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Resumo

BOMFIM, E. P. Utilizacao dos dados do GRACE para caracterizagao da
variabilidade de massas de agua do aqiiifero Guarani. 2006. 157 p. Dis-

sertacao — Instituto de Astronomia, Geofisica e C. Atmosféricas, Universidade de
Sao Paulo, Sao Paulo, 2006.

Este trabalho visa estimar a variacao da massa de agua em um periodo de dois
anos a partir dos dados do GRACE no aqiiifero Guarani; esta variacdo engloba
todas as mudancgas de gravidade que sao causadas por variagoes de massas em uma
camada fina da superficie da Terra e pela deformagao da Terra sélida em resposta
a estas variagoes de massas, e que, aqui, estao sendo estimadas pelos coeficientes de
Stokes fornecidos pela missao GRACE.

Foram utilizados os dados do produto do campo de gravidade calculado pelo GFZ
em Potsdam na Alemanha, na forma de coeficientes do geopotencial do campo de
gravidade estatico, estimados apenas pelos dados dos satélites GRACE. As solucoes
foram obtidas somente a partir de perturbacoes de orbita de satélites e indepen-
dentemente de dados de gravidade na superficie oceanica e continental. Os dados
das solugoes mensais do gedide fornecidas pelo GRACE, considerando [ = m = 120
(abril /2002 a novembro/2003) e [ = m = 150 (fevereiro/2003 a julho/2004), foram
processados e geraram grades de altura geoidal e anomalia ar-livre para cada con-
junto destas solugoes mensais, juntamente com os erros associados. Uma inversao
linear 3-D da altura geoidal residual do gedide foi realizada para obter a distribuicao
de densidades tridimensional associada, verificando assim a viabilidade do uso dos
dados do GRACE na investigagdo da variagao das massas de agua no aqiiifero
Guarani. A partir da anomalia ar-livre e dos dados de um modelo topografico
digital da regiao obteve-se também a anomalia Bouguer em um perfil representativo

do aqiiifero, a fim de estimar a variacao da massa de dgua na regiao analisada.
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Palavras-chave: Aqiiifero Guarani, geopotencial, gedide, GRACE, harmonicos

esféricos Areas do conhecimento: Geofisica e hidrologia.
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Abstract

BOMFIM, E. P. The use of the GRACE data to characterize the variation
of the water masses of the Guarani aquifer. 2006. 157 p. Master’s thesis —

Instituto de Astronomia, Geofisica e C. Atmosféricas, Universidade de Sao Paulo,
Sao Paulo, 2006.

This work estimates the variation of the water mass in a period of two years
using the GRACE data in the Guarani aquifer; these changes are the sum of all
the gravity changes that are caused by variations of masses in a thin layer of the
surface of the Earth and by the deformation of the solid Earth in response to these
mass variations. These effects are evaluated by using the Stokes coefficients supplied
by the GRACE mission, calculated by the GFZ in Potsdam, Germany, in the form
of geopotential coefficients of the static gravity field, estimated only by using the
GRACE satellite data. The solutions have been calculated only from the distur-
bances of the satellite orbits and do not depend on the gravity data available in the
oceanic and continental areas. The calculations of the geoid monthly solutions by
using the GRACE data, considering | = m = 120 (April/2002 to November/2003)
and | = m = 150 (February/2003 to July/2004), have been transformed in geoidal
height and free-air anomaly grids, with the respective associated errors. A linear
3-D inversion using the residual geoid height supplied the three-dimensional den-
sity distribution, showing that the use of the GRACE data in investigation of the
water mass variability in Guarani aquifer is feasible. A Bouguer anomaly profile,
calculated by using the GRACE free-air anomaly and a digital topographic model
data, was used in order to estimate the water mass variation in the Guarani aquifer
region.

Keywords: Geoid, geopotential, GRACE (Gravity Recovered and Climate Ex-

periment), Guarani aquifer, spherical harmonic.
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Capitulo 1

Introducao

1.1 Descricao

1.1.1 O Aqiiifero Guarani

O aqiiifero Guarani é a principal reserva subterranea de dgua doce da América
do Sul e um dos maiores sistemas aqiiiferos do mundo. Estd localizado na regiao
centro-leste da América do Sul, entre 12° e 35° de latitude sul e entre 47° e 65° de
longitude oeste e ocupa uma area total de 1,2 milhoes de km? na Bacia do Parand
e parte da Bacia do Chaco-Parané. Estende-se pelo Brasil (840.000 km?), Paraguai
(58.500 km?), Uruguai (58.500 km?) e Argentina, (255.000 km?), abrangendo uma
area equivalente a soma dos territérios da Inglaterra, Franca e Espanha. Sua maior
ocorréncia se da em territério brasileiro (2/3 da area total) abrangendo os Estados
de Goias, Mato Grosso do Sul, Minas Gerais, Sao Paulo, Parana, Santa Catarina e
Rio Grande do Sul (CETESB, 2001) (Figura 1.1.1).

O termo aquifero Guarani é uma denominacao unificadora de diferentes formacoes
geologicas que foi dada pelo gedlogo uruguaio Danilo Anton em homenagem a grande
Nacao Guarani, que habitava essa regiao nos primordios do periodo colonial. O

aquifero foi inicialmente denominado de “Aqiiifero gigante do Mercosul”, por ocor-
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Figura 1.1: Mapa esquemadtico do aqiiifero Guarani (Fonte: Agéncia Nacional de
Aguas, 2003).




CAPITULO 1. INTRODUCAO 3

rer nos quatro paises participantes do referido acordo comercial (Araijo, 1995).

Dada a dimensao e a importancia economica deste sistema aquifero, em 1993,
realizou-se em Gramado (RS) o 10° Simpdsio Brasileiro de Recursos Hidricos e o
1° Simpodsio de Recursos Hidricos do Cone Sul. Durante o evento foi formado um
grupo de trabalho internacional com o objetivo de estudar em detalhes o “Aqiiifero
Internacional Botucatu” (conhecido atualmente como Guarani). O primeiro passo
consistiu na elaboragdo de um mapa hidrogeologico do Aqiiifero Guarani, que apre-
sentasse de forma esquematica um modelo conceitual do funcionamento do sistema,
em uma escala compativel com a densidade de dados existentes. A elaboracao do

mapa comecou em 1994.

Em agosto de 1994, realizou-se em Curitiba a “Jornada Técnico Cientifica sobre
Gestao Ambiental do Agqiiifero Internacional Botucatu”, e em maio de 1996, em
Curitiba (PR), realizou-se o primeiro “Seminario e Workshop do Aqiiifero Gigante

do Mercosul”.

Em maio de 1997, realizou-se o Segundo Semindrio, no Uruguai, onde foi pro-
posto que os governos do Mercosul estabelecessem um mecanismo de coordenacao
e consulta para a evolucao, investigacao, planejamento e preservacao do aqiifero.
Neste semindrio foi apresentada a proposta de investigagao sobre o aqiiifero (Rocha,
1997) e a elaboracao do “Mapa hidrogeoldgico do Aqiiifero Guarani”; esta proposta
foi prontamente aceita pelos participantes como parte do programa de investigagao

bésica internacional (Campos, 2000).

O Aqiiifero Guarani é formado pelo preenchimento de espagos nas rochas (poros
e fissuras), convencionalmente denominadas Guarani. As rochas do Guarani consti-
tuem-se de um pacote de camadas arenosas depositadas entre 245 e 944 milhoes de
anos atras. A espessura das camadas varia de 50 a 800 metros, estando situadas em

profundidades que podem atingir até 1800 metros.

Em decorréncia do gradiente geotérmico, as aguas do aqiiifero podem atingir
temperaturas relativamente elevadas, em geral entre 50 e 85°C. O pacote de ca-
madas que constitui o aqiiifero Guarani tem arquitetura arqueada para baixo como
resultado da pressao das rochas sobrejacentes, como os espessos derrames de lavas
basélticas oriundos da ativacao de falhas, arcos regionais e soerguimento de bordas,

ocorridos na bacia sedimentar do Parané.
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As formacoes geoldgicas do Guarani congregam sedimentos fluvio-lacustres do
periodo Tridssico (245 - 208 milhdes de anos): Formagoes Pirambdia e Rosério do
Sul, no Brasil, e Buena Vista no Uruguai; sedimentos edlicos desérticos do periodo
Juréassico (208 - 144 milhoes de anos): Formagoes Botucatu, no Brasil; Misiones, no

Paraguai; e Tacuarembé no Uruguai e Argentina (Rocha, 1997).

As reservas permanentes de dgua do aqiiffero sao da ordem de 45.000 km?, con-

siderando uma espessura média aqiiifera de 250 m e porosidade efetiva de 15 %.

As reservas explotaveis correspondem a recarga natural (média plurianual) e
foram calculadas em 166 km3/ano ou 5 mil m3/s, representando o potencial re-
novavel de agua que circula no aqiifero. Em termos de reserva ativa, o volume
disponivel através da infiltracao direta da agua de chuva, varia entre 22 milhoes
m? (Rebougas, 1976) e 5,2 milhdes m? (Chang, 2001). A recarga natural ocorre
por meio da infiltragao direta das aguas de chuva nas areas de afloramento das
rochas do Guarani; e de forma indireta, por filtracdo vertical (drenanca) ao longo
de descontinuidades das rochas do pacote confinante sobrejacente, nas areas onde a

carga piezométrica favorece os fluxos descendentes.

O padrao geral de fluxo de dgua no aqiiifero é marcado por um escoamento
controlado pela elevagao relativa dos afloramentos, seguindo uma orientacao geral
de norte para sudoeste, com areas proeminentes de descarga localizadas na Argentina
(Aratjo, 1995).

O Aqiiifero Guarani constitui-se em uma importante reserva estratégica para o
abastecimento da populagao, para o desenvolvimento das atividades economicas e
do lazer. Tem uma 4rea de recarga de 150.000 km?. Sua recarga natural anual
(principalmente pelas chuvas) é de 160 km?/ano, sendo que desta, 40 km?/ano
constitui o potencial explotavel sem riscos para o sistema aqiiffero. As aguas em
geral sao de boa qualidade para o abastecimento publico e outros usos, sendo que
em sua porc¢ao confinada os pocos tém cerca de 1.500 m de profundidade e podem

produzir vazoes superiores a 700 m?/h.

O mapa hidrogeolégico do Aqiiifero Guarani, foi publicado em dezembro de 2000,
pela Universidade Vale do Rio dos Sinos (RS), em escala 1 : 2.500.000. O trabalho
apresenta um panorama geral do aqiiifero, dentre as informacgoes mais relevantes,

estao o fluxo e as caracteristicas quimicas da agua. Este mapa constitui uma fer-
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ramenta fundamental da gestao do recurso hidrico subterraneo para a elaboracao
e desenvolvimento do projeto internacional “Protecao Ambiental e Gerenciamento
Sustentavel Integrado do Sistema Aquifero Guarani”. Este projeto serd realizado
com o apoio do Fundo para o Meio Ambiente Mundial, Global Environment Facility

(GEF), e do Banco Mundial, que é o érgao implementador.

Cabe notar que uma utilizagao importante dos dados associados a caracterizacao
geofisica do aqiiifero relaciona-se ao setor energético, pela possibilidade da estimativa
de parametros importantes sobre a vazao dos rios associados a ele, parametros estes

de extrema importancia e relevancia na atualidade.

1.1.2 A missao GRACE

A missao GRACE (Gravity Recovery And Climate Experiment) consiste de dois
satélites artificiais idénticos que foram colocados na mesma orbita polar a aproxi-
madamente 500 quilometros de altitude e separados a 220 quilometros um do outro.
A medida que os dois satélites realizam seu trajeto em torno da Terra, as regices do
nosso planeta que possuem uma gravidade ligeiramente mais forte, afetarao primeiro
o satélite lider, que por sua vez sera ligeiramente afastado do outro que o acom-
panha. A distancia entre eles pode ser monitorada com extraordinaria precisao: os
dois satélites sao capazes de sentir uma mudanca na sua separagao equivalente a um
micron (NASA, 2003).

A partir da medicao destas variacoes, o GRACE é capaz de determinar variacoes
muito pequenas no campo de gravidade da Terra, por meio de medidas constan-
tes das mudancas na distancia entre os dois satélites e da combinacao destes da-
dos com medidas de posicao através do sistema de posicionamento global GPS e

acelerometros a bordo de cada satélite.

A missao GRACE ¢ a primeira missao de monitoramento da Terra na historia
cuja medida chave nao é derivada do uso de ondas eletromagnéticas que interagem
com a superficie da Terra. Em seu lugar, a missao usa um sistema de microondas
ressonantes que mede corretamente mudancas na velocidade e distancia entre as
duas naves flutuantes em sua dérbita polar. O sistema ressonante é extremamente
sensivel, o que permite esta determinac¢ao com a grande precisdo necessaria (NASA|
2003).
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No passado, a técnica de “Satellite Laser Ranging” (SLR) tinha sido usada para
determinar mudancas sazonais de longo comprimento de onda do campo de gravi-
dade devidas as transferéncias de massas entre a atmosfera, oceano, e fontes de aguas
continentais. Estas medidas eram limitadas em resolucao por causa da distribuicao
geografica dos dados coletados e pelas elevadas altitudes dos satélites. A missao
GRACE foi implementada para prever medidas globais desse mesmo fendmeno, mas

com uma resolucao espacial mais fina e com melhor precisao que o anterior.

Estimativas do armazenamento da agua terrestre podem ter implicagoes politicas
e economicas importantes, sendo utilizadas para progndsticos (previsoes) e conheci-
mentos das mudancas climaticas, das condi¢oes de tempo, produtividade agricola,
setor de geracao de energia, previsao de enchentes, e outros fenomenos da natureza.
A umidade do solo, em particular, ¢ um componente importante na andlise de mu-

dancas do clima e na performance dos modelos de circulagao geral.

A dificuldade com modelos de depdsito de dgua do globo terrestre é que eles
sao muitas vezes pobremente vinculados as observacoes diretas. Isto pode resultar
em alguns modelos que estao vinculados a uma previsao da climatologia, quando
nao existem dados suficientes na regiao de abrangéncia. Além disso, os resultados

provenientes de diversos modelos muitas vezes divergem consideravelmente.

Os resultados das variagoes temporais de gravidade medidas pelo GRACE sao
um importante vinculo adicional na producao de modelos hidrolégicos, pois repre-
sentam a integracao do efeito da massa na vertical. Embora as estimativas GRACE
tendam a ser dominadas por processos hidrolégicos nao modelados, elas contém uma
variedade de outros sinais que devem ser considerados quando os resultados forem

interpretados.

Deve-se notar que a conformidade perfeita dos resultados do GRACE com os
modelos de hidrologia de solo nao ¢ necessariamente esperada. Por exemplo, ¢
comum que modelos globais de hidrologia continental, como o GLDAS (Rodell et
al., 2004), ndo incluam no modelo os efeitos de fluxo de dgua profunda, persisténcia

de neve, ou de grandes variabilidades no continente, como no caso da Antartica.

Os modelos gerados a partir dos dados da missao GRACE sao capazes de detectar
variagoes no campo de gravidade de resolugao espacial em torno de 400 km em um

periodo particular, em regioes de sinais abundantes; a coleta de dados por vérios
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anos fornece modelos que levam a melhores resultados. Com o reprocessamento
de dados com técnicas elaboradas é esperado um incremento na resolucao efetiva
desses modelos. A magnitude de erros na estimativa dos coeficientes dos modelos
do GRACE varia més a més por causa da combinagao de diversos fatores, incluindo
a cobertura espacial dos dados coletados, a cobertura temporal (i.e., dias com falta

de dados) e o intervalo de tempo investigado.

Um bom exemplo deste tipo de estudo esta relacionado a variabilidade da massa
de dgua superficial na regiao amazonica (Tapley et al., 2004). Os dados do GRACE
mostram que ha uma variagao nos elementos associados ao campo de gravidade na
regiao nos periodos de fevereiro a maio, quando aumenta a chuva na regiao, em
comparacao com os valores obtidos de julho a novembro, época em que as chuvas

Sa0 menores.

A missao GRACE tem um enorme potencial em recuperar sinais hidrolégicos.
No entanto, uma desvantagem é que os produtos do GRACE fornecem informagoes
sobre valores da massa integrada sobre uma coluna vertical de matéria, e assim nao
é possivel distinguir entre as diferentes origens do campo de gravidade. Numeri-
camente, a separacao de cada componente (contribuigdo de fluido) é um problema
que requer informagao suplementar, como por exemplo, outros tipos de dados de
satélite, medidas in situ, ou valores previstos por variaveis hidrologicas baseados em
modelos de clima global (Ramillien et al., 2004).

1.1.3 Modelo GLDAS

Este é um poderoso sistema de modelagem da superficie da Terra que integra
dados de sistemas de observacao avancgados para sustentar melhoras na iniciacao de

modelos de previsao e investigacao hidrometeorolégica.

As condigoes de temperatura da superficie e de umidade da Terra afetam e
sao afetadas por numerosos fenomenos climatolégicos, meteoroldgicos, ecologicos
e geofisicos. Conseqiientemente, as estimativas exatas e de alta resolucao dos ar-
mazenamentos de agua terrestre e de energia sao valiosas para a previsao de mudanca
climética, de tempo, da produtividade bioldgica e da agricultura, e de enchentes,
e para executar uma grande variedade de estudos em biogeociéncias. E particular-

mente de interesse, o armazenamento terrestre de energia e de dgua que modulam
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fluxos entre a Terra e a atmosfera e exibem duracao em escalas de tempo diurna,
semidiurna, sazonal e interanual. Além disso, por causa da umidade do solo, da
temperatura, e da neve serem condicoes integradas, as tendéncias nos dados de
forcantes da superficie da Terra e nas parametrizagoes acumuladas como erros nas
representacoes destas condigoes nos modelos numéricos operacionais de previsao do
tempo e do clima e seus associados sistemas de assimilacao de dados acoplados leva
a estimativa incorreta de agua de superficie e a particao de energia, e, portanto, a
previsoes incertas. A reinicializacao dos estados (condigoes) da superficie da Terra
modificaria este problema se os campos de superficie da Terra fossem confiaveis e

disponiveis globalmente em alta resolugao espacial, e em tempo real.

O GLDAS (Global Land Data Assimilation System) foi desenvolvido conjunta-
mente por cientistas na NASA (National Aeronautics and Space Administration) em
GSFC (Goddard Space Flight Center) e na NOAA (National Oceanic and Atmos-
pheric Administration) em NCEP (National Centers for Environmental Prediction)
a fim de produzir tais campos. O GLDAS faz uso da nova geracao dos sistemas
de observacao de bases terrestres e espacial, que fornecem dados para restringir
as condicoes de modelagem da superficie da Terra. A restricao é aplicada de duas
maneiras. Primeiramente, pelas for¢antes dos modelos da superficie da Terra (LSMs
— Land Surface Models) com observagoes baseadas em campos meteorolégicos, ou
seja, tendéncias em forcantes baseadas em modelos atmosférico podem ser evitadas.
E depois, empregando técnicas de assimilagao dos dados, ou seja, as observagoes das
condicoes da superficie da Terra podem ser usadas para restringir as condigoes de
modelo nao realisticos (Rodell et al., 2004).

Com a inovacao e uma conceitualizacao continuamente melhorada dos funda-
mentos fisicos dos processos do sistema da Terra, os LSMs continuaram a evoluir e
mostrar uma melhor habilidade em simular fenémenos complexos. Simultaneamente,
os aumentos dos ganhos computacionais e dos recursos disponiveis estao permitindo
que as simulagoes globais funcionem mais rotineiramente e com menos tempo de
processamento, em resolucoes espaciais que poderiam ser somente simuladas usando
supercomputadores hé cinco anos. O GLDAS aproveita este ganho computacional
de baixo custo para integrar produtos de dados baseados de observacoes de multiplas
fontes dentro de uma sofisticada estrutura de modelagem da superficie da Terra de

alta resolucao global.




CAPITULO 1. INTRODUCAO 9

O que faz o GLDAS original é a uniao de todas estas qualidades: é um sistema de
modelagem terrestre de alta resolugao global, offline (desacoplado a atmosfera) que
incorpora observagoes baseadas em satélites e observacoes terrestres a fim produzir
campos dos estados (das condigoes) e fluxos da superficie da Terra em aproximada-

mente tempo-real.

Modelagem da superficie da Terra. O estimulo pelo avanco no entendimento
da dinamica da umidade do solo, da fisiologia da planta, da micro-meteorologia, e
do controle nas interacoes atmosfera - biosfera - hidrosfera, tem sido desenvolvido
por diversos LSMs nas tltimas duas décadas com objetivo realistico de simular
a transferéncia de massa, energia, e momentum entre a superficie do solo e da
vegetacao e da atmosfera. Atualmente, o GLDAS dirige trés modelos de superficie
da Terra: Mosaic, Noah, e o Community Land Model (CLM). Modelos adicionais sao
experimentados para futura incorporacao, incluindo o modelo Variable Infiltration

Capacity e o Catchment Land Surface Model (Rodell et al., 2004).

MOSAIC — O MOSAIC é um LSM bem estabilizado e teoricamente seguro com
raizes no modelo Simple Biosphere (SiB). A principal inovagao do MOSAIC foi
seu tratamento na variabilidade da escala de subgrade. Ele divide cada célula da
grade do modelo em um mosaico quadriculado baseado na distribuicao dos tipos de

vegetacoes dentro da célula.

CLM - O CLM esta sendo desenvolvido pela colaboracao dos cientistas que
tém interesse em fazer um modelo geral da superficie da Terra disponivel para o
uso publico. O projeto nao é controlado por uma unica organizacao ou cientista,
preferivelmente, a ciéncia é dirigida pela comunidade. O CLM inclui componentes
superiores de cada um dos trés modelos de contribuicao: o NCAR Land Surface
Model, o Biosphere -Atmosphere Transfer Scheme, e o LSM do Institute of Atmos-
pheric Physics of the Chinese Academy of Sciences. Ambas primeiras duas versoes
do CLM estao incluidas no GLDAS.

NOAH — Desde 1993, quando um ntcleo do projeto dentro do Global and Energy
Water Cycle Ezperiment (GEWEX) Continental-Scale International Project (GCIP),
o NCEP tinha encabegado uma colaboragao continuada do GCIP e de outros inves-
tigadores de ambas instituicoes publicas e privadas para desenvolver um moderno
LSM a ser usado para operacoes e pesquisa em modelos de previsao do tempo e

clima em NCEP e para seus sistemas de assimilagao de dados, e também para ser
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suportado e distribuido para o uso da comunidade. O LSM do Noah nasceu deste
esforco. O Noah tem sido usado operacionalmente em modelos do NCEP desde
1996, e continua a beneficiar-se de uma progressao constante de melhorias (Rodell
et al., 2004).

1.2 Objetivos da dissertacao

O objetivo principal deste trabalho é estimar a variabilidade no armazenamento

de dgua subterranea do aqiiffero Guarani, a partir dos dados do GRACE.

Para caracterizar a variacao da massa de agua do Aqiiifero Guarani ao longo
do tempo, em um periodo de quase 2 anos, utiliza-se solugoes mensais fornecidas
pelo GRACE que permitem o calculo da altura geoidal. Esta contribuicao de fluido
(considerando a 4gua como tnico fluido neste trabalho) serd estimada por anomalias
Bouguer residuais e por uma inversao linear 3-D de anomalias do gedide residuais
(altura geoidal residual), o que permitira a estimativa da variagdo de massa de agua

no aqiiifero no periodo analisado.

1.3 Organizacao do trabalho

Uma vez iniciada a revisao bibliografica nas secoes anteriores que descrevem a
regidao de trabalho (aqiiiffero Guarani) bem como a missio GRACE que fornece o
modelo do campo de gravidade da Terra, seguem-se os demais capitulos, de forma
abranger os objetivos descritos aqui, com a descrigao suncita de métodos para a
determinacao da estimativa da variacao de massa de dgua no aqiifero e fornecendo
também os fundamentos tedricos necessarios para tais desenvolvimento. No entanto

este trabalho foi disposto em 11 capitulos.

Sendo assim, no Capitulo 2 foi feita uma revisao bibliografica das possiveis me-
didas hidrolégicas dos satélites GRACE (com as primeiras simulagoes dos dados do
GRACE obtidas por Wahr et al. (1998)) e seu relacionamento com teorias que pos-
sibilitaria detectar a variabilidade das massas de dguas subterraneas, que consiste no

objeto de estudo desta pesquisa, bem como o estado da arte dessa nova metodologia.

No Capitulo 3 sera descrita a teoria do potencial fundamental, em harmonicos
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esféricos, em detalhes suficiente para o entendimento do desenvolvimento deste tra-
balho.

No Capitulo 4 apresenta-se a metodologia adotada, detalhando o entendimento
dos coeficientes obtidos para a geragao da altura geoidal e variacao de massa como
funcao da altura equivalente em agua, bem como no auxilio do caculo do erro esti-
mado nos dados do GRACE.

