Static shift correction

Meju (2005) presents empirical formulas in order to represent Ver-
tical Electrical Sounding and TEM data in the same graph. It should em-
phasize that any kind of transformation is used. Formulas obtained by
Meju (2005) are:

1. Representing Vertical Electrical Sounding in a time scale

2

= T[,LlOO'L (22)
2

where o is the apparent conductivity for AB/2 = L.

2. Representing TEM soundings in AB/2 (meters) scale,

L=711,8,/tp (23)

where p is the apparent resistivity in instant t.

Formulas are used in order to remove static shift that may be present
in electrical surveys. VES curve may be static shifted because it has elec-
trodes in contact with ground, and they are under the effect of heteroge-
neities in the fixed position. These heterogeneities may cause the
existence of a secondary electrical field. This field causes the curve to
move up or down parallel to apparent resistivity axis. The correction
of static shift is required for proper inversion of combined data. The

correction of static shift effect is done by multiplying the whole VES
curve by a correction factor, so that the whole curve is shifted on y-
axis (the axis of apparent resistivity) partially overlapping TEM curve.
This procedure with real data is going to be demonstrated later in the

paper.

3. Discussion of inversion results
3.1. Synthetic data

The joint inversion seeks for a better interpretation of underground
by the combination of different databases. A better interpretation when
compared with individual interpretation of different methods. Our goal
is to map geoelectric stratigraphy of Bebedouro Region in Parana Sedi-
mentary Basin, in Brazil. In order to investigate the advantages of a
joint inversion, a synthetic model that corresponds to real geoelectric
stratigraphy observed in that area (Porsani et al., 2012b) was created.
This synthetic model is represented in Fig. 5. Region geology will be fur-
ther detailed in the text, but now we are going to take synthetic model.
Initial layer of 8 m thick and 200 Q.m resistivity represents a layer of
unsatured soil/sediments. The second layer of resistivity 25 Q.m and
55 m thick represents a saturated zone. The resistive layer below
(800 Q.m) 500 m thick represents a basaltic rock. The last layer repre-
sents Guarani Aquifer with 30-Q.m sediment. This synthetic model is
used in all tests of inversion, both in VES and TEM as well as VES/TEM
1D joint inversion. Results with synthetic data for the single VES inver-
sion for the single TEM sounding inversion and VES/TEM 1D joint inver-
sion are showed below. All inversions with synthetic data were done in
the same conditions: same numbers of layers and same initial search
space.

Geoelectric Model
10 T

Depth (m)

10°F .

3 1

10 >
10 10 10
Apparent Resistivity (Ohm.m)

Fig. 5. Synthetic model based on geological information of Bebedouro region used in syn-
thetic test.
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To validate synthetic inversion, it is necessary to add numerical noise
to synthetic data to simulate a real survey. Adding realistic noise can be
a quite complex task. The most recommended way to have realistic
noisy data is to make an interpretation of errors presented on real
data and try to represent them numerically. For VES data, it considered
noise is equally distributed but randomly throughout curve. The ampli-
tude of noise varies (from zero to a maximum value) point to point. A
maximum amplitude of noise was adopted, and a percentage as added
or subtracted at each value of the curve. In this way, we simulate the
normal variation in field data signal. In Fig. 6, synthetic curve with syn-
thetic noise is compared to an experimental VES curve. It is possible to
see small scattering in data that VES curves usually present. The error
magnitude was determined from experimental data interpretation.
The value of standard deviation obtained in our soundings in Bebedouro
region was 0.42 Q.m. Thus, the disturbance in data was gotten by adding
or subtracting a percentage of three times of average standard devia-
tion. The value of this percentage is random and different for each point.

Addition of artificial noise in TEM data was followed a quite different
approach, due to the different pattern of the noise. Error distribution in
TEM curve cannot be considered homogeneous. In the early times, error
magnitude is very low, while the error amplitude is very large for latest
times. The following equation calculated the noise:

_ ( tmax—0?
Smem = Sv/—2 In(ry) cos(2mr,)e ( ! ) (24)

where r; and r, are random numbers; S is the standard deviation;
tmax 1S the last-time value of the curve; and t is the time value, corre-
sponding to the time where noise is added. The calculation of standard
deviation was based on real data. TEM equipment (PROTEM-57-MK2 —
Geonics) used in the field work acquisition generates a file with three-
curve resistivity values, corresponding to frequencies of repetition rate
of 30 Hz, 7.5 Hz and 3 Hz. Then, we calculated the apparent resistivity
standard deviation for each time, and the average standard deviation
for each curve. Thus, it got standard deviation for each curve (three fre-
quencies). Every sounding used this procedure, and the average devia-
tion of all set of soundings was calculated reaching the value of
0.74 Q.m. Fig. 7 shows synthetic noisy data compared to experimental
data. As can be seen, the pattern of dispersion of synthetic noise is
very close to the real.

Fig. 8 shows results for the single inversion of VES synthetic data.
VES recovers well the first layer: its resistivity as well as its thickness.
The second layer is also well solved. Third-layer top is at depth of
63 m, and its bottom is at 563 m depth. The maximum electrode spacing
in the simulated VES is 400 m (AB/2 = 200 m). This corresponds to a
maximum depth of investigation < 100 m deep. Therefore, it was ex-
pected that VES could not solve third-layer bottom as well as the
deepest layer of 30 Q).m of resistivity. Results show that VES can define

e Synthetic Data with noise
Synthetic Data without noise

Apparent Resistivity (Ohm.m)
o

1 2

10 10

AB/2 (m)

the shallow layers but in the case of an electrode spacing of 400 m there
is no capacity of investigate deep structures (below 100 m). In order to
investigate structures deeper than 100 m, the electrode spacing must be
increased. Nevertheless, this operation not always can be done in field-
work. About the adjustment error, it is calculated as a percentage of
data, i.e,, the total error is given as a percentage of total data set value.

Fig. 9 shows results obtained from TEM sounding inversion. Shallow
layer is not well solved. It expects this limitation because TEM sounding
(central loop) cannot define with precision structures shallower than
10% the side of the transmitter loop. In addition, once the simulated
loop has a side of 100 m, structures until 10 m depth cannot be solved.
However, the deepest layers are quite well resolved. For instance, the
second layer is very well resolved. The third layer has also a good reso-
lution, although the inverted model overestimates this layer resistivity.
Notwithstanding, this fact does not invalidate the inversion result. It
might be noted geoelectric basement was determinate with precision
in a simulated depth of 563 m.

Fig. 10 shows VES/TEM 1D joint inversion results, which illustrated
that all model layers (Fig. 5) are well resolved. Shallow layers are very
well solved, and the investigation depth now reaches geoelectric base-
ment. It is possible to observe TEM inversion overestimated third-
layer resistivity now with a value close to the “true” one. It also can be
notice both data sets are fitted.

We do these tests to verify advantages of 1D joint inversion, and in-
vestigate how those advantages appear in inversion results. This proce-
dure was crucial for our understanding of 1D joint inversion procedure
and algorithm validation. After that, it inverted some other tests with
synthetic data a pair of real soundings (VES/TEM).

3.2. Real data from Parand Basin

After testing the potential of 1D joint inversion with synthetic data,
we applied the developed program “Curupira” to invert real data. Used
soundings were acquired in Parana sedimentary basin, next to Bebedouro
and Pirassununga cities. Bebedouro city is located in the north part of Sdo
Paulo State, in Brazil. Bebedouro region geology is characterized by a sed-
imentary package (Adamantina Formation) with thickness varying from
50 m to 100 m. There is a 500 m thick basalt layer (Serra Geral Formation)
beneath sedimentary package. There is other sedimentary layer contain-
ing Guarani aquifer (Botucatu Formation) below basalts. According to
deep wells information, the top of geological basement of Parana Basin
is between 2500 and 3000 m depth. The field setup was similar to that
one used in synthetic tests: for VES a maximum value of AB/2 = 200 m
was used, and a transmitter loop of 100 m x 100 m for TEM acquisition.
In the region, there are many wells and some of them have available geo-
logical logging. Data from a well near to the survey (Fig. 11a) was used in
geophysical model interpretation. Static shift correction was done, and
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Fig. 6. VES synthetic sounding with numerical noise versus real VES: a) synthetic curve without noise (blue line), and synthetic curve with synthetic noise (black dots). b) Real VES curve.
These figures show that the pattern of dispersion of synthetic noise is very close to the real one.
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Fig. 7. TEM synthetic sounding with numerical noise versus real TEM: a) synthetic curve without noise (blue line), and synthetic curve with synthetic noise (black dots). b) Real TEM curve.
These figures show that the pattern of dispersion of synthetic noise is very close to the real one.

the result is showed in Fig. 12, the correction factor in this case was 0.88.
Fig. 13 shows the inverted model for VES individual inversion. VES detect
a few shallow layers. The first one, some-centimeter thick might corre-
spond to superficial soil. The second layer with 4-meter thick corresponds
to a dry sedimentary layer. The next downwards layer is conductive with
a thickness of approximately 50 m, and may corresponds to a sedimenta-
ry aquifer present in the region. The deepest layer in VES model is a resis-
tive layer (more than 400 Q).m) corresponding to basalts of Serra Geral
Formation.

Fig. 14 shows TEM individual inversion, which exemplifies the dif-
ferences in both methods. TEM considered the upper layers as a single
structure with 400 Q.m of resistivity. The second layer corresponds to
sedimentary aquifer present in the region. The third layer represents
the basalts of the Serra Geral Formation. Actually, some distortion oc-
curs in the depth of this layer top. The 20 m depth ascribed to this
layer top does not match with borehole information in the area. The ob-
tained inversion value is underestimated. This effect happens in some
soundings in Bebedouro area, and it was associated to 2D structure
presence (Almeida, 2011). This effect is very problematic and can gener-
ate some misunderstanding in the result interpretation. However, 2D
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does not seem to affect interferences at the bottom layer interpreted
as Guarani aquifer in Botucatu Formation, and its depth and resistivity
correspond to the observed in boreholes.

Fig. 15 shows VES/TEM 1D joint inversion results. VES individual in-
version defines shallow layers, and TEM individual inversion reveals the
deepest layer. TEM individual inversion underestimates the depth of
third-layer top that is now in agreement with borehole information of
the area. As in TEM inversion, the result with 1D joint inversion indi-
cates that the bottom layer at almost 700 m depth. Cleary, results
show that 1D joint inversion obtains the best of both methods. In
Fig. 16 we present a geoelectric profile in Bebedouro city. The profile
goes from southwest to northeast, and we can see the basalt thickness
variation. Between soundings T75, T76, T77, the depth of basalt base
are practically the same as well as between soundings T78, T79, T80,
T81, and T82. However, in soundings T77 and T78 there is a great differ-
ence between the depths of basalt base suggesting to be a geological
structure. Almeida (2011) as well Porsani et al. (2012b) well described
this geoelectric structures detected with VES and TEM.

