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13. Gravimetria 
Neste capítulo será apresentada a teoria geral do campo gravítico da Terra com enfase nos aspectos 

relacionados com a medição do valor da gravidade e o seu tratamento como observável do campo 

gravítico da Terra. São apresentados conceitos estritamente necessários à compreensão do processo de 

cálculo das anomalias da gravidade e do processo gravimétrico contemplando o processo de medição e 

cálculo do valor da gravidade incluindo as correcções e reduções gravimétricas. 

Os primeiros dois capítulos que se apresentam são extraídos do texto “Geodesia Física” de Catalão, J. 

(2000) e que poderá ser consultado na página http://enggeografica.fc.ul.pt/html/pt/recursos_pt.html. O 

terceiro capítulo é extraído dos textos de apoio à disciplina de Introdução à Geodesia, da FCUL, de autoria 

de Carlos Antunes. 

 

13.1 FUNDAMENTOS DO CAMPO GRAVÍTICO 

13.1.1 O Campo Gravítico  

Foi Isaac Newton (1642-1727) o primeiro, em “Princípios Matemáticos da Filosofia Natural”, publicado 

em 1687, a formular matematicamente pela lei de atracção universal, que quaisquer dois corpos físicos 

se atraem mutuamente. Esta lei postula que um corpo de massa M atrai qualquer outra massa, m, com 

uma força F, cuja magnitude é proporcional ao produto das duas massas e inversamente proporcional 

ao quadrado da distância entre elas: 

2

Mm
GF


      (13.1) 

Esta força é conhecida como força gravitacional e é também chamada atracção gravitacional ou 

atracção de Newton. A constante de proporcionalidade é denominada constante gravitacional de 

Newton e o seu valor, determinado por várias experiências, é de 6.672x10
-11
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3
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-2
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equivalentemente 6.6272x10
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3
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3
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Esta lei explica tanto a queda dos corpos atraídos pela Terra, como o movimento dos planetas atraídos 

pelo Sol. 

Tomando dois corpos físicos A e B com massas m e M, e considerando as suas dimensões 

negligenciáveis comparando com a sua distância, podemos escrever a seguinte equação vectorial (fig. 

13.1, à esquerda) para a força gravitacional que B exerce em A. 

 AB rr
Mm

GF





3
    (13.2) 

em que   é a distância entre os dois corpos. Para se obter força que A exerce em B, basta trocar os 

subscritos A e B. 

Que acontecerá se as dimensões de um dos dois corpos, digamos B, não puder ser vista como 

negligível? Este será o caso de um pequeno corpo A e a Terra - B. Então o corpo B pode ser tomado 

como sendo composto por um número de pequenos elementos de volume dv, e a atracção de cada um 

destes elementos em A pode ser vista em separado (fig. 13.1, à direita). 

 

http://enggeografica.fc.ul.pt/html/pt/recursos_pt.html
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Figura 13.1 - À esquerda, atração gravitacional entre duas partículas ou duas massas pontuais. À direita, 

atração gravitacional de uma massa pontual por um corpo (adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986). 

Se a variável independente é designada por r, a densidade da massa no interior do corpo por (r), e dv 

é escolhido suficientemente pequeno, de modo a que a densidade  do volume elementar dv pode ser 

considerado constante, então obtemos a seguinte relação: 

    dv)r(
1

mG)z,y,x(F)A(

T

3
  

F    (13.3) 

em que   é a distância entre A e o elemento infinitesimal dv de coordenadas r e densidade (r). Esta 

equação pode ser usada no estudo da força gravitacional da Terra sobre corpos cuja dimensão possa 

ser considerada negligível com respeito à Terra. Contudo, para se estudar a gravitação é necessário 

conhecer a distribuição da densidade das massas (r) no interior da Terra. Mas tal distribuição é 

conhecida só aproximadamente. A Figura 13.2 apresenta um modelo simplificado de distribuição da 

densidade no interior da Terra. É assumida uma distribuição esférica perfeita, de modo que a 

densidade é função unicamente da distância ao centro de massa, ou profundidade.  

         

Figura 13.2 - Variação da densidade com a profundidade (adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986). 

Na ausência de um melhor conhecimento da actual distribuição da densidade, a equação (13.3) é de 

aplicação limitada para a geodesia e geofísica, exceptuando o seu valor teórico na definição da 

dependência da gravitação em relação à densidade. A equação (13.3) mostra também que a força 

gravitacional varia com a variação temporal da densidade. Este é o caso da Terra real, mas estas 

variações são difíceis de detectar. Em todos os trabalhos geodésicos a prática tem ditado o desprezo 

destas variações, com excepção dos efeitos de maré. 

Para a representação global do campo gravítico é definido um sistema de referência rectangular 
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geocêntrico, fixo à Terra. A sua origem coincide com o centro de massa da Terra (o geocentro), o eixo 

Z coincide com o eixo médio de rotação da Terra, que é definido por uma posição média do polo no 

intervalo de tempo 1900.0-1906.0 (Conventional International Origin, CIO), o eixo X é normal ao 

eixo Z e está contido no plano meridiano médio de Greenwich (meridiano zero do Bureau 

International de l´Heure), o eixo Y é normal ao plano XZ e com uma direcção tal que o sistema XYZ 

seja directo. O plano XY define deste modo o plano equatorial médio. 

A utilização de um eixo médio de rotação, e de um plano meridiano de Greenwich médio, tem como 

objectivo a obtenção de definições com invariância temporal, sabendo que existem pequenas variações 

com alguma periodicidade no eixo instantâneo de rotação bem como deformações da Terra. 

O facto de a Terra ser animada de um movimento de rotação complica um pouco o estudo que 

pretendemos fazer, mesmo se assumirmos a Terra como um corpo rígido. De facto, a rotação da Terra 

dá lugar a uma força f, embora só aparente na sua natureza, é observada em todos os objectos sobre a 

superfície da Terra (que partilham o movimento de rotação da Terra). É chamada força centrífuga. A 

sua direcção é sempre perpendicular ao eixo instantâneo de rotação e pode ser explicada como uma 

manifestação do movimento circular. 

A sua natureza é só aparente porque logo que o objecto deixa de rodar com Terra - o corpo deixa a 

superfície da Terra - a força centrífuga deixa de actuar. A magnitude f da força centrífuga que actua 

numa partícula é igual a: 

mprm 2 


)(f     (13.4) 

em que p é a distância perpendicular da partícula ao eixo de rotação,  é a velocidade angular  de 

rotação da Terra e m é a massa da partícula (fig. 13.3). Se a velocidade angular dada pela equação 

(13.7) for tomada como  = 72.9211x10
-6

 rad/s e p= 6378137 m, então o valor da força centrífuga no 

equador é f = 3.392 cm.s
-2

 o que corresponde a cerca de 0.35% da força gravitacional. Nos polos a 

força centrífuga é nula. 