No Capitulo 5, por sua vez, é descrito todo o processamento bem como a obtencao
dos dados do Level-2 GSM do GRACE.

O Capitulo 6 descreve como os satélites GRACE recupera o sinal nos continentes
e oceanos em graus dos harmonicos esféricos. Aqui também é abordado o calculo

da média espacial para utilizacao do filtro gaussiano.

O Capitulo 7 aborda a relacao da gravidade com hidrologia no sentido de tentar

entender o ciclo hidrolégico.

No capitulo 8 foi feita a inversao linear 3-D para a obtencao da distribuigao
de densidade tridimensional na tentativa de estimar a contribuicao da variacao de
agua do gedide residual de cada solucao mensal do campo de gravidade da Terra

disponibilizada pela missao dos satélites GRACE.

Um analise em perfil foi obtida no Capitulo 9 para estimar a variacao de agua ao
longo do perfil na regiao do aqiiifero Guarani que justificasse a anomalia Bouguer

residual observada.

No Capitulo 10 sao apresentadas as anélises, discussao e resultados obtidos dos

procedimentos utilizados neste trabalho.

Por fim apresenta-se a bibliografia (Capitulo 11) que serviu como referéncia
para o desenvolvimento de toda a pesquisa, bem como deste texto. Além do mais,
apresentam-se também os apéndices A, C, B e D para um melhor elucidagao da teo-
ria utilizada e para uma representacao em mapas do campo de gravidade da Terra

mensal calculados a partir dos dados dos satélites GRACE obtidos neste trabalho.




Capitulo 2

Estimativa de agua na Terra a
partir de dados de satélites e o
estado da arte

2.1 Introducao

A 4gua cobre aproximadamente 70% da superficie da Terra. Assim, encontrar
agua seria uma tarefa trivial. Contudo, somente 2.5% da dgua da Terra é doce
(fresca) e portanto, apropriada para o consumo. Nao somente isso, mas destes
2.5%, mais de dois tercos encontram-se presas em geleiras. Por muito, a fonte de
agua fresca mais abundante e disponivel sao os armazenamentos de dgua subterranea
também conhecidos como aqiiiferos. Conseqilientemente, os cientistas e os gerentes
de recursos naturais estao muito interessados em tracar como estes reservatorios

subterraneos de dgua fresca estdao mudando com tempo (Ward & McClung, 2003).

Um par de satélites idénticos, lancado em 2002, que compoem o Gravity Recovery
And Climate Experiment (GRACE) da NASA estao tentando resolver o problema
em uma forma nunca antes vista: estimar a mudanca de agua da Terra do espaco.
Servindo como uma espécie de “haste divina” que se move no espago em resposta a
uma forca de natureza poderosa e fundamental: a gravidade. Os satélites respon-

dem as mudancas no campo gravitacional da Terra devido a mudanca do sinal no

12
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movimento da agua através da superficie da Terra e sob a superficie da Terra.

O cientista pesquisador da universidade do Colorado, John Wahr, iniciou esta
técnica em 1998 (Wahr et al., 1998) trabalhando com a equipe do GRACE, criando
uma simulacao de computador onde se propos como que o campo de gravidade da
Terra seria visto através da missao GRACE, ou seja, usando os dados simulados do
GRACE, eles demonstraram que as mudancas do armazenamento de agua meés a mes
poderiam ser recuperadas do espaco. Aqui, dividiu-se o campo de gravidade total
em suas componentes separadas, estimando quanto do sinal veio dos oceanos, das
massas continetais, da atmosfera, e da agua subsuperficial. Em seguida, subtrairam-
se as outras componentes do campo de gravidade e portanto, deduziu quanto do sinal

de gravidade total foi causado pela dgua subterranea.

A idéia de Wahr era analisar a possibilidade de recuperar o armazenamento de
dgua (subterranea) a partir dos dados simulados do GRACE na presenga de todos

os outros sinais no campo de gravidade da Terra.

2.2 Estimativa dos aqiiiferos da Terra a partir de
satélite

O armazenamento de dgua em geral se refere a agua subterranea, a umidade de
solo, & neve, ao gelo, e a agua de superficie. A 4dgua subterranea é a parcela de
agua que reside em aqiiiferos subterraneos. Os cientistas sabem que as mudangas
no clima e no tempo influenciam o armazenamento de agua, e vice versa, mas nao
compreendem completamente como se molda esse relacionamento. Em conseqiiéncia,
a previsao das mudancas do armazenamento de agua é dificil, mesmo com modelos
computacionais sofisticados. E necessdrio mais observacoes, mas estas nao sao faceis
de se obter sobre grandes areas. As medidas de base terrestre requerem grandes
quantidades de tarefas e somente descrevem o armazenamento de agua para uma
Unica posicao. Devido a essas dificuldades, nao se fazem levantamentos regular e
metodicamente dos sistemas aqiiiferos do mundo, o que significa que é tedioso no
melhor dos casos (em muitos casos impossivel) para se avaliar, dentro de mudancas

regionais, os niveis de dgua subterranea (Ward & McClung, 2003).




CAPfTULO 2. ESTIMATIVA DE AGUA NA TERRA A PARTIR DE DADOS
DE SATELITES E O ESTADO DA ARTE 14

Duas missoes da NASA oferecem uma nova perspectiva neste problema, e per-
mitem observacoes da Terra em escala regional e global, contribuindo com uma nova
riqueza de informacao no movimento da agua na superficie e abaixo da superficie.
O Advanced Microwave Scanning Radiometer (AMSR) da Farth Observing System
(EOS) — (AMSR-E), a bordo da espaconave Aqua, tem a habilidade de determinar
quanto de umidade esta na superficie do solo. Esta observacao da aos cientistas uma
visao mais completa do ciclo hidrolégico do que se tinha antes, mas esta longe de
uma visao completa. O AMSR-E ¢ incapaz de penetrar além de poucos centimetros
do topo do solo, portanto, ainda falta a informacao critica de como esta se movi-

mentando a dgua do solo ou dos aqiiiferos mais profundos.

Os dados da missao GRACE sao elementos chaves faltantes que podem ser com-
binados com estas missoes de medigdo da umidade de solo (tais como AMSR-E)

para obter uma melhor feicao no ciclo hidroldgico.

Ao contréario da maioria dos sensores remotos dos satélites, o GRACE nao mede
a energia eletromagnética refletida de volta da superficie da Terra. Embora, os dois
satélites GRACE orbitem um atras do outro em torno da Terra, a distancia entre
as duas espagonaves mudam em resposta as variacoes na massa da Terra e na massa
da superficie abaixo dela — e portanto, na gravidade. Um dispositivo na espaconave
pode detectar mudancas na distancia entre os satélites tao pequenos quanto um
milionésimo de um metro e registra esta informacao junto com a posicao exata dos
satélites sobre o planeta. A Equipe de Ciéncia do GRACE coleta os dados e traduz
estas mudancas na distancia em mapas mensais do campo de gravidade médio da

Terra.

O GRACE utiliza a vantagem da relacao fisica fundamental entre a massa de
um objeto e a forca gravitacional exercida por este objeto — quanto maior a massa
do objeto, mais forte é seu campo gravitacional. Se a massa (por exemplo, a dgua
subterranea) em um objeto (tal como a Terra) estiver livre para se mover ao seu re-
dor, entao o campo gravitacional desse objeto mudard com a posicao das mudancas
do seu centro de massa. O GRACE permite a obtencao deste campo de gravidade
sobre um periodo de tempo de um més e o movimento da agua sobre os continentes
¢ uma das maiores causas das mudancas na distribuicao de massa da Terra, e con-
sequientemente em seu campo de gravidade. A equipe do GRACE objetiva examinar

a vantagem deste relacionamento entre a massa e a gravidade para tracar a mudanca
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no armazenamento de agua da Terra.

2.3 O pioneirismo da nova tecnologia

Os hidrologistas Matt Rodell do Goddard Space Flight Center da NASA, e Jay
Famiglietti da Universidade da Clifornia, estao estudando a técnica GRACE, e
construindo-a a partir do trabalho inicial de Wahr (Wahr et al., 1998) para pro-
duzirem seus primeiros trabalhos tais como Rodell & Famiglietti (1999, 2001 e 2002).

Rodell e Famiglietti conduziram dois estudos iniciais da técnica do GRACE.
Em seu primeiro experimento, a idéia era testar os limites da técnica proposta
do GRACE e verificar sobre uma area tao pequena se esperaria do satélite para
detectar mudancas no armazenamento de agua. Para se fazer isto eles precisaram
saber, primeiro, quanto sensivel as mudangas na gravidade da Terra os projetores
dos satélites GRACE tinham-o construido, e segundo, que tipos de mudancas do
armazenamento de agua o GRACE provavelmente o encontraria no mundo real.
Rodell e Famiglietti voltaram para as simulacoes de modelos computacionais das
mudancas sazonais e climaticas no armazenamento de dgua de vinte diferentes bacias
hidrogréficas de todo tamanho ao redor do mundo, uma vez que nao existem muitos

dados do mundo real em mudangas no armazenamento de agua.

Rodell e Famiglietti compararam estes ambientes de modelagens hidrogréficas
as projecoes da equipe do GRACE para as potencialidades dos satélites e encon-
traram que os dados do GRACE seriam capazes de determinar mudancas mensais
do armazenamento de dgua para areas de aproximadamente 200.000 quilometros
quadrados ou maior (Rodell & Famiglietti, 1999). Na verdade, os hidrologistas con-
fiaram em mudancas modeladas do armazenamento de agua, pois para muitas partes
do mundo, nao existem observagoes de base terrestre. Mas em seu segundo estudo,
eles foram além dos modelos e verificaram a técnica do GRACE de encontro aos
reais dados observados, focando seu estudo no estado de Illinois onde existem reg-
istros extensivos de dados de armazenamento de agua de longo termo. Illinois tem
uma area de 145.800 quilémetros quadrados (abaixo de um limiar minimo para que
o GRACE detecte mudangas no armazenamento de d4gua mensal) assim os cientistas

tiveram que escalonar os resultados obtidos em Illinois as regioes maiores supondo
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as condicoes que na area ao redor sao similares aqueles em Illinois. Outra vez, os
resultados estavam alientando e indicando que o GRACE detectaria com sucesso mu-
dancas no armazenamento de agua em areas maior que 200.000 quilometros quadra-
dos (Rodell & Famiglietti, 2001).

A técnica do GRACE serd mais acurada para grandes areas sobre intervalos de
tempo maiores. Por exemplo, 0o GRACE detectaria mudangas no armazenamento de
agua sazonal (trés meses) e anual em uma area do tamanho de Illinois, mas nao mu-
dancas més a més. No contrario, em uma area do tamanho da bacia hidrogréfica do
Mississippi (3.165.500 quilometros quadrados), o GRACE provavelmente detectaria
mudancas do armazenamento de dgua em intervalos de tempo mensais, sazonais e
anuais. Em muitos locais, as mudancas entre as estacoes do ano tém maiores mag-
nitudes, e portanto, a mudanca sazonal do armazenamento de dgua podera ser mais

facil de detectar usando a técnica do GRACE (Ward & McClung, 2003).

2.4 Desafios e limitacoes para usar a técnica do
GRACE

O GRACE mede mudangas no campo de gravidade da Terra medindo a distancia
entre os dois satélites a cada cinco segundos. Dessa forma, pode-se dizer que
os satélites do GRACE estao continuamente monitorando campo de gravidade da
Terra. Usando as medidas brutas do GRACE, os pesquisadores podem dizer que
em um ponto especifico acima da Terra os dois satélites estavam mais préximos ou
mais afastados do outro do que estavam ha cinco segundos. Nao se pode dizer muito
além disso. Os dados brutos sao s6 uma medida da distancia e da posi¢ao sobre o
planeta. Centenas de quilometros abaixo dos satélites, algumas vezes acima, abaixo,
ou debaixo da superficie da Terra se tem uma densidade que faz com que a gravidade
neste ponto puxe um pouco mais forte ou um pouco mais fraco os satélites os quais
se movem em uma determinada Orbita, e os cientistas tém o desafio de determinar

O que causa essa mudang:a.

Na verdade, entender o que causa esta mudanca no campo de gravidade da Terra

¢ um dos objetivos da equipe do GRACE, pois, poderia ser quase qualquer coisa,
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e isto faz o trabalho da remocgao do sinal ser completamente dificil. Ha mudancas
rapidas e lentas causadas por todo movimento da agua nos oceanos, do vapor de
agua e das outras componentes na atmosfera, e pelo movimento (deslocamento)
da rocha solida na litosfera. Outras mudancas podem ocorrer devido aos efeitos
de maré causada pelo Sol e pela Lua. As diferentes fei¢coes topograficas ao longo
do trajeto dos satélites — extensao das montanhas, trincheiras oceanicas profundas,
formacoes rochosas ricas em metais pesados e densos — também influenciam o campo
de gravidade. O campo de gravidade pode mudar até mesmo em resposta as feicoes
topograficas que nao estavam presentes por milénios. Por exemplo, a crosta de Terra
¢ ainda “reflexo” de uma estimativa macica que foi removida quando as geleiras
retrocederam no fim da ultima Era do gelo. Os dados fornecidos pela equipe da
ciéncia do GRACE tem removido todos estes diferentes efeitos (Ward & McClung,
2003).

Ha alguns efeitos de gravidade que mudam extremamente rapido, alguns quase
minuto a minuto. Isto incluem as marés oceanicas ou sistemas de tempo (condi¢ao
atmosférica em algum tempo ou local dado, por exemplo, o clima) que se movem
através do planeta. As vezes a variabilidade no campo de gravidade sobre um mes
pode ser tao grande quanto o valor médio para o més, mas o GRACE nao pode
detectar esta variabilidade. Quando o GRACE coleta os dados, nao faz a varredura
de toda a Terra de uma sé vez. Os satélites levam aproximadamente um meés para
que toda a Terra seja amostrada. Isto significa que o GRACE nao pode ver a Terra
tao rapido o bastante para medir as mudangas mais rapidas no campo de gravidade
do espaco. Conseqiientemente, a fim de se preparar a solucao de gravidade, por
exemplo, para o uso em aplicagoes hidrolégicas, as mudancas que ocorrem sobre uma
escala de tempo mais curta que um meés, na maior parte relacionada a atmosfera
e ao oceano, devem ser consideradas (estimadas) para utilizé-las nos modelos. De
outro modo, a estimativa da média mensal do campo de gravidade nao seria tao
confidvel para ser utilizada em hidrologia (no que se refere as mudangas de massas

de dgua).

As médias mensais dos mapas do campo de gravidade fornecidas aos usuarios do
GRACE foram corrigidas para estas variagoes rapidas. Entretanto, ha ainda efeitos
mais lentos de fenomenos atmosféricos e oceanicos que mudam sobre intervalos men-

sais ou mais longos que devem ser tomados no calculo antes de isolar a mudanca do
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armazenamento de dgua. Usando o modelo de simulacoes da atmosfera, do oceano,
e da Terra sélida, os usuarios do GRACE podem excluir todos os efeitos restantes
nao relacionados a agua, o qual termina com um campo de gravidade “corrigido”
e que representa somente os efeitos do movimento de agua. Em outras palavras, o
sinal causado pelo armazenamento de dgua pode ser sombreado (obscurecido) por

mudancas causadas pelos movimentos na atmosfera e nos oceanos.

Mas, hé ainda o problema de como estimar a influéncia da topografia da Terra.
A influéncia da variagdo geografica na massa da Terra no campo de gravidade é
muito maior do que aquele do armazenamento de agua, e os erros na solucao para
o campo médio poderiam obscurecer os sinais menores do armazenamento de dgua.
Os hidrologistas se depararam em torno deste problema pela comparacao com as
observagoes do GRACE em dois diferentes periodos de tempo e assumindo que toda
a mudanca observada é causada pelo armazenamento de agua. Apesar de tudo, pode-
se muito bem considerar no fato que se uma montanha estava em um lugar particular
no ultimo meés, a montanha também estara no mesmo lugar este meés, e assim seu
efeito no campo de gravidade serd o mesmo més a més. Ou melhor, olhando a média
mensal do campo de gravidade de dois diferentes periodos de tempo e tomando uma
diferenca entre os dois, a parcela do sinal que é mais ou menos constante sobre um
curto intervalo de tempo se anula e o que resta é a mudanca no campo de gravidade
causada pela mudanga do armazenamento de dgua (Ward & McClung, 2003). Wahr
et al. (1998) relacionaram entdo este valor para uma mudanga equivalente do nivel
de 4gua em uma regiao especifica usando uma simples conversao que descreve quanta
agua seria preciso para produzir a mudanca de massa que o GRACE observou sobre

a regiao.

Assim, esta técnica do GRACE nao é uma forma de medir quantidades exatas do
armazenamento de dgua do espaco, e sim estimar como é a mudanca do armazena-
mento de agua com o tempo. Conseqiientemente, esta técnica nao pode ser usada
para medir quanta agua é armazenada numa bacia hidrografica qualquer em um
instante particular no tempo, mas pode certamente ser usada para ver como é a
mudanca no armazenamento de dgua em uma area sobre um mes, uma estacao, ou
um ano. Tal informacao pode ser extremamente 1til para os gerentes de recursos de
agua (Ward & McClung, 2003).
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2.5 Separando o efeito de agua subterranea

Os primeiros passos na andlise dos dados do GRACE forneceram a Rodell &
Famiglietti (2002) uma estimativa da mudanga total do armazenamento de dgua
que incluiram toda a dgua subterranea (aqiiiferos), umidade de solo, neve, gelo, e
aguas de superficie. Quando combinada com a informagao adicional, a técnica do
GRACE pode ser obtida de um passo a mais e ser usada para focalizar somente
as mudancas de agua subterranea. Isto aumentou muito a possibilidade de tracar
mudancas no armazenamento de agua em aqiiiferos do espaco. Rodell & Famiglietti
(2002) demonstraram este potencial examinando os dados do aqiiifero High Plains

situado no meio oeste nos Estados Unidos.

O GRACE fornece estimativas das mudangas no armazenamento de dgua ter-
restre total sobre grandes dreas (maiores que 200.000 quilémetros quadrado) em
uma base mensal. No entanto, é necessario também encontrar uma maneira para
separar aquelas mudancgas totais em mudangas na umidade de solo, de neve, de dgua

subterranea, etc.

Uma vez que se obtém as medidas do GRACE do armazenamento continental de
agua e dividi-las em suas parcelas componentes é possivel determinar quanto de dgua
subterranea ¢ armazenado nos aqiiiferos. Rodell & Famiglietti (2002) encontraram
que para a regiao de High Plains, as variabilidades de neve e de agua de superficie
fizeram contribuigoes insignificantes para a variabilidade do armazenamento de agua
total quando comparadas as contribuicoes feitas pela dagua subterranea e umidade
de solo. Isto significa que a umidade de solo é a tnica componente que tem que
ser removida dos dados de gravidade para se obter as mudancas elusivas de dgua
subterranea. Isto resultou que o aqiiifero High Plains dos Estados Unidos tinha
sido bem amostrado e estudado, uma vez que os cientistas tinham registros detalha-
dos de longo termo na mudanca da umidade de solo na regiao. Assim, subtraindo
a contribuicao da umidade de solo, a mudanga restante na medida do armazena-
mento total de dgua do GRACE era provavelmente devido as mudancas em aguas

subterraneas.

Neste estudo, Rodell & Famiglietti (2002), mostram que a técnica do GRACE

permitira estimativas da mudanca anual de dgua subterranea sobre o High Plains
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e que estas estavam dentro de aproximadamente 8.7 milimetros do seu valor real.
Este nivel de acuracia pode somente representar uma melhoria modesta para um
aqiiffero bem amostrado como o aqiifero High Plains, mas h& muitos lugares no
mundo, tal como o norte Africa, India, e a peninsula Arabica, onde uma estimativa
dos niveis de dgua dentro de um centimetro ou menos do valor real seria extrema-
mente valioso. O GRACE pode ajudar revelar a deplegao de agua subterranea em
areas do mundo onde tais medidas nao sao registradas sistematicamente ou onde
nao sao divulgadas por razoes politicas. Mesmo sobre areas mais extensivamente
amostradas, a exploragdo (busca) de uma técnica que seja menos laboriosa e nao
requer uma rede extensiva de pocos, faz do GRACE uma opgao atrativa (Ward &

McClung, 2003).

Também, a técnica do GRACE oferece um objetivo, método imparcial para o
monitoramento de mudangas do armazenamento de dgua em uma escala global. De
acordo com o investigator principal do GRACE, Byron Tapley, da Universidade do
Texas, “o GRACE é nossa primeira possibilidade real de demonstrar a medida de
gravidade como uma nova ferramenta do sensoriamento remoto que dara um impor-
tante papel em nossa compreensao da Terra e em seu clima” (Ward & McClung,
2003).

Refinamentos adicionais devem permitir estimativas cada vez mais exatas do ar-
mazenamento de agua subterranea usando a técnica do GRACE. Por exemplo, as
simulagoes da umidade de solo tornar-se-ao cada vez mais realisticas quando os mo-
delos comegarem a incorporar dados de fontes adicionais, tais como AMSR-E e novas
observagoes de superficie. Os esforcos futuros separarao também a dgua armazenada
na assim chamada zona intermedidria (a extensao vertical entre o nivel mais baixo
da umidade de solo modelada e o topo do nivel de dgua subterranea), isolando a
componente de dgua subterranea ainda mais acurada. O armazenamento da zona
intermediaria nao é ainda bem compreendido e os trabalhos nesta area serao cada
vez mais exigidos para refinar a compreensao desta componente do armazenamento
de 4gua total de modo que se possa ser representado realisticamente nos modelos.
Quanto ao tempo de progresso, esperam-se que estas melhorias permitam que a
técnica do GRACE seja usada para areas espaciais menores e em escalas de tempo
mais curtas. Os cientistas tém concebido de diversas missoes possiveis sucessoras

ao GRACE, que levariam ainda mais avancos tecnoldgicos e permitiria-os medir re-
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motamente o armazenamento de dgua em regides do tamanho de um pais (Ward &
McClung, 2003).

Acredita-se que os meios mais eficazes de melhorar a utilidade da técnica do
GRACE (para pesquisas e aplicagoes hidrologicas) serdo com a assimila¢ao dos da-
dos, trazendo junto as melhores observagoes e incorporando-as nos melhores modelos

numéricos da superficie da Terra.

Com a nova informacao do GRACE tornando-se assimilada em modelos pre-
vistos, as simulagoes produzidas tornar-se-ao mais tuteis para prever as condicoes
futuras. Estas melhorias conduzirao as previsoes cada vez mais exatas da mudanca
do armazenamento de agua que se pode fazer com tempos mais longos, de modo
que para o ano de 2010 os planejamentos dos recursos de agua terao o acesso a uma
informacao muito mais detalhada e confidvel do que se tém no presente. A me-
lhor informacao, por sua vez, conduzira a uma melhor habilidade para as entidades
regulamentadoras de dgua e ajuda-las assegurar de que a quantidade suficiente es-
teja presente para muitas necessidades da sociedade - incluindo a irrigagao para a
agricultura, abastecimentos municipais e industriais. O melhor monitoramento do
armazenamento de agua em uma escala global também ajudaria melhorar a habi-
lidade de predizer (prever), de planejar, e de responder aos eventos extremos, tais

como as inundagoes e a seca (Ward & McClung, 2003).




Capitulo 3

Fundamentos Tedricos do Campo
de Gravidade

Neste capitulo serd abordada a teoria do potencial fundamental, em harmonicos
esféricos, em detalhe suficiente para o entendimento do desenvolvimento deste tra-

balho.

3.1 Atracao e potencial

De acordo com a lei gravitacional de Newton, dois pontos com massas m; e ma,

separadas por uma distancia L, se atraem mutuamente com uma forca

mims
2

F=k (3.1)
Esta forca é direcionada ao longo da linha que conecta os dois pontos; k é a

constante gravitacional de Newton.

Embora as massas m; e mo atraem uma a outra em uma forma completamente
simétrica, é conveniente chamar uma de massa atrativa e a outra de massa atraida.
Por simplificagao, se considera a massa atraida unitaria e denota-se a massa atrativa

por m. A férmula

F = k% (3.2)

expressa a forca exercida pela massa m em uma massa unitaria localizada a uma
distancia L de m (Heiskanen & Moritz, 1967).

22
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Agora, introduzindo um sistema de coordenada retangular zryz, e denotando as
coordenadas da massa atrativa m por &,7,( e as coordenadas do ponto P atraido
por z,y, z. A forca pode ser representada por um vetor T com magnitude F' (Figura
3.1).

z Iz
F 9 F Y
Px,y.z)
L
F
4
o iy
% / .
Yy

Figura 3.1: As componentes da forca gravitacional. A figura superior mostra a
componente y.