A second joint inversion example was performed by using data ob-
tained next to Pirassununga city, also locate in S3o Paulo State. The
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Fig. 8. Inversion results of VES Synthetic data with noise. a) Synthetic curve with inverted curve adjusted. b) Inverted geoelectric model (black line) compared with real model (red line).
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Fig. 9. Inversion results of TEM Synthetic data with noise. a) Synthetic curve with inverted curve adjusted. b) Inverted geoelectric model (black line) compared with real model (red line).

survey is located inside USP (Universidade de Sdo Paulo) campus. The lo-
cation is ideal for TEM soundings, once there are neither urban noises
nor coupling effects. The main target for this research in Pirassununga
was to define the top and base of diabase intrusion present in the area
for hydrogeological purpose.
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Massoli (1983) described geological sketch of study area and it cor-
responds to Cenozoic's sediments (sand) of Pirassununga Formation
covering claystones of Corumbatai Formation. Under claystones is dia-
base intrusion (Serra Geral Formation) with a variable thickness. Irati
Formation, composed of shales, is present under diabase intrusion.

Depth (m)

Resistivity (Ohm.m)

Fig. 10. Synthetic VES/TEM 1D joint inversion results. a) Synthetic VES curve with inverted curve adjusted. b) Synthetic TEM curve with inverted curve adjusted. c) Inverted geoelectric
model (black line) compared with real model (red line).
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Fig. 11. Representation of borehole lithological information. a) Lithological information of Bebedouro region. b) Lithological information of Pirassununga region.

Tubardo Super Group that comprises Tatui and Itararé Formations is
below Irati Formation. Tatui Formation is mainly composed of interca-
lated clayey-siltstones and claystones. On the other hand, Itararé For-
mation is composed of sandstones, tills, conglomerate, and claystones.
Obtaining borehole information was from a water supply well drilled
in the surrounding area after doing soundings, and Fig. 11b shows it.

Fig. 17 shows VES data individual inversion. As in Bebedouro case,
VES solves the shallowest soil layers and initial sedimentary pack until
~2 m depth. This initial sedimentary pack is Cenozoic's sediments of
Pirassununga Formation. The layer between 2 m and 20 m is probably
Corumbatai Formation claystone. The third layer is diabase sill that
was the main survey target. Sill has about 41 m thick and almost reaches
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Fig. 12. Static shift correction for Bebedouro VES sounding.
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Fig. 13. Results of Bebedouro VES inversion. a) Real VES curve with inverted curve adjusted. b) Inverted geoelectric model.

63 m depth. Beneath sill there is a conductive layer, which was at first
assumed to correspond to Tatui Formation or Irati Formation. However,
with a more accurate interpretation was realize that it probably corre-
sponds to a fractured zone in diabase sill that continues after fractured
zone.

TEM inversion (Fig. 18) could not define the shallowest layers, being
incapable to define Corumbatai Formation. Nevertheless, the top and
base of basaltic intrusion was marked and TEM sounding reached
more deep layers. VES could not precisely define conductive layer
under the sill. Moreover, with the TEM sounding was possible to esti-
mate the thickness of diabase intrusion, that corresponds to the resistive
layer starting in 20 m depth, goes to the 60 m thick conductive layer that
begins in 90 m depth and ends with the other resistive layer that goes
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until 230 m depth. Then, with TEM sounding the total thickness of the
sill is around 209 m, including the first resistive layer, fractured zone
(also detected with VES) and the other resistive layer. The deepest
layer detect by TEM sounding probably corresponds to the sedimentary
package formed by shales of Irati Formation and sediments of Tubardo
Super Group (Tatui and Itararé Formations). TEM method could not pre-
cisely define contacts among these sedimentary packages probably due
to the lack of resistivity contrast and loss of resolution in deep.

After static shift correction (Fig. 19) the joint inversion was accom-
plished. In such a case, the correction factor used was 5. Fig. 20 shows
the results. Once again, the joint inversion brings the best of both
methods into a single model that has all layers presented in VES and
TEM inversions. The same geoelectric model could define the top of

10

10
E
ey
2
[
[a]
10°
3 . o
10
! 10° 10’ 102 10° 10*

Resistivity (Ohm.m)

Fig. 14. Results of Bebedouro TEM inversion. a) Real TEM curve with inverted curve adjusted. b) Inverted geoelectric model.
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diabase intrusion as revealed in VES and TEM soundings and the layer
deeper than 200 m was also reach as in TEM sounding. The main differ-
ence from the individual and joint inversions in the Pirassununga case is
the advantage of having one single model that adjust the both curves
and reaches all the layers detected in the individual sounding. The shal-
low layers detect in VES and the deepest ones reach by TEM are all in
one single model. Once in Pirassununga VES sounding the static shift
was much higher than in Bebedouro case, we try to make the 1D joint

inversion without the static shift correction. Fig. 21 presents VES and
TEM 1D joint inversion without VES static shift correction. In this
view, TEM data adjustment is worst than with static shift correction.
Inverted model is considerable different from the one obtained with
static shift correction.

Inverted models in Figs. 20 and 21 are similar in means of number of
layers and resistivity contrasts. However, layer interfaces are consider-
able different. Besides, the model in Fig. 21 tends to have more resistive
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Fig. 16. Geoelectrical profile, generated by contouring 8 TEM soundings located in Bebedouro area showing the formation resistivity vs. elevation.
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Fig. 17. Results of Pirassununga VES inversion. a) Real VES curve with inverted curve adjusted. b) Inverted geoelectric model.

layers. Models diverge about layer interfaces, making this the major dif-
ference between these models. Once static shift correction puts data-
base in a closing resistivity range, this can give more reliable as well
less ambiguous result. As presented in these examples, 1D joint inver-
sion without static shift correction is possible but not recommended.

4. Conclusions

In this paper we presented a methodology for 1D joint inversion of
VES and TEM data by using CRS algorithm. Results clearly showed that
the joint inversion puts together the best advantages of both methods.
In our case, VES gives information to determine accurately the shallow
layers, while TEM soundings provided information until about 900 m
depth. The use of two methods with different sensitivities to noise and
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distortion effects allows improving the reliability of the results, once
distortions affecting one of the methods possibly will not affect the
other, as in Bebedouro case. In Pirassunuga case 1D joint inversion
showed how the final study result is improved, demonstrating this
methodology is a powerful tool for electromagnetic methods.

Data acquisition for 1D joint inversion is easily performed. The only
recommendation is that surveys should have the centers as close as pos-
sible, because local resistivity variations can differently influence data.
Another important step is static shift correction using Meju's equations
as previously described. This procedure will ensure more accurate re-
sults once inverted model will be able to adjust both curves without
any trouble related to disturbing scale effects in VES curves. Besides,
this procedure is easily completed, even with worksheet softwares
being not a major issue.
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Fig. 18. Results of Pirassununga TEM inversion. a) Real TEM curve with inverted curve adjusted. b) Inverted geoelectric model.
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Fig. 19. Static shift correction for Pirassununga VES sounding.

In this paper we present inversions obtained by CRS algorithm. In be reliably used with respect to computation time in modern com-
the literature, global search algorithms are used in many cases but puters for 1D problems. The major advantages of global search are
especially with TEM and TEM and VES 1D joint inversion these algo- that it drastically reduces the chance to stop in local minimums
rithms are fairly used. Here we presented some interesting results and presents the robustness to deal with two data sets in a joint
for these cases. Demonstrating that global search algorithms can inversion.
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Fig. 20. Results of Pirassununga VES/TEM 1D joint inversion, with VES static shift correction. a) Real VES curve with inverted curve adjusted. b) Real TEM curve with inverted curve ad-
justed. b) Inverted geoelectric model.
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This article presents the results of re-interpretation of VES and TEM soundings data set acquired in Bebedouro
region in Sdo Paulo State — Brazil. A total of 46 VES/TEM soundings were acquired in a region of 90 km? located
in the Parana Sedimentary Basin. This article has two main goals, compare the joint inversion and the single
inversion of VES and TEM in two large areas and obtain a new and more precisely geoelectrical model of the
Bebedouro region, focusing the exploration in the shallow and deep sedimentary aquifers of the study area.

K ds: . ) . . . . . . .
V;ng ores The previous interpretation was based in geoelectrical models obtained by single inversion of the VES and TEM
TEM soundings. In this work we present the results with single inversion of VES and TEM sounding inverted by the

Joint inversion

Curupira Program (Bortolozo and Porsani, 2012) and a new interpretation based in the joint inversion of the

Hydrogeology both methodologies. The results from joint inversion permit to obtain a more reliable geoelectrical model and
Parana Basin serve as an accurate guide to the exploration of groundwater.

1D model © 2014 Elsevier B.V. All rights reserved.
1. Introduction Under this aquifer there is a basalt layer from Serra Geral formation

In exploration geophysics inherent ambiguities in the interpretation
process are always present. One way to reduce the ambiguities is using
different geophysical methods in a complementary form: with a diverse
database the ambiguities can be reduced and the final result becomes
more trustful. If the available information is about the same physical
property the processing and interpretation are faster and simpler.
Two methods that explore the same physical property in different
manners are the electrical (DC) and the transient electromagnetic
(TEM) methods. Both DC and TEM are widely used in geophysics in
many applications, including hydrogeological studies as mentioned by
Goldman et al. (1994), Albouy et al. (2001), Danielsen et al. (2003),
Jens et al. (2003), Jorgensen et al. (2003), Carrasquila and Ulugergerli
(2006), Nielsen et al. (2007), Bortolozo et al. (2010), Porsani et al.
(2012), Bortolozo et al., (2012).

In Bebedouro city located in southeast Brazil a hydrogeological study
has been carried on for several years. The study area is located in
the Parana Sedimentary Basin with an upper sedimentary aquifer in
Adamantina Formation. The water resources from this aquifer are
exploited by small properties for family use and small scale irrigation.
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with approximate thickness of 500 m. Under the basalts there is the
Guarani Aquifer, which is exploited for large scale irrigation of orange
plantations. The objective was the geoelectrical mapping of the upper
and the deep sedimentary aquifers for hydrogeological purposes using
electrical and electromagnetic methods (Porsani et al., 2012). During
the year of 2010 46 pairs of VES/TEM soundings were acquired. Vertical
electrical sounding (VESs) with maximum AB/2 spacing of 200 m in
length, were positioned at the center of the square TEM transmitter
loops with a 100 m side. The VESs were acquired immediately after
TEM measurements, the objective of combined VES/TEM was to obtain
more reliable geoelectric information about the shallow layers. The
initial idea for this procedure was to link the VES inversion results to
the inversion process of TEM data to minimize the ambiguities in the
first 10-15 m deep part of the model. In addition, VES and TEM coinci-
dent soundings were used in studies that culminated in the develop-
ment of a joint inversion algorithm (Bortolozo and Porsani, 2012).

