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Resumo

Desenvolvemos um método de interpretacdo automatica
para 0 mapeamento geolégico utilizando a Relagdo de
Poisson entre 0os campos gravimétricos e
magnetométricos. Presumimos que diferentes unidades
geolodgicas apresentam diferentes propriedades fisicas,
e que a estimacao destas propriedades, bem como a da
Razédo de Poisson, permite mapeéa-las. Para mapearmos
a Razdo de Poisson realizamos a filtragem
transformando os campos e a inversdo estimando as
prioridades fisicas sempre no dominio do espaco. Nas
invers@es, utilizamos os funcionais regularizadores:
Suavidade Global e Variacdo Total. Aplicamos estes
procedimentos a um conjunto de dados sintéticos e a
metodologia mostrou-se efetiva para o mapeamento de
unidades geoldgicas.

Introducéo

A identificacdo e interpretagdo mesmo qualitativa das
fontes causadoras de uma anomalia a partir de um sinal
geofisico observado, exclusivamente da andlise visual
desta anomalia sdo, em muitos casos, complexas e
pouco efetivas. Mesmo o uso do conjunto das
caracteristicas elencadas que descrevam os materiais
rochosos ndo garante uma relacdo direta e
deterministica com as anomalias nos sinais geofisicas,
uma vez que as relacdes causais entre fonte e sinais
observados ndo sédo desprovidas de ambiguidades.
Assim, a utilizagdo de mais de um campo fisico para a
interpretacdo pode diminuir o grau de ambiguidade. Por
outo lado, nem sempre o geo6logo consegue aferir
diretamente as litologias, por estarem inacessiveis ou
cobertas por geleiras, oceanos, densas florestas ou
camadas intemperizadas. Uma alternativa é o uso de
metodologias de investigacdo indireta que cubram essas
areas inacessiveis. Assim, muitos procedimentos para
interpretagdo automatica sdo ofertados aos intérpretes
para subsidia-lo na tarefa de identificar, localizar e
delinear as fontes geofisicas. Propomos uma solucéo,
identificando e caracterizando &reas de interesse
através dos campos potenciais, integrando dois tipos de
dados, a gravimetria e a magnetometria, desde que
cubram a area de interesse. A interpretacdo conjunta
entre 0s campos gravimétricos e magnetométricos foi
empregada primeiramente por Garland (1951) e por Bott
(BOTT; INGLES, 1972). Apresentamos um método para
mapear unidades geologicas pela integracdo de duas
estimacgbes distintas, obtendo como produtos diretos
mapeamentos de densidade aparente e de
susceptibilidade aparente de uma camada superficial, e
como subprodutos, mapeamento envolvendo a razéo
entre estas propriedades fisicas, chamada Razdo de
Poisson, que é estabelecia pela Relagdo de Poisson
(1826), a qual incorpora para ser valida um conjunto de

restricdes a respeito das fontes e dos campos destes
dois métodos. Para estimarmos parametros geofisicos a
partir de métodos potenciais utilizamos técnicas de
inversdo acopladas a funcionais matematicos
regularizadores (BARBOSA; SILVA; MEDEIROS, 1999;
LIMA et al. 2011; MARTINS et al.,, 2011; SILVA;
COSTA; BARBOSA, 2006; SILVA; MEDEIROS;
BARBOSA, 2001). Estas técnicas utilizam funcionais
estabilizadores (TIKHONOV e ARSENIN, 1977)
formulados de modo a simultaneamente garantir
estabilidade a inverséo e a incorporar informacGes a
priori aos parametros estimados. A relagdo geofisica
funcional entre o0os campos gravimétricos e
magnetomeétricos e os parametros fisicos causadores, é
linear em ambos os casos. No entanto selecionamos
dois diferentes funcionais estabilizadores, um dos quais
tem relacdo ndo linear com os parédmetros. Assim,
procedemos com dois tipos distintos de inversdo, uma
linear e outra nédo linear. Quanto a inversao linear, como
etapas de processamento pretérito a obtencdo do mapa
da Razdo de Poisson s&o indispensaveis, as
procedemos aplicando o0 conceito de camada
equivalente (DAMPNEY, 1969), que por um lado
viabiliza a procedimento de filtragem no dominio do
espaco, e por outro lado demanda uma inversao linear a
fim de obter-se uma distribuicdo de fontes equivalentes.
Assim, realizamos uma etapa de inversao linear seguida
de outra etapa de inversdo ndo linear, esta ultima
demanda pelo tipo de regularizador adotado.
Realizamos um conjunto de teste em que procedemos
as estimagBes das propriedades fisicas e as
transformag¢des nos campos para obtermos os mapas
das Razdes de Poisson, e assim caracterizamos a
efichcia da inverséo e dos mapeamentos na
recuperacgédo das informacgdes geoldgicas simuladas.