As componentes de T sio dadas por
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B  kmaz-—-¢& x—¢&
X =—-Fcosa = —kLQ 7 —km 3
Y =—Fcosf = —%% = —kmyL3n (3.3)
7 ~ kmz—( I z—C
= oSy = -5 = —km—3
onde
L=+/(z—&?*+(y—n?+(z—¢)? (3-4)
A seguir, introduz-se uma fungao escalar
km
V=— 3.5
: (35)

chamada de potencial gravitacional. As componentes X,Y, Z da forca gravitacional

T sio dadas entio por

1% R1% 1%
X=gw V=%, Z=% (3.6)

Como pode ser facilmente verificada pela equacao (3.5), desde que

3(1)_ 1L 1 (x—&  (z—¢ (3.7)

w\t)" a1 B

Em notagao vetorial a equacao (3.6) é escrita
F=(XY,2)=VV (3.8)
ou seja, o vetor forca é o vetor gradiente da funcao escalar V.

Isto é de fundamental importancia, uma vez que de acordo com a equagao (3.6)
as trés componentes do vetor T podem ser substituidas por uma unica funcao V.
Especialmente quando se considera a atracao de sistemas de massas pontuais ou
corpos solidos, em geodésia, é muito mais facil trabalhar com o potencial do que
com as trés componentes da forga. A fungao V é entao simplesmente a soma das
contribuigoes das respectivas particulas.

Assim, para um sistema de [ massas pontuais mq,mso,...,m;, 0 potencial do
sistema ¢ a soma das contribuicoes individuais da equacao (3.5) (Heiskanen & Moritz,
1967):

1
kmy  kme kmy m;
=— "t —+ ...+ — =k .
1% Lttt > (3.9)
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3.2 Potencial de um corpo sélido

Deixe agora, assumir que a massa pontual é distribuida continuamente sobre

um volume v com densidade p (Figura 3.2)

F 9
2

Figura 3.2: Potencial de um corpo sélido.

_dm
- dv

p (3.10)

onde dv é um elemento de volume e dm é um elemento de massa. Portanto, a soma

total da equacdo (3.9) torna-se uma integral

oof [ [fm e

onde L é a distancia entre o elemento de massa dm = pdv e o ponto P atraido.
Denotando as coordenadas do ponto atraido por (z,y,z) e do elemento de massa
por (§,1,(), vé-se que L é novamente dado pela equacao (3.4), e pode-se escrever

explicitamente

_ p(&,n, Q)
verf ] N T T R FETe (812
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uma vez que o elemento de volume é expresso por dv = d&dndc.
Esta ¢ a razdo da integral tripla da equacao (3.11).

As componentes da forca de atragao sao dadas pela equagao (3.6). Por exemplo,

I N ey e (%) dédndC.

(3.13)

Note que, é indiferente a ordem de diferenciacao e integracao. Substituindo a

equagao (3.7) na expressao (3.13) obtém-se

X:—k//v/x;fpdv. (3.14)

Da mesma forma sao feitas as expressoes pra Y e Z.

O potencial V' é continuo por todo o espago e desaparece no infinito com 1/L.
Isto pode ser visto do fato que para distancias L muito grandes, o corpo atua apro-
ximadamente como uma massa pontual, com o resultado que sua atr¢ao é aproxi-
madamente dada pela equagao (3.5). Conseqiientemente, na mecanica celeste os

planetas sao geralmente considerados como massas pontuais.

As derivadas primeiras de V', que sao, as componentes das forcas, sao também
continuas por todo o espago, mas nao as derivadas segundas. Nos pontos onde a
densidade muda descontinuamente, algumas derivadas segundas tém uma descon-

tinuidade, e o potencial V satisfaz a equacao de Poisson:

AV = —Arkp, (3.15)

onde
?vV 0V 9PV
=t =t

AV (3.16)

Das equagoes (3.15) e (3.16) véem-se que no minimo uma das derivadas segundas

de V' deve ser descontinua junto com p.

Fora do corpo atrativo, no vacuo, a densidade p é zero e a equagao (3.15) torna-se
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AV = 0. (3.17)

Esta é a equacao de Laplace. Suas solucoes sao chamadas de fungoes harmonicas.
O potencial de gravitacao é uma funcao harmonica fora da massas atrativas, mas
nao dentro das massas. Esta fungdo satisfaz a equacao de Poisson (Heiskanen &
Moritz, 1967).

3.3 Equacao de Laplace em coordenadas esféricas

As mais importantes fung¢oes harmonicas sao as chamadas harmonicas esféricas.
Para encontra-las, introduz-se as coordenadas esféricas: r (raio vetor), 6 (distancia

polar), ¢ (longitude geocéntrica) (Figura (3.3)). As coordenadas esféricas sao rela-

Z
F 3
a |
I
|
" I
|
I
Iz=rcns-§
1
-8 ! y
; 7
’
X sin & : 4
[
y 7

Figura 3.3: Coordenadas retangular e esférica.

cionadas as coordenadas retangulares z,y, z pelas equagoes
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x = rsinfcos ¢
= rsinfsin ¢ (3.18)
2z =rcosf

r =2+ y?+ 22
/72 1 .2
0 = tan VY (3.19)

Z
¢ =tan™! Y
x

ou inversamente pela

Para obter a equacao de Laplace em coordenads esféricas, se determina primeiro

o elemento de arco (elemento de distancia) ds nestas coordenadas. Para isto, propoe-

se a forma 9 9
dr = LEar +—""’d9+—d¢
VA
dy = ar 4 yd@ + Mg
27” a 2
z z

Pela diferenciagao da equagao (3.18) e 1nser1ndo esta equagao na férmula elementar
ds* = da® + dy* + dz*
obtém-se
ds* = dr* + r* + r*d6® + r*sin® 0d¢* (3.20)
Esta féormula pode ser obtida simplesmente por consideragoes geométricas, mas a

aproximacao usada aqui ¢ mais geral e pode também ser aplicada as coordenadas

elipsoidais.

Na equacao (3.18) nao ha termos com drdf, drdeg, e dfd¢. Isto expressa o fato
de que as coordenadas esféricas sao ortogonais: a esfera de raio r = const., o cone

0 = const., e o plano ¢ = const. interceptam-se ortogonalmente.

A forma geral do elemento de arco em coordenadas ortogonais arbitrariamente

q1,G2,q3 €

ds* = hidg; + hidgs + hidg; (3.21)

Portanto, o operador de Laplace nestas coordenadas é

1 0 haohs GV) (hghl (9V) <h1h2 8V>}
AV = ———— | — — | + — | + —_— . 3.22
hihahs L?Ch ( hy 5471 hs 8(12 hs 6613 ( )
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Para coordenadas esféricas tem-se ¢ = 1,92 = 6,93 = ¢.

A comparagao da equagao (3.20) com a (3.21) mostra que
hlzl, hQZT, h,g:TSiIle.

Substituindo hy, hy e hs na equagao (3.22), obtém-se

10 [ ,0V 1 0 ov 1 9V
AV = r2or ( 87“) T 5o r2sin 6 90 (51110%) * r2sin® 0 0¢? (3:23)

Resolvendo a diferenciacao, obtém

PV 20V 190*V  cotoV 1 0*V
AV = — -t ———+ ——————-=0 3.24
or? o ror + r2 062 + r2 00 + r2sin? f O¢? (3:24)
que é a equacao de Laplace em coordenads esféricas. Uma expressao alternativa é

obtida multiplicando ambos os membros da equagao (3.23) por r:

32 o 0PV ov 1 0*V
82 28—+W+ ww+—sm98¢2_o (325)

Esta equagao (3.24) serd um tanto coviniente para o desenvolvimento dos har-

monicos esféricos (Heiskanen & Moritz, 1967).

3.4 Harmonicos esféricos

Resolvendo a equagao de Laplace (3.23) ou (3.24) por separacao de varidveis

r, 0, ¢ por meio do teste de substituicao

V(r,0,6) = f(r)Y(0,¢) (3.26)

onde f ¢ uma fungao somente de r e Y é uma funcao somente de 6 e ¢. Fazendo a

substituigao na equacao (3.24) e dividindo por fY obtém-se

2y 2
oY )% 1 0 Y) (3.27)

1 2 el !

—(rf"+2r =-y —— +cot— + —
f ( / / ) 00? 90 ' sin’0 0¢p?
o apostrofe denota a diferenciagao com respeito a r. Uma vez que o primeiro membro

da equagdo (3.26) sé depende de r e segundo membro sé depende de 0 e ¢, ambos os
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membros podem ser considerados constantes. Logo, podem ser separados em duas

equacoes:

r2f(r) 4+ 2rf' (r) =1L+ 1) f(r) =0 (3.28)
’Y oY 1 0%Y
W—FCOt@%—me—Fl(l—i—l)Y—o (329)

onde a contante foi denotada por [(I + 1).

As solugdes da equagao (3.28) sao dadas pelas fungoes

fry=r""e f(r)= pm (D (3.30)

Isto é facilmente verificado por substituicao. Denotando as desconhecidas solu-
¢oes da equagao (3.29) por Y;(6, ¢), percebe-se que a equagao de Laplace (3.24) é

resolvida pelas fungoes

(3.31)

Estas funcoes sao chamadas de harmonicas esféricas sélidas, visto que as fungoes
Yi(0, ¢) sao conhecidas como harmonicas esféricas da superficie de Laplace. Ambos

tipos sao chamadas de harmonicas esféricas.

Se a equacao diferencial é linear, e se sabe varias solugoes da equacao, entao, a

soma destas solugoes é também uma solucao. Portanto,

VoY i) e f) =3 e (332

1=0
sao também solugoes da equacao de Laplace AV = 0, sao fungoes harmonicas. O
fato importante é que toda funcao harmonica — com certas restrin¢ées — podem ser

expressa em uma das formas da equagao (3.32) (Heiskanen & Moritz, 1967).

3.5 Os harmonicos esféricos de superficie

Agora, para determinar a superficie harmonica de Laplace Y;(6, ¢), resolve-se a

equacao (3.29) por um novo teste de substituigao
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Yi(0,9) = g(0)h(¢) (3.33)
onde as fungoes g e h dependem cada uma de uma tnica variavel.

Fazendo esta substitui¢io na equacgdo (3.29) e multiplicando por sin®€6/gh en-

contra-se

1 h//
Sme(sin 0g" + cosfg' +1(1 + 1) sinfg) = =

onde o sinal apdstrofe (") denota a diferenciagdo com respeito ao argumento: 6 em

(3.34)

g, ¢ em h. O primeiro membro da equagao (3.34) é uma func¢ao somente de 6 e o
segundo membro é uma fungao somente de ¢. Portanto, ambos membros devem ser
considerados constantes. Aqui, para efeito de calculo, a constante é m2. Assim, a
equacao diferencial parcial (3.29) se divide em duas equagoes diferenciais ordinarias

para as fungoes g() e h(¢):

2

sin0g"(0) + cos g’ (6) + |1(l + 1)sinf — sin9) g(0) =0 (3.35)
h'(¢) +m*(¢) =0 (3.36)

As solugoes da equagao (3.36) sao fungoes
h(¢) = cosmeop e h(p) =sinme (3.37)

como pode ser verificada facilmente por substituigdo. A equacao (3.35) é mais dificil
de resolver. Pode-se mostrar que tém solugoes fisica significante se somente [ e m
sao inteiros e se m é menor que ou igual a . A solugao da equagao (3.35) é a assim

chamada fungao de Legendre (ver o Apéndice C) P, (cosf),

g(0) = Pyn(cosb) (3.38)

e as funcoes
Yi(0,¢) = Pi(cosf)cosme e Yi(0,¢) = Pyp(cos)sinme (3.39)

sao solugoes da equacao diferencial (3.29) para os harménicos da superficie de

Laplace.
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Desde que esta equacao seja linear, qualquer combinacao linear das solugoes é

também uma solugao. Tal combinacao linear tem forma geral

!
Yi(0,¢) = Z (@1 P (cos 0) cos me + by, Py (cos 6) sin ma) (3.40)

m=0
onde ay, € by, sao constantes arbitrarias. Isto é uma expressao geral para o harmo-

nico de superficie Y.

Substituindo a equagao (3.40) na (3.32) vé-se que

00 l
(r,0,¢) = ZTZ Z A1y P (c0s 0) cos me + by, Py (cos 0) sin ma] (3.41)

=0 m=0

o) l
(r,0,0) =Y = rl+1 > [aim P (c0s 0) cos b + by Py (cos ) sinme] — (3.42)

=0 m=0

sao as solugoes da equacao de Laplace AV = (0. Estas sao as fungdes harmonicas.
Além disso, estas sao solugoes gerais: cada funcao que é harmonica dentro de uma
certa esfera pode ser expandida em uma série (equagao 3.41), e cada fungao que é
harmonica fora de uma certa esfera (tal como o potencial gravitacional da Terra)

pode ser expandida em uma série (equagao 3.42) (Heiskanen & Moritz, 1967).




Capitulo 4

Metodologia

Este Capitulo visa descrever a metodologia utilizada neste trabalho.

4.1 Fundamentos teodricos

A forma da Terra, como definida muito aproximadamente pelo gedide, ou nivel
médio do mar, é determinada nao sé pelo potencial gravitacional, mas também pelo
potencial de rotacao. Ou seja, o potencial da Terra (geopotencial), W, é dividido em
uma parte gravitacional V' e em outra parte do rotacional ®. Estes dois potenciais

combinam para formar o que é chamado de potencial de gravidade,
W(0,¢0,r)=VI(0,0,r)+ 2(0,r) (4.1)

onde (0, ¢,r) sdo as coordenadas geocéntricas esféricas usuais do ponto obtido (6
é a colatitude, ¢ é a longitude e r é a distancia da origem, o raio). O potencial
de gravidade obtido do satélite (em uma aproximacao para o potencial) pode ser
representado em termos dos harmonicos esféricos,

V(b,o,r) = GTM [f (g)l Z I%m(cos ) (Ciy cos(me) + Spm sin(mao)) (4.2)

1=0

onde GM é o produto da constante gravitacional e da massa da Terra, a é o semi-
eixo maior do elipsdide de referéncia, Cy,, e Sy, sao os assim chamados coeficientes
potenciais, P}, (cos#) é polinémio associado de Legendre normalizado de grau [ e

ordem m e l,,,4, € 0 grau maximo dos coeficientes disponiveis. O potencial rotacional

33
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é dado por .
o0,r) = §w2r2 cos® (4.3)

onde w é a velocidade de rotagao (em unidade de s™') (Tscherning, 1976).

4.2 Método de Wahr et al. (1998)

Este método utiliza estimativas da variabilidade de massa superficial para obter
sinais de gravidade e os subtrai-los dos dados de gravidade dos satélites GRACE
(dados de solugbes de gedides mensais) para recuperar a variabilidade superficial de

massa em subsuperficie.

4.2.1 Equacoes relacionando a distribuicao superficial de
massa com a gravidade

O campo de gravidade da Terra pode ser descrito em termos da altura geoidal,

que geralmente é expandida como a soma dos harmonicos esféricos

N(,¢) =a Z Z Pim (€08 0) (Ciy, cos(m@) + Sy sin(me)) (4.4)

=0 m=0
onde a é o raio da Terra, 6 e ¢ sao a co-latitude e a longitude respectivamente, C},, e

Sim sao coeficientes de Stokes adimensionais, e o P, sao os polinomios de Legendre

associados totalmente normalizados:

(1—m)! (1 —2?)% d+m

Um modelo de altura geoidal obtido a partir de dados de satélite consiste tipica-
mente de valores para as variaveis Cy,, ¢ Sj,,. No caso do GRACE estes coeficientes
sao calculados a partir de um conjunto de dados abrangendo periodos de aproxima-
damente 30 dias, e indo até o momento grau e ordem méaximos 150 para as esti-
mativas mensais do GRACE (Reigber et al., 2005), garantindo-se no minimo grau
e ordem 120. Os dados disponiveis dos coeficientes do geopotencial em harmonicos
esféricos até o grau e ordem 150 sao para as solucoes mensais de fevereiro de 2003 a
julho de 2004, acompanhados de um arquivo de erros calibrados. Neste trabalho, por

exemplo, sao utilizadas as séries temporais mensais dos coeficientes do geopotencial
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em harmonicos esféricos dos produtos Level-2 GSM (L2) do GRACE processados

pelo centro GeoForschungsZentrum (GFZ), Potsdam na Alemanha.

Supondo que haja uma mudanca dependente do tempo no gedide (AN), pode-se
entao imaginar AN como a representacao de uma mudanca qualquer em N de um
tempo para outro, ou como a diferenca entre N em um tempo e uma média de tempo
de N, ou como alguma outra representacao de uma mudanca N. Esta mudanca N
serd representada em termos de mudancas nos coeficientes do gedide dos harmonicos

esféricos ACy, e AS},, como

o0

I
AN, ¢) =a Z Py (cos 8) (AC), cos(me@) + ASy, sin(me)) (4.6)

=0 m=0

Deixando Ap(r, 8, ¢) ser a redistribuigao de densidade causada pela mudanga no
gedide e combinando as equagoes (B.3), (B.7) e (B.9) a (B.11) de Chao e Gross
(1987), pode-se obter AC},, e AS}, a partir da expressao:

ACy, | 3 ~ r\"*2 [ cos(mo) | .
{ ASim } AT (20 + 1) /AP(T,9,¢)le(COS 0) (a) { sin(ma) }sm Ododpdr
(4.7)

onde pape ¢ a densidade média da Terra (pue = 5517 kg/m?), e Ap(r,0,¢) é a

redistribuicao de densidade que causa a mudanga no gedide.

Supondo que Ap esteja concentrada em uma camada fina de espessura H na
superficie da Terra, densa o suficiente para incluir aquelas porgoes da atmosfera,
oceano, capas de gelo e armazenamento de dgua abaixo do solo com significantes
flutuacoes de massas. Entao, H, na maioria das vezes, é determinada pela espessura
da atmosfera, que é da ordem de 10-15 km. Define-se a mudanca na densidade su-

perficial (i.e., massa/éarea), Ao, como a integral radial de Ap através desta camada:
Bo0.6)= [ a0 0 (4.8)
thin layer

Os erros do GRACE para os altos valores de [ sao provavelmente grandes o
suficiente para nao permitir a recuperagao total dos coeficientes do gedide variavel
no tempo para [ >~ 100. De fato, a maior parte do sinal de gravidade dependente
do tempo recuperavel estard concentrada em graus bem abaixo de [ = 80. Assim,

a soma sobre (I,m) na equagao (4.6) pode ser truncada em [ < l,;,4,, sendo que na
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maioria das vezes, [ ~ 100. Supondo que H é fina o suficiente, e que (la0 +

2)H/a << 1. Entao, (r/a)!*? ~ 1, e assim, a equacgao (4.7) se reduz a

ACin, B 3
Aslm surf mass B 47rap’w€<21 + 1)

~ cos(mo) | .
X /Aa(r, 0, ®) Py, (cos ) { sin(mo) } sin 0dfd¢ (4.9)
A equacao (4.9) descreve a contribuicao ao gedide da atragao gravitacional direta
da distribuicao superficial de massa. Esta distribuicao superficial de massa também
carrega e deforma a Terra sélida subjacente, que causa uma contribuic¢ao adicional

ao geoide:

A(Jlm . 3kl
ASim [ iar  Am@Pave(2l + 1)

< [ Ac(r,0,6)Pun(cos0) 4 )G pagas (4.10)
/ { oty }

onde k; é a carga do nimero de Love de grau [. A mudanca total do gedide é a soma
de (4.9) e (4.10):

AC1lm AC(lm AC’lm
= 4.11
{ ASlm } { ASlm }su'rf mass N { ASlm }solid E ( )

Resumindo este resultado para AC, e ASp, em uma forma mais compacta,

expande-se Ao como

Ac(0,9) = apy Z Z P (cOs 6) (Aé’lm cos(me) + ASp, sin(mgb)) (4.12)

=0 m=0

onde p, ¢ a densidade da dgua (1000 kg/m?), Cim € Sy estdo inclusos aqui de
maneira que sao adimensionais. Note que Ao /Ap,, é a mudanca na distribuicao su-
perficial de massa expressa em espessura (altura) equivalente em dgua. Por notagao,
a varigvel Jslm é normalizada da forma
™
/0 P2, sinfdf =2 (2 — 6myp) (4.13)

conclui-se da equagao (4.12) que

Aélm 1 27 /'71' '
- = 4.14
{ AG } yr— /0 do i sin 0d6 ( )
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Pelo uso das equagoes (4.9) e (4.10) em (4.11), e usando a equacao (4.14),

encontra-se uma simples relacao entre AC),,, ASy,, AC), € ASp:

{ ACy, }_ 3pw 1+ ki { ACy, } (4.15)

ASim | pave20+1 | ASpm,

Aélm Pave 21 +1 AC(lm
- = A 4.1
{ ASy, } 3pw 1+ K { ASim (4.16)

Usando a equacao (4.16) na equagao (4.12), obtem-se:

Ou,

oo 1
APave - 20+ 1 .
Ao (0, 9) = '03 E E Py (cos ) s (AC)y, cos(me) + ASy, sin(me)) (4.17)
=0 m=0

que pode ser usada para encontrar a mudanga na densidade superficial de massa a

partir de mudancas nos coeficientes do geopotencial ACy,, e ASy,,.

Similarmente, usando a equagao (4.15) em (4.6), obtém-se

3 w > =~ ]_ k Ja A .
AN(0, ¢) = pap Z Z Py (cos 6) 2l—:— 1l (AC’lm cos(mo) + ASy, sm(mgb))
e 1=0 m=0

(4.18)
que junto com a equagao (4.15) d4 a mudanca no gedide pela conhecida mudanga

na densidade superficial de massa.

Numero de Love

Na obtencao do calculo das equagdes (4.17 e 4.18) sa@o utilizados valores de k; obtidos
como descrito por Han e Wahr (1995, apud Wahr et al. (1998)) usando o modelo
da Terra Preliminary Reference Earth Model (PREM). Os resultados para k; sao
mostrados na Tabela 4.1 para alguns valores de [ até 200. Os resultados para outros
valores de [ < 200 foram obtidos por uma interpolagao linear dos resultados da
Tabela 4.1. Interpolando linearmente os resultados desta Tabela 4.1, em vez de
utilizar valores exatos, sao introduzidos erros menores que 0,05% para [ < 200

(Wahr et al., 1998).

Estes resultados para k; nao incluem efeitos anelasticos. Estes efeitos aumentam

com o aumento do periodo, mas podem ser considerados despreziveis nesta aplicagao.
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Tabela 4.1: Nimeros de Love eldstico k; adaptado de Warh et al. (1998).

l k

0 0

1 0.027
2 -0.303
3 -0.194
4 -0.132
5 -0.104
6 -0.089
7 -0.081
8 -0.076
9 -0.072
10 -0.069
12 -0.064
15 -0.058
20 -0.051
30 -0.04
40  -0.033
50  -0.027
70 -0.02
100 -0.014
150  -0.01
200 -0.007

Suposicao de camada fina

Os resultados acima assumem uma camada fina o suficiente de distribuicao
superficial de massa, tal que (I +2)H/a << 1 para [ < [,,ax. Para a atmosfera, a
maior parte da massa fica abaixo de 10 km do nivel do mar. Como exemplo, para
H=10kmel =060, (I +2)H/a ~ 0.1. Esta razao é grande o bastante para que a

suposicao da camada fina nao é adequada para aplicagoes atmosféricas.

Termos com grau [l =0el =1

Os termos na equagao (4.18) com | = 0 e [ = 1 requerem discussao. O termo

= 0 é proporcional a massa total da Terra, onde a “Terra” nao inclui somente a
Terra s6lida, mas também seu envoltério fluido (os oceanos, atmosfera, etc.). Esta
massa total nao muda com o tempo, e assim o ACyy do GRACE é nulo. Supondo

ainda que o objetivo seja usar a equagao (4.18) para encontrar a contribuigao do
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gedide de apenas uma componente da distribuigao superficial de massa (o oceano,
por exemplo), tem-se que a massa total do oceano nao precisa ser constante, devido
a transferéncia de massa com a atmosfera ou superficie do continente. Assim, as
contribuigoes oceanicas para AC’OO nao precisam ser nulas, mas este AC’OO nao-nulo
nao induzira uma resposta em [ = 0 na Terra solida; isto é, a carga nao causa uma

mudanca na massa da Terra sélida. Entao, ky = 0.

Os termos [ = 1 sao proporcionais a posicao do centro de massa da Terra relativo
ao centro do sistema de coordenadas e, portanto, dependem de como o sistema de
coordenadas é escolhido. Uma possibilidade é escolher um sistema onde a origem
sempre coincida com centro de massa da Terra. Neste caso, todos os termos [ = 1
no geodide sao zero por definicao, e assim os resultados do GRACE para todos os
Il =1 serao ACY, = AS,, = 0. Outra vez, os coeficientes de [ = 1 para uma
componente individual da distribuicao superficial de massa total nao precisam ser
nulos. A redistribuicao de massa no oceano, por exemplo, pode mudar o centro de
massa do oceano. Mas isso induzird uma mudanga no centro de massa da Terra
sélida, de maneira que o centro de massa do [oceano] + [Terra sélida] permanegam

fixos. Portanto, para esta escolha do sistema de coordenadas, kj—1 = —1.