The joint inversion procedure is done in order to analyze the VES and
TEM data more accurately and reliably. In this case, the inversion of TEM
and VES data is done simultaneously. The pioneering works related to
the joint inversion of magnetotelluric data (MT) and vertical electrical
sounding (VES) are assigned to Vozoff and Jupp (1975). This article
shows the advantages of joint inversion, demonstrating how this
process is synergistic, i.e., the final result is more than the sum of the in-
dividual results of both methods. In this line of research, some authors
have discussed the advantages of joint inversion of DC and TEM data
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(Meju, 1996; Raiche et al., 1985; Yang and Tong, 1998), all of them
showing the advantages of joint use of two methodologies. Applications
for the joint inversion of these methods go from hydrogeological studies
(Albouy et al.,2001; Goldman et al., 1994) to potential risk of land-slides
(Schmutz et al., 2000, 2009).

Exploring the advantages of joint inversion methodology, this article
presents the results of the joint inversion of 46 pairs of VES/TEM sound-
ings in the Bebedouro region. This study represents the first application
in large scale of the joint inversion of VES/TEM in tropical soils. The
authors used the Curupira Program (Bortolozo and Porsani, 2012) for
the individual inversions of VES and TEM soundings as well as for
their joint inversion. With all these results it is possible to compare
the differences between the single and joint inversion for the whole
database. As a final result a new geoelectric model for the Bebedouro
region with an improved accuracy was obtained. These results will
help the exploration of the groundwater resources of Bebedouro city
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and a better understanding of the geological features of the Parana
Sedimentary Basin in the region.

2. Study area

The study area is located in Bebedouro city in the northern part of
Sdo Paulo State, southeast of Brazil (Fig. 1). The study area covers
about 90 km?, which corresponds to about 13% of the city total area.
Soundings were done in the rural area avoiding the city electromagnetic
noise and possible coupling effects. VES electrodes and transmitter
loops were put in the open spaces among the orange and sugar-cane
plantations. The databases were separated in two groups corresponding
to the survey areas. One part of the soundings was done in the Andes
district and the other part in the Botafogo district. These two districts
are small villages that belong to Bebedouro city. The total database
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Fig. 1. Location area of the Bebedouro region in the north part of Sao Paulo State. South of Bebedouro city, the western rectangle indicates the Botafogo District and the eastern rectangle

indicates the Andes District.
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corresponds to 46 pairs of VES and TEM soundings: 16 soundings in the
Botafogo district and 30 in the Andes district as illustrated in Fig. 1.

3. Local geology

The study area is located in the Parana Sedimentary Basin character-
ized by a smooth topography with hills having flat tops. There are
three main geological formations in this area. The most shallow one is
the Adamantina Formation (Bauru Group sandstone) with a thickness
ranging from 50 to 100 m. This formation contains a shallow sedimen-
tary aquifer, which is largely used for agricultural activities. Under this
sedimentary aquifer is the Serra Geral Formation, composed of basalts
with thickness ranging from 400 to 600 m. Below the Serra Geral Forma-
tion there is the Botucatu Formation, which contains the Guarani aqui-
fer (Giampa and Souza, 1982). According to some deep wells, the top
of the basement in the Parana Basin is at a depth between 2500 and
3000 m deep (Porsani et al., 2012). The borehole information present
in the area is shown in Fig. 2.

4. Geoelectric characterization of the Bebedouro region

All the 46 pairs VES/TEM presented in this paper were acquired
in 2010, between March and October. The VES soundings, with
schlumberger array, were carried out with a maximum AB/2 distance
of 200 m using a Syscal R2 System (Iris Instruments) and non-
polarizable electrodes (porous electrodes). For the TEM data acquisition
a square central loop array with a 100 m x 100 m side and a
Geonics Protem57-MK2 equipment with maximum current of 28 A
(Geonics, 1994) were used. The current source used was a 2 kW
Honda gasoline generator. The TEM main data acquisition parameters
were: i) repetition rate of 30 Hz, 7.5 Hz, and 3 Hz, ii) integration time
of 120 s, and iii) average of three measurements for each point, resulting
in a superposition of three points measured for each repetition rate.
An important aspect of the joint acquisition was to acquire the VES
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Fig. 2. Lithology description of W10 well in the area (after Porsani et al., 2012).

data at the center of the TEM loop right after the TEM sounding. If
VESs sounding were made at certain distance away from TEM site, the
data may be affected by different kinds of shallow structures and may
disturb the joint inversion. The authors recommend acquiring sound-
ings as near as possible to avoid any possible discordance.

Another important feature is the correction of the static shift of VES
sounding for the joint inversion procedure. The static shift occurs in the
VES sounding because inhomogeneities in the shallow surface, which
disturb the electrical field near the potential electrodes. Meju (2005)
describes a set of formulas to put both data sets in the same scale,
and with this method it is possible to correct the static shift of the VES
using the TEM sounding. The correction is done by multiplying the
VES apparent resistivity values by a factor that levels it with the TEM ap-
parent resistivity curve. The TEM apparent resistivity curve is calculated
using the late time approximation and we combine the three different
base frequency soundings. The Geonics equipment automatically sets
the turn-off time so the soundings are only done in the times where
the late time approximation is valid. Fig. 3a shows VES and TEM appar-
ent resistivity curve sets for one site without the static shift correction.
In Fig. 3b the VES curve has been correct with a static shift factor of
2.5. A similar procedure was done manually for the entire VES database.

Figs. 4 and 5 show results from two pairs of soundings collected in
each group (Andes and Botafogo). In Fig. 4a and b the results for the
single inversion of VES in the Andes region and in 5a and 5b the results
for VES in the Botafogo district, are shown. The geoelectrical models
obtained from the electrical method are not much different, the main
discrepancy is on the top of the aquifer and basalt layers, which are
deeper in the Botafogo district. The single inversion of the TEM data in
both regions 4c and 4d for Andes and 5c and 5d for Botafogo was unable
to define the very shallow layer and overestimated the depth of the
upper aquifer resulting in a less thick saturated layer. The top of the ba-
salt layer could be marked in agreement in both cases and the soundings
even reach the Guarani aquifer. The main difference between the two
regions is the basalt thickness, which is larger in the Andes district.
The results of joint inversion are shown in Fig. 4e, f and g for the
Andes region and in Fig. 5e, f and g for the Botafogo district. The final
geoelectric models, 4g and 5g, show the advantage of joint inversion
and display a more accurate estimate for the geoeletrical interfaces.
The top layers are well estimated due to VES data and the deep layers
are resolved due to TEM data. The top of the resistive basalt layer is
well marked in both cases and has a depth which is closer to the bore-
hole information than the single inversion results are.

5. Individual inversions of VES soundings

In this section we present the results of the single inversions of VES
using the Curupira Program described in (Bortolozo and Porsani, 2012).
Curupira Program uses a global search algorithm called CRS - Controlled
Random Search - that is very robust and reliable (Price, 1997). The inver-
sions were done individually and then the results were interpolated to
create 2D maps (Figs. 6 and 7). In the maps the extreme values present-
ed are the real extreme values obtained in the individual inversions. The
topography of the Andes region is characterized by relatively smooth
terrain with a major hill in the north part and a high ground in the
southeast part as seen in Fig. 6a. In the Botafogo area the topography
also has smooth variations with the most high grounds in the south
and east portions (Fig. 7a).

Results for the VES sounding in the Andes region are shown in Fig. 6.
Fig. 6b shows the depth of the first sedimentary aquifer. The depth
varies from 1 m to 20 m in depth. The depth of this shallow aquifer
may vary a little during the year, but the soundings were done during
the dry season so it is not expected to have major variations. The infor-
mation about the thickness of this aquifer is important for water exploi-
tation and VES results indicate that the thickness ranges from 15 m to
90 m (Fig. 6¢), the thickest in the east. The base of the first sedimentary
aquifer is the interface between the Adamantina Formation and the
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Fig. 3. VES static shift correction, VES data shown in black, and TEM data in red. a) the VES data without correction and in b) the VES data corrected by a factor of 2.5.

basalt of the Serra Geral Formation. Fig. 6d shows the topography of the
basalt layer for the Andes region. The most evident feature of the basalt
topography is that it does not correspond with the surface topography.
The highest altitudes of the basalt layer are located in the southwest and
northern portions of the study region.

For the Botafogo area in general the upper aquifer is deeper than in
the Andes district with the deepest points reaching almost 13 m depth
as shown in Fig. 7b. The thickness of the aquifer shows greater variation
than in the Andes area also. In the east the thickness is about 16 mand in
the south and southwest the thickness reaches 96 m. This is very useful
for the local farmers who can use wells for water supply. As in the
Andes, the thickness of the upper aquifer in the Botafogo region is relat-
ed with the topography of the basalt layer (Fig. 7d).

6. Individual inversions of TEM soundings
The results obtained from individual TEM soundings inversions are

presented in Fig. 8, for the Andes district and in Fig. 9 for the Botafogo
district. As shown in Figs. 4 and 5 the TEM was able to detect the base

of the basalts of Serra Geral Formation and reaching the Guarani Aquifer
(more than 700 m in depth). The elevation of the Andes region is shown
in Fig. 8a and the depths of the first sedimentary aquifer are shown
in Fig. 8b. The main difference from the VES inversion results is the
overestimated values of the aquifer's depth. The depth of the aquifer ob-
tained from VES inversions varies between 1 and 20 m, according to
TEM inversions it varies between 13 and 38 m. These results reflect
the low resolving capability of the TEM method in shallow depths
(about until 10% of the transmitter loop side). This low resolution causes
an overestimation of the aquifer's top depth and therefore the thickness
of the aquifer is not well defined. The thickness of the upper aquifer
(Fig. 8c) is underestimated when compared with the VES results, espe-
cially in the central and west portions. The basalt topography (Fig. 8d)
defined with TEM inversions show a high zone in the central and north-
ern part. The results are somewhat different from those obtained by the
VES. This may result in some places because some TEM soundings in the
Andes region are affected by 2D structures according to Almeida (2011).
The 2D effects detected in some soundings raise underestimated basalt
depth. The results for the basalt thickness in the Andes region are
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Fig. 6. Results from individual inversion of VES data in the Andes district. a) Topography of the Andes district, b) Bauru Aquifer depth, c¢) Bauru Aquifer thickness, d) Topography of

basalt layer.
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Fig. 7. Results from individual inversion of VES data in the Botafogo district. a) Topography of the Botafogo district, b) Bauru Aquifer depth, ¢) Bauru Aquifer thickness, d) Topography of
basalt layer.

presented in Fig. 8e. The main feature of this map is a lower thickness between 403 and 774 m. The Guarani Aquifer topography (Fig. 8f)
region crossing the area from south to northeast. The thickest regions follows the thickness of the Serra Geral Formation, ranging from
are in the east and north. The thickness of the basalt layer ranges —271 m (under sea level) to 53 m.
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The topography in the Botafogo region is shown in Fig. 9a. In Fig. 9b
the top of the upper aquifer was not detected in some soundings. The
TEM method was unable to detect the shallow soil. Therefore, the map
in Fig. 9b has some missing points. In comparison with the VES results,
the TEM makes the top of the sedimentary aquifer much deeper. Again
this may be related to the lack of precision in the first 10 m in depth.
Fig. 9c shows the results for the aquifer thickness. Compared with the
VES the TEM results are very different in most of the area, probably
because of the lack of resolution in the first layer. The basalt topography
in the Botafogo district (Fig. 9d) shows high areas in the north and south
portions, with a major depression in the east. In Fig. 9e the basalt thick-
ness obtained with the TEM shows thickest area in the central part,
varying from 402 m to 763 m. The topography of Guarani Aquifer
(Fig. 9f) is proportional with the basalt thickness varying from
—290 m to 86 m high.

