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Resumo da Dissertagao apresentada ao Programa de Pds-graduacgao em Geofisica do
Observatério Nacional /MCTI como parte dos requisitos necessarios para a obtencao

do grau de Mestre em Ciéncias (M.Sc.)

APLICACAO DOS METODOS GRAVIMETRICO E MAGNETOTELURICO
NA CONTRIBUICAO DO ENTENDIMENTO DAS ESTRUTURAS
GEOLOGICAS DA REGIAO CENTRAL DA BACIA DO PARANA,

CENTRO-SUL DO BRASIL.

Victor Carreira

Dezembro/2015

Orientador: Dr. Emanuele Francesco La Terra

Programa: Geofisica

Apresenta-se, nesta dissertacao, um modelo geoldgico — geofisico da regiao cen-
tral da bacia do Parand, obtido a partir principalmente de modelos 2D da variacao
lateral e em profundidade da densidade , em complementacao aos estudos magne-
toteluricos que estao sendo promovidos pela Agéncia Nacional do Petréleo - ANP.
O estudo das grandes estruturas do embasamento de bacias sedimentares sao de
suma importancia para o entendimento de sua evolucao tectonico-estratigrafica. A
Bacia do Parand, em especial, é uma bacia rasa, com depocentro estimado em 7000
m, aproximadamente. Duas grandes estruturas regionais sao marcantes na area de
estudo: o Arco de Ponta Grossa, que é uma feicao de direcao NW-SE; e o alto gra-
vimétrico de Paranapanema, uma alongada anomalia positiva com direcao NE-SW.
A regiao contempla ainda grandes derrames de lava representados pelos basaltos
da Formacao Serra Geral. Intrusoes de diques e soleiras de diabdsio, que datam
principalmente do Cretaceo, sao igualmente marcantes na regiao. Estas intrusoes
aproveitaram os determinados grupos de lineamentos estruturais pretéritos para se
instalarem. A superficie Bouguer da regiao de estudo foi representada por polinomio
de 4° grau, para estimar a profundidade da Moho. O modelo gravimétrico 2D final
proposto apresenta bom ajuste, com erro da ordem de 1,7 mGal e inclui a topo-

grafia regional. Sua parte mais rasa foi obtida levando em consideracao dados de
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seis pocgos estratigraficos existentes na area e ainda integrando vinculos de mode-
los 1D da resistividade elétrica de novos dados magnetoteliricos medidos em perfil
regional. As estruturas mais profundas do modelo, em especial a profundidade da
Moho, foram vinculadas a partir de estudos de sismica de refracao profunda, anélise
da funcao receptor e dispersao de ondas superficiais. Teste com modelo magneto-
telurico sintético suportam o modelo geoldgico — geofisico proposto, que apresenta
como caracteristicas mais notaveis, a suavidade da interface crosta- manto, que va-
ria em torno de 42 Km. A crosta superior foi representada por dois blocos que
correspondem, na porg¢ao noroeste, a crosta continental Pré-cambriana Paranapa-
nema e, na porc¢ao sudeste, a uma faixa maével também Pré-cambriana Rio Apiai,
caracterizada por anomalia gravimétrica residual positiva, em concordancia com
o contexto tectonico da regiao ja descrito em estudos anteriores. O limite bacia-
embasamento, derivado do modelo MT, evidenciou uma superficie fraturada com
profundidade média de 5,5 Km. A porcao sedimentar é diferenciada em suas ja

conhecidas super-sequéncias, mas nao resolve os diques e soleiras do perfil estudado.
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PORTION OF BRAZIL.

Victor Carreira
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Advisor: Dr. Emanuele Francesco La Terra
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This work aims to define a geological-geophysical model for the central region of
the Parana Basin obtained from models of gravity with lateral variation of depth and
density, complementing the magnetotelluric studies that are being promoted by the
National Petroleum Agency of Brazil - ANP. Studies of the basement structures in
sedimentary basin are important to understand how does the tectonic-stratigraphic
evolution occurred. The Parana Basin is a shallow basin with depocenter estimated
at 7000 m. Two major regional structures are prominent in the study area: the
Ponta Grossa Arch, which is a feature of NW-SE direction; and the Paranapanema
gravimetric high, an elongated positive anomaly with NE-SW direction. The region
also includes large lava flows represented by basalts of the Serra Geral Formation.
Intrusions of diabase dikes and sills, dating from the Cretaceous Period, are common
in the region. These intrusions have settled in certain ancient groups of structural
lineaments. The Bouguer surface of the study area was represented by the 4th de-
gree polynomial function to estimate the depth of the Moho. The gravimetric final
model proposed shows good fit, with an error of around 1.7 mGal and includes the
regional topography. Data from six stratigraphic wells and a 1 D composed model of
electric resistivity measured in a magnetotelluric survey were used to modelate the
shallow part of the gravimetric model. The model deepest structures, in particular

the depth of the Moho, were linked from studies of seismic refraction, analysis of the
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receiver function and scattering of superficial waves. Magnetoteluric and gravimet-
ric syntetic tests were criated to support the geophysical-geological model proposed,
that presents as most notable features a smoothness of the mantle-crust interface,
that ranges around 42 Km. The upper crust was represented by two blocks that cor-
responds, in the northwest portion, to the Paranapanema Precambrian continental
crust and, in the southeastern portion, to the Rio Apiai Precambrian mobile belt
that is characterized by a positive residual anomaly of gravity, in accordance with
the tectonic context of the region, already described in previous studies. The limit
between the basin and the basement was derived from the M'T model that revealed
a fractured surface with an average depth of 5.5 Km. The sedimentary portion was

differentiated in its well known super-sequences.
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Capitulo 1

Introducao

1.1 A Bacia do Parana

A Bacia sedimentar do Parana esta localizada no centro-sul da América do Sul
(Fig. 3.1) e engloba uma drea de aproximadamente 1.100.000 K'm?, dentro do
territério brasileiro. Distribui-se ainda pela Republica do Paraguai, Uruguai e Ar-
gentina, por cerca de 100.000 Km? (Zalan and Wolf, 1987).

Caracteriza-se como uma bacia do tipo intraplataformal, localizada sob uma
litosfera rigida, do tipo continental e possui formado ovalado (Cordani et al., 1984).
Sua histéria evolutiva teve inicio no Cambriano e insere-se em um contexto de bacia
cratonica marginal, sob dominio flexural de crosta (Borghi, 2002).

Apresenta a profundidade de cerca de 7000 metros, no depocentro, e é preenchida
por um pacote de rochas sedimentares do Paleozdico e do Mesozbdico. Derrames de
lavas deram origem as rochas basalticas do Cretaceo cobrindo boa parte da superficie
da bacia, chegam a espessuras de 1700 metros. As intrusivas estdo presentes na
bacia, marcadas por diques e sills, também do Cretaceo. Os diques formam um
cinturao de afloramentos que bordejam a bacia nas secoes Nordeste, Leste, Sul e
Oeste e cobrem boa parte da superficie (Milani et al., 2007) apud (Borghi, 2002).

A bacia é delimitada na borda nordeste pelo arco do Alto Parnaiba, na borda
leste pelo Arco de Ponta-Grossa, na borda Sul o Arco do Rio Grande, unindo-se a
noroeste com o Arco de Assunc¢ao, dando origem a borda oeste. A borda noroeste é
limitada pelo Arco de Sdo Vicente (Zalan and Wolf, 1987).

O histérico de exploragao da bacia é vasto. As primeiras informagoes levantadas
datam do século XIX, em Sao Paulo. Na segunda metade do século XX, Schneider
et al. (1974) propoe uma revisao estratigrafica da Bacia do Parana. Zalan and Wolf
(1987) subdivide a bacia de acordo com os ciclos de subsidéncia em cinco sequéncias
deposicionais que sao redefinidas em super-sequéncias por Milani et al. (2007). Neste

mesmo periodo diversos levantamentos geofisicos potenciais sao realizados na regiao



dando origem as primeiras interpretacoes no tocante a evolucao do embasamento da
Bacia do Parand, merecendo destaque para os trabalhos de Cordani et al. (1984),
Quintas (1995), Vidotti et al. (1998), Hawkesworth et al. (2000). Trabalhos como
o de Assumpcao et al. (2013), Detzel et al. (2015), Franga and Assumpcao (2004) e
Lloyd et al. (2010) sao importantes marcos para o entendimento da variacdo crus-
tal no Brasil. Na regiao central da bacia, area de estudo, merecem destaque os
métodos eletromagnéticos e magnéticos de Menezes and Travassos (2004), Padilha
et al. (2015), Bologna et al. (2013) e Ussami et al. (1991).

Este trabalho tem por motivacao principal a criacao de um modelo de densidades
que esteja em concordancia com a geologia prescrita para regiao. Para que seja
possivel a construcao de um modelo geologicamente consonante foram adicionados
outros vinculos geofisicos diminuem em parte a ambiguidade gerada quando somente
um tipo de método é empregado.

A modelagem e inversao geofisica 2D (Marquardt, 1963; Talwani, 1960; Talwani
et al., 1959; Won, 1987) foi empregada para delinear a geologia de subsuperficie,
buscando gerar modelos com bom ajuste entre os dados gravimétricos observados e
estimados. A fim de contribuir na interpretacao de um modelo mais fidedigno a rea-
lidade geoldgica de subsuperficie, diversos modelos e dados geofisicos multimétodos
foram empregados na modelagem 2D, tais como: modelo inverso de resistividade
1D; dados de 6 pocos estratigraficos. Também foi utilizada uma compilacao de va-
lores de profundidade da Moho baseada em dados de sismologia (estudos de sismica
de refracao profunda, andlise da fungao receptor, dispersdo de ondas superficiais)
para a interpretacao e modelagem gravimétrica (Assumpgao et al., 2013; Franga and
Assumpcao, 2004; Lloyd et al., 2010).

Afim de se testar a metodologia de amostragem gravimétrica através de uma
malha de dados e modelagem de um corpo 3D em uma segao de densidades 2D foi
gerada uma anomalia de densidade em um corpo simples na forma de um prisma, que
resultou em um dado de anomalia de gravidade vertical g, amostrado na forma de
uma se¢ao diagonal. Os dados desta secao diagonal foram modelados e invertidos
através da aproximagao da superficie para um poligono que representa a melhor
resposta de ajuste ao dado observado (Marquardt, 1963; Talwani, 1960; Talwani
et al., 1959; Won, 1987).

Como teste da resposta da metodologia de inversao 1D de Occam (Constable
et al., 1987) a um embasamento complexo, um modelo sintético de resistividade
foi proposto para uma bacia tipo sinéclise com embasamento contendo Horsts e
Grabens.

Este estudo gerou um modelo geoldgico-geofisico estratificado para a regiao, ba-
seado na informacao de gravimétrica e nos demais vinculos geofisicos.

A regiao de estudo (Fig. 3.1) ocupa a porcao central da Bacia do Parand, entre



os paralelos geograficos 21° e 24° S, 54° e 50°W, entre os estados do Mato Grosso do
Sul, Sao Paulo e Parand. Os dados sao oriundos do aerolevantamento gravimétrico
9.123/08 — AN P —004.952 realizado entre 6 de abril de 2009 até 23 de maio de 2010.
Além de dados magnetoteliricos gerados por levantamento terrestre adquiridos pela
ANP e acompanhados pelo Observatério Nacional. E dados de pogos publicos ob-
tidos através do bando de dados do BNDG aonde foram retirados informagoes de
topo e base de camadas e densidade que compuseram uma tabela de densidades,

utilizada no modelo gravimétrico residual.

1.2 Objetivo

O objetivo desta dissertacao é contribuir para o entendimento do arcabougo do
embasamento e da bacia sedimentar através da criacao de uma secao gravimétrica
interpretada que utiliza vinculos geofisicos multi-métodos.

O processamento dos dados gravimétricos e eletromagnéticos fez-se mediante
o software Oasis Montaj da Geoso ft® (Whitehead, 2010; Whitehead and Mus-
selman, 2005), WinGLink® (Geosystem, 2011) , além de algoritimos escritos em
Matlab, Fortran 95, e, Python (Uieda et al., 2013, 2014). Processou-se dados aéreos
gravimétricos. Dados de pocos, de levantamento magnetotelirico e sismologia com-
plementaram a pesquisa para geracao do modelo geolégico-geofisico final da regiao
Central da Bacia do Parand.

A proposta de trabalho de mestrado apresentada a seguir é o resultado da coleta
de dados gravimétricos aéreos cedida pela ANP, no ambito do projeto, ao longo de
6 de Abril de 2009 a 23 de Maio de 2010, inclui-se a estes, dados perfis compostos.
Além de dados terrestres magnetoteliricos recentemente levantados através do termo
de cooperagao técnica entre o ON e a ANP, niimero 001/2013-ANP.



Capitulo 2
Método Proposto

Dados da anomalia Bouguer contém anomalias sobrepostas de varias fontes cau-
sativas, tanto rasas como profundas. Anomalias suaves de ampla extensao lateral
ou grande comprimento de onda sao devidas as caracteristicas geoldgicas regionais,
associadas as estruturas profundas e sdo denominadas anomalias regionais. Ano-
malias de curta extensao lateral ou de curto comprimento de onda sao relacionadas
as massas anomalas rasas, denominadas residuais (Castro et al., 2011; Osako et al.,
2011).