Outra possibilidade é definir o sistema de coordenadas de maneira que a origem
coincida com o centro da figura da superficie externa sélida da Terra. Esta é a forma
usual da definicao de origem, desde que o sistema de coordenadas seja determinado
usando medidas geodésicas de posicionamento na superficie da Terra solida. Neste
caso, os resultados [ = 1 do GRACE para AC},, = AS},,, nao precisam ser nulos, e
nimero de Love k;—; é definido de modo que os termos [ = 1 na equacao (4.18) de-
screvam a configuragao entre [o centro de massa da distribuigao superficial de massa
+ deformagao da Terra sélida] e [o centro do sistema de deformagao da superficie da
Terra solidal. Isto é mostrado por Trupin et al. (1992, apud Wahr et al. (1998)),
que utilizam para este sistema de coordenadas kj—; = — (hj=1 + 2{;—1) /3 onde hj—;
e lj—1 sao os deslocamentos dos nimeros de Love para [ = 1 quando a origem é o
centro de massa da deformacao da Terra solida. Para esta escolha de origem, o valor
numérico de kj—; = — (hj=1 + 2;—1) /3 é dado na Tabela 4.1.
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4.2.2 Fontes de dados

Um dos nossos objetivos neste projeto ¢ estimar as contribuigoes ao gedide de-
pendente do tempo causado pelas redistribui¢oes de massa no oceano, na atmosfera e
no armazenamento de agua continental. Isto podera ser feito com grades de campos
de massa para cada uma dessas quantidades, integrada sobre uma latitude e longi-
tude usando a equagao (4.14) para encontrar as mudangas na distribui¢ao superficial
de massa utilizando os coeficientes Aélm e AS’lm, e entao, usar estes coeficientes na
equagao (4.18) para encontrar a mudanga do gedide como uma func¢do da posi¢ao

na superficie da Terra em espessura equivalente em agua.

Massa de agua continental

Para estimar a mudanca no armazenamento de 4gua em continentes podera ser
utilizado um conjunto de dados fornecido pelo GLDAS (Rodell et al., 2004), da
grade global da (umidade de solo) + (massa de neve) gerada no CPC do NOAA.
Resumidamente, as observagoes de precipitacao e temperaturas sao usadas para
estimar valores da grade de (precipitagao)-(evapotranspiragao)-(runoff)-(percolac¢ao
nas camadas mais baixas) = mudanca em (umidade de solo) + (massa de neve), em
intervalos mensais. As dimensdes das grades sao de 360 (longitude) x 150 (latitude)
com resolucao de 1° x 1° (lat x lon). Resultados globais mensalmente existem de
2002 — 2005.

Estes conjuntos de dados incluem também mudancas no armazenamento de agua
abaixo da camada do solo, abaixo de aproximadamente 1 — 3.5 m de profundidade.
Variagoes no armazenamento de agua nestas profundidades ou em profudidades
maiores poderao ter efeitos bem mais importantes no gedide e serao aqui atribuidas

ao aqiiifero em estudo.

Erros do GRACE

A acurédcia do GRACE em mapear o campo de gravidade da Terra é determinada
por vérias fontes de erros, incluindo erro no sistema (ruido), nas medidas de alcance
de microondas satélite a satélite, erro no acelerometro, erro no oscilador ultra-estavel
e erro de érbita. A acurdcia depende um tanto na configuragao orbital (da altitude e

separagao das espagonaves, por exemplo). Aqui, para [ > 1 usa-se a acurécia descrita
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em Warh et al. (1998), que assumiram que as espagonaves estao a uma altitude de
450 km e separadas por 100 km, e um periodo médio de 12 dias. A acuracia estimada
estd na forma de amplitude do erro do gedide esperado. A amplitude esta definido

abaixo.

Supondo que o gedide é uma média sobre um intervalo de 12 dias, e deixando o

erro da estimativa do GRACE deste cédlculo da média do gedide ser

IN(0,9) =a Z Z Py (cos 0)(6Cyy, cos(m) + 6.5y, sin(ma)) (4.19)

=0 m=0

onde 6CY,, e 0S5, sao os erros nos coeficientes do gedide GRACE. Entao, a variancia

espacial do erro do gedide, tomada sobre todo o globo é

1 27 T o0 l
do?, = e / de / sin 0dSN?(0,¢) = a>» > (6C}, +0Sp,) (4.20)
T Jo 0 1=0 m=0
A amplitude do erro GRACE ¢ definido como
l
SNy =a,| Y (6CE, + 652, (4.21)

m=0

de maneira que d N7 é a contribuigao total para a variancia do erro do geide GRACE
de todos os termos de grau [. O grau [ é uma medida da escala espacial de um
harmonico esférico. O meio comprimento de onda de um harmonico esférico (I, m)
serve como uma representacao aproximada da escala espacial e é aproximadamente
(20.000 km/1). Assim, §N? é a medida da contribuigao da variancia de todos os

termos de uma dada escala espacial.

E assumido aqui, que a incerteza das estimativas de 0Cy, e 6.5, dependem de
[, mas nao em m (i.e., que o erro do gedide depende em comprimento de onda, mas
nao em orientagao espacial) e que os erros nos coeficientes com diferentes valores
de [ e m nao sao correlacionados (equivalente a assumir que, na média, o GRACE
determina o gedide igualmente bem sobre todas as regides do globo). A incerteza no
gedide pode entao ser resumida pelo fornecimento de estimativas do dN; esperado
como uma funcao de [. Portanto, cada § N; envolve a soma sobre os 2]+ 1 coeficientes

do gedide (note que, S;p = 0 para cada [), assim uma incerteza individual Cj,, ou
0Sim € igual a N, dividida por /20 + 1.
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A incerteza no calculo da média de 12 dias é usada para estimar as incertezas
das médias temporais mais longas, assumindo que os erros nao sao correlacionados
de um periodo do célculo da média ao seguinte. Por exemplo, a incerteza J/NV; para

um célculo da média de 30 dias se igualaria a incerteza de 12 dias multiplicada por
/12/30.

Pode-se estender essa definicao considerando a variancia sobre espaco e tempo.
O erro no gedide 0N (0, ¢,t) e nos coeficientes 6Cy,,, € 0.5y, é fungado do tempo t. A
combinacao da variancia espacial e temporal do erro do gedide sobre todo o globo e
sobre um intervalo de tempo de 0 a T é
1

27 ™ 2
5 . 2 _ sp/t
=7 | /0 sin 0d0dpIN*(0, ¢, 1) §l (6Nl ) (4.22)

onde a amplitude do grau espago/tempo é

T
SNt — g l% > /0 (6C2, + 6SE,) dt

Por exemplo, supondo que o objetivo é usar os dados do GRACE para encontrar

1/2
(4.23)

as componentes de variagao anual do gedide durante um tinico ano. Isto presumi-
velmente seria feito pelo préprio cos(wt) e sin(wt), onde w = 1 ciclo por ano, para
um ano de coeficientes de 12 dias, para cada Cy, € Sp,. Se 0Cipne € 0Sin. forem
os erros nos coeficientes cos(wt) de Ciy, € Spn, € se 6Cpns € 0Sims forem os erros
nos coeficientes sin(wt), entao, o ON;” " da componente de variacao anual do gedide

durante um periodo de tempo 7" = 1 ano reduz a
1/2

T
[Z / (6C} . + 0t + 6CE, 4+ 8S2,,) dt (4.24)
Im 0

a

SN = NG

Uma andlise do erro de covariancia para o ajuste do cos(wt) e sin(wt) aos coe-
ficientes do gedide mostra que a incerteza GRACE de 1o em cada Cj,. € Chps é
igual & incerteza no calculo da média de 12 dias do Cj,, multiplicado por y/2/N,
onde N = 365/12 é o nimero de pontos de dados de 12 dias em 1 ano de dados. O
resultado é similar para os coeficientes Sj,,. Assim, a amplitude espago/tempo do

erro GRACE na componente de variagao anual é dada por

! 1/2
SN — a\/% [Z (6Ch, + 5Sfm)] (4.25)

para os erros GRACE na variagao do gedide anual.

m=0
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4.3 Meétodo de Ramillien et al. (2004)

Modelos
Hidrolégicos

Formulagéo do Formulagéo do
problema direto ::> Problema inverso

Dados do Mapas mensais de
GRACE altura equivalente

€1 agua

Ne——

Figura 4.1: Fluxograma da metodologia Ramillien et al. (2004).

A metodologia consiste na utilizagao dos dados mensais dos satélites GRACE
para a obtencgao da variagao dos elementos de gravidade terrestre variaveis no tempo
para a formulacao do problema direto, através das variabilidades das massas de

aguas, que sao construidas a partir das alturas geoidais residuais.

Modelos hidrolégicos sao aqui utilizados como “first guess” (suposic¢ao inicial)
para formulagao do problema inverso, onde os dados destes modelos, que sao forneci-
dos também em coeficientes do geopotencial, sao utilizados em um sistema linear
para resolver a separacao dos k reservatorios de fluidos que contribuem com as mu-
dangas no campo de gravidade terrestre. Para combinar os dados do GRACE e os
modelos hidrolégicos, utiliza-se um esquema previamente desenvolvido por Tarantola
(1987, apud Ramillien et al. (2005)) e adaptado por Ramillien et al. (2005), o mo-
delo de inversao generalizada por minimos quadrados, para estimar os coeficientes
de Stokes de k contribuicoes de fluidos. Pode-se investigar os modelos hidrolégicos
GLDAS (Rondell et al., 2004), o modelo Au& Chao, o modelo Climate Prediction
Center (CPC), o modelo Land Dynamics (LadWorld) (Andersen e Hinderer, 2005)
ou o ECMWF (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts). A producao
da média mensal de todos os modelos hidrolégicos é utilizada para a mesma anélise

com os dados do GRACE em termos da expansao dos harmonicos esféricos. Provavel-
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mente, apenas o modelo hidrolégico GLDAS é adequado para os objetivos deste tra-
balho, tendo em vista a sua boa correlagao com as observagoes do GRACE, conforme

mostram resultados recentemente publicados (Andersen e Hinderer, 2005).

Para separar as diferentes contribuicoes de fluido na area de ocorréncia do aqiiifero
Guarani (oceano, atmosfera, armazenamento de dgua continental, incluindo neve,
umidade de solo, 4gua subterranea e capas de gelo), é realizada esta inversao linear
da resposta da altura geoidal mensal do GRACE (Ramillien et al., 2005). As res-
postas do gedide associadas com cada contribuicao do fluido calculadas por modelos
apropriados sdo entao convertidas em mapas de altura equivalente de fluido (dgua),

e removidas do sinal total.

Analises de erros a posteriori desta técnica sugerem que este método de inversao
permite uma determinacdo mensal das mudangas de massa de agua (variacao da
altura equivalente em dgua) com boa precisao. Com este procedimento, portanto, é
possivel caracterizar a variagao da massa de dgua mensal, ou seja, qual a variagao
da quantidade de dgua em subsuperficie estd ocorrendo nos periodos mensais com-
preendidos entre abril de 2002 a julho de 2004. Sendo possivel, assim, relacionar

descargas e recargas no aqiiifero ocorridas neste periodo.

As solugoes mensais do gedide sao liberadas aos usuarios do sistema GRACE em
forma de coeficientes normalizados de Stokes, e a componente relacionada a variagao
de massa em subsuperficie, expressa em termos de milimetros do gedide, varia com
tempo t ao qual estd relacionada (Ramillien et al., 2004). O conjunto de dados do
GRACE, fornecido ao usudario a cada meés, nao é um conjunto de pontos medidos,
mas um conjunto finito dos coeficientes de Stokes dos harmonicos esféricos ajustados
em funcao das medidas dos satélites gémeos. Estes coeficientes podem ser usados
para construir mapas de altura geoidal, e a partir destes, inferir as caracteristicas
do armazenamento de agua em diversas regioes da Terra. Cada solucao mensal é
acompanhada de um arquivo de erro calibrado, que permite associar ao modelo uma

estimativa da incerteza.

Em geral, para investigar a mudanca em armazenamento de agua continental,
os dados sao corrigidos removendo-se o efeito de outras contribuicoes conhecidas
que geram mudancgas no campo de gravidade, modeladas pelo grupo de ciéncia

do GRACE na University of Texas Center Space Research (UTCSR) e na Geo-

ForschungsZentrum Potsdam (GFZ) onde sao gerados os dados do produto level-2
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GSM de forma independente para cada uma dessas institui¢oes. Cada solugao men-
sal pode ser corrigida por aceleracoes gravitacionais temporais devido a maré da
Terra sélida, maré oceénica, circulagdo oceanica (modelo barotrépico), atmosfera,

maré de pélo e perturbacoes de N-corpos (Andersen & Hiderer, 2005).

Este trabalho parte da formulagao de um problema direto da estimativa da dis-
tribuicao da massa de agua que poderd ser estudada pela construcao de mapas de
altura geoidal residual, onde a altura geoidal varidvel no tempo, mensalmente, 6G(t)
é correspondente a diferenga entre o gedide mensal medido pelo GRACE G(t) e uma

componente estatica Gj.

AG(t) = G(t) — Gy (4.26)

A contribuicao estacionaria G do gedide é caracterizada pela principal con-
tribuigdo do campo de gravidade (aproximadamente 99%) que é resultante da parte
solida da Terra, que pode ser calculada pela obtencao da média de varios gedides
G(t) em um periodo de tempo suficientemente longo, tal como varios anos de ob-
servacoes dos satélites GRACE. No presente trabalho foram analisados o periodo de
tempo entre abril de 2002 a julho de 2004, cujos dados foram disponibilizados aos
usuarios do sistema GRACE e processados para os devidos fins. O calculo da altura

geoidal residual pode entao ser expresso por

lmaz N

AG(t) =) ((ACi(t) cos(me) + ASy(t) sin(me)) By, cos 0) (4.27)
=1 m=0
onde [ e m sao o grau e ordem dos harmonicos, respectivamente, [,,,, ¢ 0 grau
méximo da decomposicio, 8 é a co-latitude, ¢ ¢ a longitude e Py, sdo os Polindémios
Associados de Legendre. Os coeficientes ACy,(t) e ASy,(t) sdo os coeficientes de
Stokes normalizados, definidos para um instante ou um periodo de tempo ¢, forneci-
dos ao usuario GRACE.

Neste trabalho, considera-se 0G(t) como a soma, (kK = 1,2,3,...), de K con-
tribui¢oes de diferentes reservatérios de fluidos independentes dG(t), porém, sem
levar em conta as variagoes das massas dentro da Terra sélida induzidas por pro-
cessos tectonicos, tais como terremotos, reagao pos-glacial, e conveccao de manto.

Além disso, assume-se que as contribuicoes de fluidos nao sao correlacionadas em




CAPITULO 4. METODOLOGIA 46

tempo e espaco em ordem da aproximacao simplificada do modelo:
K
AG(t) = AGK(t) = QAG(t) (4.28)
k=1

onde ) é a matriz de separacao formada por uma coluna de matriz identidade
(Ramillien et al., 2004). Apés a formulagao do problema direto deve-se partir para
a formulacao do problema inverso, que se da pela separacao de varias contribuigoes
de fluido, onde é utilizado um sistema linear para resolver a separacao das corres-
pondentes contribuigoes de fluido da equacao (4.28). De acordo com esta expressao,
ha k vezes mais coeficientes de Stokes para ajustar do que aqueles observados. En-
tretanto, o problema é altamente indeterminado. Por exemplo, caso for decidido
separar 4 contribui¢oes com um grau harmonico maximo de [ = 120, o niimero total
de observacoes sera [2 + 2] = 14640, entao haverd aproximadamente 58600 coefici-
entes para ajustar. Por causa da nao unicidade deste problema inverso, uma nova
informacao a prior: precisa ser incluida para a recuperacao de todos os coeficientes

das contribuigoes de agua.

Para combinar os dados do GRACE e os modelos de progndsticos (modelos
hidroldgicos, oceanicos, atmosféricos), pode-se utilizar um esquema adaptado por
Ramillien et al. (2004), baseado na inversao generalizada dos minimos quadrados
para estimar os coeficientes de Stokes de K contribuicoes de fluidos. Neste for-
malismo, as estimativas sao construidas como combinacoes lineares de parametros

otimamente ajustados:
Ti(t) = T(t) + CiS2 (Cp + Cap + QCOT) 1 [TOBS (1) — QTY(1)] (4.29)

onde I'y(t) é o vetor formado pela lista de todos os coeficientes dos harmonicos
esféricos do gedide para resolver a k-ésima contribuigao, I'?B5(t) é o vetor formado
com os coeficientes do gedide do GRACE e representa a suposi¢ao inicial (“first
guess”). Cp e C)y sao as matrizes do erro de covariancia a priori para as observagoes
do GRACE e para escolha do modelo correspondente da k-ésima contribuicao de
fluido, respectivamente. C} é a matriz covariancia que descreve a estatistica das
variacoes de massas de dgua no reservatorio k, que sao determinadas pelas analises
dos modelos disponiveis. Como resultado da estrutura da matriz de separacao 2, a
equagao (4.29) pode ser dividida e entao simplificada dentro de um sistema de duas
equacoes dependentes:

De(t) = T0(t) + Cu (4.30)
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onde o vetor £ é a solucao da expressao

(Cp + Cu + QCRQ") € =TOP5 (1) — QLY (1) (4.31)

Portanto, a matriz de covariancia a posteriori é obtida usando:

CFOS = Oy — 0" (A" + Cp + Cu) ™ QG (4.32)

A incerteza a posteriori associada com cada coeficiente de Stokes ajustado é

dada pela RMS (Root Mean Square) dos elementos da diagonal desta ultima matriz:
o 0% = /CFPOS(diag) (4.33)

onde o diag representa os elementos da diagonal da matriz CF9%.

4.3.1 Estimativa de um modelo de incerteza a prior:

A incerteza a priori nos coeficientes harmonicos do modelo é obtida das com-
paracoes estatisticas entre os coeficientes dos gedides obtidos de diferentes modelos
oceanico/hidrolégico associados com cada reservatério k. Estes valores sao sim-
plesmente computados como variancias temporais destes coeficientes para cada mes
do ano e sobre um maior periodo de tempo entre dois eventos disponiveis. Es-
sas variancias sao usadas como elementos da diagonal do modelo da matriz de co-

variancia Cy.

4.3.2 Estimativa de um modelo de covariancia a prior:

Para estimar a matriz de covariancia Cj(t) dos coeficientes do gedide, considera-
se Dy (At), a matriz formada pela lista de todos coeficientes do gedide previamente
computado para o reservatorio k e sobre um periodo de tempo At. Por construcao, a
matriz Dy (At) é tal que cada linha corresponde a um més particular e cada coluna ao
coeficiente Cy,,(t) ou Sy, (t) fornecido. Portanto, a matriz de covariancia do modelo

C(t) poderé ser estimada simplesmente computando o produto:
=T
Ci(t) = [Dr(At) — Di]" [Di(At) — Dy (4.34)

onde Dy, é o valor médio temporal dos coeficientes do modelo computado durante

At meses. Varios testes anteriores feitos pela inversao de dados do gedide sintético,
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feitos por Ramillien et al. (2005), tém sugerido que este 6timo valor para At centrado
2-3 meses seja em torno de um considerado meés t. Valores maiores deste periodo de
tempo aumentam a suavizacao numérica, e assim fornecem uma solucao do gedide
menos precisa. Para estimar a correlacao espacial entre os pares dos coeficientes
do gedide de graus e ordens u, v, [, m, respectivamente, os elementos de Cj(t) serdo
multiplicados por uma fungao peso (ponderada) ¢ definida por (Ramillien et al.,
2005).

Ylu,v,l,m) = 2|l —ul+ 1) (2lm —v| + 1) (4.35)




Capitulo 5

Processamento dos Dados

5.1 Obtencao dos dados dos produtos level-2 GSM

Foram utilizados os dados do produto do campo de gravidade calculado pelo
GeoForschungsZentrum (GFZ) em Potsdam na Alemanha (coeficientes do geopo-
tencial do campo de gravidade estatico estimados apenas pelos dados dos satélites
GRACE). As solugoes foram obtidas somente a partir de perturbagoes de 6rbita de
satélites e sao independentes de dados de gravidade na superficie oceanica e conti-
nental (somente os dados dos satélites GRACE sao usados) (Flechtner, 2003). Neste
trabalho foram obtidos 28 solugoes mensais que abrange o periodo de abril de 2002
a julho de 2004 em forma de coeficientes harmonicos do geopotencial para grau e
ordem 120 e 150 fornecidas pela GFZ, sendo 9 solucoes mensais que abrangem um
periodo de abril de 2002 a novembro de 2003 para grau e ordem 120 e 16 solucoes
mensais que abrangem um periodo de fevereiro de 2003 a julho de 2004 para grau
e ordem 150, além de trés solugoes da média do campo de gravidade baseadas em
66 dias, 110 dias e 376 dias de dados obtidos do GRACE para grau e ordem 120,
150 e 150 respectivamente, conforme mostram os arquivos e o grafico na Figura 5.1
dos intervalos entre dois eventos (tempo). Os arquivos dos campos mensais para os
seguintes periodos de tempo foram obtidos:

GSM — 200282002094 — 2002139 _EFIGEN _G — — — _0001 — Abril 2002
GSM — 2.0025.2002214 — 2002243 _EIGEN_G — — — _0001 — Agosto 2002

49
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GSM — 200192002306 — 2002334_FEIGEN _G — — — _0001 — Novembro 2002
GSM — 2.0025.2003061 — 2003092_EIGEN_G — — — 0001 — Margo 2003

GSM — 200422003092 — 2003139_EIGEN_G — — — _0001 — Abril/Maio 2003
GSM — 200242003182 — 2003212_EIGEN _G — — — _0001 — Julho 2003

GSM — 200232003215 — 2003242 _EIGEN_G — — — _0001 — Agosto 2003

GSM — 200242003275 — 2003303_EIGEN _G — — — _0001 — Outubro 2003
GSM — 200222003305 — 2003334 _EIGEN _G — — — _0001 — Novembro 2003
GSM — 200182003033 — 2003059 _EIGEN _G — — — _0002 — Fevereiro 2003
GSM — 200242003061 — 2003089_EIGEN _G — — — 0002 — Marco 2003

GSM — 200282003091 — 2003120_.EIGEN_G — — — _0002 — Abril 2003

GSM — 200182003121 — 2003141 _EIGEN G — — — _0002 — Maio 2003

GSM — 200242003182 — 2003212_EIGEN _G — — — _0002 — Julho 2003

GSM — 200232003214 — 2003242_EIGEN _G — — — _0002 — Agosto 2003

GSM — 200232003244 — 2003273_EIGEN _G — — — _0002 — Setembro 2003
GSM — 2.0026-2003275 — 2003303_EIGEN_G — — — _0002 — Outubro 2003
GSM — 2.0022_2003305 — 2003334_EIGEN_G — — — _0002 — Novembro 2003
GSM — 200262003335 — 2003365_EIGEN _G — — — _0002 — Dezembro 2003
GSM — 200222004035 — 2004060 _EIGEN _G — — — _0002 — Fevereiro 2004
GSM — 200262004062 — 2004090 _EIGEN _G — — — _0002 — Marco 2004

GSM — 200232004092 — 2004120_EIGEN G — — — _0002 — Abril 2004

GSM — 200232004122 — 2004153 _EIGEN G — — — _0002 — Maio 2004

GSM — 200232004153 — 2004182 _EIGEN _G — — — _0002 — Junho 2004

GSM — 200242004183 — 2004213 _EIGEN _G — — — _0002 — Julho 2004

GSM —2.0066.2002214 —2003242_FIGEN G — —— 0001 (120x120 field) — Média
de 66 dias

GSM —2.0110-2002214 —2003242_EIGEN -G — — — _0001 (150x150 field) — Média
de 110 dias

GSM —2.0376_2003033 —2004213_EIGEN G — — — _0002 (150x150 field) — Média

de 376 dias
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Meses de dados do geoide GRACE disponivel pela GFZ

mmm (04 Abril/19 Maio — 28 dias

2 Agosto/30 Agosto — 66 dias
== 2 Agosto/31 Agosto - 25 dias

2 Agosto/30 Agosto — 110 dias
5K == 2 Novembro/30 Novembro - 19 dias
== 2 Fevereiro/28 Fevereiro - 18 dias
== 2 Margo/30 Marco — 24 dias
== 2 Marco/2 Abril - 25 dias
== 1 Abril/30 Abril - 28 dias
10+ = 2 Abril/19 Maio - 42 dias

g = 1 Maio/21 Maio - 18 dias
2 mm 1 Julho/31 Julho - 24 dias
< == 1 Julho/31 Julho - 24 dias
2 == 2 Agosto/30 Agosto — 23 dias
K 151 == 2 Agosto/30 Agosto — 23 dias
g == ] Setembro/30 Setembro - 23 dias
= == 2 Outubro/30 Outubro — 24 dias
g == 2 Outubro/30 Outubro — 24 dias
o == 1 Novembro/30 Novembro - 26 dias
20+ == ] Novembro/30 Novembro - 22 dias
=m 1 Dezembro/31 Dezembro - 22 dias
= 4 Fevereiro/29 Fevereiro —» 22 dias
== 2 Margo/30 Marco — 26 dias
mm 1 Abril/29 Abril - 23 dias
25+ == 1 Maio/1 Junho - 23 dias

== ] Junho/30 Junho - 23 dias
== ] Julho/31 Julho - 24 dias
2 Fevereiro/31 Julho - 376 dias
| | | | | | |
2002.5 2003 2003.5 2004 2004.5 2005 2005.5
TEMPO (ANO)

Figura 5.1: Cobertura temporal das solugoes do campo de gravidade fornecidas
pela GFZ abrangendo um periodo de abril/2002 a julho/2004 (cada barra pequena
corresponde a um periodo de tempo de aproximadmente 1 més e as barras maiores
correspondem a uma média das solugoes do campo de gravidade).