7. Joint inversions results

Figs. 10 and 11 present the results obtained with the joint inversion
of VES and TEM soundings for the Andes and Botafogo, respectively. In
both cases, the results of the joint inversion are substantially different
from individual VES and TEM inversions. Even for the deepest layers
the joint inversion results are different from those obtained with TEM
inversion. The accuracy has indeed improved because near boreholes
the models generated by joint inversion are much closer to the geolog-
ical information. The improvements of accuracy for the deepest layers
(the ones not detected with VES soundings) exemplify how the joint
inversion is synergetic. In the case of the deepest layers, the increase
of resolution are due to the increase of definition (the reduce of ambigu-
ity) of the above layers, because the physical response of the model
(the apparent resistivity curve) is generated by the whole model.
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Fig. 10. Results from joint inversion of VES and TEM data pairs in the Andes district. a) Topography of the Andes district, b) Bauru Aquifer depth, c¢) Bauru Aquifer thickness, d) Topography
of basalt layer, e) basalt layer thickness, f) Topography of Guarani Aquifer.
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When a great part of the model is well defined the rest of the variables
of the geoelectrical model can be obtained with a greater precision as
well. In this way the final result is not only a mixed model of individual
VES and TEM inversions (having the shallow layers of VES and the
deepest layers of the TEM), but it is a better model with reduced ambi-
guity and equivalence.

In the Andes district the results show that the upper aquifer depth
varies from 2 m to 33 m as can be seen in Fig. 10b, with the most shallow
parts going from the west to east and the deepest points on the north-
west of the map. These results are similar to those obtained with VES in-
version. The thickness of the shallow aquifer (Fig. 10c) is the feature that
diverges the most. In the case of the joint inversion the thickness ranges
from 20 m to 134 m, with thickening in the central area and a thinning
in the north and southeast. The results are very different from individual
VES and TEM inversions. The explanation for this lies on the accuracy of
the joint inversion. In the case of VES, the top of the basalt (the base of

the upper aquifers) is at the limit of investigation depth (for AB/2 spac-
ing of 200 m). Therefore, the base of the aquifer cannot be well defined
by VES. In the TEM soundings, the base of the upper aquifer is well de-
fined but its top poorly resolved. This is a good example of how the
joint inversion can generate better result compared with individual in-
versions. The lowest areas in the basalt topography in Fig. 10d (Serra
Geral Formation) are in the west and southwest. The basalt topography
is not well correlated with the surface topography or basalt thickness
like in Figs. 6d and 8d. The thickness of the Serra Geral Formation in
Fig. 10e shows (like in Fig. 8e) an area with lower thickness crossing
the map from west to northeast, with an average thickness of 450 m.
The thickest areas are in the central-east and north reaching 741 m
thickness. The topography of the Guarani Aquifer (Botucatu Formation)
in Fig. 10f, is correlated with the basalt topography (as in Fig. 8f).

In the Botafogo area the superior aquifer depth (Bauru sandstone)
is shallower than in the Andes region (Fig. 11b). The deepest areas are
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located in the center along the east-west direction. The aquifer thick-
ness is greater than in the Andes (Fig. 11c). The joint inversion results
are substantially different from the individual VES and TEM inversions.
Like in the Andes region, the joint inversion resolves the aquifer thick-
ness and hence the basalt topography is better. In the Botafogo area,
the thicker areas are found in the southern region, with 174 m thick-
ness. However, the thickness is over 60 m in the eastern portion. The
topography of the basalt top (Fig. 11d) is, like in the Andes region, not
directly related with the topography of the area. There is a great depres-
sion in the south which is related with the thickness of the superior sed-
imentary aquifer (Bauru sandstone). The thickness of the basalt layer
(Fig. 11e) shows a thick north-south directed area in the center, with
700 m thickness. The basalt layer is thinner in the south and northeast
parts of the region. The topography of the Guarani aquifer (Fig. 11f)
shows a high correlation with the thickness of the basalt layer.

8. Hydrogeological results

The joint inversion made it possible to determine the best places to
explore the two aquifers (shallow and deep). As mentioned the upper
sedimentary one is exploited by the small amounts by farmers for
self-use and small scale irrigation. In the Andes district the best areas
for its exploitation are in the west and south, where the top aquifer is
thickest. In the central part this aquifer is thinner, but in the most part
it has a considerable thickness (more than 40 m). In the case of the
Botafogo district the best places to explore the upper aquifer are in the
south and northeast and a relative small area in the west.

The deep sedimentary aquifer of the Guarani Aquifer, the biggest
in the world (Curtarelli et al., 2010), is exploited by large amounts for
large irrigation. The problem is that the aquifer is below a thick layer
of basalt, a very tough stone, and to drill through this layer is expen-
sive. The best places to drill are the regions where the basalt layer is
thinnest, even if the sedimentary layer is thicker. Once the cost to
drill through sediments is much less than through basalt. In the Andes
district the best areas to explore the Guarani Aquifer are the central
part and southwest. With a difference of almost 300 m in thickness of
the basalt layer the cost of drilling is considerable. In the Botafogo dis-
trict the best places to drill are the southeast and the northern parts,
and a small area in the west. Again the difference in the basalt layer
thickness is almost 300 m. With these results it is possible to guide
the exploration to minimize the costs and help in the better use of
hydrogeological resources.

9. Conclusions

The results obtained with the Curupira Program for 1D joint
inversion of VES and TEM soundings are very promising and all expec-
tations of the study were achieved. The joint inversion can be used for
hydrogeological studies with great success, and the results can help lo-
cate points for drilling groundwater wells. The Curupira inversion pro-
gram clearly showed that the joint inversion combines the advantages
of both methods. The VES allowed determining accurately the shallow
layers and TEM surveys provided information down to about 700 m in
depth. The joint inversion uses the data of both methods in a comple-
mentary way. Another advantage is that the interferences affecting
both methods are also minimized, since each method is sensitive to
different sources of interference. Thus, errors in the data inversion and
interpretation are reduced.

For the practical matter the joint inversion methodology is easily
applicable. The surveys are no different from individual surveys. The
only recommendation is that the surveys must have common centers,
since spatial variations can influence local resistivity data differently.
The VES static shift correction must be applied referencing to TEM
data, since the TEM is not influenced by such effect.

The hydrogeological results are very important for both aquifer
systems. Defining the thickness of the shallow aquifer permits indicating

places on where to build water wells for the small proprieties and defin-
ing the thickness of the basalt layer to minimize the costs of drilling the
thick layer of basalt for large scale irrigation.

To finish, the authors recommend using, whenever it is possible, the
joint inversion of VES and TEM data, since this approach was proven to
be very efficient and quite feasible in the field. The reliability of the
inverted models increases considerably and the results generated by
the joint inversions provide a new geoelectrical characterization for
the Bebedouro region.

Acknowledgments

CAB acknowledges Coordenagdo de Apoio a Pesquisa de Ensino Superior
(CAPES) for providing the Master Science scholarship. JLP acknowledges
the Fundagdo de Amparo a Pesquisa do Estado de Sdo Paulo (FAPESP) for
providing financial support for this research (Grant 2009/08466-3 and
2012/15338-4). MA(J also acknowledges FAPESP for providing the
under-graduate and Master Science scholarship (Grant 2011/08716-0
and 2012/07385-2). Both CAPES and FAPESP are Brazilian research
agencies. We also thank IAG/USP for providing infrastructure support.
We thank Ernande, Vinicius, Marcelo, David, Divanir, Thiago and others
students for helping in the geophysical data acquisition.

References

Albouy, Y., Andrieux, P., Rakotondrasoa, G., Ritz, M., Descloitres, M., Join, ].L., Rasolomanana, E.,
2001. Mapping coastal aquifers by joint inversion of DC and TEM soundings—three case
histories. Ground Water 39 (1), 87-97.

Almeida, E.R., 2011. Caracterizagdo geoelétrica na regido de Bebedouro-SP por meio de
sondagens eletromagnéticas no dominio do tempo (TDEM)(Master Science disserta-
tion) University of Sdo Paulo, (158 pp.).

Bortolozo, C.A., Porsani, J.L., 2012. “CURUPIRA V1.0". Software de inversdo conjunta 1D
de sondagens SEV/TDEM. Registro de Programa de Computador no. 12988-1. Revista
da Propriedade Industrial no. 2165, item 090,p. 145.

Bortolozo, C.A., Porsani, J.L., Santos, F.A.M., 2010. Joint inversion of DC and TEM data: pre-
liminarily results. AGU-American Geophysical Union — The Meeting of the Americas,
Foz de Iguassu, Brazil. Cdrom.

Bortolozo, C.A., Couto, M.A., Almeida, E.R., Porsani, J.L., Monteiro dos Santos, F.A.,
2012. Geoelectrical characterization by joint inversion of VES/TEM in Parana
basin, Brazil. 2012 AGU Fall Meeting, 2012, San Francisco (2012 AGU Fall Meeting,
2012).

Carrasquila, A.A.G., Ulugergerli, E., 2006. Evaluation of the transient electromagnetic
geophysical method for stratigraphic mapping and hydrogeological delineation in
campos basin, Brazil. Rev. Bras. Geofis. 24, 333-341.

Curtarelli, M.P,, Silva, DJ., Ferreira, C.M., 2010. Study of water balance in Canoas river
basin, Urubici, SC, Brazil: subsidy to protect the direct recharge zone of Guarani
Aquifer System. Ambiente Agua Interdiscip. J. Appl. Sci. 5, 3.

Danielsen, .E., Auken, E., Jorgensen, F., Sondergaard, V., Serensen, K.I, 2003. The applica-
tion of the transient electromagnetic method in hydrogeophysical surveys. J. Appl.
Geophys. 53, 181-198.

Geonics, 1994. PROTEM-47D, Operating Manual. Geonics Limited, Mississauga, Ontario,
Canada.

Giamp4, C.E.Q,, Souza, ].C., 1982. Potencial aqiiifero dos basaltos da Formagdo Serra
Geral no Estado de Sdo Paulo. Congresso Brasileiro de Aguas Subterraneas, 2, 1982,
Salvador. Anais, p. 13.

Goldman, M., Du Plooy, A., Eckard, M., 1994. On reducing ambiguity in the interpretation
of transient electromagnetic sounding data. Geophys. Prospect. 42, 3-25.

Jens, E.D., Auken, E., Jorgensen, F., Sendergaard, V., Serensen, K.I, 2003. The application of
the transient electromagnetic method in hydrogeophysical surveys. J. Appl. Geophys.
53,181-198.

Jorgensen, F., Sandersen, P.B.E., Auken, E., 2003. Imaging buried Quaternary valleys using
transient electromagnetic method. J. Appl. Geophys. 53, 199-213.