Metodologia

Modelo direto

Discretizamos 0 conjunto de unidades geoldgicas
lateralmente dispostas em uma camada superficial, finita
no plano x —y, em prismas retangulares tridimensionais
horizontalmente justapostos em uma malha de mx —
my de M prismas, com topo plano e coincidente com a
superficie (z,) e base paralela ao topo e profundidade
constante (z,), em um sistema destral de coordenadas,
como o eixo Z positivo para baixo, e o eixo X apontado
para o Norte, como mostra a Figura 1. Presumimos que,
dentro da mesma unidade geoldgica, a densidade e a
intensidade de magnetizacdo das rochas ndo variam.
Por simplicidade utilizamos modelo interpretativo em
que as coordenadas horizontais das observacdes sao
coincidentes com o0s centros horizontais dos prismas.
Assim, para cada i-ésimo ponto de observacdo (nas
coordenadas  x;,y;,z;), podemos escrever uma
expressdo genérica dos campos f (gravimétrico e
magnético) por:

Feroyemd = ok [E-Day, (1)
14

VIl Simpdésio Brasileiro de Geofisica



MAPEAMENTO GEOLOGICO UTILIZANDO A RELAGAO DE POISSON ENTRE OS CAMPOS GRAVIMETRICOS E MAGNETOMETRICOS 2

sendo C uma constante intrinseca a cada um dos
campos, e K uma fungdo que define a propriedade fisica
causadora do campo gravimétrico (f9%) ou magnético
(M) e r a distancia entre a fonte e o ponto de avaliagéo
do campo (r=/(x;—x)2+ (y;—y)?+ (z —2)% ).
Assim, especificamente: para o campo gravimétrico C é
a constante gravitacional de Newton (y) e K é a
densidade (p); para o campo magnético C é a constante
de magnetizagdo (C,,) e a funcdo K é o produto
M[%%], sendo M a intensidade de magnetizacdo da
fonte e @ e B as dire¢des de magnetizagao da fonte e de
avaliacdo do sensor, respectivamente.

Como discretizamos as fontes em prismas, utilizamos as
solugbes algébrica-algoritmica da integral da equagédo 1
para avaliacdo dos campos gravimétrico e magnético
produzidos por prismas. Para o caso gravimétrico essa
solugédo é dada por Plouff (1976), para o caso magnético
a essa solucéo é dada por Bhattacharyya (1964).

\,
\\

A Observacao
Unidades Geoldgicas *P(x,v,2)

Figura 1. (a) Modelo Interpretativo

(b)
malha de M prismas elementares

3D de discretizagdo da camada Z

superficial que contém as

unidades geoldgicas (b) Prisma dy
elementar em detalhe, com a g,

observacéo avaliada no ponto P. dx

Problema Inverso

Formulamos e aplicamos dois tipos distintos de
inversdo, a linear a ndo linear para em ambos os
procedimentos estimar uma distribuicdo de propriedade
fisica em uma camada superficial. Empregamos na
inversado linear dois funcionais, o ajuste dos dados e o
regularizador dos parametros conhecido como
regularizador de Tikhonov de primeira ordem
(TWOMEY, 1963), denominado como vinculo de
Suavidade Global (SG). Este funcional estabilizador
consiste em minimizar a norma dois (horma Euclidiana)
da aproximacdo por diferencas finitas da derivada
horizontal de primeira ordem dos parametros, a
minimizagdo deste funcional favorece solugdes de
mapeamento  associadas a  distribuicbes  de
propriedades fisicas de pontos vizinhos que apresentem
valores préximos entre si.