5.2 Pré-processamento dos dados

O pré-processamento se deu pela a obtencao dos dados e a conversao do dia do
ano inicial e final de aquisicao dos dados de todos os arquivos para determinar o seu
periodo de abrangéncia analisando os “gaps” (buracos) entre as solugoes obtidas, e o
grau e a ordem desses arquivos. Em seguida foram gerados os pontos de 0.1° x 0.1°
para a construcao da grade como arquivo de entrada no processamento dos dados
do GRACE para area de estudo (Aqiiifero Guarani) abrangendo a regiao quadrada
centro-leste da América do Sul, entre 10°S e 40°S de latitude e entre 40°W e 70°W

de longitude conforme mostra o mapa da &area, onde se encontra o aqiiifero, na
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Figura 5.2, para o calculo dos parametros necessarios neste trabalho. Foram feitos
os calculos das solugoes mensais do gedide para os dados do GRACE, considerando
[ = m = 120 (abril/2002 a novembro/2003) e [ = m = 150 (fevereiro/2003 a
julho/2004), e posteriormente foram geradas as grades da altura geoidal, anomalia
ar-livre e altura geoidal residual para cada um conjunto de dados destas solugoes

mensais.
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Figura 5.2: Localizacao da area de estudo: regiao que abrange o Aqiiifero Guarani,
na qual foi gerada a grade para o calculo dos parametros envolvidos neste trabalho.

5.3 Aquisicao dos dados do GRACE

O processamento inicial dos dados brutos e a liberagao dos dados foram feitos
pela GFZ através do processamento dos dados level-1 ao level-2 (L1 — L2) ob-
tendo os modelos das solugées do campo de gravidade EIGEN-GRACE (Furopean
Improved Gravity model of the Earth by New techniques solely from GRACE). Por-
tanto, foram selecionados os coeficientes do geopotencial do campo de gravidade

estético estimados a partir somente de dados de satélite na ISDC (Information Sys-
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tem end Data Center) da GFZ na qual foram obtidos todos os dados disponiveis
descritos na secao anterior que compreende o periodo de abril de 2002 a julho de
2004.

5.3.1 Geracao do produto

A responsabilidade para a extracao dos modelos de gravidade da Terra é do
Science Data System (SDS) do projeto GRACE. Os produtos GRACE sao desen-
volvidos, processados e arquivados pela SDS que distribui entre a Jet Propulsion
Laboratory (JPL), a University of Texas Center Space Research (UTCSR) e a
GeoForschungsZentrum Potsdam (GFZ). A SDS libera os modelos do campo de
gravidade da Terra e distribui ao publico (usudrio GRACE) via PODAAC (Physical
Oceanography Distributed Active Archive Center) e/ou ISDC apds a validagao destes
modelos. Os dados do GRACE estao divididos em trés niveis (level) e a geracao
destes dados que parte dos produtos level-0 ao level-2 sao definidos da seguinte

forma:

e Level-0:

Os dados level-0 sao os resultados da recepcao dos dados, colecao e deco-
mutagao pelo Raw Data Center (RCD) da Mission Operation System (MOS)
localizada em Neustrelitz na Alemanha. O MOS recebe os dados duas vezes
por dia usando suas antenas em Weilheim e em Neustrelitz, que rastreiam
os instrumentos da ciéncia e os dados das tarefas domésticas de cada satélite
GRACE, e os armazena em dois arquivos apropriados no arquivo rolling level-
0 na DFD/ Neustrelitz. O SDS recupera estes arquivos, extrai e reformata o
correspondente instrumento e os dados subordinados das tarefas domésticas
como as solugoes de navegacao de GPS, temperaturas do segmento de espaco
ou eventos do acendimento do impulso. Os produtos level-0 sao disponiveis 24

horas apds a recepcao dos dados.

e Level-1:

Os dados level-1 sao pré-processados, e os dados dos instrumentos sao identi-
ficados no tempo. Estes sao os alcances dos sinais de microondas de banda K,
acelerometro, camera estelar e dados de GPS de ambos os satélites. Adicional-

mente, as Orbitas preliminares de ambos os satélites GRACE sao geradas. O




CAPITULO 5. PROCESSAMENTO DOS DADOS o4

software de processamento de dados do level-1 é desenvolvido pelo JPL com
suporte do GFZ (por exemplo, o processamento dos dados de acelerometro).
O processamento dos produtos level-1 é feito primeiramente no JPL. Um sis-
tema de processamento idéntico (hardware/software) foi instalado no GFZ
para servir como um sistema de backup em caso de problemas de hardware e
de network. Esta dupla implementacao é necessaria para garantir a conside-
rada defasagem de 5 dias dos produtos level-1. Todos os produtos level-1 sao
arquivados no PODAAC da JPL e no ISDC da GFZ.

e Level-2:

Os dados level-2 incluem termos de curto periodo (30 dias) e médias do campo
de gravidade obtidos dos produtos calibrados e validados dos dados do GRACE
level-1. Esse nivel também inclui conjuntos de dados subordinados (campos de
pressao e temperatura, baixa pressao oceanica, dados hidrolégicos) os quais sao
necessarios para eliminar variabilidades temporais nas solucoes do campo de
gravidade. Adicionalmente, as 6rbitas precisas de ambos os satélites GRACE
sao geradas. Todos os produtos do level-2 sao arquivados no PODAAC do JPL
e no ISDC do GFZ. O software de processamento do level-2 foi desenvolvido
independentemente pelos trés centros usando um ja existente, mas completa-
mente independente pacote de software, o qual é melhorado para as tarefas
especificas do GRACE. As interfaces comuns do arquivo de dados garantem
uma forte validacao do produto. A rotina de processamento ¢ feita na UTCSR
e GFZ, enquanto que o JPL gera as vezes os produtos level-2 somente para a

finalidades de verificacao.

Os dados brutos, coletados dos satélites, sao calibrados e identificados no tempo
em um sentido ndo destrutivo (ou reversivel), e chamado de level-1A. Os dados do
produto level-1A nao sao distribuidos ao publico. Estes dados sao submetidos a um
processamento extensivo e irreversivel. Estes produtos sao chamados de level-1B que
incluem entre outros, o alcance intersatélite, a taxa de alcance, alcance de aceleracao,
as aceleracoes nao gravitacionais de cada satélite, estimativa de posicionamento
e de orbitas. Os produtos level-1B sao processados para produzir as estimativas
do campo de gravidade mensal em forma de coeficientes dos harmonicos esféricos.
Varios meses de dados sao combinados para produzir uma estimativa do campo de

gravidade estatico ou a média. Estas estimativas sao chamadas de level-2. Apés a
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validacao, todos produtos level-2 acompanhados do level-1B sao liberados ao ptiblico
através de dois portais. Um é o PODAAC no JPL, Pasadena, USA. O outro é a
ISDC no GFZ, Potsdam na Alemanha.

5.3.2 Os arquivos de dados dos produtos level-2 utilizados
neste trabalho

Para o estudo das variagoes nos parametros do campo de gravidade associadas
a variabilidade de massa de dgua do aqiiifero Guarani estao sendo utilizados os con-
juntos de informagoes do GRACE na forma de coeficientes em harmonicos esféricos
do geopotencial. Estes coeficientes sao calculados a partir de um conjunto de dados
abrangendo periodos de 30 dias aproximadamente, e podem atingir no maximo, até
o momento, grau e ordem 150 para as estimativas mensais do GRACE (Reigber,
2005), garantindo-se no minimo grau e ordem 120. Neste projeto estao sendo uti-
lizados os dados dos coeficientes do geopotencial do campo de gravidade estatico
estimados apenas pelos dados do satélite. Os dados disponiveis sao os coeficientes
do geopotencial em harmonicos esféricos até o grau e ordem 150 para as solugoes
mensais de fevereiro de 2003 a julho de 2004, constituindo uma solugao mensal do
GRACE, acompanhados de um arquivo de erros calibrados (Andersen & Hiderer,
2005). Foram utilizados os produtos GRACE Level-2 GSM processados pelo cen-
tro GeoForschungsZentrum (GFZ), Potsdam na Alemanha. Os produtos Level-2
GSM do GFZ sao calculados usando o software EPOS (Earth Parameter and Or-
bit System) e sao fornecido da seguinte forma (Schmidt, 2003) conforme os nomes
dos arquivos mostrados na secao §5.1: GX —OG — 2 —GSM + FFF — GSM —
2.DDDDYYYYDOY —YYYDOY _SSSSS_MMMM _RRRR.
Onde,
GX — OG — 2 — GSM — corresponde ao tipo de produto (coeficientes do geopo-
tencial do campo de gravidade estatico estimados apenas pelos dados do satélite
GRACE)
GX — é o produto obtido dos dados do GRACE-A e GRACE-B
OG — 2 — orbita e produto de gravidade do level-2
FFF — instituigao de processamento (GFZ, CSR ou JPL)
GSM ‘G’ = coeficientes do geopotencial

‘S’ = estimativa de dados somente de satélite
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‘M’ = estimativa do campo estatico
DDDD — ntumero de dias usados para gerar o produto
YYYY — ano de inicio e fim de dados para um periodo de tempo entre dois eventos
associados ao produto
DOY — dia do ano de inicio e fim de dados de um periodo de tempo entre dois
eventos associados ao produto SSSSS — instituicao especifica do string
MMMM — missao de caracterizacao do string:
M1: ‘G’ — se os dados do satélite GRACE sao usados (else ‘-')
M2: ‘C” — se os dados do satélite CHAMP sao usados (else -)
M3: ‘O’ — se outros dados de satélite sao usados (else -")
M4: - — spare
RRRR — liberagao do produto (grau e ordem dos coeficientes, ou seja, se o RRRR
for 0001 significa que é primeira liberagao da GFZ para grau e ordem 120 e se for
0002 é segunda liberacao dos dados para m = [ = 150, tais como sao os dados aqui
obtidos). Neste trabalho sao utilizados os dados do produto do campo de gravidade
calculado pelo GFZ do tipo GX — OG — 2 — GSM (coeficientes do geopotencial do
campo de gravidade estatico estimados apenas pelos dados do satélite GRACE) de
abril de 2002 a julho de 2004.




Capitulo 6

Recuperacao da Distribuicao
Superficial de Massa a partir de
Dados dos Satélites GRACE

Os resultados da variancia do grau sugerem que a variacao anual de ambas
distribuicoes de 4gua nos continentes e nos oceanos sao detectaveis com a missao
GRACE em graus dos harmonicos esféricos de até aproximadamente 40, correspon-

dendo a meio comprimento de onda de quase 500 km ( Wahr et al., 1998).

Uma vez que a variancia do grau nao é forma mais significativa de avaliar o
poder da missao GRACE, algumas aplicagoes envolvem a recuperacao de sinais com
padroes espaciais conhecidos. Este padrao espacial pode ser representado como a
soma dos harmonicos esféricos. Assumindo que os erros do GRACE para os coefici-
entes individuais sao razoavelmente nao-correlacionados, o erro de medida GRACE
para recuperacao de sinal, dado como uma fracao do sinal de amplitude, tende a
diminuir com 1/ VM, onde M é o nimero de coeficientes que fazem importantes

contribuigoes ao padrao espacial.

Os primeiros trabalhos de Jekeli (1981) inspiraram Wahr et al. (1998) a pro-
porem um método baseado na média gaussiana dos coeficientes de Stokes obser-
vados pela missao GRACE para remover os efeitos de ruidos em graus mais altos
dos harmonicos esféricos. Dado o comprimento L da meia-altura, o operador de

suavizacao de Jekeli W, versus o grau [ é definido por uma relagao recursiva.

Embora este trabalho utilize uma metodologia mais pratica e geral de inferir as

mudancas na distribuicao superficial de massa dos coeficientes do geéide do GRACE,
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para estimar o calculo da média espacial, tal como vistos nos trabalhos de Chen et
al. (2005), Ramillien et al. (2005), Tapley et al. (2004), Wahr et al. (1998), Wahr
et. al (2004) talvez, o método mais completo seria o método de Ramillien et al.
(2004), pelo fato de se utilizar uma inversao, que combina diferentes informagoes
a priori (isto é, modelo de previsao, erros e observacido GRACE) para melhorar

interativamente uma suposicao inicial.

6.1 Calculo da média espacial

A equagao (4.17) é o ponto inicial para usar as estimativas do AC},, e ASy, do
GRACE para recuperar mudancas de densidade da distribuicao superficial de massa,
pois os erros nos resultados do GRACE tornam-se maiores para [ (graus) maiores,
e porque os termos com maiores valores de [ podem fazer contribui¢oes importantes
na soma da equagao (4.17), ou seja, o uso da (4.17) como escrita, podera levar a

resultados altamente imprecisos.

O GRACE, entretanto, libera resultados tteis para calculo da média espacial da

densidade superficial de massa:

Ao(0, 6) / sin 0'd0/de! A (0, YW (0, 6.0, &) (6.1)

onde W(0,¢,0',¢') é uma funcao do cdlculo da média. Isto é ttil para expandir a
equagao (6.1) em termos dos coeficientes dos harmonicos esféricos do gedide AC,,
e ASy, recuperaveis com o GRACE. Usando a equacdo (4.17) na equagao (6.1)

obtém-se, apds algumas manipulacoes,

l /
_ . apave U'm!c
Ac(0,¢) = 9 E Py (cos 0) E {(AC’l/ JWm

+ASZ’M’VVllr/nc ) cos(me) + (Aol’m’ lr/ns + ASz/meVz’;IZ/s) Sin(mgb)] (6.2)

onde

Wipe ¢
Whm's : SRR,
Wl/mlc = [ sinfdfde [ sin@'df'do
lms

whm'

lms
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)
; W(0,,0,¢) Py (cos )Py (cosd)  (6.3)

, ;1. ~ 1,1 -
Para o célculo da média sobre grandes regices, o W} ™ etc., serao pequenos para
grandes [, m,l’,;m’, de modo que as contribui¢coes para Ao do pobre conhecimento

do ACy,,y e ASy,,y em valores maiores para I', m’, tende a ser pequeno.

Se W ¢ definido de uma maneira que sé depende do angulo a entre os pontos (6, ¢)
e (0',¢) [ouseja, W(0,¢,0,¢") = W(a), onde cos a« = cos b cos 6 +sin 0 sin ' cos(¢p—

¢')], entdo, a equacao (6.2) e a equagao (6.3) reduz a

Ac(0,¢) = 2ap§ve7r Z ?l:kll Py (cos 8) [AC), cos(m) + AS;, W sin(me)] (6.4)

lym

W, = /O7r W () P(cos «) sin adex (6.5)

e onde P, = lezo /v/2l + 1 séo os polinomios de Legendre.

A idéia da construcao da média espacial para compensar o pobre conhecimento
do curto comprimento de onda dos coeficientes dos harmoénicos esféricos (valores
mais altos de 1) foi desenvolvida por Jekeli (1981) para melhorar as estimativas do
campo de gravidade da Terra. Aqui é obtida a funcao do cédlculo da média gaussiana

(Jekeli, 1981) normalizada de modo que a integral global de W é

b exp[—b(1 — cosa)]

W(a) = 5 =T (6.6)
__ In(2)
b= 1 — cos(r/a) (67)

e r é a distancia na superficie da Terra em que W diminui a metade (1/2) do seu
valor em a = 0 (a distancia na superficie da Terra = a«). r é um raio médio de

suavizagao. Jekeli (1981) mostrou que os coeficientes W, podem ser calculados com
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relacoes recursivas:

1
Wy = —
0 21
1 [14+e2 1
W, = — I+e™ 1
o [I—e2 b (6.8)
20+1
I/Vl+1:—TVVH—VVZ—l

Como exemplo, a Figura 6.1 mostra W; para o valor de r = 650 km, onde ha

uma suavizacao no grau [ em aproximadamente 30.

Coeficientes dos harménicos esféricos W, da funcdo da média gaussiana

0.16

0.14

0.12

0.1

= 0.08

0.06

0.04

0.02

0 10 20 30 40 50 60 70 80
Grau (1)

Figura 6.1: Calculo da média gaussiana com a funcao de suavizacao para um raio
médio de 650 km.
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6.1.1 Reduzindo o erro do sinal

Suponha que a fungdo média da equagao (6.6) seja usada para encontrar a
pressao média do fundo do mar sobre algum ponto oceanico. A equagao (6.6) é
diferente de zero para todos os valores «, e os sinais hidrolégicos e os de pressao
atmosférica sobre o continente entrarao dentro da estimativa oceanica. Os efeitos
oceanicos, similarmente, contaminarao a estimativa hidrologica, ainda que o sinal
oceanico tende a ser bem menor do que o sinal hidrolégico, o que vai acarretar,

provavelmente, um problema menor.

O erro pode ser reduzido pela substitui¢ao da equacao (6.6) com alguma outra
funcao média, projetada especificamente para a regiao que esta sendo considerada.
Utiliza-se uma funcao média que desapareca totalmente fora da regiao de interesse
introduzindo os 16bulos laterais em W; que causam a mal determinacao para os

maiores graus [ dos coeficientes do gedide na equagao (6.2).

Como uma alternativa, o uso da fungao média dada pela equagao (6.6) reduz
o erro pelo emprego de uma técnica de estimacgao interativa. Por exemplo, se o
objetivo é estimar a pressao média no fundo do mar sobre alguma posi¢cao oceanica,
suponha que para obter a acuracia dos resultados GRACE, o raio médio deve ser
escolhido pelo menos tao grande quanto algum valor . Mas suponha que a posigao
seja proxima o suficiente da costa para a qual a funcao média resultante é grande
sobre o continente, de maneira que o sinal hidrolégico contamina a estimativa no
fundo do mar (Wahr et al., 1998).

Esta contaminagao pode ser reduzida pelo uso dos dados do gedide GRACE
para primeiro resolver a distribuicao de massa continental, removendo os efeitos
desta distribuicao de massa do gedide GRACE e entao, usando o gedide residual
para resolver a pressao no fundo do oceano. Isto é feito, escolhendo um raio médio
ro para o sinal continental. Usando a fungao média descrita pelas equagoes (6.6) e
(6.8) (com r = 79 na equagao (6.7)) na equagao (6.4) obtém-se os valores de Aa por

todo continente.

Assim, constroi-se uma distribuicao superficial de massa continental suavizada
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por
cont QCLPGU@TF 21 +1 - .

Ac“"(8,0) = C(8,9) > Py (cos 0) [AC), cos(me) + ASy, W sin(me)]

3 ~1+ k;

(6.9)

onde a funcao continente

C(0,¢) =1 sobre o continente (6.10)

C(0,¢) =0 sobre o oceano

, . , ~ . . ———cont , ..
é incluida na equagao (6.9) para indicar que Ao~ é diferente de zero somente sobre

o continente.

Os coeficientes dos harmonicos esféricos para esta distribuicao superficial de
massa continental suavizada sao dados pela equacao (4.14) com Ao sendo sub-
. ———cont . ~
stituindo pelo Ao~ . Estes coeficientes, por sua vez, podem ser usado na equacgao

(4.15) para estimar os coeficientes do gedide, ACFo"™ e ASfo™ causados pela dis-

tribuicao superficial de massa continental. Em termos dos coeficientes originais do
gedide GRACE, ACy,, e ASy,,, apds alguma algebra, obtém-se:
!

cont / U'm’ I'm’
{ ACE } Ly, 2+ DL+ k) X{ FI™ ACyms + GU™ ASym } 611)

ASeont 24 @2+ 1)(1+ k) G ACy + HI™ ASyy
onde
Fpr ) . cos(m' ) cos(mg)
Gim' % = /C(Q,gb)le(cos 0) Py (cos ) x < cos(m/¢) sin(mo) (6.12)
HI™ sin(m/¢’) sin(me)

e W, na equagao (6.11) usa 1y como raio do célculo médio.

Estas estimativas das contribuigoes da distribuicao superficial de massa continen-
tal podem ser removidas dos valores originais do GRACE para obter uma estimativa

das contribuigoes oceanicas:

ACE™ O\ f ACh, — ACs
{ ASocn } - { ASlm _ ASlcslnt (613)

im

Quando estes resultados para ACy, e AS}, sdo usados na equagao (6.4) para encon-
trar a média da distribuicao superficial de massa na posi¢ao oceanica original, onde
agora o W, na equagao (6.4) sao obtidos usando o valor original de r para céculo
do raio médio, os resultados sao relativamente livre dos efeitos das distribuicoes su-
perficiais de massas no continente. Uma aproximacao similar pode ser usada para
remover efeitos de contaminacao do oceano das estimativas do armazenamento de
agua continental (Wahr et al., 1998).




Capitulo 7

Estimativa de Parametros
Hidrolégicos a partir de Dados de
Gravidade

7.1 Introducao

As medidas de gravidade sao importantes para conhecer o armazenamento de
agua de um determinado local e tempo, embora este volume somente constitua
aproximadamente 3.5% do total de dgua no ciclo hidrolgico. O armazenamento
da umidade no solo é importante para sua relagao com a transpiragao e o estoque
de agua terrestre, que tem sua importancia para fornecer a base de fluxo aos rios
e fornecer dgua as plantas enraizadas em profundidade nos periodos de secas. Am-
bas as medidas, de gravidade e de armazenamento de agua no solo, determinam a
disponibilidade de agua para a agricultura e para uso doméstico, e sao importantes

para predizer inundacgoes e secas.

No entanto, nao é tao simples monitorar o armazenamento de agua. Com a
realizacao de medidas terrestres é possivel se obter a informacao necessaria do ar-
mazenamento de agua, mas esta informacao é intensivamente laboriosa e fornece
apenas uma informacgao pontual. As técnicas de sensoriamento remoto de microon-
das ajudariam determinar o indice de umidade no solo, porém esta técnica ¢ limitada

ao topo do solo e nao fornece a umidade do solo a niveis mais profundos e de agua
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subterranea. A terceira opcao é a modelagem. Entretanto, o desempenho dos re-
sultados de um modelo é vinculado pela quantidade e pela qualidade dos dados de
entrada (Gerrits, 2005).

Uma nova técnica que se tem investigado para a determinacao do armazenamento
de dgua ¢é proveniente do uso de medidas de gravidade. O campo de gravidade da
Terra varia em tempo e espaco e define uma figura irregular, o gedide. Este gedide,
que se origina da distribuicao de massa da Terra, consiste de uma parte estatica
e uma outra parte variavel no tempo. A parte estatica é principalmente devido as
distribuicoes de massa que variam somente em uma escala de tempo geoldgica, como
continentes, montanhas e depressoes na crosta. A parte varidavel no tempo ocorre
devido aos processos como a redistribuicao do armazenamento de agua terrestre,
marés oceanicas, mudancas atmosféricas, reacao pos-glacial, etc. Assim, o sinal
hidrologico esta incluso nos sinais de gravidade, ou seja, esta incluso nos dados das

solucoes geoidais mensais do GRACE e pode, em principio, ser recuperado.

A primeira vez que os pesquisadores observaram que a hidrologia seria uma das
causas para as variagoes temporais da gravidade foi com o satélite LAGEOS (LAser
GEOdynamics Satellite). Yoder et al. (1983) acreditaram que as mudancas na érbita
do satélite eram principalmente causadas pela redistribuicao da dgua terrestre e da
massa de ar e das mudangas no nivel de mar. Gutierrez e Wilson (1978, apud Gerrits
(2005)) tentaram calcular os distirbios na 6rbita do satélite devido a redistribuigao
sazonal da massa de ar e do armazenamento de dgua terrestre, concluindo que era
possivel predizer aproximadamente as perturbagoes da orbita de satélites causadas

por variacoes sazonais no armazenamento de agua terrestre.

Ap6s diversos outros estudos sobre a componente variavel no tempo do gedide,
Dickey et al. (1997) ajudaram a finalizar o Gravity Recovery and Climate Experiment

(GRACE), e mencionaram as possibilidades para o campo da hidrologia.