Meju, M.A., 1996. Joint inversion of TEM and distorted MT soundings: some effective
practical considerations. Geophysics 61 (1), 56-65.

Meju, M.A., 2005. Simple relative space-time scaling of electrical and electromagnet-
ic depth sounding arrays: implications for electrical static shift removal and joint
DC-TEM data inversion with the most-squares criterion. Geophys. Prospect. 53,
1-17.

Nielsen, L., Jorgensen, N.O., Gelting, P., 2007. Mapping of the freshwater lens in a coastal
aquifer on the Keta Barrier (Ghana) by transient electromagnetic soundings. J. Appl.
Geophys. 62, 1-15.

Porsani, J.L,, Almeida, E.R., Bortolozo, C.A., Monteiro dos Santos, F.A., 2012. TDEM survey in
an area of seismicity induced by water wells in Parana sedimentary basin, Northern
Sdo Paulo State. Brazil. J. Appl. Geophys 82, 75-83.

Price, W.L., 1977. A Controlled Random Search Procedure for Global Optimization: The
Computer Journal. 20, 367-370.

Raiche, A.P., Jupp, D.L.B., Rutter, H., Vozoff, K., 1985. The joint use of coincident loop
transient electromagnetic and Schlumberger sounding to resolve layered structures.
Geophysics 50, 1618-1627.


http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0005
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0005
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0125
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0125
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0125
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0135
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0135
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0135
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0140
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0140
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0140
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0145
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0145
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0145
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0030
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0030
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0030
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0035
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0035
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0035
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0040
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0040
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0040
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0150
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0150
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0155
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0155
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0155
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0160
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0160
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0060
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0060
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0060
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0065
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0065
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0070
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0070
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0075
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0075
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0075
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0075
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0085
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0085
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0085
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf9000
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf9000
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf9000
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf9005
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf9005
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0100
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0100
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0100

46 CA. Bortolozo et al. / Journal of Applied Geophysics 111 (2014) 33-46

Schmutz, M., Albouy, Y., Guerin, R., Maquaire, O., Vassal, ]., Schott, ].J., Descloitres, M.,
2000. Joint electrical and time domain electromagnetism (TDEM) data inversion
applied to the Super Sauze earthflow (France). Surv. Geophys. 21, 371-390.

Schmutz, M., Guérin, R., Andrieux, P., Maquaire, O., 2009. Determination of the 3D struc-
ture of an earthflow by geophysical methods: the case of Super Sauze, in the French
southern Alps. . Appl. Geophys. 68, 500-507.

Vozoff, K., Jupp, D.L.B., 1975. Joint inversion of geophysical data. Geophys. ]. Int. 42,
977-991.

Yang, CH., Tong, LT., 1998. A study of joint inversion of direct current resistivity, transient
electromagnetic and magnetotelluric sounding data. Terr. Atmos. Ocean. Sci. 10,
293-301.


http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0105
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0105
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0110
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0110
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0110
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0115
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0115
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0120
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0120
http://refhub.elsevier.com/S0926-9851(14)00272-9/rf0120

Journal of Applied Geophysics 76 (2012) 102-108

journal homepage: www.elsevier.com/locate/jappgeo

Contents lists available at SciVerse ScienceDirect

Journal of Applied Geophysics

TDEM survey in urban environmental for hydrogeological study at USP campus in Sdo

Paulo city, Brazil

Jorge Luis Porsani **, Cassiano Antonio Bortolozo ¢, Emerson Rodrigo Almeida ?,
Esther Novais Santos Sobrinho ¢, Thiago Gomes dos Santos b

@ Universidade de Sdo Paulo (USP), Instituto de Astronomia, Geofisica e Ciéncias Atmosféricas (IAG), Departamento de Geofisica, Rua do Matdo, 1226, Butantd, 05508-090, Sdo Paulo, Brazil

b Geophysicist (IAG/USP), Geosoft, Brazil

ARTICLE INFO ABSTRACT

Article history:

Received 8 April 2011
Accepted 6 October 2011
Available online 13 October 2011

Keywords:

TDEM

Sdo Paulo Sedimentary Basin
Hydrogeology

IAG/USP Test Site

Sdo Paulo City

Brazil

1. Introduction

In this work, some TDEM (Time Domain Electromagnetic) results at USP (University of Sdo Paulo) campus in
Sdo Paulo city, Brazil, are presented. The data were acquired focusing on two mains objectives: (i) to map
geoelectrical stratigraphy of Sdo Paulo sedimentary basin, emphasizing on hydrogeological studies about sed-
imentary and crystalline aquifers, and (ii) to analyze the viability of TDEM data acquisition use in urban
environment. The study area is located in Sdo Paulo basin border, characterized by Resende and Sao Paulo
formations, which are constituted by sand-clays sediments over a granite-gneissic basement. Two equip-
ments were used in order to acquire database: Protem47 (low power), and Protem57-MK2 (high power).
Capacitive noise affect obtained data with Protem47 due to the presence of metal pipes buried at IAG/USP
(Institute of Astronomy, Geophysics, and Atmospheric Science) test site at USP. On the other hand, capacitive
noise did not affect acquired data with Protem57-MK2, and the data present high signal to noise ratio. Sur-
veys helped in determining sedimentary and crystalline aquifers, characterized by a fracture zone with
water inside basin basement (conductive zone). Results show good agreement with local geology obtained
from lithological boreholes located in the study areas. Moreover, it shows that TDEM method can be used
in urban environments with a countless potential in hydrogeological studies, offering great reliability. Studies
showed that main TDEM-method limitation at USP was the lack of space for opening the transmitter loop.
Results are very promising and open new perspectives for TDEM-method use in urban environments as
this area remains unexplored.

© 2011 Elsevier B.V. All rights reserved.

Lucena et al., 2009; Morais and Menezes, 2005; Porsani et al.,
2010a; Santos and Porsani, 2007). For that reason, further studies

TDEM (Time Domain Electromagnetic) method emerged in the mid
80's with the need to deeply explore regions with little resistive layers,
since other electromagnetic methods using frequency domain were not
able to accomplish these investigations with good resolution
(Christiansen et al., 2006). The history of TDEM application shows
that TDEM is a reliable method, once data interpretation is usually in
agreement with geological information obtained of groundwater explo-
ration boreholes.

Several researchers have successfully used TDEM method in
hydrogeology, geothermal studies, mineral exploration, environmen-
tal studies etc. (Christiansen et al., 2006; Fitterman and Stewart,
1986; Hallbauer-Zadorozhnaya and Stettler, 2009; Jens et al., 2003;
Land et al., 2003; McNeill, 1994; Serensen et al., 2003, among others).
However, there are no more than few studies about its application in
Brazil (Bortolozo et al, 2010; Carrasquila and Ulugergerli, 2006;
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E-mail address: porsani@iag.usp.br (J.L. Porsani).

0926-9851/$ - see front matter © 2011 Elsevier B.V. All rights reserved.
doi:10.1016/j.jappgeo.2011.10.001

are required to aim hydrogeological ones in Brazilian soils, taking
into consideration the country's great hydric potential. Besides, geo-
physical studies are usually conducted in environments far from
urban centers in order to avoid data contamination by electromagnetic
noise. Consequently, the challenge for the 21st-century geoscientists is
to perform geophysical surveys in urban areas with high electromag-
netic noise level. Until now, there are no records in the literature
using TDEM method in urban environment. As a result, it still remains
as an unexplored area.

Aiming at contributing to apply TDEM-method research in urban
areas, this work presents results of some practical experiments surveyed
at USP (University of Sdo Paulo), in Sdo Paulo city, Brazil (Fig. 1). Studies
have had two objectives: (i) to map the distribution of electrical resistiv-
ity of several Sdo Paulo sedimentary basin portions, with emphasis on
mapping sedimentary and crystalline aquifers for hydrogeological
exploration, and (ii) to analyze the viability in using TDEM data acquisi-
tion in urban environment inside USP with huge electromagnetic noise
and several structures that may affect the sounding with some coupling
effects, usual in large worldwide cities.
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Fig. 1. Sdo Paulo city location map, Sdo Paulo State, Brazil.

TDEM survey allows mapping the distribution of electrical rock resis-
tivity in subsurface related to decay of electromagnetic field propagated
to subsurface. Physical and mathematical TDEM-method principles are
based on Maxwell equations (Christiansen et al., 2006; Nabighian and
Macnae, 1988, among others). For data acquisition, Protem47 (Geonics,
1994) and Protem57-MK2 (Geonics, 1998) equipments were used, mak-
ing use of vertical electromagnetic sounding technique.
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TDEM-station interpretation at USP was based on lithological infor-
mation from boreholes used to explore groundwater, available near sta-
tions. Lithological information was used to check inversion results, and
in this way to provide greater reliability in result interpretation. Results
considered interesting are presented and discussed in this article.

2. Hydrogeological setting

USP campus is located on Sao Paulo sedimentary basin border, and it
is constituted by sandy-clay sediments of Tertiary age (Resende and Sdo
Paulo formations), over Precambrian granite-gneissic basement.
According to Iritani (1993), hydrogeological context can be divided in
two distinct aquifer systems: a sedimentary and a crystalline aquifer.
This one is characterized by fracture zones in granite-gneissic basement
usually filled with water. Sedimentary aquifer has greater potential for
groundwater exploration and holds crucial importance for Sdo Paulo
city, due to river and lake pollution. Lithological information from
three boreholes used in geological-geophysical research drilled close
to IAG/USP test site showed that the basement start in ~53 m depth.
Fig. 2 shows lithological description and normal 64" resistivity profiling
from borehole-1. For resistivity profiling measurement, Welmac Sweden
equipment (Mala Geoscience) was used. Observe that sedimentary pack
is characterized by sandy-clay intercalations, and granite-gneissic base-
ment is characterized by a fracture zone usually filled with water. These
characteristics are the same ones found in two other boreholes. Once it
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Fig. 2. Location of TDEM station as well boreholes for groundwater exploitation at USP campus, in Sdo Paulo city.
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profile.

is not possible to differ between Resende and Sdo Paulo formation sedi-
ments regarding their electric resistivity, both formations were consid-
ered in here as a single sedimentary pack. Details about lithology from
the three boreholes can be found in Porsani et al. (2004). The three bore-
holes as well the other boreholes available at USP campus were used to
compare TDEM survey results to provide greater reliability in data
interpretation.

3. TDEM data acquisition and treatment

TDEM soundings in urban environment are always difficult business.
The main problems that affect TDEM data are related to electromagnetic
coupling phenomena as well as electromagnetic noise. Electromagnetic
coupling is a problem when carrying out TDEM sounding close to metal-
lic man-made structures. Sgrensen et al. (2003) classify electromagnetic
coupling phenomena into two types: capacitive and galvanic coupling.
In an urban environment with complicated infrastructure as in surface
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as in subsurface, capacitive and galvanic coupling usually happen to-
gether. For example, metal pipe in subsoil creates a capacitive coupling
with TDEM system, and as a consequence produces a scattering in
apparent resistivity curves versus time, being easily identified. Galvanic
coupling produces a displacement in apparent resistivity curves versus
time, being its correction very difficult. On the other hand, electromag-
netic noise is related to electromagnetic waves in high frequency that,
in principle, can be reduced in increasing the averaging acquisition
time.