Também empregamos na inversdo ndo linear dois
funcionais, o ajuste dos dados e o regularizador dos
pardmetros, mas empregamos heste caso O
regularizador de Tikhonov de primeira ordem
(TWOMEY, 1963) minimizado via norma um (norma L,).
Este funcional regularizador é chamado de Variagdo
Total, VT, (RUDIN et al., 1992; ACAR e VOGEL, 1994,
MARTINS, 2009), por favorecer a estimativa de uma

distribuicdo pardmetros que apresente descontinuidades
abruptas. Para o caso de mapeamento de propriedades
fisicas, presumivelmente entre unidades geoldgicas
distintas devem ocorrer descontinuidades abruptas dos
valores dos parametros que as caracterizem, sejam eles
a densidade ou a intensidade de magnetizagao.
Seja Y°=(Y°,-,Y°%)T um vetor M-dimensional
contendo as observagbes dos campos adquiridos,
gravimétrico ou magnético, presumivelmente produzidas
pela camada superficial que contém as unidades
geoldgicas a serem mapeadas. Os parametros a serem
estimados (vetor p contendo as propriedades fisicas da
camada superficial em M pontos discretos de uma
malha m, xm,) estdo relacionados aos dados
observados para o caso gravimétrico ou magnético pela
relacdo linear mostrada na equacdo 1. O problema
inverso linear de estimar p a partir dos dados
observados pode ser formulado como um problema de
minimizagdo, em relacéo a p, do funcional

1
By =2 IY° — eI, (02)
em que ||'|l, é a norma Euclidiana e Y¢ é um vetor M-
dimensional cujo i-ésimo elemento contém o valor da
observacdo tedrica computada no i-ésimo ponto de
observacéo utilizando-se a distribuicdo da propriedade
fisica estimada (p) para a camada. Para obtermos uma
estimativa (p) Unica e estavel procuramos uma solugdo
que simultaneamente produza ajuste aceitavel ao dado
observado (¥Y°) e incorpore as informacdes exigidas por
um funcional regularizador que simultaneamente
introduz estabilidade e informagdo a priori sobre a
distribuicdo dos parametros a serem estimados. Para
tanto, formulamos o problema inverso linear de estimar
0os M valores de propriedade fisica através da
minimizagéo de

#sc = lIRpll; (03)
sujeito a
Py = 2. (04)

No funcional ¢g; R € uma matriz L X M representando o
operador diferencial discreto de primeira ordem ao longo
das diregdes x e y. O funcional ¢g; € o regularizador de
Tikhonov de primeira ordem (TIKHONOV; ARSENIN,
1977) minimizado via norma Euclidiana denotada por
[|-[l,. Devido ao produto Rp ser uma aproximagao por
diferencgas finitas da primeira derivada de p ao longo das
dire¢cBes x e y, entdo através da minimizacao de ||Rpl|,,
ficam favorecidas as solugbes que s&o relativamente
suaves e, implicitamente, é introduzida a informacgdo
geoldgica de que a distribuicdo da propriedade fisica é
globalmente suave (BARBOSA et al., 1997). O vetor p,
contendo as M estimativas dos valores da propriedade
fisica, que soluciona o problema de otimizagéo
vinculado dado pela minimizacéo do funcional 03 sujeito
a explicar os dados geofisicos (condicdo 04), sera
obtido minimizando-se o funcional n&o vinculado:

As¢®) = by + tsgPse (05)
em que, ug; € o parametro de regularizagdo, um escalar
positivo que representa um peso associado ao funcional
¢sc € € dependente do tipo de propriedade fisica em
que a inversdo é aplicada.