Finalmente, os dois satélites GRACE foram lancados para um periodo da missao
de 5 anos em 17 de marco de 2002. Como escrito na secao §1.1.2, a distancia entre
os dois satélites mudard devido as variacoes de massa. O GRACE mede precisa-
mente esta distancia entre os satélites com um sistema de alcance de microondas.
Um acelerdmetro mede as aceleragoes nao-gravitacionais (por exemplo, arrasto at-
mosférico) de maneira que somente a aceleragdo causada pela gravidade é conside-

rada, sendo que o GPS é usado para determinar a posicao exata dos satélites.
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7.2 Relacao da distribuicao superficial de massa
com a gravidade

A altura geoidal (isto é, a diferenca entre a superficie equipotencial correspon-
dente ao nivel médio do mar sobre os oceanos e o elipséide de referéncia) descreve o
campo de gravidade global da Terra. A altura geoidal é geralmente descrita como

soma dos harmonicos esféricos (Chao e Gross, 1987):

o 1

N(O,¢) =a> > Pin(cos8) (Chy cos(me) + Si, sin(me)) (7.1)
1=0 m=0

Onde:

N = altura geoidal

a = raio da Terra

0 = co-latitude

¢ = longitude

Cim, Sim = coeficientes de Stokes adimensionais

By, = funcao de Legendre

[ = grau

m = ordem

Os coeficientes Cy,, e S, sao as variaveis fornecidas pelo GRACE. Para medir
mudangas dependentes do tempo na altura geoidal (AN), a equagao (7.1) pode ser
expressa em termos dos ACY, e ASy,. A mudanga nos coeficientes dos harmonicos
esféricos do gedide é causada pela redistribuicao de densidade superficial (Ao), vista

na equacao 4.17, que é definida como massa dividida pela &rea.

A mudanca nos coeficientes dos harmonicos esféricos do gedide consiste de duas
partes (ver equagao (7.2)). A primeira parte descreve a contribuigao ao gedide da
atragao gravitacional direta da distribuicao superficial de massa. Devido a esta
distribuicao superficial de massa também carregar e deformar elasticamente a Terra
sélida adjacente, uma segunda parte é adicionada (Wahr et al., 1998). Isto resulta

na equagao (7.3), que inclue ambas as contribuigoes.

ACy, ACy, ACy,
= 7;2
{ ASim } { ASim }surf mass i { ASim }solid E ( )
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{ ﬁgll: }: 47Ta:ifa1v:(—2l;l—)i- 1 /Aa(0,¢)]5lm(cos 0){ 2105((22)) }sin@d@c&b (7.3)

onde:

AC),, AS),, = mudancas em coeficientes adimensionais
k; = ntmero de Love elastico de grau [

Pave = densidade média da Terra

Ao = mudanca na densidade superficial

Esta férmula pode ser usada para obter do sinal hidrolégico esperado do GRACE.
Este procedimento é chamado ‘estimativa inversa dos dados do GRACE’ (Gerrits,
2005).

Reescrevendo a equacao (7.3), com p, sendo a densidade da dgua, resulta na
equagao (7.4):

l

20+1
3 1

(AC), cos(me) + ASy, sin(me)) (7.4)
+ Kk

Py (cos )
0

=0 m=

Se Ag for dividido por p,,, a mudanca na distribuicao de massa superficial obtida
é expressa em espessura equivalente em agua. Esta equagao pode ser usada para
calcular o sinal hidrolégico a partir dos dados medidos do GRACE. Este método
¢ referido como ‘estimativa direta da hidrologia a partir dos dados do GRACE’
(Gerrits, 2005).

7.3 Fontes de erros nos dados do GRACE

Além dos erros que ocorrem no lado da hidrologia, ha também fontes de erros
no lado do GRACE. A primeira fonte de erro sao os erros de medidas, os quais
provém de incertezas nos parametros orbitais, dos erros de medidas no alcance das
microondas entre os satélites e dos erros de medidas dos acelerometros a bordo dos
satélites. O erro de medida diminui com um aumento da area calculada e com
um aumento do periodo médio dos dados (Figura 7.1). Para o modelo do aqiiifero
Guarani, com uma area de 1.2 x 10 km? e uma escala de tempo mensal, a incerteza

serda menor que aproximadamente 1 mm.

O erro de medida também aumentard com o aumento no grau dos harmonicos
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Figura 7.1: Erros de medidas (do instrumento) (em milimetros de equivalente em
agua) versus a drea da regiao para calculos da média de periodos mensal, sazonal e
anual (modificado de Rodell & Famiglietti (1999)).

esféricos, como pode ser visto na Figura 7.2, que mostra o erro do GRACE na forma
do grau de amplitude (variancia do grau) descrito na subsegao §4.2.2. A Figura 7.2
mostra os erros calibrados das solu¢oes mensais com relagao a escala espacial (20.000
km/l). No entanto, métodos de filtragem sao requeridos para reduzir o impacto dos

erros de medidas.

A segunda fonte de erro dos dados GRACE é o erro do truncamento e da inter-
polacao. Na teoria, o gedide pode ser descrito por uma fungao com um grau infini-
tamente elevado, que resultara em uma descrigao perfeita do campo de gravidade da
Terra. Entretanto, na realidade, os coeficientes do gedide sé estao disponiveis pelo
GRACE para um grau maximo de 150, o que causa um erro de trucamento (Gerrits,

2005).

O truncamento induzido pelo fato de que o GRACE fornece dados para um
grau maximo de 150 causarda uma necessidade de interpolagao dos dados. A escala
espacial dos dados de gravidade, A, é aproximada pela relagdo (Swenson e Wabhr,

2002):
~ 20000km

A
l

(7.5)

Para o grau 70 esta relagao resultard em uma resolucao espacial de aproximada-
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Figura 7.2: Estimativa da raiz quadrada da contribui¢ao a variancia inferida da
anomalia da distribuicao superficial de massa devido ao erro de medida do satélite
GRACE, como uma funcao do grau dos harmonicos esféricos.

mente 286 km e um erro nas solucoes mensais do gedide de aproximadamente de 15
mm. Para tornar os dados apropriados para a escala da regiao, portanto, os dados

necessitam de interpolagao.

A terceira fonte de erro é o erro de espalhamento em cédlculos regionais. Por causa
das medidas do GRACE serem também influenciadas por mudancas de massas fora
da regiao de estudo, isto também ocasiona a adicao de uma componente de erro.
Especialmente para pequenas regioes este erro é significante (Wahr et al, 1998), ou
seja, os erros de espalhamento sao introduzidos quando se utiliza os dados globais do
GRACE. Para compensar este efeito Swenson & Wahr (2002) investigaram algumas
técnicas do calculo da média para estimar variacoes regionais na densidade superficial

de massa baseadas na variagao dos coeficientes em harmonicos esféricos.
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Finalmente, a tltima fonte de erro surge dos problemas de remogao dos efeitos
da redistribuicao da massa atmosférica e da reacao pds-glacial. Geralmente o efeito
da redistribuicao da massa atmosférica é removido pelo uso de dados modelados da
pressao de atmosférica. Para remover os efeitos da reacao pds-glacial, também usam-
se dados modelados. As incertezas nestes modelos sao assumidas como tendo um
valor uniforme de 20% do valor de medida (Rodell e Famiglietti, 1999). Entretanto,
este efeito de reacao pds-glacial pode ser negligenciado em escala de tempo mensal

a anual na regiao do aqiiifero Guarani.

7.4 Estimativa direta de parametros da hidrologia
a partir de dados do GRACE

Uma forma de calcular o sinal hidroldgico é a partir do calculo dos coeficientes
dos harmonicos esféricos pelo uso da equagao (7.4). Os coeficientes fornecidos pelo
GRACE sao corrigidos por todos os processos conhecidos, de tal forma que os coe-
ficientes somente considerariam a componente estatica e a componente hidrolégica
do campo de gravidade. Para obter a componente mensal, foi subtraido dos dados
mensais um gedide médio, que é baseado em um periodo de 376 dias de dados do
GRACE, que vai de fevereiro 2003 a julho de 2004 (note que os meses nao sao nec-
essariamente consecutivos devido a falta de dados coletados pelos satélites GRACE
para que fosse gerado o campo de gravidade da Terra em todos os meses). Este
campo de gravidade médio consiste da componente estatica e de um sinal hidrolégico
médio.

Neste trabalho os dados do GRACE foram processados com dois procedimentos.
Primeiro o sinal foi calculado para uma expansao até grau 70 sem a aplicacao de
nenhum filtro (Figuras 7.3, 7.4, 7.5, 7.6 e 7.7). O calculo foi também executado
para grau e ordem 150, mas, como para este grau o erro de medida ¢ muito alto
(Figura 7.2) foi aplicado um filtro Gaussiano com um raio médio de 800 km conforme
o procedimento descrito por Chen et al. (2005), que mostraram que, com este raio
médio, as estimativas do GRACE das mudancas da distribui¢ao superficial de massa
global podem eficientemente ficar isentas de erros nos altos graus dos harmoénicos
esféricos, ou seja, no processamento destes autores a suavizacao de 800 km produziu

um residuo minimo RMS (Root Mean Square) das diferengas entre as estimativas
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(c) Altura geoidal residual de novembro de 2002. (d) Altura geoidal residual de fevereiro de 2003.

Figura 7.3: Alturas geoidais residuais para L = M = 70 sem aplicacao de filtro.
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Figura 7.4: Alturas geoidais residuais para L = M = 70 sem aplicacao de filtro.
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(c) Altura geoidal residual de outubro de 2003. (d) Altura geoidal residual de novembro de 2003.

Figura 7.5: Alturas geoidais residuais para L = M = 70 sem aplicacao de filtro.
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(c) Altura geoidal residual de margo de 2004. (d) Altura geoidal residual de abril de 2004.

Figura 7.6: Alturas geoidais residuais para L = M = 70 sem aplicacao de filtro.
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Figura 7.7: Alturas geoidais residuais para L = M = 70 sem aplicagao de filtro.
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do GRACE e do modelo de previsao do GLDAS nos dois periodos de pico dos ciclos
sazonal (abril e outubro de 2003). Para a aplicacao do filtro Gaussiano, a equacao
(7.4) é expressa pela equagao (7.6). O resultado para este segundo procedimento

foi obtido com a aplicacao de um filtro nos dados do GRACE, tal como mostra o
grafico (6.1).

oo 1
APave D 21 + 1 :
Ao (0, ¢) = QWT g E W, Py (cos 6) T h X (AC)y, cos(m@) + ASy, sin(me))

=0 m=0

(7.6)
onde W; = pesos do filtro Gaussiano. O filtro Gaussiano utilizado encontra-se de-

scrito pela equagao (6.8).

Porém, no presente trabalho, a aplicagao do filtro Gaussiano desta forma levou a
resultados inconsistentes, onde a altura geoidal variava erroneamente ponto a ponto,

sem apresentar um padrao consistente e apresentando valores irreais e irregulares.

Como este método proposto por Wahr et al. (1998) nao fornece resultados
satisfatérios, outra abordagem foi utilizada a fim de estimar a variacdo de massa
de agua subterranea, a partir da analise da anomalia Bouguer em perfil para cada
solugdo mensal. As anomalias Bouguer residuais (anomalia Bouguer estimada més a
més em relagdo a uma estimativa Bouguer média) foram entao atribuidas as variagoes
de massa de dgua no aqiiifero. A descricao e os resultados sao apresentados de forma

mais detalhada no Capitulo 9.

Uma outra abordagem utilizada foi a utilizagao da inversao linear 3-D de anoma-
lias do gedide implementada por Leite (2005) a fim de justificar a variacao da massa
de dgua subterranea neste trabalho. As anomalias utilizadas aqui foram as anoma-
lias residuais do gedide (alturas geoidais residuais), uma vez que Wahr et al. (1998)
mostraram que essas anomalias residuais sao ocasionadas somente por contribuigoes
hidrolégicas. A metodologia e o resultado da inversao 3-D encontra-se no Capitulo
8.




Capitulo 8

Inversao Linear 3-D das
Anomalias Residuais do Geodide

As anomalias do gedide sao importantes para caracterizar feicoes peculiares
de uma determinada regiao. Em particular, os dados do campo de gravidade da
Terra fornecidos pela missao GRACE em coeficientes do geopotencial convertidos
em diferencas das alturas geoidais (alturas geoidais residuais) na regiao de estudo
(Sistema Aqiiifero Guarani - SAG), ap6s o processamento dos dados de cada solugao
mensal (~ 30 dias de dados coletados), poderao fornecer caracteristicas peculiares da
variabilidade de dgua subterranea do SAG, uma vez que as variagoes das diferencas
das alturas geoidais mensais tomadas aqui neste trabalho representam as estimativas
das variagoes de agua do SAG. Essas alturas geoidais residuais sao as diferencgas das
alturas geoidais mensais em relacao a uma média de 376 dias de dados da mesma

solucao.

A modelagem direta e inversa foi realizada com a metodologia de inversao linear
3-D de anomalias do gedide (Leite, 2005), que utiliza o funcional de inversao para
minimizar parametros de corpos com variagao de densidade a partir de anomalias
do gedide, onde o funcional a ser resolvido relaciona o potencial diretamente com
parametros fisicos do meio. O fluxogram do processo encontra-se na Figura 8.1).
Como ressaltado por Wahr et al. (1998), as anomalias residuais do gedide podem ser
usadas no processo de inversao 3-D, uma vez que estas anomalias foram associadas
anteriormente com as contribuicoes na variacao de massa de agua subterranea a ser
analisada neste trabalho. A Figura 8.2 representa o mapa geoidal da média de 376

dias de dados coletados pelos satélites GRACE com uma grade de 0.1 grau truncada

76
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Figura 8.1: Fluxograma do procedimento de inversao 3-D de anomalias do gedide
obtido da Figura 2.3 de Leite (2005).

em grau e ordem 70 (L=M=70), mostrando a drea quadrada (em vermelho) utilizada
para a inversao das anomalias residuais do gedide, uma area de 6°x 6° entre 20.5°
e 26.5° de latitude sul e entre 48.5° e 54.5° de longitude oeste, que compreende a
porgao oeste do Estado do Mato Grosso, toda parte leste do Estado de Sao Paulo e

todo o Estado do Parana.

Resumidamente a metodologia de inversao linear 3-D pode ser dividida nas
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Figura 8.2: Area de 6°x6° utilizada para inversao 3-D dos dados da altura geoidal
residual (das diferengas geoidais).

seguintes etapas:

1. Determinar a parametrizagao mais adequada para o problema;

2. Equacionar o problema da determinagao de parametros do meio a partir de

anomalias do gedide;

3. Obter uma solugao que minimize a diferenca entre os valores observados e os
valores calculados e que permita a introducao de vinculos de forma a estabilizar
a solugao, além de fornecer uma solucao geolégica e geofisicamente plausivel

€;

4. Utilizar de um algoritmo de inversao de anomalias do gedide que permita

trabalhar com densidades que variam lateralmente e verticalmente.
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8.1 Meétodo Direto

Antes de formular e resolver o problema inverso deve-se conhecer o problema
direto. Em Geofisica, os dados medidos (d) na superficie da Terra sao relacionados
a alguma propriedade fisica do interior da Terra (p) e a configura¢ao geométrica (k)
da fonte (corpo anomalo) que gera os dados. A propriedade fisica juntamente com

a configuracao geométrica é denominada modelo geofisico.

Leite (2005) define um modelo de m prismas retangulares onde o potencial gra-
vitacional em um ponto P(x, vy, z) no espago R* dado por um contraste de densidade
Ap (neste caso, a grandeza Ap corresponde a propriedade fisica da Terra p(z,y, z))
fornece a contribuicao na altura geoidal a partir de um potencial perturbador gerado

pelo modelo através da férmula de Bruns (Heiskanen & Moritz, 1967).

Considerando n pontos de calculo sobre a superficie da Terra e m prismas, uma
vez que o parametro Ap a ser calculado é constante dentro de cada prisma, pode-se

reescrever a equagao da altura geoidal (V) como um sistema linear de equagoes do

tipo,
N =GAp (8.1)
que é equivalente a
N, Gn G2 ... Gip Apr
]Y2 _ G.21 " A.P2 (8.2)
Ny Gt v s G Apn

onde GG é uma matriz n X m normalmente chamada de matriz de sensibilidade do
sistema. No método direto, as variaveis G e Ap sao supostamente conhecidas.
A partir delas calcula-se N e compara-se o resultado com a anomalia do gedide
observada (N°). Enquanto a discrepancia entre N e N° for grande, modificam-se os
parametros G e/ou Ap até que essa discrepancia diminua para um valor aceitével,

como por exemplo, o residuo quadratico médio das observagoes.

8.2 Formulacao do Problema Inverso

Assumindo que p(x, y, z) é uma constante em relagao as variaveis z, y e z, tem-se

uma equagao linear em relac¢do a p, porque a derivada da fungao d(p) em relagao a
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esse parametro resulta numa expressao que nao depende do mesmo. Desta forma,
a resolugao do problema para p é denominado problema linear. Quando se resolve
a equagao para alguma varidvel embutida no nucleo da func¢ao d(p), o problema é
denominado nao-linear. Os problemas lineares possuem solucao analitica simples
enquanto que os problemas nao-lineares devem ser solucionados por métodos itera-
tivos, a partir de um valor inicial para o parametro a determinar, ou por linearizacao

do funcional original através de séries de poténcia.

Nesse caso, o problema inverso consiste em encontrar um modelo de densidades
(Ap) a partir da anomalia do gedide (IV) observada. Como em qualquer outro caso
de inversao em Geofisica, este problema é mal posto. Isto significa que pelo menos

uma das trés premissas abaixo nao é valida:

1. Existe uma solugao para o problema, ou seja, a matriz G (matriz de sensibili-

dade do sistema) é inversivel.
2. A solucao é unica (se G- Ap; = G - Apy < p1 = po).

3. A solucao é estavel, ou seja, a inversa de GG é bem-condicionada.

Problemas mal-postos resultam em solucoes, se estas existirem, pouco confidveis
do ponto de vista fisico. Devem-se entao garantir que as trés premissas acima sejam

validas.

Os parametros de entrada requeridos na inversao sao: (a) mapa de anomalias
de gedide (b) incertezas nos dados de entrada (c) configuracao dos blocos usados no
modelo da Terra (d) vinculos absolutos e relativos. Ao iniciar o procedimento, a
matriz G é calculada para um conjunto de dados e configuragao de blocos no interior
da Terra. Entao Ap é calculado e N é obtido. Por sua vez, N é comparado com
os dados de entrada de anomalia do gedide (N°). Uma descrigdo mais detalhada
do procedimento de inversao linear 3-D de anomalias do gedide pode ser encontrada
em Leite (2005).

Como dito anteriormente, a altura geoidal utilizada aqui é a diferenca de um

gedide mensal (V) em relagao a um gedide médio (IV), ambos obtidos dos coeficientes

do geopotencial do GRACE, ou seja, foi utilizado um (AN) para fazer a inversao.
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8.3 Teste da Modelagem Direta

A analise utilizada neste trabalho tem como premissa que o efeito das formacoes
sedimentares, dos embasamento, dos sedimentos e das rochas igneas sao removidos
dos dados iniciais, restando apenas a contribuicao da variagao das massas de dgua,
que € a grandeza a ser estimada neste trabalho. A variacao das anomalias do gedide
residuais ¢ atribuida a variacao de agua, de forma que toda a dgua sera reduzida
a uma camada, levando-se em consideracao a diferenca de densidade (contraste de
densidade) entre a dgua e o ar, pela auséncia de rochas e sedimentos (cujo efeito
foi removido previamente). A espessura média do aqiiifero foi de 250 metros e a

porosidade efetiva de 15%, ou seja, um contraste de densidade de 0,15 g/cm3.

Como a inversao ¢ linear o algoritmo utilizado para determinar cada valor da ma-
triz de sensibilidade é simplesmente o potencial gravitacional dos prismas no ponto
de observagao, onde cada prisma tem um contraste de densidade unitario. O calculo
direto é importante, pois é necessaria a comparagao da anomalia residual do gedide
calculada (causada pela distribuigao de densidades) com a anomalia observada. A
Figura 8.3 mostra a modelagem direta da anomalia residual do gedide de fevereiro
de 2003 para uma camada de agua do aqiiifero de 250 m necessaria para a obtencao
da matriz de sensibilidade utilizada na inversao dos dados calculados com a con-
figuracao dos blocos mostrada na Figura 8.4. Para a anomalia residual do gedide
observada, por exemplo, para fevereiro de 2003, deve haver uma fonte de contraste
de densidade de forma a compatibilizar os valores calculados aos valores observados.
A anomalia residual do gedide apresentada na Figura 8.3 € intercalada por fontes de
densidade menor que o meio circundante e maior que o meio circundante situadas
entre 250 e 500 m de profundidade, conforme mostra o modelo de densidades com
seu correspondente mapa de anomalias residuais do geéide calculado (Figura 8.5).
Uma explicacao possivel para estes contrastes de densidade é a diferente porosidade
efetiva das rochas e arenitos que formam o SAG, que explicaria as caracteristicas
dos dados obtidos do GRACE, que mostram este padrao intercalado nas anomalias
residuais dos gedides obtidos. (Figuras 7.3, 7.4, 7.5, 7.6 e 7.7)

O procedimento de inversao é entao aplicado a anomalia residual do gedide da
Figura 8.3. O objetivo é checar se a distribuicao de densidades obtida a partir da

inversao reproduz a fonte da anomalia de densidade. O vinculo absoluto (u,) e
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Figura 8.3: Anomalia residual do gedide devida a um bloco de agua de 250 m. O
bloco representa um arenito com porosidade efetiva de 15% e com Ap intercalado
por 150 kg/m3 e -150 kg/m?. As dimensoes dessa fonte anomala sao as mesmas da
grade analisada para inversao (Az, Ay, Az) = (695.6676, 645.1306, 0.25)km.

o vinculo relativo (u,) que resultaram em modelos de densidades que representam

melhor a fonte que produz a anomalia observada foram p, =1 e pu,. = 0,001.

Antes da inversao deve-se escolher um tamanho adequado para a area de inversao
onde o corpo anomalo deve ser localizado, porque neste tipo de inversao os valores de
densidades tendem a se espalhar lateralmente. Além disso, se a area é muito grande,
torna-se impossivel encontrar a posigao do centro de massa. Neste caso, Leite (2005)
recomenda que o interpretador fixe os limites laterais da area de inversao como sendo
a distancia do centro da anomalia do gedide ao local no qual a anomalia é reduzida
a metade do seu valor maximo. As Figuras 8.6 e 8.7 mostram os resultados da

anomalia residual do gedide da Figura 8.3.

No exemplo apresentado para o gedide residual de fevereiro de 2003 é utilizada
a configuragao apresentada na Figura 8.4. Para fins de obter resultados de inversao
satisfatorios com o modelo da Figura 8.4, a camada 1, os primeiros 250 m do modelo,

teve valores fixados em Ap = 0 kg/m?, representando os 250 m iniciais da bacia
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Figura 8.4: Modelo de um aqiiifero, fora de escala, utilizado para gerar dados de
entrada da inversao. A camada A representa as formagoes sedimentares, embasa-
mento, sedimentos e rochas igneas de 250 m cujo efeito foi removido com o célculo da
anomalia do gedide residual e, portanto tiveram valores fixados em Ap = 0 kg/m3.
A camada B representa uma camada saturada de agua de 250 m de espessura com
Ap intercalado lateralmente entre os blocos com valores de -150 kg/m? e 150 kg/m3.

do Parana que ficam acima do aqiiifero Guarani, cujo efeito foi removido com o
célculo da anomalia do gedide residual; portanto foi considerado o Ap = 0 kg/m? e
o valor de Ap da camada B como relativo as rochas saturadas com dgua (arenitos e
fissuras em basaltos) que apresentam uma porosidade média efetiva de 15%, ou seja,
apresenta um contraste de densidade de -150 kg/m? e/ou 150 kg/m?. O modelo de
densidades com seu correspondente mapa de anomalias residuais do gedide calculado

¢ mostrado na Figura 8.3.