A força centrífuga é sujeita a variações temporais quer na sua magnitude quer na sua direcção. 

Variações no módulo da velocidade angular induzem variações na magnitude da força; variações na 

direcção do eixo de rotação induzem variações na direcção da força. Estas variações (nutação e 

precessão) são muito pequenas e podem ser seguramente desprezadas no nosso estudo. 

         

Figura 13.3 - A força centrífuga (adaptado de 

Vanicek e Krakiwsky,1986). 

Figura 13.4 - A força gravítica (adaptado de 

Vanicek e Krakiwsky,1986).

A soma da força gravitacional e da força centrífuga é chamada força da gravidade. O campo desta 

força é apresentado esquematicamente na Figura 13.4. É facilmente entendido que a força da 

gravidade é maior nos polos que no equador. De facto, a diferença seria de cerca de 0.35%, se a Terra 

fosse esférica. Uma vez que a Terra é achatada, a diferença é ainda mais pronunciada, sendo igual a 
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0.45% como veremos mais à frente. É usual trabalhar com acelerações em vez de forças. Para vermos 

claramente o que isto significa, escrevemos a equação vectorial para a força gravítica, actuando numa 

partícula A. 

mpdv)r(
1

G)z,y,x(F)A( A

T

3g 












 



gF   (13.5) 

Verificamos que a força gravítica Fg (A) é expressa como um produto do termo entre parêntesis 

e a massa m da partícula A. Com base na segunda lei de Newton, é sabido que a força é o produto da 

aceleração pela massa. O termo entre parêntesis será então o vector aceleração. Este vector é 

designado por g e é chamado vector gravidade, ou seja: 

m)A(g)A(Fg      (13.6) 

No estudo das propriedades geométricas do campo da força gravítica Fg, é suficiente concentrarmo-

nos no estudo da aceleração g. A massa m da partícula em estudo pode ser vista como escala do campo 

Fg. 

O campo gravítico, sendo um campo vectorial, possui a magnitude (modulo do vector), uma direcção e 

um sentido. A magnitude é um escalar e a sua unidade é o Gal. Um Gal é igual a 1 cm por segundo 

quadrado (cm.s
-2

); o valor médio da magnitude da gravidade na superfície da Terra da ordem de 980.3 

Gal. A direcção e sentido da gravidade é mais difícil de estudar, é necessário introduzirem-se alguns 

conceitos adicionais antes dos aspectos direccionais serem apresentados. 

Exercicio 13.1 O GPS é um sistema de navegação global baseado numa constelação deem satélites 

que emitem sinais de rádio que identificam com grande precisão a sua localização, velocidade e hora 

do relógio a bordo. Estes satélites têm uma massa de 770 kg e utilizam uma órbita circular a uma 

altitude h = 20200 km acima da superfície terrestre, e completam uma volta à Terra em 12h. 

Determine a força que a Terra exerce sobre esses satélites. 

 

13.1.2 Potencial Gravítico 

O campo gravítico é um campo é irrotacional, e como tal, tem uma energia potencial correspondente. 

Também, como a aceleração gravítica g difere do campo da força gravítica unicamente de um termo 

de escala m, é fácil verificar que o campo gravítico pode ser escrito como: 

WmVm  gFg     (13.7) 

Por outras palavras, existe também um campo escalar W, tal que:   

     Wg      (13.8) 

Este campo escalar é conhecido como potencial gravítico. 

Voltando à equação (13.5), verificamos que a aceleração gravítica pode ser escrita como a soma de um 

integral triplo, representando a aceleração gravitacional, com um segundo termo representando a 

aceleração centrífuga. Sendo o operador diferencial (gradiente) um operador linear, o potencial 

gravítico W pode também ser escrito como a soma de potencial gravitacional V e o potencial 

centrífugo . Não havendo, nesta fase, perigo de confusão entre a força e a aceleração, consideramos 

a aceleração gravitacional como designada por F e aceleração centrífuga por f então: 

WVV  )(fFg    (13.9) 
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Resolvendo esta equação, atendendo à equação (13.8), obtemos a seguinte fórmula para o potencial: 

)(
2

1
)(

1
)()(),,()( 222 yxdvQGPPVzyxWPW

T

  


 (13.10) 

Analisando estas fórmulas, verificamos que enquanto V diminui com o aumento da distância à Terra, 

sendo inversamente proporcional à distância,  aumenta proporcionalmente com o quadrado da 

distância ao eixo de rotação. Por exemplo, tomando uma direcção no plano equatorial, a partir do 

centro de massa, verifica-se que o potencial varia com a distância, devendo-se ter presente que o 

potencial combinado W actua sobre o corpo ou partícula sobre a superfície da Terra. Logo que o corpo 

deixe de rodar com a Terra o potencial  deixa de ser relevante e é unicamente mantido o potencial 

gravitacional V.  

Reconhecendo que a forma da Terra é determinada pelo seu campo gravítico desde cedo se procurou 

definir um sistema geodésico de referência que fosse relacionado com o campo gravítico da Terra. 

Para o efeito Gauss propôs a adopção de uma superfície equipotencial do campo gravítico da Terra 

como superfície de referência para o sistema altimétrico. Para a sua materialização, Gauss sugeriu a 

adopção da superfície equipotencial que melhor se aproxima da superfície do mar em repouso. Foi 

Listing, em 1872, quem designou por geóide a “figura matemática da Terra”, anteriormente definida 

por Gauss, estando desde essa data estritamente ligado à definição de altitude de um lugar, ou seja à 

distância medida sobre a linha de prumo entre o geóide e o lugar. Como tal, o geóide representa uma 

das superfícies de referência fundamentais da geodesia. 

Exercício 13.2: Calcule o potencial do geóide. Como aproximação pode calcular o potencial da 

superficie dos oceanos assumindo a Terra como esférica. Compare o seu resultado com o resultado 

adoptado pela AIG e publicado por Bursa et al., 2007. 

 

13.1.3 Potencial do Elipsóide de Nível 

Em muitas ocasiões é vantajoso trabalhar com um modelo do campo gravítico, em que o grau de 

aproximação deste modelo ao actual campo gravítico é dependente da tarefa que nos propomos 

realizar. O modelo mais simples é o campo radial. Este campo pode ser visto como sendo gerado quer 

por uma partícula de dimensão negligível e massa comparável à da Terra, ou por uma esfera com 

distribuição de massas estratificada que produzirá, obviamente, um campo modelo idêntico no exterior 

da esfera. O potencial deste campo é dado 
r

GM
V  , o que mostra que o campo é função unicamente 

da distância ao centro do campo. As suas superfícies equipotenciais são superfícies esféricas, 

concêntricas. Uma maior aproximação à realidade é um modelo do campo elipsóidico. Em geodesia é 

costume utilizar um campo modelo como tendo as seguintes características: 

   a) partilhar a velocidade de rotação com o actual campo. 

   b) ser gerado pelo elipsóide geocêntrico biaxial melhor aproximado definido por a e b. 

   c) ter uma das suas superfícies equipotenciais - potencial U0 igual ao potencial W0 do geóide - 

coincidente com a superfície elipsóidal. 

