
“main” — 2009/7/18 — 12:29 — page 17 — #1

Revista Brasileira de Geof́ısica (2009) 27(1): 17-34
© 2009 Sociedade Brasileira de Geof́ısica
ISSN 0102-261X
www.scielo.br/rbg
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ABSTRACT. This work estimates the variation of the gravity field elements in a period of two years and three months – April 2002 to July 2004 – using the GRACE

mission data in the Guarani aquifer region; these changes are the sum of all the gravity changes that are caused by variations from mass distribution of the Earth’s surface

and by the deformation of the solid Earth in response to these mass variations. The solutions have been calculated only from the disturbances of the satellite orbits and do

not depend on the gravity data available in the oceanic and continental areas. The calculations of the Earth’s gravity field monthly solutions by using the GRACE mission

data, considering the spherical harmonics, i.e., the Stokes coefficients, for the global gravity field, up to degree and order 150 (February/2003 to July/2004) and 120

(April, August and November 2002), 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 density 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: Guarani aquifer, geopotential, geoid, GRACE satellites, spherical harmonic, linear inversion.

RESUMO. Este trabalho visa estimar e analisar a variação dos elementos do campo de gravidade na região do Aqǘıfero Guarani em um peŕıodo de dois anos e três

meses – abril de 2002 a julho de 2004 – usando os dados da missão GRACE. Esta variação engloba todas as mudanças de gravidade que são causadas por variações na

distribuição de massa da superf́ıcie da Terra e pela deformação da Terra Sólida em resposta a estas variações de massa, estimadas pelos coeficientes de Stokes fornecidos

pela missão GRACE. As soluções foram obtidas somente a partir de perturbações de órbita de satélites independentemente de dados de gravidade na superf́ıcie oceânica

e continental. As soluções mensais do campo gravitacional da Terra fornecidas pela missão GRACE, considerando o grau e a ordem máximos de expansão dos elementos

do campo de gravidade em harmônicos esféricos de 150 (fevereiro de 2003 a julho de 2004) e 120 (abril, agosto e novembro de 2002), foram processadas e forneceram

valores de altura geoidal e anomalia ar-livre para cada conjunto destas soluções mensais, juntamente com os erros associados. Uma inversão linear 3-D da altura

geoidal residual foi realizada para obter a distribuição de densidades tridimensional associada a estas variações, verificando-se assim a viabilidade do uso dos dados

do GRACE na investigação da variação das massas de água no Aqüı́fero Guarani. A partir da anomalia ar-livre e dos dados de um modelo topográfico digital da região

obteve-se também a anomalia Bouguer em um perfil representativo do aqǘıfero, a fim de estimar a correspondente variação da massa de água na região analisada.

Palavras-chave: Aqüı́fero Guarani, geopotencial, geóide, satélites GRACE, harmônicos esféricos, inversão linear.
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INTRODUÇÃO

O Aqüı́fero Guarani

O Aqüı́fero Guarani é a principal reserva de água doce da Amé-
rica do Sul e um dos maiores sistemas aqüı́feros do mundo.
Segundo a CETESB (2001) está localizado na região centro-leste
da América do Sul, entre 12◦ e 35◦ de latitude sul e entre 47◦

e 65◦ de longitude oeste e ocupa uma área total de 1,2 milhões
de km2 na Bacia do Paraná e parte da Bacia do Chaco-Paraná.
Estende-se pelo Brasil (840.000 km2), Paraguai (58.500 km2),
Uruguai (58.500 km2) e Argentina, (255.000 km2), abrangendo
uma área equivalente à soma dos territórios da Inglaterra, França
e Espanha. Sua maior ocorrência se dá em território brasileiro
(2/3 da área total) abrangendo os Estados de Goiás, Mato Grosso
do Sul, Minas Gerais, São Paulo, Paraná, Santa Catarina e Rio
Grande do Sul (CETESB, 2004).

O Aqüı́fero Guarani é formado pelo preenchimento de água
nos espaços das rochas (poros e fissuras), convencionalmente
denominadas Guarani. As rochas do Guarani se constituem de
camadas arenosas depositadas no peŕıodo de 944 e 245 milhões
de anos (Rocha, 1997). A espessura das camadas de água que
compõem o Aqüı́fero Guarani varia de 50 a 800 metros, estando
situadas em profundidades que podem atingir até 1800 metros.
As camadas que constitui o Aqüı́fero Guarani têm arquitetura ar-
queada para baixo como resultado da pressão das rochas sobreja-
centes, como os espessos derrames de lavas basálticas oriundos
da ativação de falhas, arcos regionais e soerguimento de bordas,
ocorridos na Bacia Sedimentar do Paraná.

As formações geológicas que compõem o Sistema Aqüı́fero
Guarani congregam sedimentos fluvio-lacustres do perı́odo Triás-
sico (245–208 milhões de anos): Formações Pirambóia e Rosário
do Sul, no Brasil, e Buena Vista no Uruguai; sedimentos eólicos
desérticos do peŕıodo Jurássico (208–144 milhões de anos):
Formações Botucatu, no Brasil; Misiones, no Paraguai; e Tacua-
rembó no Uruguai e Argentina (Rocha, 1997).

A missão GRACE

A missão GRACE (Gravity Recovery and Climate Experiment )
consiste de dois satélites artificiais idênticos que foram coloca-
dos na mesma órbita polar a aproximadamente 500 quilômetros
de altitude e separados a 220 quilômetros um do outro. À me-
dida que os dois satélites orbitam em torno da Terra, as regiões
do planeta que possuem uma gravidade ligeiramente mais forte
afetarão primeiro o satélite ĺıder, que por sua vez será ligeiramente
afastado do outro que o acompanha. As distâncias de separação
entre eles podem ser monitoradas com extraordinária precisão:

os dois satélites são capazes de aferir uma mudança na sua
separação equivalente a um micrômetro.