Em estudos regionais ¢ desejavel remover anomalias de pequenas extensoes late-
rais, evidenciando-se grandes estruturas. Elas sao importantes para a compreensao
das estruturas geoldgicas internas profundas do planeta, em especial a interface
crosta e manto denominada Moho. Em estudos mais rasos é costumeiro remover
o efeito regional dos dados de gravidade para isolar caracteristicas geoldgicas es-
truturais menores que podem ser de interesse comercial para exploracdo ou para
o entendimento de estruturas da crosta mais rasa. E o conhecimento geoldgico é
essencial para a interpretacao das anomalias residuais. Em bacias sedimentares,
anomalias comprimento de onda curto ou intermediario, podem surgir a partir de
estruturas relacionadas a reservatorios de petréleo ou gas natural. Portanto, é im-
portante separar os dados de gravimetria em regional e residual, objetivando-se
estudos mais direcionados. Para isso, tanto técnicas graficas como o emprego de
métodos analiticos quantitativos de analise como o ajuste polinomial, séries de Fou-
rier, filtragens, entre outros, sao utilizados para separar campos residuais e regionais
associados as caracteristicas geoldgicas rasas das profundas respectivamente (Beltrao
et al., 1991).

Para a modelagem da secao gravimétrica 2D do limite crosta inferior-manto supe-
rior foi necessario remover dos dados da anomalia Bouguer Total, o campo residual,
resultando o campo regional. Isto foi feito através de uma linha de tendéncia cal-
culada por um ajuste de minimos quadrados de um polinomio de quarto grau que

se ajustou aos valores médios de gravidade que representa a maior parte dos da-



dos regionais. Essa superficie que representa o campo regional da area de estudo foi
utilizada para criacao do modelo ajustado as anomalias regionais associadas as estru-
turas geoldgicas profundas, como a Moho. Para a profundidade da Moho também
foram utilizados dados compilados dos trabalhos dos autores Lloyd et al. (2010),
Franga and Assumpcao (2004), Assumpgao et al. (2013) e Detzel et al. (2015).

Afim de se correlacionar as caracteristicas geoldgicas rasas, os valores residuais
do campo anomalo da gravidade foram calculados, a partir da subtragao dos dados
da anomalia Bouguer, do polinomio que se ajustou ao campo regional.

Modelos geofisicos nao possuem solucao tnica e, portanto, apresentam possiveis
ambiguidades e dificuldades na interpretacao podendo ser ajustados aos dados ob-
servados através de diferentes modelos. Portanto, é de grande importancia corre-
lacionar informacoes fornecidas por diferentes métodos geofisicos, buscando reduzir
incertezas. Para se chegar a um modelo crustal de entendimento mais préoximo
da realidade geoldgica diferenciando os principais blocos crustais, seus limites late-
rais e em subsuperficie da Bacia do Parana foi utilizada neste estudo a técnica de
modelagem gravimétrica 2D.

Dados aerogravimétricos, integrados a resultados de modelos geofisicos advindos
de levantamentos sismolégicos, magnetoteluricos (MT) e de perfilagem de pogos fo-
ram integrados na modelagem. Esta metodologia se mostra interessante no estudo de
blocos crustais, por apresentarem contrastes das propriedades fisicas de densidade,
velocidade das ondas eldsticas e resistividade (Telford and Sheriff, 1993).

O modelo final gravimétrico levou em conta a topografia e foi adotado o seguinte
procedimento: a) a partir dos dados da anomalia de Bouguer do campo regional
corrigido modelaram-se os limites das estruturas da Moho, somado aos dados de
bibliografia (Assumpgao et al., 2013; Castro et al., 2014; Franca and Assumpgao,
2004; Lloyd et al., 2010); b) a partir dos dados de anomalia de Bouguer do campo
anomalo residual, ja estando fixadas no modelo da Moho, foram ajustadas as ca-
racteristicas das fontes rasas, tendo como base na secao composta dos modelos de
inversao 1D MT, literatura geoldgica e perfilagem de pogos (Milani and Zalan, 1999;
Milani and Ramos, 1998; Zalan and Wolf, 1987).

Foram testadas hipoteses mais simples em testes controlados que validaram as
respostas encontradas nos modelos gerados nos dados reais. Primeiramente, um
teste elucidativo com um prisma possuindo uma anomalia gravimétrica vertical, g,
seccionado na sua diagonal foi modelado com o objetivo de se estudar os limites que
a técnica de modelagem gravimétrica 2D impoe, partindo do principio que existe
informacao a priori sobre o corpo que gerou a anomalia.

Em seguida, foi testada a viabilidade do uso do modelo 1D de resistividade
elétrica sintético para discretizar de forma adequada a superficie complexa do em-

basamento.



O fluxograma apresentado na Fig. 2.1 mostra a rotina de trabalho empregada

na elaboracao do modelo geoldgico-geofisico interpretado.

Metodelogia

I
E‘E |Dadus gravimetricos

Modelo
Sintético Redugdes
Inv 1D Filtro Polinomial
Real Rasidual Regianal
I
Modelo Modelo] pocos Sismologia
do embasamento Crustal

gealogia

Modelo Final Interpretado

Figura 2.1: Metodologia proposta.



Capitulo 3

Geologia Regional e Contexto

(Geotectonico

A Bacia do Parand desenvolveu-se sobre uma &rea de escudo do continente
Gondwana Sul e é composta por uma série de nicleos cratonicos, rodeados por
varios cinturdes maéveis e cobertos por bacias moldssicas, que foram desenvolvidas
durante o ciclo termo-tectonico Brasiliano que se estendeu desde o neoproterozoico
até o Ordoviciano. A deformacao decorrente deste ciclo teve inicio entre 700 Ma
e 650 Ma, sendo que a maior parte das intrusoes de granitos que podemos obser-
var na Bacia, situou-se dentro do limite entre o Proterozdico e o Paleozéico (cerca
de 570 Ma) com resfriamento durante o Cambro-Ordoviciano entre 500 — 450 Ma
(Hawkesworth et al., 2000; Zalan and Wolf, 1987).

O embasamento que circunda a Bacia do Parana é dividido em: margem Les-
te/Sudeste, representado pelas faixas Dom Feliciano e Ribeira ,de idade Brasiliana
e de direcao NE-SW, separados por um nicleo cratonico designado Rio de La Pla-
ta/ Luiz Alves; margem Norte/Nordeste, representada pela faixa Uruagu, de idade
mesoproterozéica, de diregdo NW e por dois macigos arqueanos (Guaxupé e Goiés)
remobilizados durante o ciclo Brasiliano; margem Oeste/Noroeste representada pela
faixa de dobramentos Paraguai/Araguaia, também do ciclo Brasiliano, que delimita
o extremo da borda Noroeste da Bacia (Borghi, 2002; Hawkesworth et al., 2000).

Dentre os principais grupos de estruturas, nota-se trés grupos de lineamentos
de direcoes preferenciais NW-SE, E-W e NE-SW, representando cada um evento
termo-tectonico distinto. O conjunto de lineamentos NW-SE sao os mais antigos
e estao relacionados ao evento termo-tectonico do Transamazonico, e, as zonas de
falhas geoldgicas associadas a este evento foram reativadas durante o rifteamento
do Atlantico Sul, no Cretaceo. Os lineamentos E-W, tiveram inicio a partir do
Triassico e sao paralelos as zonas de fratura oceanica, sugerindo uma ligacao com o
desenvolvimento do Atlantico Sul. Os lineamentos NE-SW sao derivados do evento

tremo-tectonico Brasiliano e de seus cinturoes moveis associados. Este ultimo con-



junto de lineamentos ¢ isento de diques de basalto (Milani and Zalan, 1999).

O registro estratigrafico da Bacia do Parand é formado por pacote sedimentar
e magmatico de espessura maxima em torno de 7000 m, que coincide geografica-
mente com o depocentro estrutural da sinéclise e com a calha do rio parand (Milani
and Ramos, 1998). O registro estratigrafico da Bacia do Parana é dividido em seis
unidades de ampla escala ou supersequéncias (Vail et al., 1977) na forma de pa-
cotes rochosos com intervalos temporais de algumas dezenas de milhoes de anos
de duracao e envelopados por superficies de discordancia de carater inter-regional:
Rio Ivai (Ordoviciano-Siluriano), Parand (Devoniano), Gondwana I (Carbonifero-
Eotridssico), Gondwana II (Meso a Neotridssico), Gondwana III (Neojurdssico-
Eocretdceo) e Bauru (Neocretdceo). As trés primeiras supersequéncias sao repre-
sentadas por sucessoes sedimentares que definem ciclos transgressivos e regressivos
ligados as oscilagoes do nivel relativo do mar, durante o Paleozdico, ao passo que as
demais correspondem a pacotes de sedimentos continentais com rochas igneas asso-
ciadas. As unidades formais da litoestratigrafia, quais sejam os grupos, formagoes
e membros comumente utilizados na descricao do arranjo espacial dos estratos da
bacia, inserem-se como elementos particularizados neste arcaboucgo aloestratigrafico
de escala regional (Milani et al., 2007).

O mapa geoldgico-estrutural (Fig. 3.1) apresenta as formagoes aflorantes bem

como as principais lineamentos e o Arco de Ponta Grossa (Bizzi et al., 2003).
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Figura 3.1: Mapa geoldgico e de localizagao da area de estudo.



Capitulo 4
Conceitos Teoricos

O terceiro capitulo desta dissertacao tem como objetivo discorrer sobre a teoria
envolvida na criacao do modelo final. Os dados de gravimetria compoe o principal
elemento para a criagao do modelo. Os demais dados que compuseram o modelo

final entraram como dados complementares.

4.1 Principios basicos da Técnica Gravimétrica

A prospeccao gravimétrica envolve medidas da variagdo do campo gravitacional
na Terra, tendo como objetivo principal achar contrastes de densidade, em subsu-
perficie.

A lei fisica que rege o método gravimétrico é dado pela lei da Gravitacao Uni-
versal, que foi primeiramente postulada por Newton, com o objetivo de explicar o
movimento dos planetas. Ela declara que se duas particulas de massas distintas m;y
e my estao separadas por uma distancia r, entao a magnitude 5, que descreve a forca
de atracao entre as duas particulas é definida como: (Blakely, 1995)

mimse
-r

(=1 (4.1)

Onde a constante 7, é definida como a constante universal da gravidade, e é igual
ay=6,672x 10" "m3kgts2

r2

4.1.1 O Potencial Gravitacional da Terra Normal

Devido a forma irregular do geéide!, torna-se usual representd-lo por uma su-

perficie de geometria regular. Essa superficie equipotencial é definida através de

1Gedide é a superficie equipotencial do campo da gravidade materializado aproximadamente
pelo nivel médio dos mares, sem os efeitos das correntes oceanicas, clima, e, forcas de maré.



acordos internacionais e ¢ chamada de elipséide de referéncia 2. As diferencas en-
tre a altura do gedide e do elipsdide geralmente nao ultrapassam 50m e refletem a
variacao lateral de massa cuja representacao ¢ dada pelo modelo de densidade uni-
forme (Blakely, 1995). E chama-se Terra Normal aquela delimitada pelo elipséide
de referéncia, dotada de massa e velocidade angular de rotacao iguais a da Terra.

O potencial gravitacional da Terra Normal pode ser obtido, segundo a Eq. 4.2:

M a a\?

v, =2 | apre+ o (4) pto) + 8 (%) 2o + . (4:2)

Onde M é a massa total do elipsdide, a é o raio equatorial, e  é a colatitude.
Ao se considerar uma Terra Normal a ordem m = 0 e apenas os termos de graus n
pares sao considerados. Ao realizar a expansao em harmonicos esféricos é possivel
identificar varios termos, que descrevem o potencial gravitacional de um conjunto
idealizado de massas (monopolos, dipolos, e assim sucessivamente), que estao cen-
tradas na origem. O primeiro termo desta expansao expressa a atracao gravitacional
de uma esfera com massa M a uma distancia r do seu centro. Enquanto que n = 2

expressa o coeficiente de elipticidade, Js.

4.1.2 Anomalias de Gravidade

O isolamento das anomalias de gravidade causadas por variagoes locais de den-
sidade envolvem uma série de correcoes na gravidade observada.

As anomalias de gravidade sao calculadas nos elipséides de referéncia, contudo
envolvem varias corregoes que sao relativas ao nivel do mar, gedide. Isto é uma incon-
sisténcia que é ignorada para a maioria dos estudos de anomalia crustal. Assume-se,
desta forma, que gravidade normal representa a gravidade tedrica no gedide. Esta
aproximacao ¢é aceitavel para a maioria dos estudos geoldgicos, contudo, se a escala
do levantamento for maior que a escala de ondulagao do gedide, essa diferenca, entre
o elipsodide de referéncia e o gedide, deve ser considerada nos calculos de da gravidade
normal.

A melhor forma de ilustrar a série de correcoes que sao feitas é através da Eq.

4.3 (Blakely, 1995).