Although the study area is located in an urban environment, TDEM
stations installed at USP campus were positioned out of interference
sources in order to minimize noise influence. However, IAG/USP test
site is under electromagnetic coupling influence due to the presence
of a metallic pipe guide with 51 m long buried at 0.5 m depth (Porsani
et al., 2006).

Database consists in 13 TDEM stations installed at USP campus, in
Sdo Paulo city: ten stations close to IAG/USP test site; one in Clock
Square; one next to IPEN (Nuclear and Energy Research Institute), and
one inside CEPEUSP (Center for Sports Practice of USP) (Fig. 3). IAG/
USP test site is considered a pioneer research laboratory in Brazil in
near surface geophysics, where different materials (plastic, concrete,
and metal) were buried in subsoil for studies related to geotechnical,
environmental, and urban planning. Detailed information about its
building as well as some geophysical results can be found in Porsani
et al. (2006), Rodrigues and Porsani (2006), Porsani and Sauck (2007),
Porsani et al. (2010b), Santos et al. (2010), Santos and Porsani (2011).
Next to IAG/USP test site, eight stations were acquired with Protem47,
and one with Protem57-MK2. The other stations distributed at USP
campus were acquired with Protem57-MK2. Stations close to IAG/USP
test site were arranged next to the three boreholes drilled for
geological-geophysical studies (Porsani et al., 2004), and the informa-
tion obtained from boreholes were used to verify data inversion results.

TDEM data were obtained by using loop-loop and central-loop tech-
niques. For IAG/USP test site, used technique was 40 m x 40 m loop-loop
with a single turn cable, through 6 m of spacing between transmitter
and receiver, and 5 mx5 m loop-loop with multi-turn cable, through
6 m of spacing between transmitter and receiver. In other stations we
used the technique of 80 mx 80 m central-loop, through 40 m of spac-
ing between transmitter and receiver, where the maximum current
used in it was 20 A (McNeill, 1994). The main used parameters were:
(i) repetition rate of 285 Hz, 75 Hz, and 30 Hz with Protem47, and
30 Hz, 7.5 Hz, and 3 Hz with Protem57-MK2; (ii) integration time of
60 s, and (iii) three measures for each point, resulting in a superposition
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Fig. 4. Comparison between apparent resistivity curves versus time of two TDEM stations at IAG/USP test site, acquired with different equipments: a) Protem47. b) Protem57-MK2.
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curves versus time. b) Geoelectrical models (Few-layer model =red line, and equivalent-layer model = green line). c) Geological model interpreted from geoelectrical model, and

lithological profiles from boreholes.

of three points measured for each repetition rate. Procedures (ii) and
(iii) were very important to ensure data with excellent signal-to-
noise-ratio, as urban environment studies required.

TDEM data treatment was done in order to evaluate the overlap of
curves resulting from each repetition rate as well analysis of scattering
curve points. Fig. 4 shows comparison between two-TDEM-station re-
sults at IAG/USP test site, both acquired with 40 mx40 m loop-loop
techniques. Fig. 4a shows obtained result with Protem47 equipment
(low power), and Fig. 4b shows obtained result with Protem57-MK2
(high power). Observe in Fig. 4a that apparent resistivity data acquired
with repetition rate of 285 Hz (red squares), 75 Hz (green squares), and
30 Hz (blue squares) have become quite widespread, mainly at 285 Hz
related to shallow subsoil layers. This spreading is consistent with
metal-drum presence, and a 51 m-long metal pipe buried at IAG/USP
test site at 0.5 m depth as a guide-target in near surface geophysics sur-
veys (Porsani et al. 2006). According to Serensen et al. (2003), under-
ground metal targets are a source of capacitive noise in TDEM survey,
causing a data spread.
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Conversely, obtained data with Protem57-MK2 (Fig. 4b) are consis-
tent, and they show a good signal-to-noise-ratio, suggesting the use of
high power transmitter can minimize problems of capacitive coupling
and electromagnetic noise effects on TDEM measurement. On the
other hand, galvanic coupling can also be present in data. However,
inversion results were compatible with lithology from a borehole next
to TDEM sounding. Note that for times greater than 10 ms, data are
probably scattered because of the lack of transmitter power, usual in
TDEM surveys (Christiansen et al., 2006). In this way, scattered data
for times greater than 10 ms were eliminated from resistivity curves
versus time by a criterion of coherence.

Geoelectrical TDEM-survey information were obtained from a 1D
inversion process through IX1D (Interpex) software. The wave form of
Protem47 and Protem57-MK2 (Geonics) transmitter coil is the step-
function, being modeled in inversion algorithm. Results are presented
as geoelectrical models for few-layer and equivalent-layer models
(Jupp and VozoffF, 1975). Fit between synthetic model and data was
done by minimum squares method.
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Fig. 6. Inversion results of TDEM station located in Clock Square area at USP campus in Sdo Paulo city. a) Fit between field data (squares) and synthetic data for apparent resistivity
curves versus time. b) Geoelectrical models (Few-layer model =red line, and equivalent-layer model = green line). ¢) Geological model interpreted from geoelectrical model, and

lithological profiles from boreholes.
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models (Few-layer model =red line, and equivalent-layer model = green line). ¢) Geological model interpreted from geoelectrical model, and lithological profiles from boreholes.

4. Discussion of results

Figs. 5 to 8 show 1D inversion results of TDEM stations located at
IAG/USP test site, Clock Square, IPEN, and CEPEUSP, respectively. In
item (a), these figures show fits between field data (squares) and ap-
parent resistivity curves associated with inverted models, where errors
were below 11% for few-layer inversion (red line) models. Item (b)
shows models obtained by geoelectrical inversion process for few-
layer overlap to equivalent-layer models. Item (c) shows geological
model interpreted from TDEM results, and lithological profiles from
study area boreholes.

Fig. 5 shows TDEM station result at IAG/USP test site acquired with
Protem57-MK2. The first resistive horizon between 0-45 m was inter-
preted as sedimentary pack with high resistivity (>100 Q m). From
45 to 65 m depth there is a clear conductive horizon (~1 Q m), probably
related to clay with silt followed by weathered/fractured granite-
gneissic basement, according to borehole (B1) information (Fig. 3).
Below 65 m depth, conductive rocks dominate, characterized by frac-
tured granite-gneissic basement.
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Fig. 6 presents TDEM-station result located in Clock Square.
Obtained geoelectrical model shows resistive and conductive horizons.
The first resistive horizon (> 60 2 m) between 0 to 90 m depth was
interpreted as sedimentary pack. From 90 to ~200 m depth there is a
clear conductive horizon (~1 Q m) indicating the presence of a frac-
tured zone with water inside basin basement (crystalline aquifer).
Below ~200 m depth there is a more resistive horizon, suggesting frac-
tured granite-gneissic basement.

Fig. 7 shows results of TDEM station located at IPEN, where there is
granitic basement rock outcrop of Sdo Paulo basin. The first resistive ho-
rizon (>50Q m) between 0 and ~60 m depth was interpreted as
weathered granite-gneissic basement. From ~60 to ~90 m depth there
is a clear conductive horizon (<1 Q m), suggesting the presence of a
fractured zone filled with water, and located inside granitic basement
(crystalline aquifer). Below ~90 m depth, conductive rocks dominate,
suggesting the existence of fractured granite-gneissic basement rocks.
This interpretation is in agreement with lithological information from
an explored groundwater borehole located in the interior of USP city
hall (Iritani, 1993).
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Fig. 8. Inversion results of TDEM station located inside CEPEUSP in Sdo Paulo city. a) Fit between field data (squares) and synthetic data for apparent resistivity curves versus time.
b) Geoelectrical models (Few-layer model =red line, and equivalent-layer model = green line). c) Geological model interpreted from geoelectrical model, and lithological profiles from

boreholes.
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Fig. 9. TDEM profile generated by lateral interpolating of eight stations (black triangle) located close to three boreholes drilled at IAG/USP test site area.

Fig. 8 shows TDEM-station result located at CEPEUSP. The first hori-
zon with ~4 m of thickness is interpreted as soil, followed by a resistive
sedimentary layer (>100 Q m) up to ~12 m depth, related to sand with
pebbles. Depth from ~12 to ~50 m is characterized by saturated sedi-
mentary zone (sedimentary aquifer). The region between ~50 and
~120 m depth is characterized by a high resistivity horizon related to
basin basement composed by granite-gneissic rocks. Below this resis-
tive layer there is a clear conductive zone (~1 ) m) between ~230 m
and ~300 m depth, suggesting a fractured zone filled with water in
basin basement (crystalline aquifer).

Fig. 9 shows TDEM profile of stations located between the three
boreholes drilled next to IAG/USP test site. This profile was generated
by eight TDEM stations with 5 meters of space acquired with Protem47,
with repetition rate at 285 Hz, and by using 5 mx 5 m multiturn cable
with loop-loop technique. These stations were not affected by problems
of capacitive coupling, as previously discussed. Afterward, they were
individually treated by 1D inversion software, and after that the profile
was generated by lateral interpolation of station. The distortion of topo-
graphic variation was corrected through the use of altitude measure-
ments accomplished with GPS. In this figure, between 5 and 10 m
depth, the presence of a clear conductive horizon (red color) is observed,
following the topography along entire profile length. In accordance with
lithological information of the three boreholes located nearby TDEM
survey, this conductive horizon is a sandy saturated layer with water
(Porsani et al., 2004). An interesting result is a conductive zone (green
color) between 23 m and 36 m positions, and below 7 m depth, charac-
terized by a clear lateral variation in electrical rock resistivity. This lateral
variation is concerning predominance of clay sediments, common in this
portion of Sdo Paulo basin. This kind of variation happens because that
region is part of Pinheiros-River floodplain crossing Sdo Paulo city.

5. Conclusions

Promising results presented in this paper open new perspectives in
using TDEM method in urban environment by reason of this area re-
mains unexplored. TDEM stations acquired with Protem47 equipment
(lower power) were more sensitive to electromagnetic noise as well
the presence of metal pipes buried in subsoil. On the other hand, results
with Protem57-MK2 equipment (high power) showed that high elec-
tromagnetic noise, common in urban centers, is not an obstacle to geoe-
lectrical subsurface mapping. High power transmitters allow obtaining
the best quality of electromagnetic signal less sensible to urban noise.
In such a way, results confirmed the great potential of TDEM-method
application in hydrogeological studies in urban areas.