Por meio de medidas constantes das mudanças na distância
entre os dois satélites combinados com os dados das medidas
de posição do sistema de posicionamento global GPS, e afe-
rições dos acelerômetros a bordo de cada satélite e velocida-
des precisas é posśıvel determinar variações muito pequenas no
campo de gravidade da Terra. A missão GRACE usa um sistema
de microondas ressonantes da banda K que aferem as veloci-
dades e distâncias entre os dois satélites devido às mudanças
do campo gravitacional da Terra que estão correlacionadas às
mudanças na massa (topografia) e irregularidades nas distri-
buições de densidades de massa, onde o movimento orbital de
cada satélite é alterado. Esta mudança no movimento orbital que
causa mudanças nas distâncias entre os satélites são aferidas pelo
instrumento de banda K. O sistema ressonante é extremamente
senśıvel, o que permite esta determinação com a grande precisão
necessária para determinar o campo gravitacional da Terra.

No passado, a técnica de Satellite Laser Ranging (SLR) fora
usada para determinar mudanças sazonais de longo compri-
mento de onda do campo de gravidade devidas às transferências
de massas entre a atmosfera, oceano, e fontes de águas conti-
nentais. Estas medidas eram limitadas em resolução por causa
da distribuição geográfica dos dados coletados e pelas elevadas
altitudes dos satélites. A missão GRACE foi implementada para
prever medidas globais desse mesmo fenômeno, mas com me-
lhor resolução espacial e precisão que o anterior.

A magnitude de erros na estimativa dos coeficientes dos mo-
delos do GRACE varia mês a mês por causa da combinação de
diversos fatores, incluindo a cobertura espacial dos dados co-
letados, a cobertura temporal (i.e., dias com falta de dados) e
o intervalo de tempo investigado (Tapley et al., 2004). No en-
tanto, a acurácia dos dados obtidos da missão GRACE é esti-
mada na forma da amplitude do grau do erro do geóide espe-
rado, estimativas esperadas da altura geoidal como uma função
do grau, o qual assume-se que as incertezas nas estimativas
dos coeficientes dos harmônicos esféricos Clm e Slm forneci-
dos dependem do grau e não da ordem (isto é, o erro no geóide
depende do comprimento de onda, mas não da posição espa-
cial, ou seja, na média, as medidas da missão GRACE determi-
nam igualmente bem o geóide em todas as regiões do globo ter-
restre) (Wahr et al., 1998). O erro na estimativa dos coeficientes
é da ordem de 10–3 metros (0.32 a 14.6 miĺımetros) para grau e
ordem 70.

O erro nos dados obtidos da missão GRACE foi analisado na
forma do grau de amplitude (variância do grau), e foi constatado,
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conforme mostra a Figura 1, que os erros aumentam com o au-
mento do grau l, isto é, com a diminuição da escala espacial.
Considera-se que o erro total é determinado pela média de 16
soluções do campo de gravidade GRACE de grau e ordem 150,
(soluções de fevereiro de 2003 a julho de 2004) e 120 (abril,
agosto e novembro de 2002), ou seja, a média do erro formal
(erro de calibração) fornecido pelo GRACE para cada conjunto de
solução fornecido pelos satélites GRACE com relação à escala
espacial (20.000 km/l). As soluções utilizadas neste trabalho fo-
ram os modelos do campo de gravidade da Terra completo para
grau e ordem EIGEN-GRACE01S e EIGEN-GRACE02S (European
Improved Gravity model of the Earth by New techniques solely
from GRACE Satellite data) para grau e ordem 120 e 150 respec-
tivamente (Reigber et al., 2003 e 2005). Conforme o trabalho de
Wahr et al. (1998), assume-se que as soluções do campo de gra-
vidade dos dados obtidos da missão GRACE, os quais são os
coeficientes dos harmônicos esféricos Clm e Slm para grau e
ordem máximos iguais a 120 ou 150, são afetadas por erros
aleatórios e que no cálculo da variância do grau não estão com-
putados os erros devidos aos coeficientes C20 e nem os erros
para os coeficientes de grau 0 e 1 ( l = 0 e l = 1).

Nesta figura observa-se um erro mı́nimo de aproximada-
mente 0.32 mm para grau e ordem 10, sendo o erro para grau
e ordem 150 de aproximadamente 444 mm.

Os resultados das variações temporais de gravidade medi-
das pelo GRACE são um importante v́ınculo adicional na esti-
mativa de modelos hidrológicos, pois representam a integração
do efeito da massa de água sobre uma coluna vertical; sendo
assim, não é posśıvel distinguir entre as diferentes fontes que
causaram a variação no campo de gravidade (Tapley et al.,
2004). Numericamente, a separação de cada componente (a
contribuição de cada fluido) é um problema que requer infor-
mação suplementar, como por exemplo, outros tipos de dados
de satélite, medidas in situ, ou valores previstos por variáveis
hidrológicas baseados em modelos de clima global (Ramillien
et al., 2004).