2Elipséides de Referéncia: sdo superficies matematicas equipotenciais que estariam ligadas a
um elipséide de revolugao que representaria uma Terra uniformemente densa.
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Gravidade observada = Gravidade Normal (que inclui a componente centrifuga)
+ Efeito da elevagao acima do nivel do mar (free air)
+ Efeito da massa normal acima do nivel do mar (Bouguer e terreno

+ Efeito de maré(Atracao luni-solar

+ Efeitos das massas que dao suporte as cargas topogréficas (Isoestética

)
)
+ Efeito da plataforma mével (E6tvos)
)
+ Efeito da crosta e do manto superior (geologia)

(

4.3)

O objetivo é isolar os efeitos de densidade relativos a crosta e ao manto superior
dos demais termos. Contudo, esta parte corresponde a cerca de 0,01% ou 100mGal
da gravidade observada. Os gravimetros portateis sao capazes de mensurar variagoes
de gravidade de 0,01mGal (Telford and Sheriff, 1993).

Nas aplicagoes da gravimetria, os valores medidos da aceleracao da gravidade
estao sujeitos a diferentes tipos de reducao. Nesta dissertacao, é adotada a aborda-
gem de Stokes para o calculo das anomalias de gravidade. Ou seja, as anomalias de
gravidade representam valores de contorno no gedide.

A Eq. 4.3 pode ser escrita de acordo com a Eq. 4.4.

Ag=go— ¥ (4.4)

Onde Ag é a anomalia de gravidade, gy é a gravidade observada na superficie
da Terra, e ¥ é o valor de gravidade calculado incluindo todas as correcoes gra-
vimétricas. Os detalhes sobre as reducgoes gravimétricas realizadas nesse trabalho

podem ser encontradas do apéndice A.

4.2 Principios basicos da Técnica Magneto-

telurica

O método magnetotelirico é um método nao-invasivo no dominio da frequéncia
capaz de estimar o contraste de resistividade em subsuperficie a partir de medidas
simultaneas na superficie do terreno dos campos elétricos e magnéticos naturais.
Realiza investigacoes desde a superficie do terreno até pouco mais de uma centena
de quilometros em profundidade.

A fonte de sinal do método envolve a medicao da variacao natural dos campos
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elétricos e magnéticos em subsuperficie da Terra, resultantes, principalmente, de
tempestades elétricas, na baixa atmosfera, que sao a causa dominante dos campos
eletromagnéticos entre 1 Hz e 10 kHz, Contudo, os campos eletromagnéticos abaixo
de 1 Hz se originam primariamente na magnetosfera terrestre (Figueiredo, 1997)

O principio tedrico é fundamentado na teoria eletromagnética, e, nas equagoes
de Maxwell. Afim de se considerar o fenomeno de inducao eletromagnética na Terra,
sdo necessarias algumas consideragoes, que sao listadas a seguir: (Fiona and Bahr,
2005)

1. As equacoes de Maxwell sao obedecidas;

2. Todos os campos gerados sao considerados conservativos e analiticamente afas-

tados de suas fontes;

3. A fonte do campo eletromagnético utilizado no método MT é gerada principal-
mente por sistemas de correntes localizados na ionosfera, que estao relativa-
mente afastados da superficie da Terra. Esta é tratada como sendo uma onda
eletromagnética plano-polarizada, uniforme, e, que vai de encontro a superficie

da Terra verticalmente;

4. Nao ha acumulos de cargas livres dentro da Terra em camadas. Em uma Terra
multi-dimensional as cargas podem ser acumuladas ao longo das descontinui-
dades. Isto é a fonte de geracao de um fendmeno nao-indutivo conhecido como
static shift;

2

5. A carga é conservativa e se comporta como um condutor 6hmico, e, obedece
a equacao J = oF. Onde, J é mensurado em Am? , e, 0 em Sm™!, e, E em

Vm™;

6. O deslocamento de campo elétrico é considerado praticamente estatico para le-
vantamentos MT. Entretanto, o deslocamento de correntes variantes no tempo
(originarias nos efeitos de polarizagao) sao despreziveis comparadas com as va-
riagoes das correntes de conducao variantes no tempo. Isto promove o trata-
mento da inducao eletromagnética, na Terra, puramente através de processos

de difusao;

7. Quaisquer variagoes nas permissividades elétricas e nas permeabilidades
magnéticas existentes nas rochas sao consideradas despreziveis comparadas

a variacoes de condutividades na rocha como um todo.
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4.2.1 As Equacgoes de Maxwell e as Relagoes Constitutivas

A teoria eletromagnética pode ser descrita através das equagoes de Maxwell na

sua forma diferencial:

. -0B
VXE= % ~> (Lei de Faraday) (4.5)
. —9D -
VxH= % + J ~ (Lei de Ampere) (4.6)
V x B =0~ (Lei de Gauss) (4.7)
V x D = p ~ (Lei de Gauss) (4.8)

E, as suas relagoes constitutivas, que relacionam as Equagoes de Maxwell com o

meio geoldgico:

D=c¢E (4.9)
B=puH (4.10)
J = pE (4.11)

Onde E é o vetor campo elétrico, H é o vetor campo magnético, D é o vetor
densidade de campo elétrico, B é o vetor densidade de campo magnético, J é o vetor
densidade de corrente elétrica, p é a densidade de carga elétrica, € é a permissividade
elétrica e p é a permeabilidade magnética.

A impedancia intrinseca correlaciona as grandezas elétricas com as grandezas
magnéticas. Portanto, ao se considerar a onda variando harmonicamente, no tempo,
E = Eye ™! e, partindo da Eq. 4.5, temos:

. —6(,uﬁ)
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Onde a Eq. 4.9 foi substituida na Eq. 4.5. Nota de rodapé 3

Logo, a Eq. 4.12 pode ser reescrita da forma:

V x E = iwpH (4.13)
Resolvendo o rotacional, tem-se:

B

e 8_y 92 :iw,uﬁ

E, E, E,

9E.. 0E, 0E, 0E,. 0E, 0E. ) ) )

_ _ _ = iwu(H, g + H, g + H,2) (4.14

ayx—i— @Zy—l— o - ayz 5, L5, Y iwpn(Hyz + Hyy + H,2) (4.14)
Onde:

H = (H,& + H,j + H.2) (4.15)

E =(E,i + E,j+ E.2) (4.16)

A partir da Eq. 4.14, tem-se trés equagoes escalares:

OB, O,

—Y —jwuH, 4.17
ay 0. H (4.17)
oE, O0FE, |
— = H 4.18
az ax Z(.UILL ) ( )
oE, O0E, |
- = H, 4.19
Ox Jy wn (4.19)
Substituindo a Eq. 4.9 na Eq. 4.6 tem-se:
VxH=—+/J 4.20
Substituindo a Eq. 4.11 na Eq. 4.6, tem-se:
— _5 —
VXH:8—+E0 (4.21)
ot
3 BE B a(Ee—iwt) - ae—iwt B ) it g o
o = ot Do T wem g T



OBS* Ao substituir a Eq. 4.9 na Eq. 4.21, tem-se:

—

Vtz—iwsEJroE

— —

V x H=(oc—iwe)E (4.22)
Aplicando o rotacional em ambos os membros da Eq. 4.22, tem-se:

V x (Vx H)=V x (0 —iwe)E

—

V x (VxH)=(0—iwe)V x E

_0 . ﬁ
V(+H) - V*H = (0 — iwe)iwpgH (4.23)

A partir da Eq. 4.7 com a substituicao da Eq. 4.11, a Eq. 4.23 pode ser escrita

como:
V2H + (0 — iwe)iwpoH = 0 (4.24)

Reescrevendo a Eq. 4.24, tem-se:

V2H + k*H =0 (4.25)
Onde,
di fusiio reflexao
k* = (0 — iwe)iwpy = iwo g + M (4.26)

Onde k é chamado niimero de onda. Considerando que o método MT possui campo
difuso para frequéncias menores que 20 kHz, o tratamento mateméatico para a pe-
netragao do campo eletromagnético pode ser considerado em termos da difusao dos
campos eletromagnéticos. Na metodologia magnetoteltrica & adotado por convengao

o norte como sendo o eixo x, o leste como sendo o eixo y.

, 0 0
E=FE,j+ B+ E# (4.27)

1
4A relacdo entre condutividade e resistividade é dada pela expressdo ¢ = —. E, a Eq. 4.11 pode
p

ser reescrita da forma J =

@.\ =
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. 0 0
H = B+ Hyy+ HE

z(t)

Hy

v(L)

x(N)

z(-)

(4.28)

Figura 4.1: Convencao de orientagao de eixos adotada no método magnetoteltrico.

A parir da Eq. 4.18 e da Eq. 4.28, temos que:

oE,
5 iwitoH,
Desenvolvendo a Eq. 4.6, tem-se:
T gz
o o0 0 _, _,
— — —| =—iweE+ 0ok
or Oy 0 wer + o
H, H, H,
0H, . n 0H, . n oH,  0H, . 8Hy£ 0H, . (o iws)ﬁ
T Z— - — = (o —
dy 92 7" ox dy 0z oz 7
0H, OH .
oy azy = (0 — iwe)E,
0OH, OH, .
% 0 (0 —iwe)E,
0H, O0H, .
8;’ ~ oy = (0 —iwe)E,
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(4.30)

(4.31)

(4.32)

(4.33)



Substituindo a Eq. 4.28 na Eq. 4.33, tem-se:

OH,

1= (iwe —0)E; (4.34)

Analisando a Eq. 4.34 e a Eq. 4.29, percebe-se a variacao das componentes em
funcao de z, ou seja, da profundidade segundo a orientagao estabelecida pelo método
MT. Postulando uma solugao para uma onda eletromagnética se propagando em um

meio ilimitado, tem-se:

E, = Ey.e™ (4.35)

H, = Hpy,e"* (4.36)

Substituindo a Eq. 4.35 na Eq. 4.29, tem-se:

—kE, = twpoH,
E:z: —iwuo
y
Analogamente substituindo a Eq. 4.36 na Eq. 4.34, tem-se:
—kH, = (iwe — 0)E,
E, —k
—_ = 4.38
H, (iwe—o0) (4.38)
Substituindo a Eq. 4.26, na Eq. 4.37, e, na Eq. 4.38, tem-se:
1
B, iwpo { iwpio } 2 (4.39)
Hy [(0‘ — Z’wg)iwluo]% (0' — iw&‘) '
E,  [lo— iwe )iwo) 2 B iwhio 2 (4.40)
H, (iwe — o) | (0—iwe) '

A impedancia intrinseca é uma propriedade do meio onde a onda se propaga. Pode
ser definida por: (Freire, 1973)
T Wi

I = - = - (4.41)
o + wwe o+ we
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Onde I é a impedancia intrinseca, T a constante de propagacao, e, o a condutividade
elétrica. Nos casos em que temos uma onda plana se propagando em um meio
ilimitado, a impedancia intrinseca é igual a impedancia de onda. Que, por sua
vez, é definida como a relagao entre uma componente do campo elétrico para uma
componente do campo magnético, na direcao definida pelo produto vetorial aplicada

as suas componentes. (Freire, 1973) Assim sendo, temos:

7, == (4.42)

4.2.2 O Tensor de Impedancia

Os elementos do tensor de impedancia sao calculados no dominio da frequéncia
Z(w) entre as componentes horizontais dos campos elétricos e magnéticos incidentes
induzidos, que sao dados por uma matriz magnetotelirica 2 X 2 de um tensor de

impedancia complexo (Jones, 1988; Lopes, 2010).

E(w) = Z(w)H(w) (4.43)
Onde,
B (w) Zpe(W)  Zay(w) H,(w)
Ew) = 14 (w) = s H(w) =
&) Ey(w) ) Zya (W) Zyy(w) ®) [Hy(w)]

No método magnetotelirico é usual representar o tensor de impedancia, Z(w)
(La Terra, 2011; La Terra et al., 2010), através da resistividade aparente, p,, e
da fase, ¢ (Jones, 1988; Lopes, 2010).

1w
" e | H@ -
¢zy(w) = arctan (fszZ;> (4.45)

4.2.3 Profundidade de Investigacao

O método de MT apresenta um largo intervalo de profundidades de inves-
tigagao, ja que opera em uma faixa de frequéncia muito abrangente. Um importante
parametro utilizado em levantamentos magnetoteliricos é o Skin Depth, como mos-
trado na equacao 4.46. Essa profundidade indica a que profundidade o campo de

energia magnética é dissipada em uma Terra homogénea, em uma taxa de m
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do seu valor inicial.

Onde, f é a frequéncia, e, p a resistividade do meio. Caso o alvo esteja a grandes
profundidades a melhor forma de enxerga-lo é aumentando o periodo de observagao
(Lopes, 2010). A Fig. 4.2 exemplifica como se dd a variagao da profundidade em

funcao da frequéncia, em uma camada com resistividade de 2Qm.

)
6~ 503, /=
%

> = ==

Resistividade: 20m

=

Frequéncia:

Skin Depth:2.2 km

0.1Hz Frequéncia: 0.5

Skin Depth:1 km

Frequéncia:1Hz

Skin Depth: 0.7 km

Figura 4.2: Tlustracao do célculo do Skin Depht para diferentes frequéncias de ob-

servagcao.