TDEM stations helped in determining sedimentary aquifer (conduc-
tive zone), basement of Sdo Paulo basin (resistive zone), and a crystal-
line aquifer characterized by the presence of a fracture zone filled
with water (conductive zone) inside of granitic rocks of Sdo Paulo
basin basement. Results showed a good agreement with lithological
boreholes available in all study areas, providing greater reliability in re-
sult interpretation. Studies have also shown that main TDEM-method

limitation used at USP campus is the lack of space for opening the trans-
mitter loop.
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This article presents TDEM results from an area with recent induced shallow seismicity. The purpose was to
do a geoelectrical mapping of sedimentary and fractured basaltic aquifers for better understanding of the
hydrogeologic setting. The study area is in the Parana basin where flood basalts are overlain by sedimentary
units near the city of Bebedouro, northern Sdo Paulo State, Brazil. 86 TDEM soundings were acquired in an
area of 90 km? in the Andes and Botafogo study areas. The soundings were chosen next to wells for calibra-
tion, and also along profiles crossing the seismically active areas. 1-D interpretation results showed the
general geoelectrical stratigraphy of this part of the Parana basin. The upper geoelectrical layer is the shallow
sedimentary aquifer (Adamantina formation) with less than 80 m thickness. The second geoelectrical layer
contains the upper basalts of the Serra Geral formation at about 60-80 m depths. A saturated fractured basalt
zone between 100 and 300 m depths was identifiable on various TDEM soundings. This depth range corre-
sponds to the range of hypocentral depths for more than 3000 micro-earthquakes in this area. The lower
basalt layer was estimated to lie between 400 and 650 m depth. The deepest geoelectrical layer detected
by various TDEM soundings corresponds to the Botucatu sandstone (Guarani aquifer). Results suggest that
the high-discharge wells are located in the fractured zone in the middle basalt of the Serra Geral formation.
There is a good correlation between seismically active areas, high discharge wells (>190 m>/h), and fracture
zones in the middle basalt. The results reinforce the hypothesis that the shallow seismic activity in the
Bebedouro region is being triggered by high rates of groundwater withdrawal.

© 2012 Elsevier B.V. All rights reserved.

1. Introduction

geoelectrical stratigraphy, the TDEM method is an excellent tool for
mapping sedimentary basins, groundwater and mineral exploration,

The Time Domain ElectroMagnetic (TDEM) method is relatively
new, when compared with frequency-domain electromagnetic resis-
tivity methods. TDEM was introduced for ground water exploration
in the mid-1980s where there was a need for deep exploration in
the presence of low resistivity layers. In that environment, frequency-
domain methods were not able to achieve adequate depth or resolution
(Christiansen et al., 2006). Since the 1980s, TDEM data acquisition
and processing techniques have been steadily developing, and have
been applied in various countries (Bortolozo et al., 2010; Monteiro
Santos and El-Kaliouby, 2011; Porsani et al., 2012; Segrensen et al.,
2003 among others).

The history of TDEM applications for hydrogeological studies has
shown that it is a robust geophysical method with a fast data acquisi-
tion, and the results usually have good correlation with geological
information from adjacent water wells. Because of its utility for

* Corresponding author. Tel.: +55 11 3091 4734; fax: +55 11 3091 5034.
E-mail addresses: porsani@iag.usp.br (J.L. Porsani), fasantos@fc.ul.pt (F.A.M. Santos).

0926-9851/% - see front matter © 2012 Elsevier B.V. All rights reserved.
doi:10.1016/j.jappgeo.2012.02.005

environmental studies, geothermal studies, brine intrusion in coastal
aquifer, etc. (Christiansen et al, 2006; Danielsen et al., 2003;
Fitterman and Stewart, 1986; Hallbauer-Zadorozhnaya and Stettler,
20009; Jergensen et al., 2003; Krivochieva and Chouteau, 2003; Land
et al.,, 2003; McNeill, 1994; Nielsen et al., 2007; Sgrensen et al., 2003).

Many researchers have used the TDEM successfully in hydrology
studies, but there is no record to our knowledge of using this method
in an area where seismic activity has been triggered by extraction
from water wells. Additionally, this method has only been used for
a few studies in Brazil (Bortolozo et al, 2010; Carrasquila and
Ulugergerli, 2006; Lucena et al., 2009; Meju et al., 1999; Porsani
et al.,, 2010, 2012; Santos and Porsani, 2007), and there is certainly a
need to obtain hydrogeological information over vast tropical areas
with deeply weathered soils.

Earthquakes induced by filling of large hydroelectric reservoirs or
fluid injection under high pressure in deep wells are common phe-
nomena that have been studied in several cases (Assumpgdo et al.,
2002; Chimpliganond et al., 2007; Ferreira et al., 2008; Gupta, 1992;
Simpson et al., 1988; Talwani and Acree, 1984; Talwani et al., 2007,
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among others). However, earthquakes induced by groundwater ex-
traction from deep wells are extremely rare. Yamabe and Hamza
(1996) have studied a case of seismicity induced by well drilling in
the Nuporanga region, also in Sdo Paulo State (Brazil). In this case
the seismicity is localized over a basalt layer of the Serra Geral forma-
tion (Parana Sedimentary Basin). Besides this case there is evidence
of similar situations in the cities of Presidente Prudente (Yamabe
and Berrocal, 1991) and Fernando Prestes (Berrocal et al., 1984),
both located in the Parana Sedimentary Basin.

In this work, the TDEM method was used next to Bebedouro,
northern S3o Paulo State (Brazil), in the Paranad Sedimentary Basin
(Fig. 1). Seismic activity related to drilling of deep wells for ground-
water extraction was observed in this area also in the past. In 2003,
10 wells from 120 to 200 m depth were drilled for irrigation of
orange plantations and since January 2004, the Bebedouro region
experienced micro-earthquakes as noted by the Sdo Paulo State
press. Those wells were drilled tens of meters into the basalt layer
of the Serra Geral formation. This unit is characterized by a fractured
confined aquifer (Giampa and Souza, 1982), where some wells pro-
duced at very high flow rates (>190 m3/h). In 2005, the Department
of Geophysics at the Institute of Astronomy, Geophysics, and
Atmospheric Science (IAG) at the University of Sdo Paulo (USP),
Brazil, started studies in that area by using seismic, resistivity, and
electromagnetic methods to understand the causes of the micro-
earthquake phenomena. Results showed that seismic activity in the
Bebedouro region was related to changing patterns of groundwater
flow due to the heavy pumping from deep wells drilled into the
confined fractured basalt aquifer of the Serra Geral formation
(Assumpgao et al., 2010).

In this study 86 TDEM soundings were acquired inside an area of
90 km? in the Bebedouro region. The main objectives of this research
were the following: 1) to map geoelectrical characteristics of the sed-
imentary and the fractured aquifers, and 2) to procure correlations
between the seismically activity area and fractured zones filled with
water within the basalt layer, where some wells show high yields.

Interpretations of the TDEM soundings in the Bebedouro region
were based on lithological information from water wells located
near TDEM soundings. The well log information was used to the cor-
relation between formation resistivity from the TDEM soundings and
the boreholes at the end is used to extract the geological layers to all
of the soundings, thus providing confidence in interpolating and
extrapolating the geological layers to TDEM locations further from

-2094 1 T

the wells. The results of this study are presented and discussed in
this article.

2. Hydrogeological setting

The study region is located in the Parand sedimentary basin
(Fig. 1). Geomorphologically the Parand basin is characterized by
hills with flat tops. Geologically it is characterized by a) sandy sedi-
ments of the Adamantina formation (Bauru Sandstone, 50-100 m
thick), b) overlapping onto the Serra Geral formation (400-600 m
thick basalts), and c) followed by sandstone of the Botucatu forma-
tion, also known as the Guarani aquifer (Giampa and Souza, 1982).
According to information from deep wells drilled in the region, the
d) geological basement of the Parana basin occurs at a depth between
of 2500 and 3000 m.

The strata defined above can be divided into two distinct aquifer
systems: (i) a shallow sedimentary aquifer characterized by saturated
clayey sand sediments of the Adamantina formation, and (ii) a deeper
crystalline aquifer, characterized by fracture zones in basaltic rocks of
the Serra Geral formation, which is part of one of the world's largest
flood basalt provinces. In this region, groundwater is heavily used
for irrigation, both from shallow wells drilled in the shallow uncon-
fined sandstone layer, and from deep wells that penetrate tens of
meters into the fractured basalt layer. The latter wells usually show
high flow rates (>190 m3/h). A simplified geologic column of the
survey area is represented by the well log from well-10 (W10) drilled
in the Andes area (Fig. 2).

3. TDEM data acquisition and treatment

Eighty-six TDEM soundings were acquired during five field cam-
paigns, in 2007, 2008, and 2010 in two areas of shallow seismic activ-
ity: Andes and Botafogo villages, both located in the municipality
of Bebedouro, Sdo Paulo State, Brazil, as shown in Fig. 1. Fifty-six
TDEM soundings were acquired in the Andes area (Fig. 3), and 30
TDEM soundings were acquired in the Botafogo area (Fig. 4). Some
soundings were intentionally located near water wells for correlation
between formation resistivity and lithology. Most of the other sound-
ings were along profiles crossing areas with the highest concentration
of epicenters. For data acquisition, a square central loop configuration
with 100 m on a side was deployed with the Protem57-MK2 system
transmitting a maximum current of 17-20 A (Geonics, 1998). The
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Fig. 1. Location map of the study areas SW of Bebedouro, Sdo Paulo State, Brazil.
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main data acquisition parameters were the following: i) repetition
rate of 30 Hz, 7.5 Hz, and 3 Hz; ii) integration time of 60 s for all rep-
etitions rates; iii) average of three 60 s measurements for each repe-
tition frequency. In fact the 3 Hz integration time should have been
much longer in order to obtain a better signal/noise (S/N) compared
to the 7.5 Hz repetition frequency. The 7.5 Hz frequency is approxi-
mately 2 times slower which means to obtain the same S/N ration
at the same gate time the integration should have been 4 times
longer. This is verified by the soundings in Fig. 5 and ahead as the
3.0 Hz segment newer seems to contribute with data having a later
gate time than the 7.5 Hz segment. In general this procedure has
produced data with a good signal to noise ratio.
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Forty-six vertical electrical soundings (VES) with AB/2 maxi-
mum spacing of 200 m were also acquired during the 2010 field
season. The VES were located at the centers of the TDEM transmit-
ter square loops. The VES measurements were made immediately
after TDEM data acquisition, and had the objective to obtain more
reliable geoelectric information about the shallow subsurface. In
order to minimize ambiguities in the first 10-15 m of depth, this
information was included to constrain the TDEM data inversions
(Jupp and Vozoff, 1975). In addition, VES and TDEM coincident
soundings were used in studies that culminated in the development
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of a joint inversion algorithm called “Curupira” (Bortolozo et al.,
2010).

Geoelectrical models were obtained from the TDEM soundings
using IX1D (Interpex). Results are presented as equivalent-layer
models and few-layer models for each sounding. The measure of fit
between synthetic model and real data was obtained by the least
squares method.

4. Discussion of results

Figs. 5 to 10 show 1D inversion results for the TDEM soundings in
the Andes seismic area (Fig. 3), and Figs. 11 to 13 show results for
TDEM soundings in the Botafogo seismic area (Fig. 4). The left panels
in Figs. 5 to 13 show the degree of fit between field data (square sym-
bols) and the calculated curves of apparent resistivity from the
inverted models. Only data with errors below 10.5% RMS are used
in the inversion. Geoelectrical models corresponding to few layer
models (red line) and equivalent layer models (blue lines) are
shown in the central panel. Geological interpretations are presented
in the right panel of the figures. For all TDEM soundings, the water

table (W.T.) was clearly determined as well as the top of the basalt
layer (Serra Geral formation) whose depth varied from ~60 to
~90 m. In general the geoelectrical models agree well with lithologi-
cal information obtained from production wells drilled in the two
subareas (see Fig. 2).