Deve-se notar que a conformidade perfeita dos resultados do
GRACE com os modelos de hidrologia de solo não é necessaria-
mente esperada, mesmo onde estes estiverem disponı́veis com
relativa precisão. Por exemplo, é comum que modelos globais
de hidrologia continental, como o GLDAS (Rodell et al., 2004),
não incluam no modelo os efeitos de fluxo de água profunda,

Figura 1 – Amplitude do erro para a componente de variação do geóide: estimativas da amplitude dos erros GRACE cali-
brados em unidades de altura geoidal. (a) Erro para os dados do GRACE com L = M = 150 (grau e ordem máximos).
(b) Amplitude do erro para uma resolução espacial de aproximadamente 286 km (grau e ordem 70).
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persistência de neve, ou de grandes variabilidades no continente,
como no caso da Antártica.

Equações relacionando a distribuição superficial
de massa com a gravidade

Este trabalho utiliza estimativas da variabilidade da distribuição
superficial de massa para obter a resposta da gravidade e aqui
foram utilizados os dados de gravidade dos satélites GRACE
(dados de soluções de geóides mensais) para estimar essa va-
riabilidade da distribuição superficial de massa em subsuperf́ıcie
(Wahr et al., 1998). Para tanto, utilizou-se equações que rela-
cionam as mudanças na distribuição superficial de massa com a
gravidade.

A altura geoidal descreve o campo de gravidade global da
Terra, e é geralmente descrita como a soma dos harmônicos
esféricos (Heiskanen & Moritz, 1967)

N (θ, φ) = a
∞∑

l=0

l∑

m=0

P̃lm(cos θ)

(
Clm cos(mφ) + Slm sin(mφ)

)
,

(1)

onde a é o raio da Terra, θ e φ são a co-latitude e a longitude
respectivamente, Clm e Slm são coeficientes de Stokes adimen-
sionais, e P̃lm são os polinômios de Legendre associados plena-
mente normalizados

P̃lm(x)

√

(2 − δm0) (2l + 1)
(1 − m)!

(1 + m)!
(
1 − x2

) m
2

2l l!

dl+m

dxl+m

(
x2 − 1

)l
.

(2)

Os dados da missão GRACE, soluções do campo de gra-
vidade (geóide) definidas simplesmente por soluções mensais
dos coeficientes do geopotencial, consistem tipicamente de valo-
res para as variáveis dos coeficientes dos harmônicos esféricos
Clm e Slm mensais, isto é, estes coeficientes são calculados a
partir de um conjunto de dados abrangendo um peŕıodo de co-
leta de aproximadamente 30 dias pelos satélites GRACE e vão
até o grau e ordem máximos 150 na expansão dos harmônicos
esféricos para as estimativas mensais do GRACE aqui obtidas
(Reigber et al., 2005), onde estas soluções mensais de feve-
reiro de 2003 a julho de 2004 vêm acompanhadas de um ar-
quivo de erros calibrados (desvio padrão), isto é, raiz média
quadrada (rms) predita pelo erro da altura geoidal baseado no
desvio padrão da matriz de covariância. Entretanto, as soluções
mensais do campo de gravidade fornecidas pela missão GRACE

foram processadas para obter modelos de alturas geoidal men-
sais, ou seja, valores mensais para as variáveis Clm e Slm para
grau e ordem máximos 120 e 150.

Supondo que haja uma variação temporal no geóide (1N ),
pode-se então imaginá-la como representando uma mudança
qualquer em N de um tempo t1 para um tempo t2, ou como
a diferença entre N em um tempo t1 e uma média de N cal-
culada para um peŕıodo de tempo dt , ou como alguma outra
representação de uma mudança em N . De qualquer forma, esta
variação 1N pode ser representada em termos de mudanças
nos coeficientes dos harmônicos esféricos 1Clm e 1Slm ,
pela equação

1N (θ, φ) = a
∞∑

l=0

l∑

m=0

P̃lm(cos θ)

(
1Clm cos(mφ) + 1Slm sin(mφ)

)
.

(3)

A variação nesses coeficientes é causada pela redistribuição
de densidade superficial (1σ), que é definida como massa divi-
dida pela área.

A variação nos coeficientes dos harmônicos esféricos do
geóide pode ser dividida em duas partes. A primeira parte des-
creve a contribuição ao geóide devido à atração gravitacional
da distribuição superficial de massa. Por sua vez, essa distri-
buição superficial de massa é tida como uma carga (peso) que
deforma elasticamente a Terra Sólida adjacente causando assim
uma contribuição adicional ao geóide, representada pela segun-
da parte:
{

1Clm

1Slm

}

=

{
1Clm

1Slm

}

sur f mass

+

{
1Clm

1Slm

}

solid E

. (4)

Isto resulta na Eq. (5), que inclui as duas contribuições:
{

1Clm

1Slm

}

=
3(1 + kl)

4πaρave(2l + 1)

∫
1σ(θ, φ) P̃lm(cos θ)

{
cos(mφ)

sin(mφ)

}

sin θdθdφ.

(5)

Nesta equação, kl é número de Love elástico de grau l ,
ρave é densidade média da Terra e 1σ é a mudança na densi-
dade de superf́ıcie causada pelas variações em questão. Sendo o
campo de gravidade da Terra variável no tempo e espaço que por
sua vez define um geóide, onde este origina principalmente pelas
irregularidades na distribuição de massas próximas à superf́ıcie
da Terra, as quais consistem de uma parte estática e uma parte
variável no tempo (Wahr et al., 1998). A parte estática é princi-
palmente devido às distribuições de massas que somente variam
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em uma Escala Geológica de Tempo, como continentes, monta-
nhas e depressões na crosta. A parte variável no tempo ocorre
devido aos processos como a redistribuição do armazenamento
de água terrestre, marés oceânicas, mudanças atmosféricas e res-
surgência pós-glacial, ou seja, o sinal hidrológico, por exem-
plo, a redistribuição do armazenamento de água terrestre, é in-
cluı́do nos dados da gravidade obtidos pela missão GRACE.
Portanto, considera-se o sinal hidrológico do GRACE como dados
‘sintéticos’, uma vez que foram estimativas indiretas dos dados
hidrológicos. Este procedimento é chamado ‘estimativa inversa
dos dados do GRACE’ (Gerrits, 2005). A Eq. (5) pode ser usada
para obter irregularidades na distribuição de massas próximas
à superf́ıcie da Terra.