A partir dos dados de entrada, foi realizada a modelagem direta e os valores
calculados pela inversao apds a introducao do ruido aos dados de entrada sao ap-
resentados na Figura 8.8. Observa-se que primeira camada, que vai de 0 a 250 m,
apresenta valor zero para o contraste de densidade. Este resultado era esperado
porque essa camada foi fixada previamente com valor nulo antes da realizacao da
inversao, ou seja, assume-se que a fonte anomala estd situada abaixo de 250 m de
profundidade. Se o resultado da inversao tivesse resolucao e acuracia perfeitas, as
células da camada 2 deveriam apresentar valores alternados respectivamente iguais
a -150 e 150 kg/m3. Os valores da camada 3, 4, 5, 6, 7 e 8 apresentam valores

proximos de zero uma vez que estas camadas também foram fixadas previamente
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Figura 8.5: Anomalia residual do gedide gerada pela combinacao dos efeitos de cada
prisma (blocos vermelhos e azuis) e seus respectivos contrastes de densidades. Estes
prismas situam-se entre 250 e 500 m de profundidade.

com valor nulo antes da realizacao da inversao. Nota-se que, pelos valores calculados
pela inversao, é possivel distinguir um corpo de densidade anoémala positiva maxima
de ~ 75kg/m3. No entanto, o corpo “real” que estd localizado entre 250 e 500 m
tem densidade méxima de 150 kg/m® e minima de -150 kg/m?. Nota-se também a
densidade negativa decaindo até ~ —87kg/m?, o que corresponde ao corpo com den-
sidade anomala negativa que alterna com o de densidade anomala positiva localizado
também entre 250 e 500 m. (Figura 8.6 e 8.7)

8.3.1 Analise Estatistica das Solucoes

A inversao dos dados de anomalia do gedide foi realizada a partir da modelagem
direta das anomalias residuais do gedide dadas para um bloco de agua de 250 m
de espessura a uma profundidade de 250 a 500 m no interior da Terra com um
contraste de densidade (Ap) intercalado de 150 kg/m® e -150 kg/m?. Aqui serao
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Figura 8.6: Secoes transversais de densidade, de 250 m de espessura cada, ex-
traidas do modelo 3-D obtido a partir da inversao da anomalia residual do gedide
da Figura 8.3. A inversao foi realizada dentro da &area limitada pelas coordenadas
x={-347.8338;+347.8338}km, y={-322.5653;+322.5653 }km e z={0;2}km
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Figura 8.7: Secoes transversais de densidade, de 250 m de espessura cada, ex-
traidas do modelo 3-D obtido a partir da inversao da anomalia residual do gedide
da Figura 8.3. A inversao foi realizada dentro da area limitada pelas coordenadas
x={-347.8338;+347.8338 }km, y={-322.5653;+322.5653 }km e z={0;2}km

tomados somente como exemplo para andlise estatistica os resultados da inversao

do gedide residual de fevereiro de 2003.

Uma maneira adequada de avaliar a qualidade da solugao ¢é através do parametro
x? entre a distribuicao dos valores calculados e observados. Essa grandeza pode ser

definida pela expressao

N (NO;N>2 (83)

5 1
YT m)

7

onde o m ¢ a quantidade de prismas regulares para a inversao de n dados observados
de anomalias do gedide e 0° é o valor da incerteza nos dados de entrada (observados).
Neste trabalho, atribuiu-se 0° =5 x 1072 m (5 mm) constante como estimativa dos

erros nos dados.

Em geral, se x? < 1, a solucao é uma boa aproximacao para os dados reais e
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o procedimento de inversdao é imediatamente suspenso. Se x? > 1, entdao um ou
mais parametros de entrada sdo modificados, como os vinculos, configuracao e/ou
tamanho dos blocos, ou mesmo os pesos para os vinculos, e repete-se o procedimento.
A solucao final fornece uma distribuicao tridimensional de densidades, bem como a

resolucao e covariancia de cada parametro.

O x? da anomalia geoidal de fevereiro de 2003, utilizado aqui como exemplo do

procedimento de inversao, é igual a 0.0289, o que indica no minimo um bom ajuste.

A matriz de resolucao é uma forma de analisar o comportamento dos parametros
calculados. As colunas dessa matriz, quando tomadas individualmente, revelam a
maneira pela qual a solugao para um dado bloco depende da solugao de outros blocos.
Especificamente nesse caso, as solugoes mostram suavidade, o que é caracteristica
de métodos lineares que utilizam fatores de estabilizacao. A diagonal da matriz de
resolugao mostra o comportamento da solugao com a profundidade. A Figura 8.9(a)

apresenta a diagonal na matriz de resolugao para os dados de fevereiro de 2003.

A matriz de covariancia indica como o valor de um parametro individual est4 rela-
cionado aos valores de outros parametros. A Figura 8.9(b) mostra a raiz quadrada
da diagonal dessa matriz, que da uma idéia de porcentagem do erro em relagao aos

valores do contraste de densidade obtidos.
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Figura 8.8: (a) Anomalia residual do geéide produzida pelo modelo apresentado na
Figura 8.3. (b) Anomalia residual do gedide gerada a partir da inversao do resultado
obtido em (a
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Figura 8.9: (a) representagao da diagonal da matriz de resolu¢ao dos parametros
calculados na inversao (densidades) . (b) representacao da diagonal da matriz de
covariancia da inversao da Figura 8.3.




Capitulo 9

Tratamento dos Dados de

Gravidade dos Satélites GRACE
para uma Analise em Perfil

Como uma maneira independente de avaliar a variagao de massa de agua no
aqiiffero Guarani a partir dos dados do GRACE, as solu¢oes mensais do campo de
gravidade (em coeficientes do geopotencial truncado em grau e ordem 70 (L=M=70))
foram convertidas em anomalias ar-livre mensais e, a partir destas anomalias e da
topografia, foram obtidas estimativas mensais da anomalia Bouguer no Perfil A—A’,

de aproximadamente 1.860 km, representado na Figura 9.1.

9.1 Estimativa da Anomalia Ar-Livre, Anomalia
Bouguer e Topografia em Perfil

Os valores da estimativa da anomalia Bouguer foram calculados pela seguinte
expressao:

Ags = g— 7+ Cr(h) + Cp(h) (9.1)

onde o g é a gravidade medida no ponto de observacao, v é a gravidade normal
calculada para o ponto de observacao, que, segundo o GRS67, é expressa em mGal
(1073Gal = 1075m/s?) como:

v = 978031, 85(1 + 0, 005278895 sin? ¢ + 0, 000023462 sin* ) (9.2)
onde ¢ ¢ a latitude do ponto de observacao.

90
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Figura 9.1: Perfil A-A’ analisado para estimativa da variacao da Anomalia Bouguer.

Cr(h) é a correcao ar-livre, Cg(h) é a corregdo Bouguer e h é a altitude or-

tométrica do ponto de observacao em metros.

e A correcao ar-livre pode ser obtida pela seguinte expressao (em mGal):

Cr(h) = 0,3086h (h em metros) (9.3)
e A anomalia ar-livre (também chamada de anomalia free-air) pode ser obtida

segundo a relacao:

Aga =g —~+0,3086h (9.4)

No presente trabalho, a anomalia ar-livre foi calculada diretamente a partir dos
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coeficientes fornecidos pelo GRACE. A anomalia ar-livre no perfil A—A’ da Figura

9.1, obtida para cada solug¢ao mensal, estd representada na Figura 9.2.

Observa-se que a anomalia ar-livre mantém o mesmo padrao més a meés, ou
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Figura 9.2: Anomalia ar-livre no Perfil A-A’ para cada solugao mensal.
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seja, a escala da Figura 9.2 mostra que a anomalia ar-livre tem o mesmo padrao
geral em todos os meses analisados, o que era esperado, uma vez que anomalia
dessa regiao devido as caracteristicas geoldgicas nao muda com tempo (no curto
intervalo de tempo); porém, obtendo uma ampliagdo em determinado trecho do
perfil, percebe-se uma pequena variacdo da anomalia ar-livre (Figura 9.3) de um
meés em relagao ao outro, o que também era de se esperar pelas caracteristicas dos
dados temporais do GRACE. Nesta figura estao representadas as anomalias a cada
dois meses consecutivos de dados do campo de gravidade da Terra coletados pelos
satélites GRACE para uma analise das anomalias més a més. Os meses janeiro de
2003, janeiro de 2004 e junho de 2003 nao foram mostrados nas figuras devidos a falta
de dados coletados pelos satélites GRACE em quantidade e qualidade suficientes
para gerar o campo de gravidade da Terra nesses meses. As solugoes do campo de
gravidade para os meses de abril, agosto e novembro de 2002, liberados para grau e
ordem maximos 120, que nao sao mostrados nas figuras, também foram processados

pelos mesmos procedimentos obtidos neste trabalho.

e A correcao Bouguer simples é obtida pela seguinte expressao:

Cp(h) = —2rGph (9.5)

onde G = 2,672 x 107" m3kg=1s72 ¢é o valor da constante de gravitacao universal
e p=2,67g/cm® é a densidade média da crosta terrestre, normalmente utilizada

para o calculo da anomalia Bouguer.

A corregao Bouguer (em mGal) pode ser dada entao por:

Cp(h) = —0, 1119 (9.6)

Portanto, a estimativa mensal da anomalia Bouguer foi obtida utilizando-se a

densidade p = 2,67 g/cm?® e h em metros com a relacao:

Agy, = g — v+ 0,3086h — 27Gph = Ag, — 0,1119h (9.7)

Para obter o valor de A em cada ponto observado do perfil A-A’ foi utilizado
o modelo topogréfico digital do Shuttle Radar Topography Mission (SRTM) (Zyl,
2001), de forma a obter, juntamente com a anomalia ar-livre, a estimativa da anoma-

lia Bouguer em perfil. Foi aplicado um filtro Gaussiano para suavizagao topografica
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Figura 9.3: Ampliacao no trecho entre 800 e 1000 km no Perfil A-A’ da anomalia
ar-livre para cada solug¢ao mensal.
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Figura 9.4: Topografia do Perfil A-A’ sem filtro e com filtros Gaussiano com reso-
lucao de 50, 100, 200 e 400 km.

(Figura 9.1) de maneira a se ter uma estimativa da anomalia Bouguer sem a in-
troducao de componentes espiirias de curto comprimento de onda. Foram utilizadas
varias resolugoes de suavizacao gaussiana e o filtro Gaussiano com uma resolucao
de 200 km foi o que melhor se ajustou aos dados topograficos de forma a obter uma
anomalia Bouguer média que acompanha as mesmas caracteristicas da anomalia
Bouguer obtida com dados gravimétricos terrestres obtidos por Sa et al. (1993). A
Figura 9.1 mostra a comparagao da anomalia Bouguer estimada pelo GRACE com

anomalia Bouguer obtida por S4 et al. (op.cit).

A anomalia Bouguer més a meés esta representada na Figura 9.6. Aqui também foi
observado, como nas solugoes da anomalia ar-livre, um padrao da anomalia Bouguer
praticamente constante para todos os meses analisados neste trabalho; os maiores
valores observados estao a sudoeste do perfil e os valores menores estao na regiao

nordeste.

Segundo a andlise feita por Quintas (2002) do sinal gravimétrico gerado pelas

rochas que preenchem a bacia do Parana, na qual encontra-se parte do aqiiifero,
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Figura 9.5: Comparacao da estimativa da anomalia Bouguer dos satélites GRACE
com anomalia Bouguer estimada pelo levantamento gravimétrico.

tem-se que: o pacote de formacoes sedimentares situados na parte interna da bacia,
com densidade média de 2,55 g/cm?, gera um sinal gravimétrico negativo, uma vez
que esses sedimentos foram se depositando sobre o embasamento que constitui a
crosta superior (densidade de 2,75 g/cm?). A diferenca de densidade entre eles ¢
de -0,20 g/cm?, determinando uma deficiéncia de massa e gerando uma anomalia
negativa. Ja o pacote de rochas igneas resulta em anomalia positiva, pois a alta
densidade das rochas (2,87 g/cm?) determina um excesso de massa sobre o material

deslocado, implicando em uma diferenga de densidade de + 0,12 g/cm?.

Aparentemente nao se percebe variacao alguma da estimativa da anomalia Bouguer
meés a meés obtida dos satélites GRACE; porém, ampliando-se um trecho do Perfil
A—A’ pode-se perceber claramente uma pequena variacao mensal dessa estimativa
(Figura 9.7), que aqui é atribuida a variacao de massa de dgua. A estimativa da
anomalia Bouguer obtida a partir dos 376 dias dados do GRACE condiz aproxima-

damente com a anomalia Bouguer obtida dos dados da representacao integrada do
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Figura 9.6: Estimativa da anomalia Bouguer no Perfil A-A’ més a més.

campo de gravidade no Brasil (S4 et al., 1993) (Figura 9.1).
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Figura 9.7: Ampliacao no trecho entre 850 e 950 km no Perfil A-A’ da estimativa
da anomalia Bouguer meés a meés.
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9.2 Estimativa da Variacao da Massa de Agua

para Justificar a Estimativa da Anomalia Bouguer
Obtida

A modelagem direta a partir das estimativas da anomalia Bouguer em perfil se
deu para estimar quantitativamente, utilizando o plato de Bouguer, a variacao de
um volume de dgua em uma area retangular de espessura h més a més, conforme

mostra a Figura 9.8.
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Figura 9.8: Estimativa esquematica do volume de dgua necessario para obter as
diferencas da estimativa da anomalia Bouguer més a més.

Uma vez obtidas as estimativas das anomalias Bouguer para cada solugao mensal,
remove-se entao a estimativa Bouguer média obtida de 376 dias de dados coletados
pelos satélites GRACE de cada estimativa Bouguer mensal, para entdao obter as

diferengas das estimativas da anomalia Bouguer e estimar volume de 4gua necessario
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para justificar aquela anomalia (modelagem direta). Estas diferengas das estimativas
da anomalia Bouguer representadas na Figura 9.9 foram consideradas provenientes
das variagbes de dgua subterranea, como ja assumido por Wahr et al. (1998). Aqui
este procedimento é aplicado para as estimativas da anomalia Bouguer, e nao para
as diferencas das alturas geoidais, para se obter uma estimativa independente do

efeito da variacao das massas de agua na anomalia gravimétrica.

Os resultados obtidos das diferencas das estimativas da anomalia Bouguer forne-
cem um comportamento ondulatério ao longo do perfil, mostrando um padrao um
tanto dificil de interpretar geolégica e geofisicamente. Provavelmente este é o motivo
que leva diversos pesquisadores a efetuar uma filtragem nos dados, como pode ser
observado em Andersen et al. (2005), Chen et al. (2005), Gerrits (2005), Ramillien
et al. (2004, 2005), Reigber et al. (2005), Rodell e Famiglietti (1999, 2001 e 2002),
Swenson e Wahr (2002), Tapley (1997), Tapley et al. (2004), Wahr et al. (1998),
Wahr et al. (2004). Mesmo nao tendo sido possivel obter os resultados descritos
por estes pesquisadores, tentou-se utilizar o mesmo conceito neste trabalho com os

dados de anomalia Bouguer ao longo de um perfil

Na tentativa de estimar a variacao de agua que justificasse a anomalia Bouguer
residual estimada com modelagem direta, foram estimadas as médias das amplitudes
pico-a-pico destas variagoes, que oscilam em torno de uma média zero, resultando

em anomalias dadas na Figura 9.10.

Em marco de 2003 obteve-se o maior valor para estimativa das diferencgas pico-
a-pico da anomalia Bouguer, e conseqiientemente um maior nivel de variacao do
volume de agua do aqiiifero no perfil analisado, se admitido que esta variacao é
causada pela variacao da massa de agua em subsuperficie. Em abril de 2002 obteve-
se o menor pico da variacao da anomalia Bouguer. A Tabela 9.1 mostra os valores

em mGal de cada estimativa mensal das diferencas da anomalia Bouguer média.

A Figura 9.11 mostra a variacao dessas diferengas médias da anomalia Bouguer

meés a mes para os dados investigados.

A partir da analise da Tabela 9.1 foi calculado o valor de h representando a
variacao de dgua na forma de um plato de Bouguer que justifica a anomalia Bouguer

residual média de cada solu¢ao mensal obtida. (Tabela 9.2)




CAPITULO 9. TRATAMENTO DOS DADOS DE GRAVIDADE DOS

SATELITES GRACE PARA UMA ANALISE EM PERFIL

101

Diferenga Bouguer (mGal) Diferenga Bouguer (mGal) Diferenga Bouguer (mGal’

Diferenca Bouguer (mGal)

1.0
05 —
0.0 -
-0.5 —

-1.0 -

1.0
05 —
0.0 -
-0.5 —

-1.0 +—

1.0
O.S—f
0.0-;
—O.S—f

1.0 +——

1.0
0.5—2
0.0-5
—0.5—5

-1.0 -

a) fevereiro de 2003
----- margo de 2003
V2N
/
’ N\

L L L A B B
0 300 600 900 1200 1500 1800
©) — julho de 2003

----- agosto de 2003
| N\ > -~ T o<
N7 ~
AL N L L B
0 300 600 900 1200 1500 1800
e) ~— novembro de 2003
----- dezembro de 2003
I~ ~~
/ N\ VAR
) N/ N @
~r ~ 7
N L
0 300 600 900 1200 1500 1800
9) — abril de 2004
----- maio de 2004
P -\
\
/ \ /7 \ ///'
_ £ \ // \\
LA L A
0 300 600 900 1200 1500 1800

Distancia (km)

Diferenga Bouguer (mGal) Diferenga Bouguer (mGal) Diferenga Bouguer (mGal’

Diferenga Bouguer (mGal)

1.03 ) — abril de 2003
B maio de 2003
0.5
7N 77N
0.0 1< __- ~ / <
-0.5
-1.0 +——F"—""T—T—T—T—
0 300 600 900 1200 1500 1800
1.0 49 — setembro de 2003
i outubro de 2003
0.5
o ol \\
4 _: s // ~ //
-0.5
-1.0 +———T"—""T—T1— 11—
0 300 600 900 1200 1500 1800
1.0 E) fevereiro de 2004
1 eeee- marco de 2004
0.5
0.0
-0.5
-1.0 +———T"—""T—T1—T 1
0 300 600 900 1200 1500 1800
10 E hj junho de 2004
i julho de 2004
057 N
-1.0 = T T T T T
0 300 600 900 1200 1500 1800

Distancia (km)

Figura 9.9: Diferencas das estimativas da anomalia Bouguer més a meés no Perfil
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Tabela 9.1: Estimativa de diferengas da anomalia Bouguer média para cada solugao

mensal.

Solucao Mensal
obtida do GRACE

Diferenca Bouguer
Média (mGal)

Abril/maio de 2002
Agosto de 2002
Novembro de 2002
Fevereiro de 2003
Marco de 2003
Abril de 2003
Maio de 2003
Julho de 2003
Agosto de 2003
Setembro de 2003
Outubro de 2003
Novembro de 2003
Dezembro de 2003
Fevereiro de 2004
Margo de 2004
Abril de 2004
Maio de 2004
Junho de 2004
Julho de 2004

0.0755853
0.284567
0.309971
0.501630
0.502108
0.179730
0.225650
0.118545
0.238909
0.341460
0.205050
0.261587
0.312373
0.341350
0.171527
0.159420
0.393617
0.424457
0.415707
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Figura 9.11: Variacao das estimativas médias das diferengas da anomalia Bouguer
meés a més no Perfil A-A’.

A Figura 9.12 mostra a variacao da altura de dgua calculada a partir da anomalia
Bouguer média estimada a partir dos dados do GRACE para o periodo de abril de
2002 a julho de 2004.

Nota-se que o valor médio da altura h calculada fica em torno de 17 m, com

variacao ao longo dos meses.
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Figura 9.12: Variagao da espessura h do plato de Bouguer analisado nas anomalias
Bouguer residuais médias no Perfil A-A’.
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Tabela 9.2: Estimativa da variacao da espessura d camda de dgua h, que justifica a
estimativa da anomalia Bouguer média de cada solucao mensal.

Solugao Mensal Diferenga Bouguer | Variagao de dgua h(m)
obtida do GRACE Média (mGal) | para justificar a anomalia
Abril/maio de 2002 0.0755853 4.502
Agosto de 2002 0.284567 16.950
Novembro de 2002 0.309971 18.463
Fevereiro de 2003 0.501630 29.879
Marco de 2003 0.502108 29.908
Abril de 2003 0.179730 10.705
Maio de 2003 0.225650 13.441
Julho de 2003 0.118545 7.061
Agosto de 2003 0.238909 14.230
Setembro de 2003 0.341460 20.339
Outubro de 2003 0.205050 12.214
Novembro de 2003 0.261587 15.581
Dezembro de 2003 0.312373 18.606
Fevereiro de 2004 0.341350 20.332
Marco de 2004 0.171527 10.217
Abril de 2004 0.159420 9.496
Maio de 2004 0.393617 23.445
Junho de 2004 0.424457 25.282
Julho de 2004 0.415707 24.761




Capitulo 10

Discussao dos Resultados e
Conclusoes

Foram obtidas as solucoes do campo de gravidade terrestre mensais fornecidas
pelos satélites GRACE desde abril de 2002 a julho de 2004, e foram gerados os ma-
pas mensais da altura geoidal (N), os mapas das anomalias ar-livre e os mapas da
altura geoidal residual na regiao de interesse (aqiiifero Guarani). Foi realizada uma
analise em perfil para a estimativa da variacao de massa de dgua a partir dos dados
gravimétricos. Foi feita também uma inversao linear 3D das anomalias residuais do
gedide para investigar se é possivel, a partir da altura geoidal residual, estimar a
variacao de agua em subsuperficie para o aqiiifero Guarani. Os mapas mensais aqui
produzidos mostram mudancas significativas nos elementos do campo de gravidade
(variagdo da altura geoidal e anomalia ar-livre) na regidao em estudo. Essas ob-
servacoes das variacoes sazonais do campo de gravidade constituem uma informagao
importante para a modelagem da distribuicao de massa e variagao de matéria no
sistema subsuperficie-continente-oceano-atmosfera, em particular no que se refere
a grandezas de dificil monitoramento, como o monitoramento sazonal da variagao
da massa de agua em superficie e subsuperficie nessa regiao de estudo. Como na
estrutura interna da Terra as variagoes de massas se dao por processos geologicos,
ou seja, em intervalos de tempo geolégico, as mudangas sazonais (mensais) obtidas
aqui podem ser devidamente atribuidas a transferéncia de massa entre a atmosfera,
oceano, e fontes de 4guas continentais (superficie e subsuperficie), uma vez que estas
transferéncias de massas sao as responsaveis pela variagao temporal do campo de

gravidade terrestre neste curto intervalo de tempo.

107
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A partir da obtencao da componente estatica do campo de gravidade, G, foram
obtidas também as alturas geoidais residuais para as solucoes mensais de grau e

ordem 150, compreendendo o periodo de fevereiro/2003 a julho/2004.
O erro do GRACE foi analisado o erro do GRACE na forma do grau de amplitude

(variancia do grau), como descrito na subsegao 4.2.2 e foi constatado, conforme
mostra a Figura 10.1, que os erros aumentam com o aumento do grau [, isto é,
com a diminuicao da escala espacial. Foi considerado aqui que o erro total foi
determinado da média de 16 solugbes do campo de gravidade GRACE de grau e
ordem 150, (solugoes de fevereiro de 2003 a julho de 2004), ou seja, foi obtida a média
do erro formal (erro de calibrac¢ao) fornecido pelo GRACE para cada conjunto de
solugao fornecido. A Figura 10.1 mostra os erros calibrados da média de 376 dias de
dados coletados pelos satélites GRACE com relagao a escala espacial (20.000 km/1).
Conforme o trabalho de Warh et al. (2004), assume-se que os coeficientes Cj,, €
Sim sao afetados por erro aleatério e que no calculo da variancia do grau nao estao
computados os erros devidos aos coeficientes Cyy € nem os erros para os coeficientes

degrau0e 1 (I =0el=1), conforme discutido na segao §4.2.1.

A Figura 10.1 mostra que com aplicacdo de um raio médio de suavizagao es-
pacial de 500 km nos dados do GRACE é possivel diminuir o erro nos altos graus
dos harmonicos esféricos. Nesta figura observa-se um erro maximo de aproximada-
mente 1.72 mm para grau e ordem 40, sendo o erro para grau e ordem 150 foi de

aproximadamente 444 mm.

10.1 Inversao Linear 3-D de Anomalias Residuais
do Geodide

A inversao linear 3-D das anomalias residuais do gedide foi obtida no Capitulo 8
para a anomalia do gedide residual de fevereiro de 2003. Estas anomalias residuais
sao as alturas geoidais residuais da solugao mensal de fevereiro de 2003 em relagao
a uma média de 376 dias de dados coletados pelos satélites GRACE.

Aqui mostrou-se que as anomalias residuais obtidas do campo de gravidade da
Terra pelos satélites GRACE podem ser utilizadas como variacao de massas de

agua em subsuperficie, pois a inversao permitiu recuperar os valores de anomalia
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Figura 10.1: Amplitude do erro para a componente de variacao do gedide: estima-
tivas da amplitude dos erros GRACE calibrados.

observados com uma distribuicao de densidades que poderia representar uma parte

do aquifero Guarani.

10.2 Analise em Perfil dos Dados de Gravimétricos
Obtidos dos Coeficientes do Geopotencial do
GRACE

A obtencao das anomalias Bouguer residuais foi utilizada como uma estima-
tiva de mudancas no armazenamento da massas de dgua em termos das variacoes

mensais de amplitudes das massas dgua, uma vez que a previsao das mudancas do
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armazenamento de dgua ¢é dificil, mesmo com modelos computacionais sofisticados.
Além disso, esta técnica do GRACE nao é uma forma de medir quantidades exatas
do armazenamento de agua do espaco, e sim, estimar somente como é a mudanca no
armazenamento de dgua com o tempo. Aqui obtiveram-se uma estimativa médias
da variacao da massa a partir das anomalias Bouguer residuais média mensais, onde
foi observado um maior valor da anomalia para fevereiro e margo de 2003 e junho e

julho de 2004, e os menores valores foram observados em abril de 2002, 2003 e 2004.