Figs. 5, 6, and 7 show geoelectrical models for the T06, T11, and
T13 soundings, respectively. These soundings are located in the
Andes area (Fig. 3). They show resistive sediments (about 80 to
300 Q2 m) related to the upper layers of the Adamantina formation
that consist of clayey sand. Below these dry sediments geoelectrical
models show a conductive layer (about 8 to 12 ) m) characterized
by saturated clayey sand sediments of the shallow aquifer system in
the Adamantina formation.

The top of the basalt layer (Serra Geral formation) occurs at ~70 m
depth, and it is characterized in the geoelectrical models by the most
resistive layer (about 200 to 600 Q m). In some soundings (Figs. 8 to
13) the base of the basalt layer is marked by a new conductive hori-
zon (2 to 25 QO m) which is related to saturated sandstone of the Botu-
catu formation (Guarani aquifer). In this area, the basalt layer has a
thickness of 400-650 m. Geoelectrical models (Figs. 5, 6, and 7) are
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Fig. 6. TDEM result for sounding T11 in the Andes area. a), b), and c) as in Fig. 5.
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Fig. 7. TDEM result for sounding T13 in the Andes area. a), b) and c) as in Fig. 5.

very similar to each other, and show a clear conductive horizon (~3 Q
m) within the basalt layer, between ~150 and 400 m depth, suggest-
ing the presence of a fracture zone filled with water. This information
is derived from drillers' logs obtained from deep wells.

According to Assumpgdo et al. (2010), the depth estimated for the
micro-earthquake hypocenters for the Andes area is between 100 and
600 m depth. Salamanca et al. (2010) studied more than 3000 micro-
earthquake hypocenters in the study area and relocated them to be in
the 100-300 m depth range. These results are more compatible with
the TDEM results for the water-filled fracture zone within the basaltic
layer found at various soundings. Other studies done in different parts
of the Parana Basin report earthquakes from inside the basalt layer
of the same Serra Geral formation, induced by water well drilling
(Yamabe and Hamza, 1996). Below ~300 m depth, the geoelectrical
model is again marked by a resistive horizon related to basalts.
Figs. 5, 6 and 7 show geological interpretations obtained by compar-
ison with lithological information available from water wells, in
conjunction with the geoelectrical models.

Figs. 8, 9, and 10 show geoelectrical models for the T59, T63, and
T79 soundings, respectively. These soundings are also located in the

a)

b)

Andes area (Fig. 3), and they show resistive (70 to 100 ) m) and con-
ductive (10 to 20 O m) sediments characterized by clayey sand and
saturated clayey sand of the Adamantina formation. A clear resistive
horizon (200 to 600 ) m), related to the basalt layer of the Serra
Geral formation, occurs as a ~550 m thick compact layer without
evidences of fractured zones.

Below ~550 m depth a well-defined conductive horizon is ob-
served. This horizon is related to saturated sandstone of the Botucatu
formation (Guarani aquifer). The aquifer has continental extension,
passing the Brazilian frontier and extending into Paraguay, Uruguay,
and Argentina. The interface of this aquifer with the upper layers of
the Parana Basin is not well known in all places. Thus, TDEM results
are very important because they show that this method is fast and
low cost effective method to map this interface for future well
drilling.

Figs. 11, 12, and 13 show geoelectrical models for the T31, T42,
and T46 soundings. These soundings are located in the Botafogo
area (Fig. 4), and they show geoelectrical models very similar to
Figs. 8,9, and 10 from the Andes area. For instance, the resistive hori-
zon related to the basalt layer also appears as a thick compact layer

1000 - I - T 1 T 1
a i ] 1 Clayey sand
E ] ]
E 1004 = 10 4 . 10
e ] —_ Water Table |
z ] g 1 ]
= ] = - = )l
k] 7 = ] = | Saturated clayey sand
Z ] g g ]
= ] a ]
= ] vV
B 104 - 100 - g 100 4 v
s = Vv
& 1 ] v Unfractured basalt
< H vV
. 1 1 v

T59 g H1lvv

Adjustment error: ] ] L .

Few layers model: 6,2% E ] Saturated sandstone

1 T 1000 T 1000 3

0.01 0.1 1 10 100

Time (ms)

4

1 o 10' 10’
Resistivity (Ohm.m)

10

Fig. 8. TDEM result for sounding T59 in the Andes area. a), b), and c) as in Fig. 5.
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Fig. 9. TDEM result for sounding T63 in the Andes area. a), b), and c) as in Fig. 5.

without fractured zones. Below ~600 m depth a markedly conductive
horizon related to the saturated sandstone of the Botucatu formation
(Guarani aquifer) is observed again.

Figs. 14 to 16 show profiles 1, 2, and 3 for the Andes area (Fig. 3).
Fig. 14 shows geoelectrical profile 1 including the T39, T13, T68, T69,
T70, and T71 soundings. As seen in this profile the first geoelectrical
layer is characterized by low resistivity (dark red color) related to
sediments from the Adamantina formation. The second geoelectrical
layer corresponds to a basalt layer characterized by high resistivity
values (yellow to dark blue color). Note that under sounding T13
this resistive layer is discontinuous and a conductive zone is clearly
observed, being related to a saturated fracture zone within the basal-
tic layer of the Serra Geral formation. This feature agrees with
information from a deep water well (W10) (Fig. 2) where a high
groundwater flow is observed (>190 m>/h). The deepest geoelectri-
cal layer is characterized by low resistivity related to saturated sedi-
ments from Botucatu formation (Guarani aquifer).

Figs. 15 and 16 show geoelectrical profiles 2 and 3, whose loca-
tions are shown on the map of Fig. 3. Both profiles show three well

a) b)

defined geoelectrical layers. The first one is characterized by low
resistivity (red color) and is related to the Adamantina formation
sediments; the second geoelectrical layer (yellow to dark blue
color) corresponds to the resistive continuous basalt layer of the
Serra Geral formation. Note that the basalt layer presents variations
in its thickness, whereas the third geoelectrical layer, which is related
to saturated sediments from the Botucatu formation (Guarani
aquifer), is characterized by low resistivity.

Finally, Figs. 17 and 18 show the interpreted thickness map of the
basaltic layer of the Serra Geral formation in the Andes and Botafogo
areas, respectively. In the Andes area one can see that the basalt layer
appears to have some structural alignments in the N-S direction, and
its general thickness increases in the SW-NE direction. In some loca-
tions, like at soundings T66, T70 and T71, thickness abnormally
increases, suggesting the existence of structures in the basalt layer
around these locations. Furthermore, it is possible to detect a great
variation of basalt thickness between soundings T10 and T63, next
to well W10, suggesting the existence of a structure (e.g. a fault) at
this location. This fault zone may have been intercepted by W10
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Fig. 10. TDEM result for sounding T79 in the Andes area. a), b) and c) as in Fig. 5.
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Fig. 11. TDEM result for sounding T31 in the Botafogo area. a), b) and c) as in Fig. 5.

during the drilling process, and could explain the abnormally high
groundwater flow observed. A similar effect may occur next to the
WO07 location but there are not sufficient data to confirm this
hypothesis.

The sparse concentration of TDEM soundings in the western por-
tion of this area makes it difficult to identify similar structures. This
area belongs to a farm called Aparecida Farm, and is occupied by or-
ange plantations. Access to this area was denied to IAG/USP
researchers since the beginning of the research project in 2005, and
for this reason it was not possible to confirm the thickness of the
basalt.

The southwestern region of the Andes area is where the basalt
layer is thinner, making it a good region for groundwater exploitation
of the underlying Guarani Aquifer. In this region, the basalt layer is
only 400-450 m thick, compared with 550-600 m thickness in the
northeastern region of the Andes area.

In the Botafogo area (Fig. 18), a more uniform distribution of
TDEM soundings, allows interpretation of the basalt thickness over
almost all the studied area. Here, one can see that the basalt layer

a) b)

does not have a preferred direction for increasing thickness, remain-
ing near 500-550 m thick. Next to the T45 and T46 soundings there
is a great variation (about 150 m) in basalt thickness, suggesting
some structure in that area. The minimum thickness of the basalt
layer occurs at the T21 and T18 soundings, where this layer shows a
thickness less than 450 m. On the other hand, the greatest thickness
occurs next to the T24, T25, T42, T43 and T48 soundings where a
thickness more than 600 m is estimated, and at the T46 sounding,
where thickness in excess of 650 m is calculated.

5. Conclusions

Results of 1D inversion of 86 TDEM soundings acquired in the
Parana Basin (Brazil) have revealed the geoelectrical and geological
basin stratigraphy in the Bebedouro region. The first geoelectrical
layer consists of a shallow (<100 m thick) sedimentary aquifer (Ada-
mantina formation); the second geoelectrical layer is the high resis-
tivity basalt layer (Serra Geral formation). In the Andes area, a high
conductivity layer interpreted as due to fractured zones filled with
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Fig. 12. TDEM result for sounding T42 in the Botafogo area. a), b) and c) as in Fig. 5.
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Fig. 13. TDEM result for sounding T46 in the Botafogo area. a), b) and c) as in Fig. 5.

water was found within the basalt layer at depths between 100 and
400 m. The interpreted depth of these fracture zones matches the
depth estimated for micro-earthquake tremor hypocenters that
occurred between 100 and 300 m depths. The bottom of the basalt
layer was estimated to lie between 450 and 650 m depths. The third
geoelectrical layer, corresponding to the saturated sandy sediments
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Fig. 14. Geoelectrical Profile-1, generated by contouring 6 TDEM soundings located in
the Andes area, showing the formation resistivity vs. elevation.
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Fig. 15. Geoelectrical Profile-2, generated by contouring 5 TDEM soundings located in
the Andes area, showing the formation resistivity vs elevation.

from the Botucatu formation and Guarani aquifer, is characterized
by high conductivity. Results suggest that shallow seismic activity in
the Bebedouro region is related to fracture zones filled with water,
as detected by TDEM soundings in the middle of the basalt layer at
some locations. Thickness maps indicate the presence of structures
in the basalt layer and also locations with great thickness variations.
Interception of these structures during water well drilling could
explain the high water flow in some wells (for example, well W10).
Furthermore, the location of hypocenters at the same depth as these
fractured zones provides strong evidence that seismic activity is trig-
gered by groundwater removal from deep wells, which reached frac-
tured zones and probably linked the two aquifer systems present in
this region. On the other hand, the distribution of these water-filled
fracture zones in the Bebedouro region is quite restricted, and only
a few wells are high yield wells. This suggests that fracture zones
are also very localized. Results were very promising concerning the
use of the TDEM method in the study of Brazilian soils and showed
good agreement with lithological information from nearby deep
wells and with seismic data.
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