Reescrevendo a Eq. (5), com ρw sendo a densidade da água,
tem-se a Eq. (6):

1σ(θ, φ) =

aρave

3

∞∑

l=0

l∑

m=0

P̃lm(cos θ)
2l + 1

1 + kl

(
1Clm cos(mφ) + 1Slm sin(mφ)

)
.

(6)

Dividindo 1σ por ρw , a mudança na massa superficial ob-
tida é expressa em espessura equivalente em água. Esta equa-
ção pode ser usada para calcular o sinal hidrológico dos dados
medidos pelo sistema GRACE. Este método é referido como ‘esti-
mação direta da hidrologia’ a partir dos dados do GRACE.

Tratamento dos dados de gravidade dos satélites
GRACE para uma análise em perfil

Como uma maneira de avaliar a variação de massa de água no
Aqüı́fero Guarani a partir dos dados do GRACE, as soluções men-
sais do campo de gravidade (em coeficientes do geopotencial
truncados em grau e ordem 70, uma vez que os dados da missão
GRACE para o grau e ordem mais elevados possuem erros mais
elevados, de onde foram calculadas as anomalias ar-livre mensais
e, a partir destas anomalias e de um modelo topográfico digital
calculado usando os dados do SRTM, foram obtidas estimativas
mensais da anomalia Bouguer ao longo de um perfil representa-
tivo da região de estudo de aproximadamente 1.860 km, repre-
sentado na Figura 2 (perfil A–A′).

Estimativa da anomalia ar-livre, anomalia Bouguer
e topografia em perfil

Os valores da estimativa da anomalia Bouguer foram calculados
pela expressão

1gB = g − γ + CF (h) + CB(h), (7)

onde o g é a gravidade medida no ponto de observação, γ é a
gravidade normal calculada para a projeção do mesmo ponto no
elipsóide de referência, que, segundo o GRS67 (Geodetic Refe-
rence System 1967 ), é expressa em mGal (10–3 Gal = 10–5m/s2).
Neste trabalho, adotou-se como modelo global a Fórmula Inter-
nacional de Gravidade definida em 1967 pela International Union
of Geodesy and Geophysics (IUGG) do International Association
of Geodesy (IAG) (IAG, 1971):

γ = 978031, 85
(
1 + 0, 005278895 sen2 ϕ

+ 0, 000023462 sen4 ϕ
)
,

(8)

onde φ é a latitude do ponto de observação da gravidade (g),
CF (h) é a correção ar-livre, CB(h) é a correção Bouguer e h é
a altitude ortométrica do ponto de observação, em metros.

Figura 2 – Perfil A–A′ analisado para estimativa da variação da anomalia
Bouguer.

A anomalia ar-livre pode ser obtida segundo a relação
1ga = g − γ + 0, 3086h.

No presente trabalho, a anomalia ar-livre foi calculada di-
retamente a partir dos coeficientes fornecidos pelo GRACE. Na
Figura 3 estão representadas as anomalias ar-livre ao longo do
perfil A–A′ (Fig. 2), a cada dois meses consecutivos de dados
do campo de gravidade da Terra coletados pelos satélites GRACE
para uma análise das anomalias mês a mês. Não foram posśıveis
obter as anomalias para os meses de janeiro de 2003, janeiro de
2004 e junho de 2003, devidos à falta de dados coletados pe-
los satélites em quantidade e qualidade suficientes para gerar o
campo de gravidade nestes peŕıodos. As soluções do campo de
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Figura 3 – Ampliação no trecho entre 800 e 1000 km no Perfil A–A′ da anomalia ar-livre para cada solução mensal.

gravidade para os meses de abril, agosto e novembro de 2002
com grau e ordem máximos 120 também foram processados pe-
los mesmos procedimentos obtidos neste trabalho.

Observa-se que a anomalia ar-livre mantém um padrão si-
milar mês a mês ao longo do perfil analisado, o que é razoável,
uma vez que anomalia de longo comprimento de onda dessa
região, gerada pelas caracteŕısticas geológicas, não muda com
tempo (no curto intervalo de tempo); porém, observando-se uma
ampliação em determinado trecho do perfil, percebe-se uma pe-
quena variação dessa grandeza de um mês em relação ao outro
(Fig. 3), o que mostra que os dados obtidos da missão GRACE
conseguem detectar variações temporais do campo de gravidade
para este intervalo de tempo e de grandeza.