A partir deste funcional ndo vinculado Ag;(p), podemos
escrever o estimador que determina o vetor de
parametros p,

p=(ATA+ usGRTR)1ATY?, (06)
em que, A € a matriz sensibilidade, cujo ij-ésimo
elemento é
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A=fay) =20 ©n
ij apj ’

sendo f; o funcional geofisico definido pelo campo a ser
utilizado na inverséo, especificamente podendo ser os
campos definidos na equagéo 01.

Esta inverséo formulada até aqui é linear, no entanto, se
minimizarmos o funcional regularizador dos parametros
utilizando a norma i1

ovr = lIRpll1, (08)
formulamos o funcional chamado de Variagdo Total, que
€ ndo linear por conta da derivada, em relagdo aos
parametros, deste funcional ser fung&o dos parametros.
Portanto buscamos resolver o problema inverso nao
vinculado de minimizando o funcional

Ayr(P) = ¢y + wyrdvr (09)
em que, uyr € 0 pardmetro de regularizacdo da
Variacéo Total.

Para resolver iterativamente este problema néo linear,
empregamos 0 método de Gauss-Newton com a
estratégia de Marquardt (1963). Neste procedimento,
primeiro expande-se a funcéo-objeto (A,+(p)) em série
de Taylor em torno da solucéo estimada p,, obtida na k-
ésima iteracdo, mantendo-se apenas os termos de
segunda ordem. Em seguida, deriva-se a funcgéo
Avr(Pr + Apy) em relacdo a Ap, e iguala-se ao vetor
nulo. Assim, a equagdo normal para a estimativa Ap,, é
dada por:

Hydpy = —J, (10)
em que J, e H, sdo, respectivamente, o vetor Jacobiano
e a matriz Hessiana do funcional A,;(p) avaliados na k-
ésima iteragdo. A fim de evitar instabilidades na
inversdo, utilizamos uma aproximagcdo da matriz
Hessiana proposta por Martins (2009). A cada iteragdo o
vetor de parametros p, € atualizado pelo vetor de
correcBes Ap que € somado ao vetor de parametros da
iteracao anterior py_,

Pr = APk + Pr-1- (11)
Embora a relagdo funcional entre os parametros e as
observacdes seja linear (equacdes 01) o funcional ¢y &
atualizado iterativamente, pois Y§, depende de py

Y = Apy, (12)
sendo A a matriz de sensibilidade, de dimensbes M x M.
Na primeira iteracdo, quando k =1, utilizamos como
aproximagdo inicial (p,) o0 vetor de parédmetros
estimados pela inversao linear com suavidade global.

O algoritmo de inversédo é interrompido quando ndo ha
mais significativa variagdo do funcional A,;(p). Na
pratica a convergéncia ocorre quando, em uma k-ésima
iteracdo, a seguinte inequacao é satisfeita:

Avr@i) = Ayr (Pre-1)|

13)
<0.001 . (
Avr(Pr-1) |

Filtragem

Campos transformados no Dominio do Espaco

Uma vez obtida as distribuicBes de propriedades fisicas
da camada superficial, as aplicamos no sentido do
teorema da camada equivalente (DAMPNEY, 1969)
para obtermos o0s campos transforados com
procedimentos de filtragem no dominio do espaco
(EMILIA, 1973, SILVA, 1986 e SILVA, 1996) e estes
campos filtrados séo utilizados na Relagdo de Poisson.
Construimos trés filtros através da multiplicacdo de uma
matriz de transformacdo (Q) pelos parametros
estimados (p). Uma vez estimada esta distribuicdo da

propriedade fisica (p), o campo transformado (f;) pode
ser entdo obtido, como regra geral, por