Sendo o alvo raso as mais altas frequéncias, ou periodos mais baixos, sao uti-

lizadas para delimitar o alvo.

profundidade de observacao.

A Fig. 4.3 mostra a relacdo entre o periodo e a

T-35 dias

Te 27-days

Depth (Km)

Te 10s-8min.

1ano

(secuian

Crosta

Manto Sup.

Manto Inf.

Nuicleo Ext.

Nuicleo Int.

Figura 4.3: Penetragao do sinal M'T em func¢ao do periodo de observagao.
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Capitulo 5
Modelagem e Inversao

Em termos gerais, o principal objetivo em geofisica é inferir a distribuicao espa-
cial, em subsuperficie, de alguma propriedade fisica da Terra, a partir de medidas
realizadas em sua superficie. Para tal, duas técnicas podem ser aplicadas: a mode-
lagem direta e a inversao.

Na modelagem direta supoe-se uma distribuicao da propriedade fisica de estudo
e se aplica as equacgoes tedricas que as relacionam a resposta observada.

A inversao consiste na aplicacao de ferramentas matematicas e estatisticas para
inferir as propriedades do sistema, a partir dos dados observados. Ou seja, os da-
dos observados sao ajustados estatisticamente fornecendo os parametros fisicos cuja
resposta melhor os representem.

As proximas segoes apresentam o resumo das técnicas empregadas na modelagem

direta e na inversao para o método gravimétrico e para o método MT.

5.1 Modelagem Direta Gravimétrica

Nessa dissertagao adotou-se o principio de ldminas empilhadas de Talwani (1960)
e Talwani et al. (1959) . Neste método, o corpo é aproximado por uma série de finas
laminas infinitesimais. O formato de cada lamina é aproximado por um poligono.
E, o limite desses poligonos sao baseados em curvas de contorno.

Essas laminas podem ser calculadas posicionando um ponto de observagao na

origem do sistema de coordenadas cartesianas. Tem-se:

dx'dy/
9(z,y, 2) —704/ Z’dZ’// o x@y ) —’ya/ JG()d (5.1)
P y Ja' (T +y +Z 2 o

Onde,
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G() = / / do'dy’ (5.2)
v Ja ($/2+y,2+2’/2)§

As integracoes em 2’ e ¢y representam a superficie de integracao sob uma tnica
lamina horizontal. Considera-se o corpo todo como uma juncao dessas laminas com
o acréscimo da integracao em z’.

Desta maneira, como ilustrado na Fig. 5.1 a superficie de integracao é equivalente
a uma integral dupla ao longo do perimetro da lamina, ilustrado pela integracao de

um integrando f(z,y) sob x e y.

oon
\ \“-:)__en+1

I S~ T+l
T <N

Figura 5.1: Aproximacao de um corpo tridimensional para uma lamina empilhada.

Cada lamina é aproximada para um poligono.

O resultado da integragdo em z produz um novo integrando F(x,y) com x ava-
liado nos limite I e Is.
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y2
[ [ fwdzay - / Fle,y) 2220 dy

Y2 2
Y2

[ [ttty = [* @iy - [ Fee.why 639

Y1

Na Eq. 5.3, sao definidas as funcoes I e Iy que representam os dois caminhos de
integragao ao longo do perimetro da lamina. As duas integrais analisadas equivalem
a integracao no sentido horario ao longo do perimetro completo da lamina, que é
dado pela Eq. 5.4.

/ / F(a,y)dady = 7{ F(z,y)dzdy (5.4)

Desta forma, transforma-se uma integral dupla em uma integral de linha ao longo

do perimetro da lamina, na substituicao na Eq. 5.1.

x'dy
AN
G<Z) o 75 Y2+ 22 /22 Y2+ 272

E, ao repor a integracao da Eq. 5.5, ao longo desse perimetro para um conjunto

(5.5)
de M linhas retas, obtemos:

G(Z)=> (5.6)

m=1

Onde y,, € ¥, + 1 sao as coordenadas em y dos pontos da borda m. A variavel

2’ é eliminada da Eq. 5.6 através da Eq. da reta 5.7.

¥ = any + b, (5.7)

Onde os coeficientes linear e angular sao dados pela Eq. 5.8, e, pela Eq. 5.9.

Ay = Imt1 — Tm (5.8)
Ym+1 — Ym
Ym+1 — Ym
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Ao substituir a,, e b,,, na Eq. 5.6 obtem-se a Eq. 5.10.

M ym+1 / b d /
G(') = Z/ G T (510)
m=1"YYm (y + z )\/(am+1>y + 2ambmy + bm + Z

Que segundo Grant and West (1965) pode ser reescrita de acordo com a Eq.
5.11.

M
G(Z) = Z(arctan Ym+1 — arctan iy, (5.11)

m=1

Onde,
(b _ 12
V= Z ( mYm — AmZ ) (512)
o1 222+ 03] — (02,2 + 03) /o, o, + 22
(b _ 2

wm—i—l _ Z( m+1Ym+1 Am412 ) 513)

D1 [(1 4 a2m+1)zl2 + b?m] - (agnJrlzlz + b2m+1)\/$3n+1 + yrzn+1 + 22

Obtem-se G(z’) para qualquer lamina a partir de rotinas de programagao baseado
mas Eq. 5.12, 5.13 e 5.11. A profundidade 2/, as coordenadas x, y e os M vértices
sao as Unicas coisas requeridas.

Ao substituir-se a Eq. 5.11 na Eq. 5.1 obtem-se a atracao de uma lamina
empilhada. A integracao em 2z’ pode ser realizada através de técnicas de quadratura
numérica (Godson and Plouff, 1988; Grant and West, 1965; Plouff, 1976; Press and
Vetterling, 1986).

Anomalias de gravidade medidas em corpos aonde o seu formato é desconhe-
cido podem ser modeladas através de ajuste, por tentativa e erro, por densidades
de poligonos, cujos vértices sao variaveis. Casos as anomalias sejam oriundas de
superficies batimétricas ou topogréficas conhecidas o procedimento de tentativa e
erro ¢ grandemente simplificado. Sendo assim, o procedimento reside em um ajuste
dessa lamina poligonal de acordo com a digitalizacao dos contornos de uma superficie
topogréfica conhecida (Blakely, 1995). !

INo método de Talwani (1960); Talwani et al. (1959), as massas sdo aproximadas para um conjunto de laminas
finas. Plouff (1976) usa a equagao 5.1 para derivar a atragdo gravitacional de uma camada de espessura finita com
lados na vertical e cujos os topos e bases nao superficies aproximadas por poligonos. Analogamente ao método de
Talwani (1960); Talwani et al. (1959) essas camadas poligonais podem ser posicionadas uma no topo da outra de
maneira a aproximar a corpos de 3 dimensées com dimensdes arbitrarias. Plouff (1976), usa o método para calcular

o efeito gravitacional do terreno e remové-lo do levantamento gravimétrico.
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A aproximacao do calculo da gravidade de um corpo 3D em uma secao 2D é

descrita pela Eq. 6.1.

T2+ z T

Zdx’dz N Bn rp+ 1
9(P)=—--= 2704// g =20y T o [log — On(Ont1 — 0,(9.14)
n=1 n

Onde v é a constante da gravitacao universal, a é a densidade do poligono. ¢ e
[ sao os coeficientes angular e linear da reta que liga a origem do sistema cartesiano
de coordenadas, que esta centrado na origem, até os vértices dos poligonos. 7, a
a distancia entre o vértice e a origem do sistema de coordenadas, e, 6 é o angulo
formado entre a reta, que liga os vértices e o ponto (0,0) e o eixo x.

Pode-se calcular a resposta gravimétrica de qualquer superficie aproximavel por
um poligono de n-lados com base na posicao dos seus vértices, e, na sua densi-
dade.(Talwani, 1960; Talwani et al., 1959) Realizou-se um teste sintético com o in-
tuito de estudar a resposta gravimétrica produzida por um poligono de 30 vértices,
cujas dimensoes em x e y sdao 4000 X 2000 . O modelo possui densidade 3, 3g/cm?,
e, o entorno com densidade de 0g/cm3. (Uieda et al., 2013, 2014)

A reposta gravimétrica obtida pela modelagem direta esta ilustrada na Fig. 5.2.
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Gravity anomaly produced by the model
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a0}

30+
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—-2000 0

2000

4000

1000+

2000 +

3000

4000 -

-4000

-2000 0

2000

4000

Figura 5.2: A - Sinal produzido por uma fonte gravimétrica centrada em um sistema

cartesiano que varia em x de —4500 m até 4500 m , e, em z de 0 m até 5000 m de

com estacoes de medida espagadas entre si de 100 em 100 metros. B - Poligono de

30 vértices com densidade 3, 3g/cm?.

5.2 Modelagem Direta MT

Na modelagem direta magnetotelirica, considera-se uma Terra 1D como pos-

suindo n — camadas homogéneas e isotrépicas (Figueiredo, 1997). Para cada jesima

camada a resistividade p; e a espessura h; definem uma impedancia intrinseca

I; = \/k;/pj, onde k; = \/iwpo; é o nimero de onda (Meju, 1994).

Pode-se descrever a impedancia do topo da camada de acordo com a Eq. 5.15.

1 - R.E:
R e R T
T IREY T

(5.15)

Onde R é o coeficiente de reflexao, e, pode ser descrito de acordo com a Eq. 5.16.

L2
J Ij—|—Zj+1
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Onde Z,, = I,,. Sendo a aplicacao da forma recursiva da Eq. 5.15, partindo do
fundo da camada, onde 7 = n — 1. Desta forma, a impedancia é obtida da camada
inferior, para a camada mais superficial. A impedancia EM medida na superficie da
terra 1D é descrita de acordo com a Eq. 5.17 (Word et al., 1970).

_ ki k(1 - Ej) + Zin(1 + Ej)
0j /{Z](l + E]) + Zj+1(1 — E])

Z; (5.17)

Para propositos de modelagem ¢é usual utilizar a resistividade aparente e a fase

de Cargniard. Representados, respectivamente, pelas Eq. 5.18 e Eq. 5.19.

1
Pa = @|le2 (5.18)

o (wian) o

Realizou-se um teste sintético com o intuito de estudar a resposta de um modelo

1D simples de 3 camadas. A Fig. 5.3 é o resultado do teste realizado.
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1-D Resistivity Model
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Figura 5.3: Modelo de Camadas 1D

As caracteristicas do modelo estao descritas na Tab 5.1.

Tabela 5.1: Modelo 1D.
| Topo (m) Base (m) Topo (Q2.m) Base (Q.m)

Camada 1 800 1200 100 50.000
Camada 2 1200 2300 200 5000
Camada 3 2300 3000 400 5000

5.3 Inversao Nao-linear

Os dados preditos d sao relacionados aos parametros do modelo de terra m por
uma funcao nao-linear f. Pode-se equacionar o problema de acordo com a Eq. 5.20
(Figueiredo, 1997).

d=f(m)+r (5.20)



Onde r é o vetor de ruidos aleatérios introduzidos aos dados preditos d(m).
O objetivo central é minimizar o vetor de residuos, res, no sentido dos minimos

quadrados:

res =d — d(m) (5.21)

®(m) =| res(m) || (5.22)

A Eq. 5.22, é chamada de funcao do ajuste dos dados, e, representa a norma eu-
clideana do vetor de residuos, que representa a diferenca quadratica entre os vetores
d(m) e d.

Por ser um problema inverso nao-linear, é necessario utilizar técnicas iterativas
de linearizagdo, nas quais um modelo inicial mg é corrigido por um vetor d(m),
chamado de vetor de correcoes, dando origem ao um novo modelo m;. Este modelo
m;y é entao corrigido por um novo vetor A(m), gerando entdo um novo modelo mo
(Pujol, 2007). Essa estratégia cessa quando uma tolerancia (i.e., um valor conside-
rado baixo para ®(m)) é atingida. Dentro diversos métodos nao-lineares, existe o
de Gauss-Newton, onde o calculo do vetor de corregdes A(m) é efetuado através da
expansao em serie de Taylor da fungdo ®(m) em torno do modelo inicial mg. A ex-
pansao é feita convenientemente até a segunda ordem, para que a forma quadratica
garanta um minimo bem definido ao problema iterativo (Pujol, 2007). Para mini-
mizar a fungao ®(m), devemos calcular a derivada de ®(m) em relacdo ao vetor de
parametros m e igualar a zero. Fazendo isso e levando em conta a notagao matricial,

chega-se a Eq. 5.23.

(ATA + AT)A(m) = A"res (5.23)

Onde A é a matriz de sensibilidade, A(m) é o vetor de corregdes, res é o vetor
de residuos, I é a matriz identidade, A é o parametro de Marquardt e T representa
transposicao da matriz. Este sistema de equagoes lineares regularizado estima o
vetor de corregoes A(m) em uma determinada iteracao do método de Marquardst.

Portanto, para obter a corregao no vetor m na K., iteracao, tem-se a Eq. 5.24.

m* ! = m* + A(m) (5.24)
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A estratégia adotada neste trabalho é a de Marquardt (1963). O objetivo desta
estratégia consiste em controlar a energia do incremento do parametro de Marquardt,

A, visando guiar a busca pelo minimo da fun¢ao ®(m).