A estimativa mensal da anomalia Bouguer foi obtida utilizan-
do-se a relação dada por (Heiskanen & Moritz, 1967)

1gB = g − γ + 0, 3086h − 2πGρh

= 1ga − 0, 1119h,
(9)

onde G = 6, 672 × 10−11m3kg−1s−2 é o valor da cons-
tante de gravitação universal e ρ = 2, 67 g/cm3 é o valor de
densidade média da crosta terrestre normalmente utilizado para o
cálculo da anomalia Bouguer. Para obter o valor de h em cada
ponto observado do perfil A–A′ foi utilizado o modelo topográ-
fico digital do Shuttle Radar Topography Mission (SRTM) (van
Zyl, 2001), de forma a obter, juntamente com a anomalia ar-livre,
a estimativa da anomalia Bouguer em perfil. Para a suavização
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topográfica, de maneira a se ter uma estimativa da anomalia
Bouguer sem a introdução de componentes espúrias de curto
comprimento de onda, foi aplicado o filtro gaussiano aos da-
dos. Foram utilizadas várias resoluções de suavização gaus-
siana e o filtro gaussiano com um raio espacial médio (meio
comprimento de onda) de 200 km foi o que melhor se ajustou
aos dados topográficos, de forma a obter uma anomalia Bouguer
média que mostra as mesmas caracteŕısticas para longo com-
primento de onda da anomalia Bouguer obtida com dados gra-
vimétricos terrestres da região (Sá et al., 1993). A Figura 4 mos-
tra a comparação da anomalia Bouguer estimada pelo GRACE
com anomalia Bouguer obtida por Sá et al., op. cit.

A primeira vista, não se percebe variação significativa da es-
timativa da anomalia Bouguer mês a mês obtida dos satélites
GRACE, considerando-se os longos e médios comprimentos de
onda; os maiores valores observados estão a sudoeste do perfil
e os valores menores estão na região nordeste (Fig. 4); porém,
ampliando-se um trecho do perfil A–A′ entre 850 e 950 km, pode-
se perceber uma pequena variação mensal dessa estimativa, que
aqui é atribuı́da à variação de massa de água, visto que as de-
mais variáveis geológicas que são responsáveis pela variação do
campo de gravidade permanecem constantes neste intervalo de
tempo. Na mesma figura nota-se que estimativa da anomalia
Bouguer obtida a partir de uma solução média, que possui 376
dias de coleta de dados da missão GRACE, com expansão dos

elementos do campo de gravidade em harmônicos esféricos de
grau e ordem máximos 150 do GRACE condiz com a anomalia
Bouguer obtida dos dados da representação integrada do campo
de gravidade no Brasil (Sá et al., 1993).

Estimativa da variação da massa de água para
justificar os valores de anomalia Bouguer

A modelagem direta das estimativas da anomalia Bouguer em
perfil se deu para estimar quantitativamente, utilizando o platô de
Bouguer, a variação de um volume de água em uma área retan-
gular de espessura h mês a mês, conforme mostra a Figura 6.
Este volume de água representa a quantidade total do fluido que
gera o sinal gravimétrico observado, e não tem correspondência
com nenhum cenário geológico, servindo apenas para quantifi-
car a variação do volume total de fluido ao longo do tempo.

Uma vez obtidas as estimativas das anomalias Bouguer para
cada solução mensal, removeu-se então uma média da esti-
mativa Bouguer, valores para as variáveis dos coeficientes dos
harmônicos esféricos Clm e Slm calculados a partir de um con-
junto de dados abrangendo um peŕıodo de coleta de aproximada-
mente 376 dias pelos satélites GRACE, de cada estimativa Bou-
guer mensal, buscando estimar volume de água necessário para
justificar esta anomalia residual. As variações mensais das es-
timativas da anomalia Bouguer representadas na Figura 7 foram

Figura 4 – Comparação da estimativa da anomalia Bouguer dos satélites GRACE com anomalia Bouguer estimada pelo levantamento gravimétrico.
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Figura 5 – Ampliação no trecho entre 850 e 950 km no Perfil A–A′ da estimativa da anomalia Bouguer mês a mês.

consideradas provenientes das variações da massa de água sub-
terrânea na região de estudo, a exemplo do estudo realizado por
Wahr et al. (1998). A diferença entre o presente estudo e o citado
é que aqui este procedimento é aplicado para as estimativas da
anomalia Bouguer, e não para as diferenças das alturas geoidais,
para se obter uma estimativa independente do efeito da variação
das massas de água na anomalia gravimétrica.

RESULTADOS

Os resultados obtidos das diferenças das estimativas da anoma-
lia Bouguer mostram um padrão ondulatório ao longo do perfil,
que o torna um tanto dif́ıcil de interpretar geológica e geofisica-

mente. Provavelmente este é o motivo que leva diversos pesqui-
sadores a uma filtragem nos dados, como pode ser observado
em Tapley (1997); Wahr et al. (1998); Rodell & Famiglietti (1999,
2001 e 2002); Swenson & Wahr (2002); Tapley et al. (2004);
Wahr et al. (2004); Ramillien et al. (2004, 2005); Andersen &
Hinderer (2005); Chen et al. (2005); Gerrits (2005); Reigber et al.
(2005). No presente trabalho tentou-se utilizar o mesmo conceito
de análise com os dados de anomalia Bouguer ao longo de um
perfil representativo da região estudada.

Na tentativa de avaliar a variação da massa de água que justi-
ficasse a anomalia Bouguer residual estimada a partir dos dados
do GRACE, foram calculadas as médias das amplitudes pico-a-
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Figura 6 – Estimativa esquemática do volume de água necessário para obter as diferenças da
estimativa da anomalia Bouguer mês a mês.

pico destas variações, que oscilam em torno de uma média zero,
resultando em anomalias dadas na Figura 8.

Em março de 2003 obteve-se o maior valor para estima-
tiva das diferenças pico-a-pico da anomalia Bouguer, o que in-
dicaria uma maior variação do volume de água do aqüı́fero,
considerando-se que as hipóteses assumidas neste trabalho são
válidas. Por outro lado, em abril de 2002 observa-se o menor
valor da variação da anomalia Bouguer, sugerindo que nesta
ocasião houve a menor variação no volume de água do aqüı́fero.

A Figura 9 mostra a variação das médias da anomalia Bou-
guer mês a mês para os dados investigados.