fr=@Qp, (14)
sendo Q@ a matriz de transformagdo associada a
filtragem a ser produzida, e cada elemento desta Matriz
M x M contém as funcdes de Green (EMILIA, 1973)
correspondente a transformagdo. Para obtermos a
matriz de transformacdo do campo cada ij- €simo
elemento da matriz Q é dado pela aplicagdo analitica da
operagdo desejada na fungcdo do campo na ij- ésima
relacdo fonte-ponto de observacdo. Portanto, para
calcularmos cada ij-ésimo elemento da matriz de
transformacgédo: i) Q9% para o gradiente vertical do
campo gravimétrico basta aplicar o gradiente com
respeito z (V,) da componente vertical da anomalia
gravimétrica; ii) QRP para a reducdo ao polo basta
manipular a expressdo da anomalia de campo total
impondo-se que as diregbes @ e § sejam verticais
(SILVA, 1986); iii) QV! para a integral vertical do campo
magnético basta integrar com respeito a z a anomalia
magnética  impondo-se o campo no  polo.
Especificamente:

2 2 2
i Xk Y1
i) Q{’;.Zz = yz Z Ukim [arctan ] :
k=11=1 m=1 ZmTkim (15)

.. Z, 7 (16)
ii RP _ 2 _ 7.
) o =54

2z (17)

i) Qf = — -

Em que: x; = (—x;) —dx/2, x = (x;—x;)+
dx/2, y1 = i=y) = dy/2, y2 = (yi=yj)+ dy/2,
(xi,v:,z;)) as coordenadas do i-ésimo ponto de
observagdo, (x;,y;) as coordenadas horizontais do
centro da j-ésima fonte da camada equivalente; z; e z,
a profundidade do topo e da base, respectivamente, da
j-ésima fonte, pgim = (—D*(DHD™ e rgm =
(x2 +y? +z,2n)1/2; rn, e r, a distAncia entre a i-ésima
observacdo e o topo e a base da j-ésima fonte,
respectivamente; z a distAncia entre a i-ésima
observagéo e o centro da j-ésima fonte.

A relacdo de Poisson, desde que as fontes obedegam
certas premissas, estabelece uma relacdo entre o
potencial magnético (W) e o potencial gravimétrico (U)
(GARLAND, 1951; POISSON, 1826),

— A

Wp) = —%vu(m , (18)
demanda que a razdo entre a magnetizagdo (M) e a
densidade (p) seja constante, esta razdo é comumente
chamada de Raz&o de Poisson. A relacdo de Poisson
mostra que o campo magnético f™ e o gravimétrico f9%
estéo relacionados, sendo o gravimétrico uma ordem de
derivagdo a menos que o magnético. No caso particular
do campo magnético estar reduzida ao polo (f}%) e da
integral vertical (f}f) ser aplica nestas condigdes,
podemos escrever duas versfes da relagdo de Poisson:

M
f,;;; M (19)
p
gzz
e
M (20)
foz = p

sendo M e p a intensidade de magnetizagdo aparente a
densidade aparente, respectivamente, estimadas para a
camada equivalente e C, e (C, sdo constantes que
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dependem das unidades dos campos e das
propriedades fisicas utilizadas. A equacdo 19 é utilizada
por Garland (1951), e a equagdo 20 é mostrada por
Salem et al. (2014). Neste ponto, fica claro o porqué de
termos explicitado apenas os filtros para obtermos os
campos transformados f,7:, fit € fi1.

Uma vez obtidas as distribuicbes das propriedades
fisicas M e p estimadas, as equagfes 19 e 20 mostram
que podemos construir mais dois outros mapas além
destes de M e p, especificamente temos os mapas das
razBes entre 0s campos e/ou campos transformados e
das constantes C, e C,.