Um modelo com estas propriedades é chamado campo gravítico normal e o seu potencial é 

designado simplesmente por U. Este campo normal é obtido com um certo grau de aproximação que 

reflecte o presente nível de conhecimentos acerca do campo gravítico. Por isso, necessariamente, não 

existe o campo gravítico normal perfeito, e consequentemente, os campos normais existentes, devem 

ser considerados unicamente como uma aproximação de um ideal teórico. Também deverá ser 
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relembrado que a definição de um campo normal nem sequer estipula o conhecimento de uma única 

distribuição de massas no interior do elipsóide. Esta situação é assim similar com a do campo radial 

discutido anteriormente, em que diferentes distribuições de massas produzem o mesmo campo. 

Devemos agora provar que os requisitos anteriores definem um campo normal único. Para o efeito é 

vantajoso trabalhar com o sistema de coordenadas elipsóidicas já introduzido. Para reforçar o primeiro 

requisito (a), o potencial normal U(u,) deve ser expresso como a soma de (u,) – potencial 

centrifugo – e V
N
 que é a parte de V(u,) necessária para satisfazer os outros dois requisitos (b, c). 

Assim: 

U(u,) = V
N
(u,) + (u,)      (13.11) 

O potencial (u, ) pode ser facilmente formulado atendendo à Figura 13.5: 

 2222 sin)Eu(
2

1
),u(     (13.12) 

         

Figura 13.5 – Potencial centrífugo em coordenadas elipsóidicas (adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986). 

De acordo com as imposições b) e c), quer o potencial gravítico normal U quer o potencial 

gravitacional normal V
N
 são simétricos, ou seja, não são função da longitude . 

A terceira imposição (c) estipula que: U(b, ) = W0, podendo ser vista como a equação de um 

elipsóide geocêntrico dado por b e E. Substituindo “u” da equação (13.11) e (13.12) por “b”, podemos 

rescrever o potencial normal do elipsoide de nível: 

0

2222N Wsin)Eb(
2

1
),b(V     (13.13) 

Depois de algum trabalho matemático e exprimindo W0 em termos de GM e substituindo na (13.13), o 

potencial normal em coordenadas elipsóidicas é finalmente obtido na seguinte forma: 

)(cosP
3

a
)b,E,u(q

))(cosP1(
3

)Eu(

u

E
arctan

E

GM
),u(U

2

22

2

2

222



















  (13.14) 

É evidente que o potencial normal é definido para qualquer ponto (u, ) desde que GM,  e o 

elipsóide de referência (b, E) sejam especificados. Isto conclui a demonstração de que os pressupostos 

iniciais de a) a c) definem unicamente um campo normal. 
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13.1.4 Gravidade Normal 

Qualquer modelo de campo gravítico tem um modelo de gravidade associado. É definido como 

sabemos como o gradiente do campo potencial modelo. Nesta secção iremos obter a fórmula 

internacional da gravidade, deduzida do potencial normal, com base na qual se calcula o valor da 

gravidade normal. Aplicando o operador gradiente ao potencial gravítico normal definido pela 

equação (13.13), obtemos: 






e
U

Eu
e

U

Eu

e
u

U

Eu

Eu
uUu u






























sin)(

1

cos

1
cos

),(),(

22222

222

22

  (13.15) 

O terceiro termo do lado direito da expressão deverá desaparecer uma vez que, devido à sua 

simetria, U não é varia com a longitude. Também na proximidade do elipsóide de referência 

geocêntrico, a gravidade normal é aproximadamente direccionada ao longo da direcção de u quando o 

achatamento do elipsóide é pequeno, tal como podemos ver na Figura 13.5. O desvio entre estas duas 

direcções não é nunca superior a 13 minutos de arco. Por isso, com um elevado grau de precisão (mais 

que 0.2 Gal), mesmo o segundo termo contendo a taxa de variação com  pode desaparecer, e 

podemos escrever, para a magnitude da gravidade normal na superfície do elipsoide normal: 


























 )(cosPm

3

2
m

b

a
m

3

2
1

sinbcosaa

GM
),b( 22

2

2222
0

 (13.16) 

em que m é o factor geodésico dado por m
a b

GM

2 2

. A partir desta equação podemos deduzir, com 

operações básicas, a fórmula de Somigliana: 






22

2

a

2

b

0

bsencosa

senbcosa
)(     (13.17) 

Esta equação é da mesma ordem de precisão da equação (13.14). A segunda fórmula de Somigliana 

exprime a gravidade normal como função da latitude geodésica, em vez da segunda coordenada 

elipsóidica : 


   

 






a b sen

a bsen

a bcos

cos

2 2

2 2
    (13.18) 

em que  é a latitude geodésica ( ângulo entre a normal ao elipsóide e o plano equatorial) e a e b são 

a gravidade no equador e no polo. É de salientar que todas as fórmulas relativas ao elipsóide de 

referência (potencial normal) se exprimem em termos das quatro constantes (a, f, , Uo). 

Desenvolvendo o denominador desta expressão em série de potências e desprezando os termos de 

ordem mais elevada obtemos a expressão geral: 

mGal )  2 sen f + sen f + 1 (  = )( 2
4

2*

a0
    (13.19) 

em que f
*
 = f2 + f4 e f2 e f4 são dados por: 

22

2 m
4

15
fm

7

26
f

2

1
m

2

5
ff    e fm

2

5
f

2

1
f 2

4   (13.20) 
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Esta fórmula é precisa unicamente até à ordem de e
2
, ou seja cerca de 50 Gal. Calculando o valor de 

f* e f4 com os valores do elipsoide GRS80 (Moritz, 1984) obtemos a fórmula internacional da 

gravidade: 

 mGal)2sin0000058.0sin005302.01(67715.978032 22

1980   (13.21) 

sendo a fórmula da gravidade normal para o sistema GRS67 dada por : 

 mGal)2sin0000059.0sin0053024.01(84558.978031 22

1967   (13.22) 

Exercício 13.3 – Usando a fórmula de 1980, calcule o valor da gravidade normal para um ponto com as 

seguintes coordenadas:  = 38.53°;  = -28.63°, h=60m. 