A partir da análise dos valores obtidos na Figura 9 foram cal-
culados os valores de h que representariam a variação de água
na forma de um platô de Bouguer que justificaria a anomalia
Bouguer residual média para cada solução mensal obtida para o
peŕıodo de abril de 2002 a julho de 2004 (Fig. 10). Nota-se que
o valor médio da altura h calculada fica em torno de 17 m, com
variação ao longo dos meses.

Inversão linear 3-D das anomalias
residuais do geóide

As anomalias do geóide, entende-se aqui como alturas geoidais
residuais mensais, pois são as diferenças (remoção) de uma al-
tura geoidal média (estimada pelos valores das variáveis dos co-

eficientes dos harmônicos esféricos Clm e Slm calculados a par-
tir de um conjunto de dados abrangendo um peŕıodo de coleta
de aproximadamente 376 dias pelos satélites GRACE) em relação
a cada altura geoidal mensal (estimada a partir de valores para
as variáveis dos coeficientes dos harmônicos esféricos Clm e
Slm mensais, isto é, coeficientes são calculados a partir de um
conjunto de dados abrangendo um peŕıodo de coleta de aproxi-
madamente 30 dias, aproximadamente um mês, pelos satélites
GRACE), são importantes para caracterizar estruturas geológicas
de grande porte de uma determinada região. Em particular, os
dados do campo de gravidade da Terra fornecidos pela missão
GRACE em coeficientes do geopotencial convertidos em alturas
geoidais residuais na região de estudo (Sistema Aqüı́fero Gua-
rani – SAG), após o processamento dos dados de cada solução
mensal, poderão fornecer informações importantes relacionadas
à variabilidade das massas de água subterrânea do SAG.

Neste trabalho, as modelagens direta e inversa foram reali-
zadas com a metodologia de inversão linear 3-D de anomalias
do geóide (Leite, 2005), que utiliza um funcional de inversão para
minimizar parâmetros de corpos com variação de densidade a par-
tir de anomalias do geóide, onde o funcional a ser resolvido re-
laciona o potencial da gravidade diretamente com os parâmetros
f́ısicos do meio. Wahr et al. (1998) já haviam ressaltado a pos-
sibilidade do uso das anomalias residuais do geóide no processo
de inversão 3-D.
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Figura 7 – Diferenças das estimativas da anomalia Bouguer mês a mês no Perfil A–A′.

A Figura 11 representa o mapa geoidal da média de 376 dias
de dados coletados pelos satélites GRACE com uma grade de 0.1
grau truncada em grau e ordem 70, pois os erros para os graus
dos coeficientes dos harmônicos esféricos maiores que 70 são
grandes quando comparados aos valores da altura geoidal, mos-
trando a área quadrada (em vermelho) utilizada para a inversão
das anomalias residuais do geóide, uma área de 6◦× 6◦ entre
20.5◦ e 26.5◦ de latitude sul e entre 48.5◦ e 54.5◦ de longitude
oeste, que compreende a porção oeste do Estado do Mato Grosso
do Sul, toda parte oeste do Estado de São Paulo e todo o Estado
do Paraná.

Os parâmetros de entrada requeridos na inversão são: (a)
mapa de anomalias residuais de geóide (a grade de dados das
anomalias residuais de geóide); (b) incertezas nos dados de en-
trada; (c) configuração dos blocos usados no modelo da Terra;
e (d) v́ınculos absolutos e relativos. Ao iniciar o procedimento,
a matriz sensibilidade é calculada para um conjunto de dados e
configuração de blocos no interior da Terra. Então o 1ρ (con-
traste de densidade) é calculado e N (a altura geoidal mensal ob-
tida dos dados do GRACE) é obtido. Por sua vez, N é comparado
com os dados de entrada de anomalia do geóide (N ◦), e o pro-
cesso é reiniciado até se conseguir a convergência dos valores
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Figura 8 – Média das diferenças das estimativas da anomalia Bouguer mês a mês no Perfil A–A′ obtida na Figura 7.

dentro de um grau de certeza pré-estabelecido. Uma descrição
mais detalhada do procedimento de inversão linear 3-D de ano-
malias do geóide pode ser encontrada em Leite (2005).

Como dito anteriormente, a altura geoidal utilizada aqui é a
diferença de um geóide mensal (N ) em relação a um geóide
médio (SN ), ambos obtidos dos coeficientes do geopotencial dos
harmônicos esféricos, que é a forma disponı́vel dos dados dos
satélites GRACE à comunidade cient́ıfica, portanto, foi utilizada
uma mudança (1N ), conforme a Eq. (3), para fazer a inversão.

A análise utilizada neste trabalho tem como premissa que os
efeitos das formações sedimentares, do embasamento, dos sedi-
mentos e das rochas ı́gneas são removidos dos dados iniciais,

restando apenas a contribuição da variação das massas de água,
que é a grandeza a ser estimada neste trabalho. A variação das
anomalias do geóide residuais é atribuı́da à variação de água, de
forma que toda a água será reduzida a uma camada, levando-se
em consideração a diferença de densidade (contraste de densi-
dade) entre a água e o ar, pela ausência de rochas e sedimen-
tos (cujo efeito foi removido previamente). A espessura média
do aqüı́fero foi de 250 metros e a porosidade efetiva de 15%, ou
seja, um contraste de densidade de 0,15 g/cm3.

Como a inversão realizada é linear, o algoritmo é o mesmo
que foi utilizado no cálculo da matriz de sensibilidade, pois nesse
caso cada valor da matriz é simplesmente o potencial gravitacio-
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Figura 9 – Variação das estimativas médias das diferenças da anomalia Bouguer mês a mês no Perfil A–A′.