5.3.1 Inversao Gravimétrica

obs

%% um vetor N-dimensional que contém a componente vertical do campo

Seja g
da gravidade medido em N-pontos de observagao. Esta resposta gravimétrica é a
resposta produzida por uma fonte 3D localizada em sub-superficie, na regiao central
da Bacia do Parand. O modelo de terra utilizado neste trabalho é o de laminas
empilhadas descritas por Talwani et al. (1959) (Bijani et al., 2015; Li and Oldenburg,

1998; Talwani, 1960; Talwani et al., 1959; Won, 1987).

obs

2 um vetor N-dimensional que contém a componente vertical do campo

Seja g
da gravidade medido em N-pontos de observacao e m um vetor M-dimensional

contendo as coordenadas 2D do plano cartesiano (X, Z)

g1 my
m
obs g2 ) B 2
gz - 9 m = .
gN my

O problema inverso consiste em achar a coordenadas dos vértices do poligono
que representa uma lamina empilhada (vetor m) que ajusta a anomalia de gravidade

observada dentro da condicao matematica imposta pelos minimos quadrados.

5.3.2 Inversao Magnetotelurica 1D

No método MT, a Terra é parametrizada em uma sucessao de camadas de resis-
tividades p;, e, espessuras h;, utilizando-se em geral na inversao do logaritmo destas
grandezas, pois a resistividade aparente mostra uma distribuicao norma logaritmica
(Figueiredo, 1997).

A metodologia usada na inversao 1D MT é denominada Occam. Este procura o
modelo mais suave, que ajuste os dados dentro de um certo erro. Para tal, impoe-se
um vinculo na minimizagao dos erros quadraticos em termos de aspereza do modelo,
o inverso da suavidade, a rugosidade, que pode ser descrito de acordo com a Eq.
5.25 e a Eq. 5.26 (Constable et al., 1987).

Ry = / (e (5.25)
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d*m

Ry = /(W)Zdz (5.26)

Desta forma o modelo suave esperado pode ser descrito de acordo com a Eq.
5.27.

mt = [(WA)T(WA) + I'D"D] (WA [(Wy) + (WA )m"] (5.27)

Onde o parametro do modelo m, para o MT, é a resistividade, m**! é a correcao
no vetor m na K., iteracao, D é a matriz do operador diferenca, ou, a matriz
suavidade. Na metodologia Occam procura o modelo mais suave, que ajusta os
dados dentro de um certo erro, A é a matriz sensibilidade, W é a matriz pesos, I'
parametro de regularizagdo (Constable et al., 1987; Figueiredo, 1997; Word et al.,
1970).
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Capitulo 6
Resultados e Discussoes

Este capitulo dedica-se a apresentar os principais resultados obtidos nesse traba-
lho. O dado gravimétrico é o principal dado usado para a criacao do modelo final.
Os demais dados sao colocados como dados complementares e tem como funcao

associar vinculos para a o melhor ajuste do modelo final.

6.1 Dado Gravimétrico

A regiao da secao modelada possui uma cobertura de dados de gravimetria aérea
adquiridos a uma altura de 1800 metros. Com malha regular produzida por linhas
de voo Norte e Sul de 6 Km. As linhas de controle sao equidistantes entre si em 18
Km com taxa de amostragem de 0.2 segundos.

A corregao das variagoes no campo gravitacional da Terra nao decorrentes da va-
riacao da densidade das rochas, conhecida como reducao gravimétrica, foi realizada
nos dados antes da analise interpretativa. Foi utilizada como nivel de referéncia
a superficie equipotencial do gedide que coincide com o nivel médio nao pertur-
bado dos mares. Na reducao gravimétrica, a partir dos dados de campo aplica-se a
remocao do efeito de maré, nos dados gravimétricos observados, para minimizar os
efeitos da atracao luni-solar e deriva estatica. A deriva instrumental causada pela
distensao da mola do gravimetro foi corrigida sempre com fechamento em uma base
gravimétrica de 1% ordem da Rede Gravimétrica Fundamental Brasileira (RGFB)
(Longman, 1959; Mota, 2008)

A correcao de latitude foi baseada na Formula Internacional da Gravidade Ter-
restre de 1967 conduziu-se ainda as corregoes de edtvos, e, de Terreno (Kane, 1962;
Moore et al., 1993; Nagy, 1966; Telford and Sheriff, 1993). A compensagao do valor
da gravidade devido a altitude da medida afastada do Datum foi feita pela corregao
de Ar-Livre. A correcao do efeito das massas topograficas externas ao gedide foi re-
alizada pela correcao de Bouguer completa, para o calculo da calota bouguer Bulard
B. (Heiskanen, 1965; La Fehr, 1991)
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O mapa de anomalia Bouguer total foi criado através da interpolacao bi-
direcional dos dados gravimétricos observados apds as correcoes. A malha de dados
foi amostrada em uma segao reta de 320 Km, coincidente com o levantamento mag-

netoteldrico (Fig. 6.1).
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Figura 6.1: Mapa de Anomalia Bouguer da area de estudo. A linha pontilhada em
preto indica a localizagao do levantamento magnetotelirico coincidente com o mo-
delo gravimétrico. A linha continua, A-A’ indica a localizacao da se¢ao gravimétrica

modelada.

6.1.1 Modelagem gravimétrica sintética

A modelagem direta se deu através do método de laminas empilhadas (Talwani
et al., 1959) e inversdo por minimos quadrados regularizados (Marquardt, 1963).

Anomalias de gravidade medidas em corpos cujo formato é desconhecido podem
ser modeladas através de ajuste, por tentativa e erro, de poligonos com densidade
atribuidas, cujos vértices sao varidveis. O procedimento reside em um ajuste da
lamina poligonal de acordo com a digitalizacao dos contornos de uma superficie
topogréfica conhecida (Blakely, 1995).

A aproximacao do célculo da gravidade de um corpo 3D em uma secao 2D é

descrita pela Eq. 6.1.
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N
B T+ 1
g=27p) Tz log == = an(Onir — 62)] (6.1)
n=1 n

n

Onde, v é a constante da gravitacao universal, p é a densidade do poligono. «
e (8 sao coeficientes angular e linear da reta que liga a origem do sistema cartesiano
de coordenadas que estd centrado na origem até os vértices dos poligonos. 7, é a
distancia entre o vértice e a origem do sistema de coordenadas. 6 é o angulo formado
entre a reta que liga os vértices e o ponto (0,0), e o eixo z.

Pode-se calcular a resposta gravimétrica de qualquer superficie aproximavel por
um poligono de n-lados com base na posicao dos seus vértices e na sua densidade
(Talwani, 1960; Talwani et al., 1959).

Para melhor avaliar a resposta da metodologia de modelagem gravimétrica 2D
foi realizado um teste em um dado sintético que simulou o efeito gravimétrico de um
prisma vertical. Este prisma encontra-se referenciado em um sistema de coordenadas
de um plano cartesiano e seu ponto de observacao encontra-se a 5 unidades de
medida contadas a partir da origem do sistema de coordenadas com dimensoes de
1.5 x 1.5 x 0.8 (Fig. 6.2).

Sintetic: Prism

Figura 6.2: Dimensoes do prisma sintético

A anomalia gravimétrica estudada foi gerada a partir da componente vertical da
gravidade g,. Em seguida foi criada uma malha de dados a partir do método de
interpolagao bilinear. Foram realizadas 41 observacoes em X com espacamento de 0.5
e 33 observacoes em Y com espacamento de 0.5. O valor de densidade atribuido para
o prisma vertical ¢ de 5000 kg/m?. Adicionou-se aos dados de anomalia gravimétrica

vertical um ruido gaussiano de £1 mGal (Fig. 6.3a).
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Figura 6.3: Dado sintético em malha (a). E, Amostragem de uma se¢ao diagonal

(b).

Afim de se gerar um modelo que explicasse a anomalia observada, no dado
sintético gerado em malha, foi amostrado uma se¢ao diagonal NE-SW (Fig. 6.3).

O modelo que corresponde a anomalia da secao diagonal do prisma sintético pode
ser calculado com a metodologia proposta, partindo do principio que as informacoes a
priori do corpo que gera o dado de anomalia observada sao conhecidas. Inicialmente
ajusta-se o dado calculado o mais préximo possivel do dado observado em uma
modelagem direta. E, posteriormente, calculam-se as iteragoes desse dado calculado
ajustado que podem ser tanto os vértices quanto a densidade do poligono com o dado
observado. O resultado é um modelo de densidade ajustado aos dados observados
com o valor de erro médio quadratico (RMS) foi de 1.881 (Fig. 6.4).
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Figura 6.4: Modelo sintético da componente vertical gravimétrica do prisma. Por
convencao do programa GMSYS (Nourthwest Geopysical Associates, Inc., 2000) os
valores acima do 0 assumem sinal negativo. Os pontos marcados pelos triangulos
representam as estagoes gravimétricas no plano de altura —5. Os pontos circulares
representam os vértices dos poligonos usados para o calculo da resposta gravimétrica

do modelo de terra.

Nota-se que o resultado apresentado pelo modelo de densidades resultante da
modelagem direta e da inversao de densidade do cubo resultou em um valor de 4947

kg/m? que aproxima-se da densidade observada de 5000 kg/m3.

6.1.2 Separacao regional-residual

As anomalias de grande comprimento de onda associam-se as anomalias pro-
fundas, de cardter regionais e as de curto comprimento de onda, as rasas. Através
da filtragem polinomial foi possivel separar esses dois conjuntos de comprimento de
onda (Osako et al., 2011).

A escolha da ordem do polinémio do filtro foi obtida pela analise gréafica qualita-
tiva dos resultados de polinomios de varias ordens em relagao a curva de anomalia

Bouguer conforme mostrado na Fig. 6.5 (Cheyney et al., 2011).
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Figura 6.5: Anélise qualitativa da resposta do filtro polinomial de primeira, de
segunda, de terceira e de quarta ordens, em comparacao com a curva de Anomalia

Bouguer.

O resultado do polinomio de quarto grau foi o que melhor se ajustou com a
anomalia Bouguer de carater regional. Esta curva polinomial de quarto grau cor-
responde aos maiores comprimentos de onda do dado, que sao correlacionaveis com
anomalias gravimétricas geradas por elementos mais profundos. Portanto, optou-se

por utilizar esta curva como base para a modelagem da Moho.

6.2 Dados Complementares

Dados de Log de densidade de seis pogos que variaram entre 2200 kg/m3 até
2230 kg/m? localizados na regiao da Bacia do Parana no perfil selecionado foram
utilizados na modelagem gravimétrica afim de validar o valor da densidade das
rochas sedimentares estudadas. Os valores de densidade que compuseram o manto
e o embasamento foram retirados de Telford and Sheriff (1993).

Um conjunto de 150 estagoes MT espacadas a cada 2 Km sobre o mesmo perfil
foram utilizadas na modelagem gravimétrica para delinear o topo do embasamento

da bacia.

Dados de pocos

Para o ajuste da bacia sedimentar realizou-se uma busca no banco de dados
da ANP para os perfis compostos, na Bacia do Parana. A condicao para selecao
desses perfis faz-se na proximidade destes com a localizacao da secao modelada.
Para que fosse possivel efetuar tal andlise foi gerado um mapa georreferenciado
onde constavam a localizacao dos pogos estratigraficos, do perfil MT e dos limites
da Bacia Sedimentar do Parana. A Fig. 6.6, mostra o panorama de pocos que foram
pesquisados para o presente trabalho. Os marcadores em vermelho sao os pogos que

se localizam mais préximos da localizacao perfil, representado pelos pontos brancos.
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Os marcadores em amarelo foram descartados dada a distancia relativa ao perfil
(QGIS Development Team, 2009).

Figura 6.6: Visao panoramica da compilacao e do critério de selecao e de localizagao
dos pocos estratigraficos. Os pontos em vermelho representam os pogos que foram

utilizados na modelagem.

Os dados da profundidade e densidade das formacoes geoldgicas foram com-
pilados a partir da andlise desses pogos. Agrupou-se as formagoes geoldgicas em
Supersequéncias, Formagoes e Grupos depoisionais (Milani and Zalan, 1999; Milani
and Ramos, 1998; Vail et al., 1977). Complementou-se ainda a esta tabela valores
de densidade baseado na literatura geofisica para o embasamento e para o manto
superior (Telford and Sheriff, 1993).

A Tab. 6.1 apresenta os valores de densidades utilizados para modelagem. A

localizagao desses pocgos pode ser encontrada na Fig. 3.1 e na Fig. 6.6.

Tabela 6.1: Tabela de densidades.

Poligonos Densidades (Kg/m?)
Grupo Cauia 2200
Grupo Bauru 2200
Formagao Serra Geral 2850
Formacao Botucatu 2330
Supersequéncia Gondwana [ 2550
Supersequéncia Parana 2400
Supersequéncia Rio Ivai 2230
Embasamento Cristalino 2670
Manto Superior 3300

37



Os valores de densidades obtidos através dos pocos variaram entre 2200 Kg/m?
a 2230 Kg/m? para as supersequéncias, formacoes e grupos que formam a Bacia
Sedimentar. Os valores de densidade para o Embasamento Cristalino e para o Manto

Superior foram fixados em 2670 Kg/m? e 3300 Kg/m? respectivamente.