 

13.1.5 Anomalia da gravidade 

De acordo com o esquema da Figura 13.6, para um dado ponto P no geóide, a sua projecção no 

elipsóide, segundo a normal a este, corresponde um outro ponto Q. A distância ellipsoidal PQ designa-

se por ondulação do geóide em relação ao elipsóide, ou altitude ellipsoidal do geóide, e costuma 

designar-se pela letra N. Esta diferença altimétrica, entre o geóide e o elipsóide, tem um valor absoluto 

inferior a 110 m em qualquer lugar da Terra e varia entre os cerca de 100 m no Atlântico norte e os -70 

m no oceano Índico. 

         

Figura 13.6 - O geóide e o elipsóide de referência (adaptado de Heiskanen and Moritz, 1967) 

O vector gravidade em qualquer ponto P é g = (grad W)P e podemos definir a gravidade normal em Q 

como  = (grad U)Q, em que Q é o ponto na direcção normal ao elipsóide tal que W(P) = U(Q) = Wo. A 

diferença entre as normas destes vectores, g e , é a anomalia da gravidade:  

  g = g -      (13.23) 

Que tem as unidades de m/s
2
 ou mGal. 

É importante referir que só em casos muito particulares estaremos em condições de efectuar medições 

do valor da gravidade exactamente na superfície equipotencial designada por geóide. Por isso, quando 

a medição da gravidade (g) for efectuada na superfície topográfica, o valor da gravidade deve ser 

reduzido ao geóide. Este processo designa-se de redução gravimétrica.  

Exercício 13.4 – Com um gravímetro absoluto foi medido o valor da gravidade no Observatório Príncipe 

Alberto do Mónaco na cidade da Horta, Faial. Tomando como referencia esse valor foi determinado com 

um gravímetro relativo o valor do degrau da porta do mesmo observatório, obtendo-se o valor de 

980128.923 mGal. Assumindo que a observação foi feita sobre o geóide, diga qual o valor da anomalia 

da gravidade nesse local ( = 38.53°;  = -28.63°). 
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13.3 REDUÇÕES GRAVIMÉTRICAS 

O comportamento local do actual campo gravítico reflecte a distribuição local e regional irregular das 

massas. A irregularidade mais importante resulta da própria forma irregular da superfície terrestre, a 

um nível inferior pela isostasia. Por isso estes dois efeitos serão objecto de análise neste capítulo. 

Como sabemos a crosta terrestre está num estado de equilíbrio isostático em quase toda a superfície 

terrestre. Isto significa que o geóide, sendo uma superfície equipotencial, não deverá ter a sua forma 

muito afectada pela presença de uma superfície topográfica irregular; o efeito de massas redundantes 

acima do geóide é compensado pela menor densidade das massas que lhe estão subjacentes. Uma 

situação inversa ocorre nos oceanos, aqui a deficiência de massas superficiais é compensada por uma 

maior densidade das massas sob o geóide. A forma das superfícies equipotenciais e linhas de prumo é 

mostrada esquematicamente na Figura 13.7.  

         

Figura 13.7 – Efeitos topográficos e isostáticos (adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986). 

Por outro lado as observações gravimétricas realizadas na superfície topográfica são afectadas 

fortemente pela topografia e o seu efeito é tanto maior quanto maior a distância ao geóide (altitude 

da estação). Evidentemente o terreno também exerce um efeito no gradiente vertical. De facto 

comparando com um modelo teórico de gradiente vertical da gravidade o actual gradiente vertical 

da gravidade na Terra é sempre maior em valor absoluto na presença de relevo topográfico que em 

terreno plano. Na Figura 13.8 é apresentado esquematicamente este efeito em que sobre o ponto A 

é exercida sempre uma atracção no sentido ascendente da contagem das altitudes. 

Consequentemente a presença da topografia provoca uma diminuição do valor da gravidade 

medido. As superfícies equipotenciais tornam-se mais afastadas na presença de topografia tal como 

ilustra a Figura 13.7.     

         

Figura 13.8 - Efeito da topografia sobre o valor da gravidade observado (adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986). 
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As reduções gravimétricas são usadas e servem de ferramenta a três aplicações principais: 

 determinação do geóide; 

 interpolação de valores da gravidade; 

 estudos de investigação da crusta terrestre. 

A primeira é exclusiva da área da Geodesia, a terceira é da área da Geofísica e Geologia e a segunda de 

utilização comum a ambas as áreas. A remoção das massas exteriores, através das reduções gravimétricas, 

regulariza a superfície física terrestre, permitindo uma adequada determinação do campo gravítico e 

estudo da crusta terrestre. Por outro lado, devido à diferença de altitude das estações gravimétricas, certas 

irregularidades do campo gravítico são removidas permitindo, deste modo, um maior rigor na interpolação 

dos valores da gravidade. 

Assim, as correcções de redução dos valores da gravidade, com vista à regularização da superfície física 

da Terra são: 

 correcção de redução Ar-livre; 

 correcção de redução de Bouguer; 

 correcção do terreno; 

 correcção de redução isostática. 

13.3.1 Correcção de Redução Ar-livre 

A redução de altitude de um ponto (fig. 13.9) sobre o valor da gravidade medido designa-se 
por redução ar-livre, e é dada pelo valor do gradiente vertical da gravidade normal (em mGal): 

mGal 3086.0 PPal HH
h

g 






     (13.24) 

onde HP a altitude ortométrcia do ponto, dada em metros. Daqui resulta a gravidade reduzida ao nível 

do geóide 

mGal 3086.0 PPal Hgg       (13.25) 

 

         

Figura 13.9 – Altitude da estação gravimétrica e massas exteriores à superfície do geóide (retirado de Heiskanen 

and Moritz, 1967). 

13.2.2 Correcção de Redução de Bouguer 

O objectivo da redução topográfica é a remoção do efeito das massas topográficas acima do geóide do 

valor observado da gravidade. Esta redução é dividida em duas componentes: redução de Bouguer e 

correcção de terreno. O objectivo da redução de Bouguer é a remoção completa das massas 

topográficas sobre o geóide e o cálculo desse efeito sobre o valor da gravidade observado, a correcção 
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de terreno tem como objectivo o refinamento da correcção de Bouguer mediante a utilização de um 

modelo digital de terreno e do cálculo do efeito desse modelo sobre os valores observados. 

O Planalto de Bouguer. Suponhamos que a área circundante de uma estação gravimétrica P é 

completamente plana e horizontal, e suponhamos que as massas entre o geóide e a estação têm uma 

densidade constante . Então a atracção AB, deste designado “planalto de Bouguer”, é obtido do 

gradiente de Bouguer, e é dado pela expressão: 

AB = 2GH     (13.26) 

Fazendo  =2.67 g.cm
-3

 obtemos: 

AB = 0.1119 HP mGal  (com H em metros) (13.27) 

O processo combinado de aplicar a redução ao ar-livre e remover as massas topográficas 

correspondentes ao planalto de Bouguer é designado “redução simples de Bouguer”. Dela resulta a 

gravidade de Bouguer sobre o geóide: 

gB = g – AB + alg     (13.28) 

e assume numericamente a seguinte expressão: 

gB= g +0.1967 HP    (com H em metro)  (13.29) 

         

Figura 13.10 – Planalto de Bouguer para um ponto de altitude H. 