Figura 10 – Variação da espessura h do platô de Bouguer analisado nas anomalias Bouguer residuais médias no Perfil A–A′.

nal dos prismas nos pontos de observação, onde cada prisma
tem um contraste de densidade unitário. O cálculo direto é im-
portante, pois é necessária a comparação da anomalia residual
do geóide calculado (causada pela distribuição de densidades)
com a anomalia observada. A Figura 12 mostra a modelagem
direta da anomalia residual do geóide de fevereiro de 2003 para
uma camada de água do aqüı́fero de 250 m, necessária para a

obtenção da matriz de sensibilidade utilizada na inversão dos
dados calculados com a configuração dos blocos mostrada na
Figura 13.

Para a anomalia residual do geóide observada, por exemplo,
para fevereiro de 2003, deve haver uma fonte de contraste de den-
sidade de forma a compatibilizar os valores calculados aos valo-
res observados. A anomalia residual do geóide apresentada na
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Figura 11 – Área de 6◦× 6◦ utilizada para inversão 3-D dos dados da altura geoidal residual (das diferenças geoidais).

Figura 12 – Anomalia residual do geóide gerada pela combinação dos efeitos de cada prisma (blocos vermelhos e azuis) e seus respectivos contrastes de
densidades obtidos para gerar a matriz de sensibilidade a ser utilizada na inversão da Figura 16. Estes prismas situam-se entre 250 e 500 m de profundidade.

Figura 12 é intercalada por fontes de densidade menor que o meio
circundante e maior que o meio circundante situado entre 250 e
500 metros de profundidade, conforme mostra o modelo de den-
sidades com seu correspondente mapa de anomalias residuais
do geóide calculado. Uma explicação posśıvel para estes con-
trastes de densidade é a diferente porosidade efetiva das rochas e
arenitos que formam o SAG, que explicaria as caracterı́sticas dos

dados obtidos do GRACE, que mostram este padrão intercalado
nas anomalias residuais dos geóides obtidos.

O procedimento de inversão foi então aplicado à anomalia
residual do geóide da Figura 12, com o objetivo de checar se a
distribuição de densidades obtida a partir da inversão reproduz
a fonte da anomalia de densidade. O vı́nculo absoluto (μa) e o
v́ınculo relativo (μr ) que resultaram em modelos de densidades
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que representam melhor a fonte que produz a anomalia observada
foram μa = 1 e μr = 0, 001. Para inversão foi utilizado os
limites laterais da grade de dados.

No exemplo apresentado para o geóide residual de fevereiro
de 2003 é utilizado a configuração apresentada na Figura 13. Para
fins de obter resultados de inversão satisfatórios com o modelo
da Figura 13, a camada 1, os primeiros 250 m do modelo, teve
valores fixados em 1ρ = 0 kg/m3, representando os 250 m
iniciais da bacia do Paraná que ficam acima do Aqüı́fero Guarani,
cujo efeito foi removido com o cálculo da anomalia do geóide
residual; portanto foi considerado o 1ρ = 0 kg/m3 e o valor
de 1ρ da camada B como relativo às rochas saturadas com água
(arenitos e fissuras em basaltos) que apresentam uma porosidade
média efetiva de 15%, ou seja, apresenta um contraste de densi-
dade de –150 kg/m3 e/ou 150 kg/m3. No modelo da Figura 13
segue uma configuração de 8 camadas de 250 m de espessura;
a camada 1 vai de 0 a 250 m, a camada 2 vai de 250 a 500 m, e
assim sucessivamente até a camada 8 que vai 1750 m até 2000 m.

Figura 13 – Modelo de um aqüı́fero, fora de escala, utilizado para gerar dados
de entrada da inversão. A camada A representa as formações sedimentares, em-
basamento, sedimentos e rochas ı́gneas de 250 m cujo efeito foi removido com
o cálculo da anomalia do geóide residual e, portanto tiveram valores fixados em
1ρ = 0 kg/m3. A camada B representa uma camada saturada de água de 250
m de espessura com 1ρ intercalado lateralmente entre os blocos com valores
de –150 kg/m3 e 150 kg/m3.

A Figura 14 mostra os dados da missão GRACE, altura geoi-
dal de fevereiro de 2003 utilizados para a inversão da Figura 17.
O cálculo gerado na Figura 12 foi obter a matriz de sensibilidade
a ser utilizada juntamente com os dados da Figura 14 para obter
a inversão da Figura 17.

As Figuras 15 e 16 mostram as seções transversais do con-
traste de densidade compreendidas em um intervalo de zero a
2000 m de profundidade dividida em 8 camadas de 250 m de
espessura por seção transversal obtidas a partir da configuração
dos blocos apresentados na Figura 12.

A partir dos dados de entrada, modelo do campo gravita-
cional da Terra da missão GRACE para os meses que vão de
fevereiro de 2003 a julho de 2004 fornecidos em forma de coe-
ficientes dos harmônicos esféricos para grau e ordem 120 e
150 juntamente com os erros associados, foram processados e
obtidos as respectivas alturas geoidal e anomalias ar-livre para
cada conjunto destas soluções mensais onde resultou na inver-
são em forma de modelos de densidade das Figuras 15 e 16
das anomalias geoidais (alturas geoidais residuais). Por sua vez,
os modelos de densidade foram utilizados para obter o modelo
geoidal da Figura 17.