6.2.1 Modelo de Restividades MT Sintético

No método MT os elementos do tensor de impedancia sao calculados no
dominio da frequéncia Z(w) entre as componentes horizontais dos campos elétricos e
magnéticos incidentes e induzidos que sao dados por uma matriz 2 x 2 de um tensor

de impedancia complexo (Eq. 6.2) (Jones, 1988).
E(w) = Z(w)H(w) (6.2)
Na forma matricial, Eq. 6.2.1;

E.(w)

Ey(w)

Ze (W) Z:By (W)
Zye (W) Zyy(w)

A partir de Z(w) obtém-se a resistividade aparente p,, Eq. 6.3, e da fase, ¢, Eq. 6.3
(Vozoft, 1986).

1
Paij W,U0| J( )|
Im(Z;j))
¢;; = tan~?! (—‘7
’ Re(Zij(w))

Para modelagem do topo do embasamento com dados MT foi gerado um modelo
de camadas cuja variacao da resistividade se dé4 somente na direcao vertical com o
objetivo de correlacionar o comportamento estratigrafico horizontal de uma bacia
sedimentar.

O teste de hipdtese que discretiza o relevo do embasamento foi realizado através
da modelagem direta e inversa de em uma secao 2D representando bacia do tipo
sinéclise, sendo a que mais se aproxima da geologia da regiao estudada.

Uma malha de células com diferentes valores de resistividade representando a
segao geofisica foi elaborada a partir do modelo geoldgico. O modelo geofisico (Fig.
6.7) é composto de trés camadas que representam as rochas sedimentares da ba-
cia, onde se atribuiu diferentes valores de resistividade, entre 200 a 1600 €2.m. Foi

atribuido um valor de 6000 ohm.m para o embasamento. Um relevo rugoso represen-
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tando o relevo do embasamento foi criado simulando estruturas geologicas de Horsts
e Grabens. Um ruido aleatério gaussiano de 2.5% foi somado ao dado (Geosystem,
2011).
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Figura 6.7: Secao MT1D composta sintética. A linha em vermelho marca o contraste

de resistividade entre embasamento e bacia.

Um conjunto de 22 estagoes com espagamento de 5 km foram distribuidas ao
longo da secao. Curvas sintéticas de resistividades e fase foram geradas pelo algo-
ritmo 2D de Rodi and Mackie (2001) baseadas no modelo geofisico proposto (Fig.
6.8) (Geosystem, 2011). A estacdo MT12 localiza-se no meio do perfil em um alto

estrutural.
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Figura 6.8: Dado sintético da estacao MT12 criado para o experimento.

Considera-se um comportamento unidimensional nos dados sintéticos quando as
curvas de resistividade aparente nas direcoes XY e Y X estao sobrepostas, portanto
sem variacao lateral da resistividade. Descartou-se a parte dos dados que nao apre-
sentava realidade 1D. Por exemplo, 2D e 3D (Fiona and Bahr, 2005). Esse corte
representa a interface limitrofe do embasamento e da bacia sedimentar.

Inverteu-se através da utilizagao do algoritimo de 1D de Occam (Constable et al.,
1987) a resistividade XY do dados sintético de cada estacao MT que serviu de mo-
delo inicial para topo e base do modelo de resistividade de camadas 1D (Meju, 1994).

A Fig. 6.9 exemplifica a inversao 1D de Occam bem como modelo de camadas.
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Figura 6.9: Exemplo do resultado da inversao do dado sintético da estacao MT12.
No painel a esquerda, valores de resistividade aparente e fase do dado observado.

No painel a direita o resultado da inversao 1D de Occam e o modelo de camadas.
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A Fig. 6.10 mostra o comparativo do resultado da secao composta MT 1D
sintética com a superficie que delimita o embasamento mostrada na Fig. 6.7. O
resultado evidencia boa correlacao entre a se¢ao composta MT 1D sintética e o
embasamento, contudo as estacoes MT1, MT21 e MT22 proximas as bordas leste e
oeste do modelo apresentaram erros na profundidade do embasamento da ordem de

500 metros.
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Figura 6.10: Secao MT1D composta sintética. A linha em vermelho representa o
embasamento criado pelo modelo de resistividades sintético (Fig. 6.7). Os tragos
abaixo de cada estacao representam os modelos de camadas que foram calculados

pelas inversoes 1D (Fig. 6.9).

A metodologia proposta para a discretizacao da superficie do embasamento utili-
zando modelagem e inversao 1D foi capaz de delimitar uma superficie aproximada de
alto contraste de resistividade que simularam o contraste de rochas entre sedimento

e embasamento.

6.2.2 Modelo MT de Resistividades com Dado Real

Os dados MT foram processados empregando a técnica robusta e referéncia re-
mota (Egbert and Booker, 1986; Gamble et al., 1979) 150 estacoes MT espagadas
de 5 Km ao longo do perfil de estudo foram utilizados na inversao 1D.

Devido a distorcao galvanica provocada pelas heterogeneidades, ou corpos 3D
proximos a superficie (Arnason, 2008; Mwakirani et al., 2012; Sternberg et al., 1988)

foi necessario realizar a correcao estatica nas curvas de resistividade aparente com
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uso das curvas de resistividade TEM (Transient Electromagnetic) (Arnason, 2008;
Gamble et al., 1979; Meju, 1994).
A Fig. 6.11 mostra o deslocamento por um fator S, na curva de resistividade

aparente ao comparado com o dado TEM, para estacao ON-252.
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Figura 6.11: Deslocamento vertical da curva de resistividade aparente para estacao
252 (A). Curva de resistividade aparente apds a corre¢ao galvanica da estagao ON-
252 (B).

Os resultados MT apresentaram situacoes cuja dimensionalidade variou de 1D,
2D a 3D (Fig. 6.12).

Para uma Terra 1D a condutividade varia apenas com profundidade. Em uma
terra 2D a variacao da condutividade ocorre ao longo de uma das dire¢oes horizon-
tais e na vertical. O caso 1D e 2D assumem respectivamente os seguintes valores
(Figueiredo, 2008; Fiona and Bahr, 2005).

. { Znslw) = Zyy(@) =0 { Zug(w) = = Zyy(w) =0
Zry(w) = —Zye(w) Zy(W) # —Zye(w)
No caso 3D os invariantes sao todos diferentes de zero (Figueiredo, 2008).
Foram utilizados parametros classicos simples para analise da dimensionalidade
como o Tipper e a Elipticidade.
A elipticidade varia de acordo com a amplitude e dire¢ao das componentes do

tensor de impedancia, e, pode ser descrita de acordo com a Eq. 6.3 (Fiona and
Bahr, 2005; Vozoff, 1986).

(6.3)

Onde os termos Z,,(w) — Zy,(w) € Zyy(w) + Zy,(w) sdo constantes invariantes

do tensor de impedancia (Figueiredo, 2008).
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Em uma realidade 1D, esta propriedade é zero para um dado totalmente livre
de ruido (Vozoff, 1986). A Fig. 6.12 ilustra a andlise da elipticidade da estagao
ON-252.

Pode-se considerar H, =~ 0, nos casos, onde nao se tem uma variacao lateral.
(Fiona and Bahr, 2005; Vozoff, 1986) A relacdo entre H, e o campo magnético

horizontal, em qualquer frequéncia, pode ser escrito de acordo com a Eq. 6.4.

H,=T,H, +T,H, (6.4)

Como em uma Terra 2D com o strike na direcao 2/, a Eq. 6.4, pode ser reescrita

segundo a Eq. 6.5.

H. =T'H, (6.5)

Onde T7, é a inclinacao do vetor H, em relacdo a um plano horizontal, também
chamada de Tipper. No caso uma situacao 1D o valor do Tipper sera igual a zero
para um dado sem ruido (Vozoff, 1986).

Como os dados reais nao sao livres de ruido, adotou-se para o presente trabalho
valores de Tipper proximos a zero como sendo caracteristicos de uma realidade 1D.
A mudanca de dimensionalidade no caso 2D ou 3D se da na quebra da curva do
Tipper, conforme mostra a Fig. 6.12. Nota-se que quando as componentes XY e

Y X sao iguais temos identificado uma realidade unidimensional para o dado.

43



1D 2 |
1D |2D/3D
: ! : :
103 b N - BT N 4
i | | i 5|
| i | | 1 | d
- | | | | | | i
E | H i i H [—
T ' | | | i o v
E o2l AR R R — deemeee]-- - 4
1 1 1 1 1 17 1 f
s | | | | VA i
=] ! 1 ] 1 |
e i i .
v . F i i i T
i 10! 1 J H L '
§ LU e e i i [ [ [ [ |
1 1 1 1 [} 1 H
1 1 1 1 ] ! q
1 [} 1 1 [} 1 n
I
1 : 1 1 : 1 :-
3 S [ R A | Lo Bl
1 1 1 1 1 1 |
] [ ] ] [ ] 18|
1 L} 1 1 1] 1 H
1 L} 1 1 1] 1 H
| PR BT TITT] B SR BT N BT | sufl
RhoXY & RhoYX — Smoothed (Numeric) — HF P-Curve [EM.01-252)
, EI ] iy sy ) e e .1
E ] 1 ]
8 e ST e
o ] ' ]
s S
. .
S S — I ———
E | XX LY 50, :
O ob-ceemeEdsenEEEannnm ey dpR
Tipper mag.
|+||||I 483 isuil al i
109 107!
Period (sec)

Figura 6.12: Parametros de dimensionalidade da estacao ON-252. Os pontos em

vermelho sao a a magnitude do Tipper e os circulos representam a elipsidade.

A mesma metodologia utilizada nos dados sintéticos foi utilizada nos dados re-
ais (corte 1D e inversdo de dados 1D de Occam) conforme mostrado na Fig. 6.9
(Constable et al., 1987).

A profundidade do embasamento foi determinada com a criacao da secao MT
1D composta, baseada no contraste de resistividade entre o embasamento e a bacia

sedimentar. A Fig. 6.13 mostra o resultado final das inversoes 1D dos dados MT.
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Figura 6.13: Secao composta 1D MT.

Na Tab. 6.2 sao apresentados os parametros que foram utilizados na inversao
1D Occam.

Tabela 6.2: Parametros do modelo inversao Occam
Modo TE

Camadas 45

Numero de interacoes | 10

A Tab. 6.3 sao apresentadas as caracteristicas utilizadas na criacao do modelo

de camadas 1D.

Tabela 6.3: Parametros do modelo 1D de camadas

Estacgoes 128

Modo TE
Camadas 8

R.M.S 1.0

Nimero de interacoes | 100
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6.3 Modelagem 2D

A modelagem geofisica de dados gravimétricos somados aos dados complementa-
res se deu a partir de modelos geoldgicos bidimensionais idealizados. Isto permitiu
obter o melhor ajuste as curvas gravimétricas observadas. Os métodos utilizados
para determinar a resposta dos modelos sao baseados em Talwani et al. (1959) e
Talwani (1960), utilizando algoritmos descritos em Won (1987).

O modelo reflete como a densidade varia em subsuperficie ao longo da segao.
Os corpos e estruturas geologicas foram simplificados usando estruturas lineares ou
circulares. Essas feicoes sao aproximadas por um conjunto de poligonos fechados
de n-vértices, onde é possivel calcular (Eq. 6.1), a componente vertical da atracao
gravitacional em um ponto qualquer, bastando para isso, variar a posi¢ao destes
n-vértices ou a densidade do poligono (Talwani et al., 1959).

O perfil NW-SE, A-A’, de 320 km foi amostrado sobre secao magnetoteltrica a
partir do mapa de anomalia de Bouguer que cruza o alto gravimétrico de Parana-
panema (Fig. 6.1).

Informagoes geoldgicas, interpretacoes de modelos geofisicos multidisciplinares e
dados compilados da Moho foram utilizados como referéncia para modelagem com o
objetivo de diminuir as ambiguidades das solucoes e validar com o modelo geolégico
idealizado o ajuste dos dados gravimétricos.

A modelagem gravimétrica 2D foi executada buscando o ajuste dos dados de
Anomalia de Bouguer. A partir informacoes geoldgicas, de pocos, de sismologia e
da secao MT 1D composta simulou-se manualmente uma distribuicao geométrica de
massas em subsuperficie através do contraste de densidade. O dado resultante dessa
distribuicao hipotética foi comparado com dado observado no perfil gravimétrico
(Talwani, 1960; Talwani et al., 1959)

O dado resultante do modelo direto foi invertido segundo a metodologia descrita
por Marquardt (1963). Este procedimento foi repetido de forma iterativa até que
fosse obtido o melhor ajuste com erros menores que 5 mGal.

A estratégia adotada neste trabalho foi dividir o modelo em duas secoes distintas,
resultantes da separagao regional-residual dos dados gravimétricos (Osako et al.,
2011). A primeira com dados gravimétricos regionais (Fig. 6.14) e a segunda com
os dados residuais (Fig. 6.15).