13.2.3 Correcção de Terreno 

A redução de Bouguer não remove completamente o efeito das massas do terreno circundante do 

ponto estação, pelo que é necessário aplicar uma correcção de redução adicional. Este procedimento 

simples pode ser refinado tendo em conta os desvios da topografia real em relação ao planalto de 

Bouguer. Isto é chamado “correcção de redução de terreno”. Atendendo à Figura 13.8, a massa que 

está a mais e que atrai para cima, é removida, fazendo aumentar o valor de g em P, a massa inexistente 

m- é acrescentada fazendo g aumentar novamente em P. A correcção de terreno é assim sempre 

positiva. As fórmulas para a correcção terreno poderão ser consultadas em Catalão (2000). A 

correcção de terreno no ponto P é então dada como a soma da contribuição de todos os paralelogramos 

contidos num círculo definido por uma dada distância ao ponto. Tipicamente esta distância é entre os 

50 e 10 km. Adicionando a correcção de terreno At ao valor da gravidade de Bouguer obtemos a 

gravidade completa ou refinada de Bouguer: 

gB= g – AB + alg  + At    (13.30) 

A anomalia resultante da gravidade completa de Bouguer apresenta uma considerável correlação 

negativa regional com a topografia, indicando que a redução da gravidade ao geóide, pelo gradiente de 

Bouguer, é muito pequena sob as montanhas. Por outro lado, isto significa que o gradiente de Bouguer 

é muito pequeno em valor absoluto. Este facto será explicado na próxima secção. 

A forma do geóide não deverá ser muito influenciada pela topografia. Assim, a correlação entre as 
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anomalias da gravidade no geóide e a topografia é contrária ao esperado. Quando a situação é tomada 

do ponto de vista isostático, tais anomalias indicam uma distribuição de massas desajustada, que por 

outro lado, viola o princípio físico da isostasia. Isto porque as considerações e deduções efectuadas 

nesta secção são válidas unicamente sobre e imediatamente debaixo da superfície topográfica. Quando 

é estudado o comportamento do campo gravítico ao nível do geóide a compensação deve ser feita para 

o efeito da isostasia que ainda não foi considerado. 

O efeito da isostasia é diminuir o valor da gravidade no geóide sob as montanhas e aumentar esse 

valor nos oceanos comparando o valor que tomaria na ausência de isostasia. Isto significa que a 

isostasia tende a diminuir o valor absoluto do gradiente vertical da gravidade do valor ar-livre ao valor 

Poincaré-Pray. Este efeito pode ser calculado de forma similar ao usado no efeito topográfico. 

Considerando que é postulado a distribuição de densidade da crosta, a crosta pode ser de novo dividida 

em compartimentos. O efeito de cada compartimento é então calculado separadamente, e o efeito total 

é obtido por integração numérica área apropriada. 

13.2.4 Correcção de Redução Isostática 

Podemos ser levados a pensar que as massas topográficas estão simplesmente sobrepostas numa crusta 

essencialmente homogénea. Se assim fosse, a redução de Bouguer removeria as irregularidades médias 

do campo gravítico, e assim as anomalias da gravidade de Bouguer seriam pequenas, tomando valores 

em torno de zero. No entanto, isso não se verifica. As anomalias de Bouguer em regiões montanhosas 

são sistematicamente negativas e podem tomar valores elevados, aumentando em média cerca de 100 

mGal por 1000 metros de elevação. A única explicação possível é que há uma certa deficiência de 

massas sob as montanhas, o que faria com que o efeito das massas topográficas, sobre os valores 

medidos da gravidade, sofreria uma certa compensação. Existe um efeito similar no desvio da vertical. 

O desvio da vertical observado (astrogeodésico) é inferior ao desvio que as massas topográficas 

visíveis sugerem. Foram desenvolvidas algumas teorias para justificar esta compensação que 

apresentamos seguidamente. 

De acordo com o conhecimento actual, a crosta terrestre é composta por uma camada de material 

solidificado de densidade média igual a 2.67 g.cm
-3

, flutuando numa matéria densa (= 3.27 g.cm
-3

) 

que é enfraquecida por uma fusão parcial resultante da pressão e do calor. É difícil distinguir a 

localização exacta da separação entre o fim da crosta sólida e o início do manto enfraquecido. As duas 

fontes de informação sismológica, e reológica, não são distinguidas a níveis diferentes. Existe uma 

tendência para usar o termo crosta para definir a camada até aos 10 a 30 primeiros km (em zonas 

continentais), e para referir as camadas sólidas como litosfera. A espessura da litosfera varia entre 10 e 

80 km, valor determinado por investigações reológicas. A parte superior do manto, até uma 

profundidade de 300 a 400 Km, é chamada astenosfera (fig. 13.11). 

Estas camadas estão sujeitas a pressões provenientes de diferentes fenómenos que ocorrem na 

superfície da Terra. Qualquer pressão produz deformação vertical e regional. Deverá ser claro que uma 

pressão num ponto de superfície da Terra causará a cedência da crosta não unicamente sobre o ponto 

de pressão mas também na área circundante devido à resistência da litosfera. A subsidência será 

máxima na região imediatamente sob a pressão e diminuirá gradualmente com a distância à força. Para 

manter o mesmo volume da Terra, a depressão é acompanhada de uma elevação nas regiões periféricas 

(fig. 13.12). A relação entre a quantidade de subsidência e a distância à pressão depende da reologia da 

litosfera e do manto bem como do tamanho/intensidade da pressão.  
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Figura 13.11 – Estrutura da superfície da Terra 

(adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986). 

Figura 13.12 – Modelo esquemático da isostasia 

(adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986).

Para entender a reacção da crosta após ter ocorrido uma deformação visco elástica e a pressão ter 

cessado, é necessário estudarmos a teoria do equilíbrio estático da crosta terrestre - o princípio da 

isostasia. Se as camadas sólidas da litosfera flutuam numa astenosfera em equilíbrio de material pouco 

resistente, as variações na profundidade de submersão devem ser balançadas pelas variações na 

densidade e espessura da litosfera (incluindo o relevo topográfico). Este estado de equilíbrio é o 

resultado de um esforço da litosfera após ter sido deformado por uma pressão que subsequentemente 

foi retirada/cessou. Existem três hipóteses de trabalho que modelam as relações requeridas entre 

densidade e espessura da crosta. 