Resultados

Compulsoriamente presumimos algumas simplificacdes
e/ou restricdes ao problema abordado: i) as fontes das
anomalias, seja gravimétrica ou magnética, estdo
confinadas a uma camada superficial com topo e base
plano-paralelos; ii) os campos adquiridos sdo
representativos apenas destas fontes rasas; iii) os
contatos entre as unidades geoldgicas lateralmente
dispostas s&o verticais; iv) a propriedade fisica é
constante dentro de uma mesma unidade geoldgica.
Simulamos um modelo (Figura 2) contendo 5 unidades
geologicas com duas diferentes distribuicbes de
propriedade fisica, uma gravimétrica (distribuicdo de
densidade), outra magnética (distribuicdo da intensidade
de magnetizacdo). No entanto ambas as distribuicdes
de propriedade fisica contém apenas 4 unidades
geoldgicas distintas. Assim, como o modelo tem 5
unidades geoldgicas, alguma unidade é apenas fonte
gravimétrica e ndo magnética, e alguma unidade é
apenas fonte magnética e ndo gravimétrica. As demais
unidades séo fontes de ambos os campos. As Figuras
2a e 2c mostram as duas diferentes distribuicbes de
propriedades fisicas. A densidade (Figura 2a) varia em 4
valores discretos: 200, 300, 400 e 700 kg/ms. A
intensidade de magnetizacdo (Figura 2c) varia em 4
valores discretos: 0.75, 1.00, 1.50, e 2.00 A/Im. A
inclinacdo e a declinacdo das fontes (todos os prismas)
e do campo principal ttm mesma direcdo, assim: i=1=20°
e d=D=5°. A camada que contém o modelo simulado foi
discretizada em uma malha regularmente espagada de
40x40 prismas, de dimensdes horizontais dx = dy = 1.0
km, dispostos ao longo das dire¢cdes horizontais X e Y,
sendo a dire¢do X paralela a dire¢cdo Norte. O topo dos
prismas é posicionado na cota vertical z,=0.0 km, e a
base na cota z,=0.5 km. As observacdes das anomalias
gravimétricas e magnéticas foram realizadas nas
mesmas coordenadas horizontais dos centros dos
prismas, e na cota vertical z,=-1.0 km.

Os campos calculados, gravimétrico (componente
vertical) e magnético (anomalia de campo total) séo
mostrados, respectivamente, nas Figuras 2b e 2d. Os
dados sintéticos calculados (Figuras 2b e 2d) foram
contaminados pela realizagdo de um ruido
pseudoaleatério, de média nula e desvio padréo igual a
0.1 mGal no caso gravimétrico e 0.5 nT no caso
magnetométrico, que sdo os ruidos instrumentais tipicos
presumidos. Para estas estimagfes utilizamos uma
camada de mesma discretizagdo do modelo direto, no
entanto com espessura diferente, sendo z,=0.250 km e

Zp =0.500 km. Isto se deve ao fato de atendermos a
recomendagfes quanto a profundidade em que a
camada equivalente deve ser posicionada (DAMPNEY,
1969). Em nossos testes verificamos que a espessura
da camada deve ser pelo menos quatro vezes menor

gue o espacamento horizontal das observacdes para
ndo produzir ambiguidade.

Para as inversdes gravimétricas utilizamos como dados
de entrada apenas o sinal gravimétrico mostrado na
Figura 2b.

Utilizamos na SG o parametro de regularizacdo pug; =
1.107%, e na VT também u,r = 1.10~*. Os mapas com
a as distribui¢cdes de densidade estimada séo: Figura 3a
estimado com a SG; Figura 3c estimado com a VT. A
Figura 3b mostra a anomalia gravimétrica ajustada, que
€ obtida pela avaliagdo gravimétrica produzida pelo
mapa de densidade estimado pela SG, e a Figura 3d
mostra o gradiente vertical da anomalia gravimétrica que
€ obtido pelo produto da matriz de transformacéo pelo
vetor de parédmetros estimados da VT (equacbes 14 e
15).