No entanto, neste trabalho nao foi possivel uma anélise hidrolégica ou de pre-
cipitacao mensal no mesmo periodo das analises obtidas pelo dados do GRACE, de
forma que se pudesse verificar a relacao dos dados de pluviosidade com os dados
do GRACE, ou seja, mostrar se os dados do GRACE aqui obtidos mostram uma
variacao nos elementos associados ao campo de gravidade na regiao para os periodos
de aumento ou diminuicao de chuva no perfil analisado. Isso nao feito por causa
da falta de dados de precipita¢ao na regiao no periodo estudado (Weykamp, 2006).
Como indicativo de que os dados de anomalia Bouguer provenientes do GRACE
podem fornecer informacgao sobre a variagao de massa de agua no SAG, foi realizado
um teste para estimar qual a variacao de massa de agua que poderia gerar os valores
observados de anomalia, sem entretanto fazer nenhuma hipdtese sobre a geometria
da distribuicao de massa. Mesmo de maneira rudimentar, esta andlise indica que
o GRACE pode fornecer informagao importante para a modelagem hidrologica em

grandes aqiiiferos, como é o caso do aqiiifero Guarani.

10.3 Perspectivas

Os resultados aqui obtidos mostram que para uma modelagem hidrolégica do
SAG é necessario um modelo hidrolégico regional para um “first guess”, no caso de
se utilizar a metodologia de Ramillien et al. (2004), ou a implementagao adequada
de um filtro que permita eliminar dos dados residuais a componente gerada pela

distribuigao nao uniforme dos dados, utilizando o método de Wahr et al. (1998).

A andlise aqui realizada, porém, permite vislumbrar um grande potencial na

utilizagao dos dados do GRACE para a hidrologia.
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Apeéendice A

Anomalia de Gravidade Média

Aqui serda desenvolvida a ferramenta matematica para estudar a suavizacao
do campo de gravidade. O ponto da anomalia de gravidade, com o padrao de

aproximacao esférica ja aplicada, tem a seguinte representacao em série:

e’} R n+2 n - - .
Ag(r,0,\) =~ Z(n -1) <?> Z (Crm cos(mA) + Sy sin(mA)) Py, (cos 6)

(A1)
onde r é a distancia do centro da Terra; v = kM /R? é um valor médio da gravidade;
kM ¢é o produto da constante gravitacional e da massa da Terra; R é o raio da
esfera que se aproxima a superficie da Terra; e Cm, Spm S30 constantes, coeficientes

adimensionais. A equagao A.1 pode ser reescrita na forma mais compacta como

g(r,0,)) Z Z ( )n+2Anm7nm(6,)\) (A.2)

n=0 m=—n

onde os coeficientes,

A, = { ~y(n — 1)§nm se m>0 (A3)
y(n—1)Sum se x<0

constituem o espectro da anomalia de gravidade na esfera de raio R. Vale a pena

notar que o espectro em uma esfera de raio r = R; > R é dado pelo conjunto de

coeficientes {(R/R)"™?A,,m}. A anomalia de gravidade média é obtida do ponto

de anomalia sujeitando a anterior a um processo do calculo da média (Jekeli, 1981).

Matematicamente, isto é formulado pela aplicagdo de um operador (operador so-

mente isotropico serd considerado aqui), tal como,

= /A U (A1)
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para a anomalia de gravidade dentro da regiao Ac na superficie da Terra. Pois o
nicleo desse operador, B(v), supostamente s6 depende de ¢ (a distancia esférica
entre o ponto computado e o ponto de integragao), e a regiao é necessariamente uma
casca esférica centrada no ponto computado. Por defini¢ao, obtém-se B(1)) = 0 fora

da casca, e a seguinte formulacao geral do calculo da média ponderada:

Ag(.) = // ) Ag(0, \)do (A5)
Am

O operador dessa forma torna-se um membro da classe de operadores da equagao
(24) de Jekeli (1981) e a operacdo torna-se uma convolugao. Por conveniéncia, o
nicleo é escrito como uma fungao ponderada normalizada:

()
PO LT L) s o)

onde |w(y)| < 1 para 0 < < m. Agora, se {b,} for o espectro, isto é

= i V2n + 1b, P, (cos 1)) (A7)

de acordo com a equagao (6) e (7) de Jekeli (1981),

bnm/

) (cos 1) sin(¢)dy (A.8)
O teorema de convolugao enunciado pela equacao (22) e (23) de Jekeli (1981)

fornece entao, diretamente, o espectro da anomalia média Ag:

— b
2n+1 & (A.9)

As constantes (3, sao os auto-valores do operador médio, ou no jargao da teoria
do espectro, a resposta da freqiiéncia do filtro. Em vista da equagao (A.9, [10053,,| é
a porcentagem do n-ésimo grau do coeficiente harmonico que é retido no processo
do céalculo da média. O célculo da anomalia de gravidade média sobre uma casca
esférica nao é uma operacgao tipica em pratica geodésica. A anomalia média é vista
como calculo da média sobre blocos esféricos (trapezéides) delimitados por uma
linha de coordenada global ou curvelinea conveniente. A média sobre tal bloco
é caracterizada pelos operadores que sao anisotrépico, e o processo do calculo da
média é uma convolugao do tipo da equac@o (28) de Jekeli (1981). O espectro de

tal média é dificil de se obter em termos do espectro do ponto de anomalia.
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A.1 Média Gaussiana

As seguintes fungoes ponderadas sao adaptacoes em filtros geralmente encon-
trados na engenharia elétrica. A média Gaussiana, funcao de densidade da prob-

abilidade normal (Gaussiana), na qual essa fun¢ado ponderada assemelha-se para v

pequeno:
we () = e~ =CSV) 50 o<y <
~e 2 , 1 pequeno

O parametro admensional a (identificdvel com a inversa do segundo momento % da

distribuigao Gaussiana) caracteriza o processo de suavizagdo. Desde que

// — -a (1—6—2“> (A.11)

2a€—a(1 — cos )

o nucleo torna-se

Ba(y) = (A.12)
(1 — €—2a>
e os auto-valores do operador correspondente sao
0, Y P,(y)d (A.13)
—F—F P, , = cos .
Gn — m . 1 B 6_2a> (y) Yy Yy ¢
para os quais a seguinte férmula de recursao é dada por:
Be, =1
Cl4eT20
Be, = 1.2 4 (A.14)
2n +1
B, = Be, +B6,., » n=>1

a equacdo (A.14) é prontamente verificada pela aplicacao da relacao P, ,(y) =
(2n + 1)P,(y) — P._,(y) na equacao (A.13) e integrada por partes. A fungdo da
equagao (A.10) é uma funcao ponderada global a ser convolvida com a anomalia de

gravidade sobre toda a esfera. Ou seja, restringindo o processo da média para uma

wam={““w> - bsvs (A1)

casca,
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deixa os auto-valores satisfazerem a seguinte féormula recurssiva:

Ba, =1

- 1— yoe_a’(l - yU) 1

66'1 - 1_6_a(1_y0) _aa yo—COSﬂJO

~ 2n—+1 - e_a(l )

BGn = — Be, + Ba, ~1(y0) — Pas1(yo)], n >0

1 —e—a(l =)
(A.16)
Os auto-valores g, (equagao(A.13)) sao todos positivos. Para provar é necessario

mostrar que

1
I, = / WP, (y)dy >0; n>0, a>0 (A.17)

1

substituindo a expansao em série convergente uniforme da funcao exponencial,

— 1
PG
k=0
na integral acima, produz
=Y et (o] [ Py (A.18)
k: 0

onde se nota pela sua ortogonalidade
Lk
/ Y P,(y)dy=0, k=0,1,..,.n—1 (A.19)
—1

e que y*P,(y) é uma funcao fmpar ou par de tal forma que k +n seja fmpar ou par.

Agora, obtendo

 k(k—1D)(k—2)..(k—n—+2)
/0 e Paly)dy = ktntD(k+n—1)..(k—n+3)

(A.20)

Isto é sempre positivo para k > n; logo todos os termos da soma da equacao
(A.18) sao nao-negativas, assim, estabelecem a desigualdade da equagao (A.17). O
sinal dos coeficientes harmonicos sao conseqiientemente preservados no processo de
suavizagao. O mesmo nao é verdadeiro para a funcdo peso da equacao (A.15). Os
valores da func¢ao peso wg () se aproximam do zero (ele nunca podera ser igual
a zero), as oscilagoes das correspondentes resposta da freqiiéncia diminui em mag-

(13 77

nitude. Além do mais, quanto menor for o valor de os mais altos graus dos
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harmonicos serao filtrados da anomalia. Projetando o filtro Gaussiano de modo a
ter uma certa propriedade de suavizagao é, portanto, efetuado pela a escolha apro-
priada do valor de “a”’e 1y. A selecao de “a” controla a largura de banda essencial do
filtro, ou seja, qual freqiiéncia seria passada; enquanto quec a escolha subseqiiente
de vy controla a magnitude das oscilagoes da resposta de freqiiéncia da funcao. A
resposta da freqiiéncia do filtro Gaussiano definido pelos dados na linha real é dado
por Holloway (1958, apud Jekeli (1981)) como

1n?

gn=¢€¢ 2a (A.21)

(onde, se f denota freqiiéncia, a relagdo 2 f = n é usada). Existe uma similaridade

entre (¢, (filtro global) e g, mostrado por Jekeli (1981) e pode ser invocado para

fornecer um valor aproximado de “a”dando um valor desejado de (g, para alguns

n. Por exemplo, se 0 harmonico no grau 7 suprimido a 100 f,% do seu valor original

(menos que 100f,% de cada harmonico subseqiiente serao passado), entao
Ny

(Jekeli, 1981).




Apéndice B

Formulacao Geodésica de um
Campo Gravitacional e do Tensor
de Inércia

(1. 8.8 +<

Figura B.1: Geometria de um corpo gravitando em relagao ao campo pontual 7.

Suponha um corpo arbitrario que se encontra dentro de uma regiao esférica de

raio a (ver Figura B.1). Seja a distribuigao de densidade de massa do corpo dada por

120
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p(7). Entao, o potencial gravitacional V' em qualquer campo pontual 7g externo

ao corpo esta de acordo com a lei gravitacional de Newton.

—

V(R) = G/Wp(—r;'dv (B.1)

onde G é a constante gravitacional, 7 é a posicao do elemento de massa em dv,
e a integracao se da sobre todo o volume v do corpo. Agora invoque a expansao

multipolar em coordenadas esféricas onde 7 = (1,60, ¢) e 75 = (1o, 0o, ¢o):

Z Z 2l—|— 1r l+1 Vi ()Y, (o) (B.2)

=0 m=-I
para ro > a, onde {2 é uma abreviagao dos angulos € e ¢, e o asterisco denota o
complexo conjugado. As fungdes harmonicas esféricas de superficie Y;,,,(€2) de grau

[ e ordem m, definidas por

—m)! 1/2
(224;(11)5 m)! )'> Pim(cos 0) exp(im¢) (B.3)

Vinl) = (-1)"

sao completamente normalizadas:
/me/(Q)Yl;(Q)dQ = 0 O (B.4)

onde P, é a fungao associada de Legendre

(1 o MZ)% dl+m

2 l

Py, (N) =

e ¢ é a funcao delta de Kronecker. Substituindo a equagao (B.2) na equagao (B.1),

pode—se agora escrever

) GZ Z 2l+11“lm MY* () (B.6)

=0 m=—1

onde os valores dos coeficientes complexos
Ty = / p(7)r Y () dv (B.7)

sao momentos de multipolo da distribui¢ao de densidade p(7). Em geodésia, en-

tretanto, isto é costumeiramente expresso em V(7 ) na seguinte forma:

M 00 l a !
V() === > (‘) Pim(c0s ) (Cim cos me + Sy sinmeo) — (B.8)
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onde M é a massa total do corpo, P, ¢ a fun¢ao associada de Legendre normalizada:

B (\/(2_5m0>(2z+1)<z—m)!> . (B9)

(I 4+ m)!

Os valores reais dos coeficientes harmonicos gravitacionais, admensionais e nor-
malizados, Cj,,, e S}, sao geralmente conhecidos como coeficientes de Stokes. Note
que o presente fator de escala a < (rg) nao necessariamente corresponde a toda
dimensao fisica do corpo. Comparando as duas equagoes equivalente (B.6) e (B.8),
e usando relacao Y;,,(2) = (—1)™Y} () tao bem quanto uma relagao similar para
I';,,, obtem-se

Cim + iSim = (K /Ma Ty, (B.10)

param =0,1,2,...,], onde i = v/—1. A constante de normalizacao K, é dada por

m2 (2 — 5m0)7'('

Kipm = (=1) 2 +1

(B.11)

A equagao (B.10) relaciona-se a quantidade I'j,, fisica (valores complexos) aos
parametros geodésico Cy, e Sp, (valores reais). Para qualquer | dado, ha 21 + 1
relages (note que Sjy = 0 identicamente). Para [ = 0 (e m = 0), o momento de
monopolo Iy = M/(24/7) e aqui Cyo = 1 identicamente. Paral =1 (m = 0,m = 1),
o momento dipolo I';, (e aqui Cio,C1; e Si; desaparece se a origem do sistema
de coordenada coincidir com o centro de massa do corpo. Os casos nao triviais
comegam, portanto, com o grau [ = 2. As equacoes (B.7) e (B.10), quando expressa
em coordenadas cartesianas, mostram que o momento de quadrupolo I's,,, e aqui os
cincos correspondentes coeficientes de Stokes Cyg, Ca1, Sa1, Caa € Sao sa0 relacionados

pelo tensor de inércia I do corpo na seguinte maneira:

Co = (I:m + [yy - 2122)/(2\/5]\/[@2)

021 = _\/§IZZ/<2\/EMCL2)

Sy = —v3I,./(2V/5Ma?) (B.12)
Cor = V3L, /(2V5Ma?)

Sag = _\/gjwy/(2\/3Ma2)
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onde, em uma representagao matricial,

/ (v> +2%) pdV = I, — / zypdV = I, — / zxpdV = I,
I=| I / (22 + m2) pdV =1,, — /yz,odV =1,
L, 1. / (2 +¢%) pdV = L.

(B.13)

A Equagao (B.12) pode ser vista como uma férmula de MacCullagh generalizada.
Note que ha cinco coeficientes de Stokes com [ = 2, porém seis componentes no
tensor de inércia; os anteriores nao sao suficientes para determinar excepcionalmente
o tltimo. Isto em geral é verdade: o momento de multipolo 21 + 1 do p(7) nao é
suficiente para determinarem os termos da expansao de Taylor do p(7") com grau .
Para um dado [, o ‘a deficiéncia do grau’ é [(I—1)/2. Isto é, 0 paral =0oul =1, 1
para [ = 2, e cresce rapidamente com o aumento de [. Isto, de fato, é a razao para a
bem conhecida nao unicidade nos problemas inversos gravitacionais. Em particular,
caso se queira determinar as seis componentes de I, é necessario um parametro mais
independente além dos cincos coeficientes de Stokes com [ = 2. Um tal parametro

que tem a vantagem de ser matematicamente simples é o traco de I:

m2 (2 - 5m0)77

T=Tr(I)Kp, = (—1) ST

(B.14)

Note que T é uma invariante sobre a coordenada de rotagao e igual a soma dos trés
principais momentos de inércia. Aqui 7' é chamado de o momento de inércia total
para sua simplificacdo. Os momentos maiores (com [ > 2), com raras excegoes, Sa0

de menos interesse da fisica direta (Chao & Gross, 1987).




Apéndice C

Funcoes de Legendre

No segao (§3.5) foi introduzido a fungao de Legendre Py, (cosf) como uma
solugao da equagao diferencial de legendre (3.35). O [ denota o grau e o m a ordem
de P,,. E conveniente transformar a equacao de Legendre (3.35) pela substituicao
de

t = cosf (C.1)

A fim de evitar confusado, usa-se uma uma barra para denotar g como uma fungao

de t.
9(0) = g(1),
oo di
IV =30 ~ dat.do
g"(0) = g"(t)sin® 6 — g'(t) cos O

(C.2)

Inserindo a equagao (C.2) na equacao (3.35), dividindo por sin 6 e substituindo

sin?f = 1 — 2, obtem-se

(1—t3)g"(t) — 2t (t) + {l(l +1)— ] gt)=0 (C.3)

A fungao de Legendre g(t) = Py, (t), que é definida por

1 dl—i—m

_ T (42 m/2
_M& 1

P (1) (C.4)

2 !
W(t - 1),

satisfaz a equacdo (C.3). A menos do fator (t> —1)™/2 = sin™ @ e de uma constante,

a funcao Py, é a (I +m)-ésima derivada do polinomio (> — 1)!. Por exemplo:

(t2 - 1)1/2 dz ) 1 '
Py(t)=—">" (t—nzﬁwy412:vL¢hﬂme

2.1 dt?
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Paro m = 0 tem-se um caso particular. As fungoes Pjy(t) sdo muitas vezes simplifi-

cada por P(t). Entao, a equacao (C.4) fica

1 d

Pi(t) = Po(t)

Pois m = 0, ndo hé raiz quadrada, isto é, ndo tem o sin §. Portanto, os P,(t) s@o
simplismente polinomios em t. Ou seja, sao os chamados polinomios de legendre.
Os polinomios pode ser obtidos pela forma da equagao (C.5) ou mais simplismente

pela férmula de recursao

Pty =~ TPl + 2P ), (C.6)

pelo qual P, pode ser calculado de Fy e Py, P3 de P, e P, etc. As poténcias do
cos ) pode ser expressa em terr§10s dos cossenos multiplos de 6, tal como cos?f =
5 cos 29+§, cos® @ = ~ cos 30+ cos . Portanto, lembrando que ¢ = (cos ), pode-se

expressar o Fj(cos ) nesta forma obtendo

1
Py(cos ) = §cos 20 + —
Py(cos®) = = cos 360 + g oos 7
Ps(cosb) = —500849+ 300529—|— 9 (C.7)
66% 1635 6415
Ps(cos ) = —— cos 50 + —— cos 30 + — cos b,

128 128 64

Se m nao é zero, (m = 1,2,...,), as [ fungoes de Legendre P,,(cosf) sao as
chamadas funcoes de Legendre associadas, a quais podem ser facilmente reduzidas

aos polinomios de Legndre por meio da equagao

Bunft) = (1 - 22 O, ©3)

que seguem das equagoes (C.4) e (C.6). Assim, as fungoes associadas de Legendre
sao expressas em termos dos plinomios de Legendre do mesmo grau [. Obtém-se
alguns By, escrevendo t = cos,v/1 — t2sin 6:

1
Pi1(cosf) = sinb, P3; = sinf (?5 cos?f — §) ,

2
Pyi(cosf) = 3sinfcosf, Py = 15sin*6 cosb,
Pyy(cos ) = sin? 0, Py3 = 15sin® 6.
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A férmula explicita para qualquer fungao de Legendre (polinomio ou funcao
associada):

r

Pun(t) =271 = 72 S St ()

k=0

onde 7 é o maior inteiro < (I —m)/2, ou seja, r é (I —m)/2 ou (I —m —1)/2. Como
esta proveitosa formula é raramente encontrada na literatura, mostra-se a derivagao,
que é completamente direta. A informacao necessaria em fatoriais pode ser obtida
de alguma colecao de formulas matematicas. O teorema binomial é dado por

l

(tQ . 1)1 _ ;(_nk ( ]i ) 122k Z(_l)kk‘(lli k>!t2l_2ktl_m_2k, (C.ll)

0 k=0
Entao, a equagao (C.4) torna-se
! il qHm

Pin(t) = (1 — £ > g ) (©12)

a quantidade [! se cancela. A r-ésima derivada da poténcia t* é

d’ S S—r __ s! s—r
%(t J=s(s—1)..(s—r4+1)t°" = (s—r)!t (C.13)
Ajustando r =1+ m e s = 2] — 2k tem-se
ey (20— 28)!
e ) = T (C.14)

Iserindo a equacao (C.14) na expressao Py, (t) e notando que a poténcia mais
baixa posssivel de t é qualquer t ou t° = 1, obtem-se a equagao (C.10). Os
harmonicos esféricos de superficie sao funcoes de Legendre multiplicadas por cos mao

ou sin me:

grau 0 Py(cosb);

grau 1 Py(cosf), Py(cos ) cos ¢, Pyy(sin @) cos ¢;

grau 2 Py(cos ), Py (cos ) cos2¢, P (sin 0) cos 2¢;

e assim por diante. A representacao geométrica destes harmonicos esféricos é ttil.
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Os harmonicos com m = 0, isto é, polinomios de Legendre, sao polinomios de grau
[ em t, de maneira que se tém [ zeros. Estes [ zeros sao todos reais e situados no
intervalo —1 <t < +1, ou seja, 0 < # < 7. Os harmonicos com m = 0 mudam o seu
sinal [ vezes neste intervalo. Além do mais, os harmonicos nao dependem de ¢. Uma
vez que os harmonicos divide a esfera em zonas positivas e negativas alternadas, eles
sao chamados de harmonicos zonais. As funcoes associadas de Legendre mudam os
seus sinais (I —m) vezes no intervalo 0 < 6 < 7. As fungoes cos m¢ e sin m¢ tém 2m
zeros no intervalo 0 < 6 < 27, de maneira que a representacao harmonica para m # 0
divide a esfera em compartimentos que alternam em positivo e negativo, um tanto
como mosaicos (placas de queijos), e sdo chamados de harmonicos tesserais (tessera
— quadrado ou retangulo, ou também uma telha). Em particular, para [ = m, a
funcao de Legendre se degenera em fungoes que dividem a esfera em setores positivo

e negativo, onde sdo chamados de harmonicos setoriais (Heiskanen & Moritz, 1967).




Apendice D

Solucoes do Campo de Gravidade
Obtidas dos Dados dos Satélites
GRACE

e Representacao da altura geoidal para a regiao de estudo calculadas a partir dos
resultados do conjunto de solugao do GRACE fornecidos para grau e ordem
maximos (120 ou 150) no periodo de abril de 2002 a julho de 2004.
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Figura D.1: Alturas geoidais para a solu¢cao mensal com seu respectivos grau e ordem
maximos fornecido pelo GRACE
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(¢) Altura geoidal de abril/maio de 2003 para (d) Altura geoidal de julho de 2003 para
L=M=120. L=M=120.

Figura D.2: Alturas geoidais para a solucao mensal com seu respectivos grau e ordem
maximos fornecido pelo GRACE.
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(¢) Altura geoidal de novembro de 2003 para (d) Altura geoidal de fevereiro de 2003 para
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Figura D.3: Alturas geoidais para a solu¢cao mensal com seu respectivos grau e ordem
maximos fornecido pelo GRACE
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Figura D.4: Alturas geoidais para a solucao mensal com seu respectivos grau e ordem
maximos fornecido pelo GRACE
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J" para L=M=150

(¢) Altura geoidal de outubro de 2003 para (d) Altura geoidal de novembro de 2003 para
L=M=150. L=M=150.

Figura D.5: Alturas geoidais para a solucao mensal com seu respectivos grau e ordem
maximos fornecido pelo GRACE
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Figura D.6: Alturas geoidais para a solucao mensal com seu respectivos grau e ordem

maximos fornecido pelo GRACE
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Figura D.7: Alturas geoidais para a solucao mensal com seu respectivos grau e ordem
maximos fornecido pelo GRACE
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e Representacao da anomalia ar livre para a regiao de estudo calculadas a partir
dos resultados do conjunto de solu¢ao GRACE fornecidos para grau e ordem
méximos (120 ou 150) no periodo de abril de 2002 a julho de 2004.
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(a) Anomalia ar livre de abril/maio de 2002 para (b) Anomalia ar livre de agosto de 2002 para
L=M=120. L=M=120.

Figura D.8: Anomalias ar livre para a solugdo mensal com seu respectivos grau e
ordem maximos fornecido pelo GRACE
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Figura D.9: Anomalias ar livre para a solugdo mensal com seu respectivos grau e

ordem méximos fornecido pelo GRACE.
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Figura D.10: Anomalias ar livre para a solucao mensal com seu respectivos grau e
ordem maximos fornecido pelo GRACE
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Figura D.11: Anomalias ar livre para a solucao mensal com seu respectivos grau e

ordem méximos fornecido pelo GRACE
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Figura D.12: Anomalias ar livre para a solucao mensal com seu respectivos grau e

ordem méximos fornecido pelo GRACE
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Figura D.13: Anomalias ar livre para a solu¢ao mensal com seu respectivos grau e

ordem méximos fornecido pelo GRACE
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Figura D.14: Anomalias ar livre para a solu¢ao mensal com seu respectivos grau e
ordem méximos fornecido pelo GRACE