13.2.4.1 Modelo Pratt-Hayford 

O modelo de Pratt assume a fronteira entre a litosfera e a astenosfera como sendo plana, i.e. a 

profundidade desta fronteira sob o nível médio do mar é uniforme. Este sistema foi colocado de forma 

matemática para fins geodésicos por Hayford. Para que esta crosta esteja em equilíbrio, as partes 

elevadas deverão ter uma densidade inferior () e vice-versa. Para ser possível calcular a densidade 

apropriada, basta imaginar a litosfera como constituída por blocos independentes como se vê na Figura 

13.13.  

                        

Figura 13.13 – Modelo Pratt-Hayford (adaptado de 

Vanicek e Krakiwsky,1986). 

Figura 13.14 – Modelo Airy-Heiskanen (adaptado 

de Vanicek e Krakiwsky,1986).



 
GRAVIMETRIA 

 

15 J. Catalão e C. Antunes                                                                    Geofísica 3/5 2012-11-15  

 

Os blocos devem exercer a mesma pressão no manto a uma profundidade uniforme D para se atingir o 

equilíbrio. A partir desta condição a densidade da litosfera continental como função da altura média Hi 

do bloco sobre o nível do mar é obtido: 

i

0i
HD

D


      (13.31) 

É obtida uma equação similar: 

i

iW0

i
dD

dD




      (13.32) 

relacionando a litosfera oceânica com a sua profundidade média di, em que w = 1.027g/cm
3
 é a 

densidade da água do oceano. Neste caso há um aumento de massa da coluna sub-oceânica que é dada 

por: 

)(
hD

h
w00 




    (13.33) 

Este modelo de compensação é ideal e esquemático, podendo ser aplicado na prática, só 

aproximadamente. São tomados valores na ordem de D = 100 km para a profundidade de 

compensação. Para uma Terra esferoidal, as colunas devem convergir para o centro, e outros 

refinamentos deverão ser introduzidos. 

13.2.4.2 Modelo Airy-Heiskanen 

Ao contrário do modelo anterior, o modelo de Airy (aplicado para fins geodésicos por Heiskanen) não 

considera variações de densidade mas trata a litosfera como tendo uma profundidade variável. Para 

manter o equilíbrio, a litosfera deverá ser mais espessa sob um relevo topográfico de maior altitude e 

mais fina sob os oceanos. Por razões de cálculo, a litosfera é de novo vista como composta por blocos 

independentes. Com S representando a profundidade normal de submersão no material do manto, e 

usando a lei de Arquimedes, poderão ser escritos as seguintes relações para os valores de Ri da 

profundidade actual a partir da profundidade normal D da litosfera (fig. 13.13). 

DS 0m          (13.34) 

)RHD()RS( ii0im        (13.35) 

iwii0im d)RdD()RS(       (13.36) 

Em que m é a densidade do manto superior. Então as equações para as raízes dos blocos continentais 

são facilmente obtidos: 

i

0m

0

i HR



      (13.37) 

Similarmente, as anti-raízes dos blocos oceânicos são dados por: 

i

0m

w0

i dR



      (13.38) 

Substituindo nas equações anteriores os valores de 0, w, m obtemos 

Ri = 4.45 Hi, R´I = 2.73di     (13.39) 
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Se a profundidade normal foi considerada como sendo à volta de 30 km o valor da profundidade da 

litosfera concorda relativamente bem com a profundidade determinada pela sismologia. Todavia, a 

necessidade de imaginar a litosfera fragmentada em blocos independentes flutuantes é claramente 

esquemático e não corresponde à realidade. Na realidade, a litosfera é na sua grande maioria contínua, 

com excepção das regiões fronteiras de alguns grandes blocos. 

Esta consideração conduziu Veining Meinesz à modificação deste modelo de Airy. No seu modelo 

Veining Meinesz assume que os blocos estão colocadas uns aos outros e consequentemente, 

respondem como uma camada elástica contínua á pressão exercida pelo relevo topográfico. Isto 

significa que o afundamento da litosfera no manto é distribuído por uma região extensa de 

compensação, Figura 13.15.  

         

Figura 13.15 – Modelo de Isostasia de Veining –Meinesz (adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986). 

Do ponto de vista físico, nenhuma das hipóteses mencionadas é completamente satisfatória. 

Através de várias fontes, sabemos que quer a densidade quer a espessura da litosfera são variáveis. 

Também, a litosfera comporta-se como uma camada elástica em algumas regiões mas está partida 

noutras. 

13.2.5 Anomalias da Gravidade Reduzidas 

Com excepção das correcções de redução ar-livre e do planalto de Bouguer, que são relativamente 

simples de aplicar, pois implica apenas a aplicação de um gradiente, as restantes correcções, isostática 

e do terreno, são algo complexas, já que implicam um processo de integração numérica a partir de um 

modelo do terreno em formato de grelha (modelo numérico de terreno) ao longo de uma extensa 

região em torno do ponto de cálculo. 

13.2.5.1 Anomalia Ar-livre 

A anomalia ar-livre resulta apenas da redução do valor da gravidade observado, através do gradiente 

vertical da gravidade, função da altitude do ponto (fig. 13.9), e é dada por: 

mGal 3086.0)( PQPal Hgg       (13.40) 

onde gP é a gravidade observada à superfície e γQ é a gravidade normal calculada sobre o elipsoide, 

dada pela fórmula internacional da gravidade (eq. 13.21). O ponto Q é a imagem no elipsoide do ponto 

P, à superfície, segundo a respectiva projecção normal à superfície do elipsóide. 

Este valor de anomalia da gravidade corresponde à determinação da anomalia ao nível do geóide 

resultante da translação do ponto em altitude da superfície topográfica ao geóide, mantendo a 

influência da atracção das massas em excesso no seu exterior. 
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13.2.5.2 Anomalia Simples de Bouguer 

Como gB é o valor da gravidade sobre o geóide reduzida do planalto de Bouguer, a anomalia simples 

de Bouguer é calculada por: 

 BB gg      (13.41) 

Ou seja, usando a equação (13.28), 

    mGal 1967.0)( PQPB Hgg      (13.42) 

onde a correcção aplicada contém simultaneamente a redução ar-livre, da altitude do ponto, e a 

redução do planalto de Bouguer. O valor do gradiente (0.1967) de redução da anomalia do valor da 

altitude HP, resulta da diferença entre o gradiente vertical da gravidade da equação (13.25) e o 

gradiente de Bouguer da equação (13.27). 

13.2.5.3 Anomalia Completa de Bouguer 

A anomalia completa de Bouguer considera, adicionalmente em relação à anomalia simples de 

Bouguer, a correcção de terreno dada pelo termo At da equação (13.30), e é dada por: 

mGal A 1967.0)(' t PQPB Hgg     (13.43) 

onde o termo At, da correcção do terreno, é calculado por integração numérica a partir de um modelo 

numérico de terreno da região envolvente ao ponto estação. 