Note que a inspec¢do dos mapas de densidade estimada
(Figuras 3a e 3c) mostra um bom delineamento dos
contatos entre as quatro unidades geolégicas de
diferentes densidades, isso é fortuito uma vez que
justamente o que queremos ¢€ utilizar estas distribuicdes
de propriedade fisica estimadas para o mapeamento
geoldgico. Chamamos a atencdo para o fato de que,
conforme o esperado, a unidade que apresenta uma
variagdo na intensidade de magnetizacdo, mas ndo
apresenta variacao na densidade (Figuras 2a e 2c), ndo
é delineada somente com a estimativa da densidade.
Para as inversbes magnetométricas utilizamos como
dados de entrada apenas a anomalia de campo total
mostrada na Figura 2d. A Figura 4 mostra o resultado
destas inversdes magnetométricas.

Os mapas com as distribuicdes de intensidade de
magnetizagdo estimada s&o: Figura 4a estimado com a
SG; Figura 4c estimado com a VT. A Figura 4b mostra a
anomalia de campo total ajustada, que € obtida pela
avaliacdo magnética produzida pelo mapa de
intensidade de magnetizacdo estimado pela SG, a
Figura 4d mostra a anomalia de campo total reduzida ao
polo que ¢é obtida pelo produto da matriz de
transformacdo pelo vetor de parametros estimados da
VT (equacdes 14 e 16) e a Figura 4e mostra a integral
vertical da anomalia de campo total reduzida ao polo
que é obtida pelo produto da matriz de transformagédo
pelo vetor de parametros estimados da VT (equacdes
14 e 17). Note que a inspecdo dos mapas de
intensidade de magnetizagéo estimada (Figuras 4a e 4c)
mostra um bom delineamento dos contatos entre as
quatro unidades geoldgicas de diferentes intensidades
de magnetizagdo. Novamente, chamamos a atencgéo
para o fato de que, conforme o esperado, a unidade que
apresenta uma variagcdo na densidade, mas ndo
apresenta variacdo na intensidade de magnetizacdo
(Figuras 2a e 2c) ndo é delineada somente com a
estimativa da intensidade de magnetizagao.

Novamente, comparando ambos o0s mapas de
intensidade de magnetizacéo estimada o obtido via VT é
0 que delimita em uma regido mais confinada os
contados entre as diferentes unidades.

Aplicamos os trés filtros que se utilizam dos parametros
estimados para, através da multiplicagdo pela matriz de
transformacdo adequada, produzir o0s campos
transformados utilizados nas Relagbes de Poisson.
Validamos via comparacdo numericamente estes
campos transformados pela avaliacdo do erro médio
quadratico do residuo entre o campo transformado via
nosso procedimento e o campo transformado obtido
pela formulagdo classica da literatura utilizando fontes
elementares pontuais (ponto de massa e dipolo). Como
em todos os casos 0 erro médio quadratico foi
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virtualmente zero, consideramos correta a nossa
aproximac&o, inclusive no caso especifico do modelo
apresentado nesta secéao.

A fim de mapear todas as 5 unidades do modelo
simulado, utilizamos ambos os campos e as Razfes de
Poisson mostradas nas equacdes 19 e 20.

As Figuras 5a e 5b mostram os mapas das razdes de
Poisson (k) entre as propriedades fisicas estimadas (M
e p) pela SG e VT, respectivamente. As Figuras 5c e 5d
mostram as constantes Ca e Cb das equacdes 19 e 20,
respectivamente.