Observa-se que a primeira camada, que vai de 0 a 250 m,
apresenta valor zero para o contraste de densidade. Este resul-
tado era esperado porque essa camada foi fixada previamente
com valor nulo antes da realização da inversão, ou seja, assume-
se que a fonte anômala está situada abaixo de 250 m de profun-
didade. Se o resultado da inversão tivesse resolução e acurá-
cia perfeitas, as células da camada 2 deveriam apresentar valo-
res alternados respectivamente iguais à –150 e 150 kg/m3, pois
como já observado anteriormente, considera-se ter variação no
volume de água apenas na camada 2, a qual é a camada B (de
250 m a 500 m) da configuração do Aqüı́fero Guarani mos-
trada na Figura 13. Os valores das camadas 3, 4, 5, 6, 7 e
8 apresentam valores próximos de zero uma vez que estas ca-
madas também foram fixadas previamente com valor nulo antes
da realização da inversão. Nota-se que, pelos valores calcula-
dos pela inversão, é posśıvel distinguir um corpo com con-
traste de densidade anômala positiva máxima de aproximada-
mente 75 kg/m3. No entanto, o corpo “real” que está locali-
zado entre 250 e 500 m tem contraste de densidade máxima
de 150 kg/m3 e mı́nima de –150 kg/m3. Nota-se também o
contraste de densidade negativa decaindo até aproximadamente
–87 kg/m3, o que corresponde ao corpo com densidade anô-
mala negativa que alterna com o de densidade anômala posi-
tiva localizado também entre 250 e 500 m.

Nesse caso, as soluções mostram suavidade, o que é carac-
teŕıstica de métodos lineares que utilizam fatores de estabilização.

DISCUSSÃO E CONCLUSÕES

A inversão linear 3-D das anomalias residuais do geóide foi obtida
para a anomalia residual do geóide de fevereiro de 2003. Estas
anomalias residuais são as alturas geoidais residuais da solução
mensal de fevereiro de 2003 em relação a uma média de 376 dias
de dados coletados pelos satélites GRACE.

A análise realizada neste trabalho mostrou que as anoma-
lias residuais obtidas a partir dos coeficientes dos harmônicos
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Figura 14 – Anomalia residual do geóide produzida pelo modelo geométrico apresentado na Figura 12.

Figura 15 – Seções transversais de densidade, de 250 m de espessura cada, extraı́das do modelo 3-D obtido a partir da
configuração dos blocos apresentados na Figura 12, em profundidades: (a) 0–250 m; (b) 250–500 m; (c) 500–750 m;
(d) 750–1000 m. A inversão foi realizada dentro da área 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 16 – Seções transversais de densidade, de 250 m de espessura cada, extraı́das do modelo 3-D obtido a par-
tir da configuração dos blocos apresentados na Figura 12, em profundidades: (a) 1000–1250 m; (b) 1250–1500 m;
(c) 1500–1750 m; (d) 1750–2000 m. A inversão foi realizada dentro da área limitada pelas coordenadas x =
(−347.8338;+347.8338)km, y = (−322.5653;+322.5653)km e z = (0; 2)km.

Figura 17 – Anomalia residual do geóide gerada a partir do modelo de densidades obtido com a inversão do mapa da Figura 16.
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esféricos obtidos dos satélites GRACE podem ser utilizadas para
estimar a variação de massas de água em subsuperf́ıcie, pois a
inversão 3-D permitiu recuperar os valores de anomalia observa-
dos com uma distribuição de densidades que poderia represen-
tar uma parte do Aqüı́fero Guarani. A baixa resolução do modelo
geoidal, Figura 17, calculado a partir dos modelos de densi-
dade das Figuras 15 e 16, pode ser atribuı́da à falta de uma
implementação adequada de um filtro que permita eliminar dos
dados residuais da altura geoidal a componente gerada pela
distribuição não uniforme dos dados, utilizando o método de
Wahr et al. (1998), essa implementação poderia permitir apenas
a contribuição da variação das massas de água em subsuperf́ıcie
e está em fase de estudo.

A obtenção das anomalias Bouguer residuais foi utilizada
como uma estimativa de mudanças no armazenamento das mas-
sas de água em termos das variações mensais de amplitudes das
massas água, o que se caracteriza em uma técnica importante,
uma vez que a previsão das mudanças do armazenamento de água
é uma tarefa muito dif́ıcil, mesmo com modelos computacionais
sofisticados. Além disso, a abordagem de se estimar variações de
massas de águas a partir de dados do campo gravitacional variável
no tempo (Warh et al., 1998), tais como, os dados obtidos dos
satélites GRACE não é uma forma de medir quantidades exatas
do armazenamento de água do espaço, e sim, estimar a mudança
no armazenamento de água com o tempo. As estimativas realiza-
das mostram um maior valor da anomalia para fevereiro e março
de 2003 e junho e julho de 2004, e os menores valores para abril
de 2002, 2003 e 2004.

Ainda não foi posśıvel realizar uma análise hidrológica ou de
precipitação mensal para a região no mesmo peŕıodo das aná-
lises obtidas pelos dados do GRACE, de forma que se pudesse
verificar a relação dos dados de pluviosidade com os dados do
GRACE. Como indicativo de que os dados de anomalia Bou-
guer provenientes do GRACE podem fornecer informação sobre
a variação de massa de água no SAG, porém, foi realizado um
teste para estimar qual a variação de massa de água que pode-
ria gerar os valores observados de anomalia, sem fazer nenhuma
hipótese sobre a geometria da distribuição de massa. Mesmo de
maneira rudimentar, esta análise indica que o GRACE pode for-
necer informações importantes para a modelagem hidrológica
em grandes aqüı́feros, como é o caso do Aqüı́fero Guarani.
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