Exercício 13.5 – Para a marca indicada no Exercício 13.4 calcule o valor da anomalia ar-livre e da 

anomalia de Bouguer, sabendo que a altitude da marca é 60 m. 

 

13.2.5.4 Anomalia Isostática 

A anomalia isostática resulta de uma correcção adicional resultante da compensação das massas 

topográficas, pelo facto da correcção de redução de Bouguer prossupor um valor médio constante para 

a densidades das massas topográficas. Assim, a anomalia isostática resulta da anomalia completa de 

Bouguer acrescida de uma correcção de redução isostática a partir de um dado modelo de isostasia, 

sendo definida por: 

 mGal  A 1967.0)( ct gHgg PQPI     (13.44) 

onde, δgC  corresponde à correcção de redução isostática, correspondente a um dado modelo de 

compensação, de Airy-Heiskanen ou de Pratt-Hayford.  

 

13.3 GRAVIMETRIA APLICADA 

13.3.1 Introdução 

O objetivo da gravimetria é determinar o campo de gravidade da Terra em função da posição e do tempo 

efectuando  medidas do valor da gravidade (Torge, 1989). 

Por gravimetria (do latim grave = peso e do grego metron = medida) entende-se “medição da gravidade”, 

isto é, a medição da magnitude do vector de aceleração da gravidade. 
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Qualquer massa em rotação com a Terra, em relação a seu eixo, é afetada pela atracção gravitacional da 

Terra, pela actracção gravitacional dos corpos celestes próximos, e também, pela aceleração centrífuga, 

embora com muito menor influência (cerca de 0.45% da força gravitacional). 

A prospecção geofísica, através do método de inversão gravimétrica, envolve a utilização de anomalias da 

gravidade que correspondem a medidas de variação local do campo de gravidade terrestre. Nesta área, 

pretende-se identificar e caracterizar as variações locais de densidade, para daí inferir, sobre certas 

condicionantes, a estrutura superficial da crusta terrestre. As irregularidades do campo gravítico geradas 

pela estrutura superficial da crusta terreste, também chamadas de anomalias, são interpretadas como 

resultado das variações laterais na densidade das massas da superfície (Telford et al., 1990). 

Assim, a gravidade, medida na superfície da Terra, contém informações sobre o ponto onde a medida é 

realizada (de aplicação geodésica), sobre a distribuição de massa no interior da Terra (de aplicação 

geofísica) e, no caso de medidas repetidas, sobre as variações temporais do corpo da Terra (de aplicação 

geodinâmica) (Torge, 1989). A gravidade é assim utilizada na Geodesia para a determinação do seu 

datum altimétrico, o geóide, e para a correcção do nivelamento geométrico de precisão (método de 

transporte geodésico das altitudes ortométricas) e na Geofísica para prospecção geofísica, através da 

inversão gravimétrica a partir de campos locais de anomalias da gravidade. A gravidade é ainda usada, no 

controlo da qualidade em Engenharia para a calibração de balanças, através dos mapas nacionais de 

gravidade absoluta. 

Como já foi referido, a unidade de medida da gravidade do SI é o m/s
2
. No entanto, é frequente o uso da 

unidade mGal e dos seus sub-multiplos.  

Unidade Símbolo Equivalência 

gal Gal 10
-2

 m.s
-2
 

miligal mGal 10
-5

 m.s
-2
 

microgal Gal 10
-8

 m.s
-2
 

nanogal nGal 10
-11

 m.s
-2
 

 

Tabela 13.1 – Equivalência da unidade gal com a unidade representativa da aceleração no SI. 

A magnitude do vector gravidade é obtida através de medições absolutas ou relativas, utilizando 

equipamentos denominados gravímetros, que permitem, através da medição de pequenos intervalos de 

tempo e variações de distância ao longo da queda de uma massa, determinar a aceleração gravítica num 

dado local. As medições absolutas proporcionam medir directamente o valor de g para uma estação, 

enquanto que as medições relativas exigem a medição em pelo menos duas estações, permitindo a 

obtenção da diferença de gravidade g entre estações. 

O valor da gravidade, g, por princípio, pode ser medido usando dois métodos, o método pendular ou o 

método da queda-livre. Presentemente é utilizado exclusivamente o método da queda-livre com precisões 

na ordem dos 10
-7

 a 10
-9
 g (Torge, 1989), tendo sido abandonado o desenvolvimento e aplicação do 

método pendular. 

Actualmente, os levantamentos gravimétricos compreendem a determinação da gravidade através de 

medidas realizadas com gravímetros portáteis absolutos e/ou relativos. 

13.3.2 Gravímetros Absolutos 

O princípio de funcionamento dos gravímetros absolutos consiste na medição do tempo de queda (ou 

ascenção) de um grave no vácuo. Para se determinar o gradiente vertical da gravidade no local com 

elevada precisão, é também medido o tempo de passagem do grave a cada 10 cm. A observação da  massa 

em queda livre é feita utilizando interferometria para a medida das distâncias e relógios atómicos ou de 

quartzo para a medida de tempo. Os gravímetros absolutos são usados na medição do valor da gravidade 
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em marcos de referencia e da sua variação no tempo. Estas marcas são usadas com referência para o 

desenvolvimento de redes gravimétricas obsevadas com gravímetros relativos. 

 

         

Figura 13.16 – Gravímetro absoluto Microg-LaCoste FG5 (http://www.microglacoste.com/fg5.php). 

 

Os erros provocados pela pressão atmosférica, gradiente térmico ou campo electromagnético residual no 

interior da câmara de vácuo, onde a massa é lançada em queda livre, são cancelados se o movimento da 

massa de teste combinar a ascensão e queda. Este tipo de medição soma ainda mais vantagens, 

nomeadamente, um maior número de observações com repercussão na precisão final das medições. 

13.3.3 Gravímetros Relativos 

Os gravímetros relativos baseiam-se na medição da variação da posição (z) de uma massa de teste, 

através da relação de equilíbrio entre a força da gravidade e uma outra força, mecânica (gravímetros 

convencionais analógicos) ou electromagnética (gravímetros modernos digitais). 

O gravímetro relativo analógico é constituído por um sistema massa-mola, que permite medir a variação 

da força da gravidade entre dois locais. O sistema é equilibrado por uma força contrária ao peso do corpo, 

geralmente elástica (mola). Sob a ação da gravidade, a mola sofre uma deformação Δl, proporcional ao 

módulo da força que a produz. Assim sendo, e em relação a uma estação de referência, teremos para uma 

segunda estação o valor g + g correspondente à variação l da extensão da mola (Δl + l). O valor da 

variação de extensão da mola é medido pela diferença das leituras (E na fig. 13.17) na escala do 

gravímetro realizadas nas duas estações. Desta forma, a variação da gravidade pode ser obtida através da 

variação da deformação da mola: 

 g =C ×l =C × (E2 – E1)  (13.45) 

sendo C um fator de calibração previamente determinado, correspondente ao factor de conversão de 

unidades do gravímetros em unidades de mGal (Tabela 13.2, posição 2, 3, e 4). Este factor de conversão 

varia ao longo do alcance gravimétrico (função da variação da gravidade ao longo da variação em 

latitude) e é fornecido na forma de tabela de calibração de cada gravímetro. 
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Figura 13.17 – Esquema de um sistema massa-mola. Figura 13.18 – Esquema de construção do 

gravímetro LaCoste & Romberg.