Observe que a inspecdo dos mapas das Razbes de
Poisson (Figuras 5a e 5b) mostra o excelente
delineamento dos contatos entre as cinco unidades
geoldgicas. Isto é ainda mais fortuito uma vez que
finalmente mapeamos todas as cinco unidades do
modelo. No entanto, a Raz&o de Poisson que utiliza as
propriedades fisicas estimadas (M e p) pela VT delimita
0s contatos entre as unidades em uma regido ainda
mais confinada. Por outro lado os mapas das constantes
Ca e Cb conseguiram delinear muito bem as cinco
unidades geoldgicas do modelo. No entanto, ambos os
mapas das constantes sdo virtualmente idénticos,
apresentando diferenga numérica infima.
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Figura 2 — Modelo Sintético Simulado — (a) distribuigdo
de densidade p; (b) componente vertical da anomalia
gravimétrica f9%, (c) distribuicdo de intensidade de
magnetizagdo M; (d) anomalia de campo total f™.
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Figura 3 — Inversdes dos dados gravimétricos — (a)
densidades (p) estimadas pela SG; (b) anomalia
gravimétrica ajustada (f9%) pela SG; (c) densidades
estimadas pela VT, (d) gradiente vertical de ;;Zzz) pela
VT.
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Figura 4 - Mapas das Inversbes dos dados
magnetométricos — (a) mapa das distribuicdes de
intensidade de magnetizacdo estimada pela SG; (b)
mapa da anomalia de campo total ajustada obtida pela
SG; (c) mapa das distribuicbes de intensidade de
magnetizacdo estimada pela VT; (d) mapa da anomalia
de campo total reduzida ao polo; (e) mapa da Integral
Vertical da anomalia reduzida ao polo.
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Figura 5 — Mapas com as Razfes de Poisson — (a)
mapa da razdo de Poisson entre as propriedades fisicas
estimadas pela SG; (b) mapa da razdo de Poisson entre
as propriedades fisicas estimadas pela VT (c)
constantes C, da equacdo 19; (d) constantes C, da
equacao 20.

Constant

Conclusdes

Apresentamos dois métodos de inversdo, SG e VT
aplicados em duas possibilidades de estimativa, para a
densidade e para a intensidade de magnetizagdo. Em
seguida, utilizamos estas propriedades fisicas
estimadas para adicionalmente e via Relagdo de
Poisson produzir mapas efetivos para fins de
mapeamento geoldgico.

No entanto, no caso particular de alguma unidade n&o
apresentar contraste de uma das propriedades fisicas
mapeadas, o mapeamento dos subprodutos da Relacdo
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Poisson que propomos, é efetivo mesmo para localizar e
delinear tal unidade. Assim, a Relagdo de Poisson é
uma janela para obter matematicamente a unido entre
os mapeamentos das diferentes fontes estimadas a
partir de diferentes campos.

No desenvolvimento, construimos e aplicamos trés
filtros que se utilizam dos parametros estimados para,
através da multiplicacdo pela matriz de transformagao
adequada, produzir o0s campos transformados
necessarios a serem utlizados nas Relagbes de
Poisson, Gradiente Gravimétrico Vertical, Anomalia de
Campo Total Reduzida ao Polo e a Integral Vertical do
Campo Total Reduzido ao Polo. Durante os testes,
verificamos que alguns cuidados sao necessarios na
escolha da geometria da camada equivalente para nao
ocasionarmos problemas nos campos transformados.
Simulamos um modelo geolégico apresentando
diferentes unidades, e calculamos os correspondentes
campos gravimétricos, magnetométricos e 0s campos
transformados. No entanto, algumas unidades
simuladas sao fontes exclusivamente de apenas um dos
campos. Utlizamos ambos o0s procedimentos de
inversdo, Suavidade Global e Variagdo Total, e ambos
foram efetivos para mapear a distribuicdo da
propriedade fisica fonte.

Mostramos os mapas produzidos a partir das Relagbes
de Poisson e os mapeamentos das Razdes de Poisson
e das constantes destas Relagcdes de Poisson se
mostram efetivos para mapear todas as unidades do
modelo. A metodologia proposta pode ser aplicada a
dados reais, e como o0s mapeamentos obtidos
prescindem de informacdes a priori, e dada a atual
cobertura global de dados satelitais gravimétricos e
magnetomeétricos, esta metodologia pode ser aplicada
em regides inacessiveis.

Como sugestdes futuras, propomos estimar diretamente
as Razdes de Poisson das razfes entre os campos
transformados explicitadas das Relagdes de Poisson,
preferencialmente utilizando a Inverséo Variacéo Total.
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