6.3.1 Modelo Regional

A secao da Moho partiu de um modelo estratificado simples, onde as densida-
des foram atribuidas da literatura especifica (Green and Falloon, 1998; Telford and
Sheriff, 1993) sendo da base para o topo: a) camada com densidade fixada em 3300

Kg/m? para o manto litosférico rigido composto por peridotito ; b) camada para
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a crosta de densidade de 2670 Kg/m?® composto por granito, limitada na base pela
descontinuidade de Mohorovicic (Moho) e profundidade média de 42 km na regiao
central do modelo (Assumpcao et al., 2013; Lloyd et al., 2010; Quintas, 1995; Zalan
and Wolf, 1987).

A densidade do manto foi fixada em 3300 kg/m?®. Os parametros usados na
inversao foram a posi¢ao dos vértices da linha que delimita a Moho.

O procedimento resultou em um modelo regional composto por 2 camadas ajus-
tado para um erro de 0.325 mGal. Essas camadas estao ilustradas, na Fig. 6.14,

como Crosta e Manto.

A A'
-62.50—
> -75.00 i — <
H BGRA | BGA
o
-87.50 I :
o =Observed, _ =Calculated,  =Eror0.325
0.00
Crust
20,00 2670 kg/m?3
g
£
(=]
40,00} ~42 Km
Mantle
3300 kg/m?3
0.]00 ' 1001.00 ‘ 200‘.00 ' 30(;‘00
Distance (km)

Figura 6.14: Limite Crosta-Manto. Sao ilustradas trés divisdes baseadas na curva
de Anomalia Regional: BGRA (Baixo Gravimétrico Rio Aporé), AGP (Alto Gra-

vimétrico Paranapanema) e BGA (Baixo Gravimétrico Apial).

A superficie que descreve a Moho resultou em uma crosta continental homogénea
com densidade média de 2670 K g/m? que, por sua vez, encontra-se assentada em um
manto litosférico com densidade média elevada, estimada em 3300 kg/m?3 (Castro
et al., 2014, 2011).
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No limite noroeste da linha regional, ocorre um baixo gravimétrico, BGRA
(Baizo Gravimétrico Rio Aporé) de —72 mGal. Esta regido do perfil mostra um me-
lhor ajuste para uma crosta continental de 44 Km (Fig. 6.14) com uma tendéncia
de afinamento crustal na direcao sudeste. O baixo gravimétrico e o aumento da
espessura crustal sugerido indicariam que a a interface crosta-manto estaria mais
profunda.

Ja a regido central do perfil, AGP (Alto Gravimétrico Paranapanema) apresenta
um valor de —65 mGal. A modelagem 2D indica uma espessura crustal de 41 km.
Este pequeno entumescimento da Moho esta de acordo com a teoria de que a regiao
onde se localiza o depocentro da Bacia do Parana estaria sob a zona influéncia de um
underplating segundo alguns autores (Assine, 1996; Cordani et al., 1984; Menezes
and Travassos, 2004; Quintas, 1995).

A parte sudeste do perfil regional volta a diminuir apresentando o valor mais
baixo de Anomalia Bouguer, BGA (Baizo Gravimétrico Apiai), —97 mGal, que é
coincidente com o valor de maior espessura crustal 45 Km. A oscilagdo da espessura
crustal estaria associada aos processos relativos aos Ciclos de Wilson ocorridos ao
longo do pré-cambriano(Bizzi et al., 2003; Cordani et al., 1984; Milani et al., 2007;
Milani and Ramos, 1998; Polo, 1991; Rosa et al., 2009).

6.3.2 Modelo Residual

Modelos geoldgicos contendo diferentes estruturas geoldgicas na crosta e litosfera,
com densidades variadas, tém sido propostos por diversos autores (Anderson, 2006;
Castro et al., 2014; Irina and Walter, 2012; Percival and Pysklywec, 2007; Xu, 2001).

O modelo foi compartimentado em dois blocos denominados Bacia Sedimentar
do Parana e embasamento cristalino, e foi calculado com base no dado residual
observado obtido através da filtragem polinomial.

O bloco que compoe o embasamento foi discretizado com base no contexto geo-
tectonico no qual se insere a Bacia Sedimentar do Parana (Milani and Ramos, 1998).
A histéria geolégica pré-cambriana caracteriza o embasamento como uma série de
colisoes entre faixas méveis e unidades cratonicas.

O resultado do modelo de inversao MT 1D de resistividade mostrado na Fig. 6.13
serviu de base para o ajuste dos dados de modelagem gravimétrica para a superficie
que descreve o limite entre embasamento cristalino e a bacia sedimentar. Os valores
de resistividade do modelo de inversao 1D MT permitiram associar as estruturas
geoldgicas e a diferentes litologias da drea (Fig. 6.15).

O modelo de densidades foi ajustado de acordo com os valores das densidades

da Tab. 6.1 e a curva da Anomalia Bouguer Residual (Fig. 6.15).
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Figura 6.15: Modelo de densidades da Bacia Sedimentar e do Embasamento. Os
blocos criados para o ajuste do modelo sdo: GB (Grupo Bauru), GC (Grupo
Cauid), FSG (Fomagao Serra Geral), FB (Formagao Botucatu), SGI (Supersequéncia
Gondwana I), SP (Supersequéncia Parand), SRI (Supersequéncia Rio Ivai), CP (Cra-
ton Paranapanema), FMA (Faixa Mdvel Apiaf).

Os dados dos seis pocos ao longo do perfil contribuiram para delimitar topo e
base das camadas da Bacia Sedimentar, assim como, suas densidades Tab. 6.1. Os
limites aflorantes dos grupos Cauid e Bauru ambos do Cretaceo foram baseadas no
mapa geolégico (Fig. 3.1), foram fixados no modelo as densidades e limites topo e
base. Na parte NW do perfil a espessura da Formacao Serra Geral (FSG) atinge
cerca de 1500m com densidade de 2850 Kg/m3. O arenito Botucatu (FB) é mais
espesso na parte sudeste do perfil com cerca de 100m e densidade média de 2330
Kg/m3. Na sequéncia, a supersequéncia Gondwana I (SGI) apresenta na parte
central do perfil a sua maior espessura com cerca de 3000m e densidade de 2552
Kg/m?3. A supersequencia Parand (SP) possui no setor SE espessura com cerca de
2000m e densidade média de 2400 Kg/m?. A supersequencia Rio Ivai (SRI) mostra
que na parte inferior da Bacia a espessura varia de 500m a 1000m e densidade de

2250 Kg/m3. Em todos os pocos analisados foram registrados diques e soleiras. O
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setor SE do perfil apresenta um alto gravimétrico marcante. Nesta regiao o mapa
geoldgico (Fig. 3.1) indica que a Formagao Serra Geral esta aflorante e baseados
nas informagoes de pocos ocorre seu afinamento com proximidade a borda da Bacia.
Esta feicao estrutural corresponde, na secao, a uma concavidade nos sedimentos
(Fig. 6.15).

A separacao entre a Bacia Sedimentar do Parana e o seu embasamento cristalino
foi obtida através do modelo de camadas 1D MT e a informacoes de pogos que
atingiram o embasamento. No setor NW do perfil, o embasamento apresenta pouca
variacao na profundidade, oscilando entre 3000 e 4000m com feigoes estruturais de
Horst e Grabens. Na regiao Central apresenta profundidade com maximo de 5500m.
No setor SE 0 embasamento acompanha a concavidade apresentada proxima a borda
da Bacia.

A compartimentacao do embasamento cristalino tornou-se necessaria para o
ajuste dos dados residuais. Uma vez fixadas as posicoes das camadas sedimentares e
do embasamento foram inseridos blocos baseados no contexto geotectonico da regiao
(Bizzi et al., 2003; Cordani et al., 1984; Milani et al., 2007; Milani and Ramos, 1998;
Polo, 1991; Rosa et al., 2009) . Apds a modelagem direta, esses blocos tiveram o
parametro densidade invertido. No setor NW e central do perfil foi criado o bloco
Craton Paranapanema (CP) (Milani and Ramos, 1998; Zalan and Wolf, 1987) com
densidade de 2676 Kg/m?. No setor SE a anomalia gravimétrica representada por
um alto gravimétrico de 40 mGal foi ajustada com a insercao do bloco chamado de
Faixa Mével Apiai (FMA), que possui densidade mais elevada de 2886 K g/m?.

O modelo residual proposto apresentou um bom ajuste de dados com valor de
erro (RMS) de 1.771 mGal.
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Capitulo 7

Conclusoes

O modelo interpretado a partir do ajuste da Anomalia Bouguer para secao de
estudo na Bacia do Parand é apresentado na Fig. 7.1.
Na Bacia, o limite da profundidade do embasamento foi obtido pela secao de

inversbes MT1D compostas (Fig. 6.13) e os sete horizontes sedimentares, pelos
perfis de pogos (Tab 6.1).
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\:’ Mantle
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Figura 7.1: Modelo geoldgico-geofisico interpretado. Em verde, sao apresentadas as

profundidades médias para o manto superior e o embasamento da Bacia Sedimentar.

O uso de varias técnicas geofisicas integradas permitiu validar o modelo geoldgico
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interpretado, restringindo em parte, as ambiguidades existentes quando apenas um
s6 tipo de dado é usado. O modelo geofisico 2D obtido através do ajuste de dados
gravimétricos apresentou erro médio de 0, 5095 mGal. Tais erros podem ser conside-
rados baixos quando associados as incertezas nas densidades das rochas cristalinas
e sedimentares, e na geometria dos corpos modelados.

No dominio noroeste da secao, o ajuste do modelo foi atingido com geometria
simples da crosta e manto. As anomalias encontradas na parte central da secao estao
associadas as anisotropias da crosta continental e as variagoes da profundidade da
Moho (Franga and Assumpgao, 2004). Nesta parte, o modelo apresenta a maior
profundidade da Moho, 46 Km.

O modelo mostra um manto litosférico com inversao de coordenadas de vértices
do poligono que representa a Moho (Marquardt, 1963; Panza et al., 2007), compen-
sada isostaticamente (Anderson, 2006; Castro et al., 2014). O ajuste de anomalias
de maior gradiente dos dados gravimétricos evidencia também geometria de domos
arqueados, na base da litosfera, que sugere a presenca antigas zonas de subducao
e cratons (Assine, 1996; Cordani et al., 1984; Quintas, 1995). Estas anomalias sao
corroboradas pelo modelo MT 1D, e, pogos estratigraficos, que estao associadas ao
depocentro da Bacia interpretado por Milani and Zalan (1999), Milani and Ramos
(1998) e Zalan and Wolf (1987). Na regido central, interpreta-se um afinamento
crustal congruente ao depocentro estimado da Bacia associado a um aumento na
espessura do manto superior. O afinamento estd diretamente relacionado aos seg-
mentos mais profundos da bacia, com maior espessura na regiao do alto gravimétrico
de Paranapanema. O Arco de Ponta-Grossa é uma importante zona de sutura na
regiao central da Bacia do Parana resultado de um importante evento extensional
ocorrido a 296 Ma. Esta zona de fraqueza litosférica associa-se com o importante
evento de vulcanismo de lava baséltica ocorrido a 136 Ma acompanhado por under-
plating na crosta inferior (Menezes and Travassos, 2004).

Uma hipotese para a geometria encontrada para a Moho teria sido herdada dos
processos de subducgao e colisao que ocorreram durante o Pré-Cambriano, além
do processo que envolveu a ruptura do supercontinente Gondwana, ocorrido no
Cretaceo (Anderson, 2006; Irina and Walter, 2012; Lefort and Agarwal, 2002). As
unidades cratonicas Rio Paranapanema e a Faixa Mével Apiai foram aglutinadas por
estes processos tectonicos ocorridos no final do Brasiliano (Cury et al., 2008; Quintas,
1995). Esse complexo sistemas de colisoes de Crostas Continentais e Oceanicas,
apos a estabilizacao ocorrida no final do Brasiliano, serviriam como o embasamento
cristalino da Bacia do Parand, que teria seu pacote sedimentar desenvolvido ao longo
do Fanerozoico (Zalan and Wolf, 1987).

O embasamento cristalino sofre um afinamento crustal na parte central do mo-

delo, onde a anomalia gravimétrica é positiva. O afinamento evidenciado no modelo
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concorda com as informagoes das isépacas do depocentro da Bacia (Milani and Zalan,
1999; Milani and Ramos, 1998). O Alto gravimétrico de Paranapanema (AGP )esta
associado a uma elevagao da Moho (Fig. 6.1 e Fig. 6.14).

O Arco de Ponta Grossa (Fig. 3.1) é apontado como sendo formado em um
importante evento magmatico ocorrido em 296 Ma que produziu as maximas taxas
de subsidéncia, na regiao central da Bacia do Parand (Menezes and Travassos, 2004).
A zona de cisalhamento onde se insere o Arco é uma importante descontinuidade
estrutural da regiao e por onde ascendeu o magma que deu origem aos basaltos da
Formagao Serra Geral (Assumpgao et al., 2013; Menezes and Travassos, 2004).

Na bacia é possivel verificar um afinamento do pacote sedimentar na porcao
noroeste e na parte sudeste, um espessamento do pacote sedimentar (Assine, 1996;
Assine and Milani, 1994). O bloco FMA criado de densidade 2886 Kg/m?* (Fig.
6.15) ajustou o alto gravimétrico residual na parte SE do perfil A-A’.
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Apeéendice A

Correcoes Gravimétricas

A.1 Sobre a Natureza do Dado

No periodo de 6 de Abril de 2009 a 23 de Maio de 2010, foi realizado o Aero-
levantamento Gravimétrico da Bacia do Parand, conforme Contrato no 9.123/08-
ANP-004.952, localizado na porcao Centro-sul do Brasil, compreendendo parte dos
Estados do Parana, Sao Paulo, Minas Gerais, Goias, Mato Grosso do Sul e Mato
Grosso, com aproximadamente 727.333, 16 km?. O levantamento recobriu aproxima-
damente 173.937, 38 km de perfis gravimétricos como observado na Fig.A.1 (Batista
et al., 2010).
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Tabela A.1: Levantamento Aerogravimétrico

Taxa de amostragem 1/5 s

Caracteristica Distancia (m) Azimute

Espacamento das linhas de voo 6000 —
Espacamento das linas de controle 18000 —

Azimute de voo — N-S
Azimute das linhas de controle — E-W
Média da altura de voo 1800 —

Ao longo dos perfis foram realizadas 5 (cinco) leituras de dados no gravimetro
por segundo, posicionadas através de sistema de observacao de satélite GPS, com
precisao melhor do que 5 m. O monitoramento da correcao diferencial do posici-
onamento GPS utilizou estacoes de GPS base, instaladas nas cidades de Jundiai

(SP), Jaboticabal (SP), Pardinho (SP), Sao Pedro (SP), Bandeirantes (PR), Pirajui
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(SP), Aragatuba (SP), Frutal (MG), Inaciolandia (GO), Rio Verde (GO), Uberlandia
(MG), Portelandia (GO), Guiratinga (MT), Chapada dos Guimaraes (MT), Ron-
donédpolis (MT), Paranatinga (MT), Costa Rica (MS), Inocéncia (MS), Bandeirantes
(MS), Terra Rica (PR), Maringd (PR), Presidente Epitacio (SP), Campo Grande
(MS), Dourados (MS), Ribas do Rio Pardo (MS), Rio Brilhante (MS), Terenos (MS)
¢ Umuarama (PR) (Batista et al., 2010).

As bases gravimétricas do aerolevantamento localizaram-se nos aeroportos de
Aracatuba, Campo Grande, Cuiaba, Dourados, Jundiai, Maringd, Ribeirao Preto,
Rio Verde, Rondonépolis e Umuarama. O controle dos desvios do gravimetro, foi
registrado através de medidas sobre a estacao de referéncia antes e depois dos voos.
Esse registro foi executado diariamente, com a duracao de 40 minutos. Os valores
da gravidade na locacao das estacoes de referéncia foram determinados pelo Ob-
servatdrio Nacional e pela Fundagao Uniselva — UFMT (Universidade Federal do
Mato Grosso). A tabela A.2 resume as estacoes utilizadas da Rede Gravimétrica
Fundamental Brasileira (Batista et al., 2010).

Tabela A.2: Principais Estacoes da RGFB Utilizadas
Estacoes de Referéncia

Estacao Local Valor
Aracatu Aeroporto de Aracatuba 978.559, 286 4+ 0, 032mGal
Campo Grande Aeroporto de Campo Grande 978.670,87 £ 0,02mGal
Cuiaba Aeroporto de Cuiaba 978.351,76 £ 0, 02mGal
Dourados Aeroporto de Dourados 978.621,20 £+ 0, 02mGal
Jundiai 1 Aeroporto de Jundiai 978.610, 314 4+ 0, 032mGal
Jundiai 2 Aeroporto de Jundiai 978.610, 332 4+ 0, 033mGal
Maringa Aeroporto de Maringa 978.670,87 £ 0,02mGal
RPreto Aeroporto de Ribeirao Preto  978.505,497 4+ 0, 031mGal
Rio Verde Aeroporto de Rio Verde 978.282,66 £+ 0,02mGal
Rondonépolis Aeroporto de Rondonépolis 978.316,94 £+ 0, 04mGal
Umuarama Aeroporto de Umuarama 978.718,63 £ 0, 02mGal

As redugoes gravimétricas que foram aplicadas ao dado seguem a abordagem
classica de Stokes, ou seja, as anomalias de gravidade devem representar valores
de contorno no gedide. O fluxograma abaixo ilustra as corregoes gravimétricas

aplicadas ao dado observado. .
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Figura A.2: Area total de aquisicao de dados aerogravimétricos. Célula de inter-

polagao de 225 m.

A.2 Correcao de Maré

O Efeito de Maré ocorre quando o sol e a Lua possuem amplitudes suficientes
para serem detectadas por gravimetros. Essas variagoes no valor de gravidade sao

dependentes do tempo e da latitude (Longman, 1959).

A.3 Correcao de Latitude

A correcao de latitude torna-se necesséria devido ao fato da gravidade normal
aumentar quando se afasta do equador ao longo dos meridianos. Resultado do efeito

de rotacao da Terra e a protuberancia existente no equador. Como consequéncia,
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valores obtidos em latitudes diferentes nao podem ser comparados, sem que sejam
corrigidos (Telford and Sheriff, 1993) A correcao de latitude realizada pelo algoritmo
AGLATCOR GX do Geosoft® (Whitehead, 2010) é dada pela Eq. A.1

g1 = 978031, 851 + 0,005278895sen(l)* — 0,000023462sen(1)"] (A.1)

Onde [ ¢é a latitude da estacao, e, gr, é gravidade tedrica em mGal.

A.4 Correcao Eotvos

A atracao da gravidade da Terra em um ponto fixo sofre uma reducao pela forca
centrifuga relacionada a rotacao da Terra. Motivo este, pelo qual, a velocidade angu-
lar de um observador é maior, quando este move-se para leste, do que um observador
que permanece estaciondario em relacao a superficie da Terra. Consequentemente, a
atracao gravitacional de um observador em movimento torna-se levemente reduzida.
O oposto ocorre, quando um observador move-se para oeste (Blakely, 1995).

A correcao de Eotvos pode ser descrita de acordo com a Eq. A.2.

g = 7,508 cos Asent + 0, 0041541/ (A.2)

Onde, v é a velocidade em nés, ¢ é o azimute verdadeiro e A é a latitude.

A.5 Correcao Ar-livre

A reducao aplicada a gravidade observada ao gedide chama-se correcao de ar-
livre. A anomalia resultante recebe o mesmo nome. A Fig. A.3 apresenta a diferenca

ortonormal entre o gedide e a superficie da Terra.

\ Superficie da Terra
H

geoide

Figura A.3: Representacao esquematica da superficie da Terra e o Gedide.
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A anomalia de ar-livre pode ser escrita segundo a Eq. A.3.

Agau = Ag—Cu (A.3)

Onde Ag é a anomalia de gravidade em um determinado ponto e C4; a corregao
de ar-livre. A correcao de ar-livre para uma estagao gravimétrica com altitude

ortométrica h pode se expressa segundo a Eq. A.4.

9y

Cau = o

h (A.4)

0
Onde —w ¢é o gradiente vertical da gravidade. O gradiente médio da gravidade

normal calculada para o elipséide de referencia WGS84 resulta da Eq. A.5.

Cy = —0,3086mGal/m (A.5)

Por conseguinte, a Eq. A.3 pode ser reescrita de acordo com a Eq. A.6.

Aga = Ag — 0,3086h (A.6)

Onde Ag é dado em mGal e altura da estacao h é dada metros.

A.6 Correcao de Terreno

No célculo da correcao de terreno utilizou-se o algoritimo GRREGTER GX do
Gesoft® (Whitehead, 2010). Utilizou-se para tal, um modelo digital do terreno,
MDT, que é amostrado em uma malha de dados centrada na estagao gravimétrica.
A unidade de célula usada para a correcao do terreno foi de 225m, que é o mesmo

tamanho da célula de interpolacao.

68



-56° -54° -52° -50° -48°

-14° -14°

-16° -16° 680
[

605

590

S75

565

o -18° 550

-18 18 i

525

515

500

-20° |

-22°

-22° |

-24° | -24°

.56° .54° .52° .50° -48°

Figura A.4: Modelo Digital do Terreno.

Efetuou-se as correcoes por trés zonas distintas a saber: zona proximal, zona
intermediaria, e, zona distal. A zona proximal é definida por 0 — 2 células dada a
definicao do MDT tomando-se como centro a estagao gravimétrica. A zona inter-
medidaria é tomada como sendo de 0 — 8 células a partir da estacao. E, a zona distal
como sendo de 0 — 16 a partir do centro da estacao. A Fig. A.5 mostra como se
da a disposicao das zonas proximal, intermediaria e distal, a partir de uma estagao

gravimétrica no centro.
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(8 Cells
from centre)

C Q Blue grid (dotted lines) is the mesh grid used to calculate terrain correction

Green grid (solid lines) is the Regional DEM (Digital Elevation Model) grid

Figura A.5: Zonas definidas para a correcao de terreno utilizada pelo algoritmo
GRRECTER GX.

Na zona proximal, calcula-se a soma dos efeitos de gravimétricos de segoes tri-
angulares, chamadas de octantes. Essas superficies descrevem a superficie entre a
estacdo gravimétrica e a elevacao em cada canto da diagonal. A Fig. A.6 ilustra a

superficie de um octante de Kane (1962).

Figura A.6: Octante.
A Eq. A.7 descreve a atracao gravitacional de um octante.

H2
¢ = (R VR HQ) (A7)

Na zona intermediaria calculou-se a atragao gravitacional do topo de um prisma
achatado. A Fig. A.7 ilustra o prisma de Nagy (1966).
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Figura A.7: Prisma de Nagy.

A Eq. A.8 descreve a atragao gravitacional do prisma de Nagy (1966).

Zo Y> Xo 7R
g= —voz/ / / zln(y + R) + yIn(z + R) + z arctan — (A.8)
AR SERD. 61 ry

Para a zona distal, calculou-se o efeito gravitacional de uma secao anelar, que é
aproximada para uma sec¢ao prismatica. A Fig. A.8 ilustra a aproximacao da segao

anelar para uma segao prismatica (Kane, 1962).

f—>—f

Plan view

f—=—|

Section view

Figura A.8: Segao anelar.
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A atracao gravitacional da zona distal pode ser calculada de acordo com a Eq.
A9.

(Ry — Ri\/R} + H2 — \/R} — H?)

g =yaA?
(R3 - RY)

(A.9)

Onde A é a distancia horizontal de um lado do prisma, R; é o raio do circulo

interior, Ry é o raio do circulo exterior, e, H é a altura do prisma.

A.7 Anomalia Bouguer

O objetivo da reducao Bouguer da gravidade é a remocao completa do efeito das
massas topograficas, que sao as massas externas ao gedide. Para efeito considera-se
um plato, conhecido como platé Bouguer. A Fig. A.9 ilustra o platd e a calota

Bouguer.

€ Platd

\/’( I € Calota

Figura A.9: Plato e calota Bouguer

Assume-se que a area ao redor da estacao gravimétrica seja completamente plana
e horizontal, e toma-se as massas entre o gedide e a superficie terrestre como tendo
densidade constante. Considerando-se a placa como sendo infinita em ambos os
lados. Ja o plato bouguer é uma superficie curva. A atragao gravitacional pode ser
descrita de acordo com a Eq. A.10 (Heiskanen, 1965).

Agp, = Ag — 0,3086h — { 271 (@erosta) e h20 o A0
27y (Qagua — Qerosta) (—h), se h <0

Onde h é a altitude do ponto, C. é a correcao da calota bouguer, e, C; é a

correcao de terreno . A correcdo Bouguer, propriamente dita é negativa, quando

a topografia se encontra acima do gedide. Considerando-se somente os valores de

altitudes positivos para a correcao Bouguer, e, assumindo-se um valor para a v =

6,67 x 107 erg.m?/kg? e Qerosta = 2670 kg/m3, a Eq. A.10 pode ser reescrita de
acordo com a Eq. A.11.
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Agpy = Ag — 0,3086h — 0,1119% — Cy, + C, (A.11)

Sendo a Eq. A.11 a anomalia bouguer para uma estagao localizada em terra. O
quarto termo da expressao é a diferenca entre as componentes verticais da atragao
produzida pela calota e pelo plato Bouguer de mesma espessura, estendida até 166, 7
Km da estagao gravimétrica.

A rotina de trabalho adotada para levantamentos aéreo no Gesoft® utiliza a

Eq. A.12 (Whitehead, 2010).

Ang - AgAl - 07 0419088[acr08ta : hmdt + aégua . hégua + (agelo - aégua) : hgelo] - CBular((fé\lQ)

Aonde, Cgyara B, é & correcao da calota bouguer de acordo com a curvatura
descrita pela superficie Bulard B (La Fehr, 1991). Neste trabalhou adotou-se o

valor de densidade para a crosta de 2670 kg/m?, para o gelo 0 kg/m? e para agua
1000 kg/m?.
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