 

         

Figura 13.19 – Gravímetro Relativo Lacost&Romberg. 

Os gravímetros analógicos, por construção, conduzem a algumas fontes de erro, exigindo a necessidade de 

grande experiência e sensibilidade do operador. Assim, um gravímetro digital permite a diminuição dos 

efeitos do operador sobre o processo de medida, como também a obtenção de várias amostras da 

gravidade numa única estação em muito menos tempo. 

Os gravímetros digitais foram desenvolvidos para atender com relativa precisão actividades na área de 

gravimetria. No caso do gravímetro Scintrex, a sua faixa de actuação abrange todas as regiões do globo, 

7000 mGal, possui uma resolução de leitura de 0.005 mGal no modelo CG-3 e de 0.001 mGal no modelo 

CG-3M e uma deriva de 0.02 mGal/dia, tendo uma repetibilidade melhor que 10 mGal. O sensor deste 

instrumento é baseado num sistema elástico de quartzo fundido (Hugill, 1988). 

Há outras características que devem ser destacadas nos gravímetros digitais tendo em vista sua facilidade 

operacional. As leituras são feitas automaticamente após o equipamento estar nivelado sobre um ponto. O 

tempo de aquisição de amostras de valores da gravidade é definido pelo operador, sendo a leitura final o 

valor médio das amostras acompanhado da respectiva incerteza padrão. 

No final deste processo, a leitura é armazenada na memória do equipamento juntamente com outras 

variáveis, tais como: número da estação; incerteza padrão da média; duração da leitura; correção devido à 

maré terrestre; número de amostras rejeitadas e as inclinações nos eixos X e Y do plano principal 

(horizontal) do gravímetro. 

O gravímetro Scintrex não possui uma tabela de calibração, à semelhança dos gravímetros analógicos, 

para conversão das unidades de leitura, a sua leitura já é dada em miliGals. Neste caso, é apenas 

necessário aplicar o factor de correção da deriva instrumental. 
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Para a determinação deste factor, o equipamento é posto para operar no modo estático por um período 

superior a 12 horas medindo valores de gravidade em intervalos de tempo regulares (e.g. 10 minutos) 

gerando um conjunto de dados que permitem calcular um novo factor. O cálculo é realizado com base na 

diferença entre as leituras final e inicial do ciclo de tempo no qual o gravímetro esteve em operação, 

dividida pelo tempo total do ciclo (e.g. 12/24 horas). Assim, tem-se o novo fator de correção para a deriva 

instrumental dado em mGal/dia. 

Como o instrumento apresenta uma deriva diária consideravelmente alta em relação aos gravímetros 

analógicos, é recomendado a realização deste procedimento a cada dois meses. 

13.3.4 Medições Gravimétricas 

Para demonstrar o cálculo do valor de gravidade e das anomalias da gravidade, bem com, a aplicação de 

algumas das fórmulas apresentadas anteriormente, segue-se um exemplo de um circuito gravimétrico 

imaginário com dados fictícios. 

Supomos que foi efectuado um circuito fechado de gravimetria nos dias 21 e 22 de Outubro de 2010, 

apoiado numa marca de referência em LISBOA (marca de nivelamento NP3, do Mosteiro dos Jerónimos). 

Esse circuito supõe as medições realizadas nas estações em COIMBRA, na Torre da Serra da ESTRELA, 

num ponto auxiliar de um HOTEL, em Seia, e em LEIRIA.  

13.3.4.1 Correcções das medições gravimétricas 

As correcções das observações gravimétricas compreendem a aplicação de: a) uma conversão da unidade 

das leituras do gravímetro; b) a correcção do efeito da maré terreste, causada pela variação da atracção 

luni-solar durante o período de medição; e c) as correcções de deriva instrumental, respectivamente, a 

deriva dinâmica e, ocasionalmente, a deriva estática.  

Conversão da unidade instrumental. As medições foram feitas com um gravímetro analógico de mola, 

tipo Lacoste&Romberg (fig. 13.19), cujos valores, por não corresponderem directamente a valores de δg 

em mGal, têm de ser convertidos através de um factor de conversão do gravímetro. A tabela dos factores 

de conversão tem três colunas (2, 3 e 4 da Tabela 13.3), os intervalos de leitura (2), o valor em mGal 

correspondente ao limite inferior de cada intervalo de leitura (3) e o respectivo factor de conversão (4). 

 

 

Tabela 13.2 – Folha de cálculo da conversão dos valores de leitura em valores de mGal. 

Esta conversão dos valores de leitura é feita da seguinte forma: a) retira-se à leitura (1) o limite inferior do 

intervalo de calibração do gravímetro correspondente (2), resultando a coluna (5) da tabela; b) multiplica-

se o resultado (5) pelo factor de conversão (4), resultando o valor corrigido (6); e, finalmente, c) adiciona-

se o valor corrigido (6) ao valor em mGal correspondente ao intervalo da leitura (3). 

Correcção da maré terrestre. A progressão periódica da aceleração de maré segue a diferença entre a 

atracção gravitacional do Sol e da Lua, gerando a maré, e a aceleração centrífuga devido ao movimento de 

rotação terrestre. A gravidade na Terra é afetada pela componente radial da aceleração de maré, que é 

ESTAÇÃO HORA T
Leitura   

(1)

Int.Grav. 

(2)

Val.mGal 

(3)

Factor    

(4)

Dezena 

(5)=(1)-(2)

Dez.Corr 

(6)=(4)*(5)

Leit. mGal 

(7)=(3)+(6)

LISBOA 10.05 0.00 2474.576 2400 2563.70 1.06788 74.576 79.63822 2643.338

COIMBRA 11.73 1.68 2398.803 2300 2456.91 1.06785 98.803 105.50678 2562.417

SEIA 19.01 8.96 2097.734 2000 2136.57 1.06778 97.734 104.35841 2240.928

HOTEL 21.51 11.46 2297.206 2200 2350.13 1.06782 97.206 103.79851 2453.929

HOTEL 30.85 20.80 2297.225 2200 2350.13 1.06782 97.225 103.81880 2453.949

LEIRIA 36.50 26.45 2447.561 2400 2563.70 1.06788 47.561 50.78944 2614.489

LISBOA 42.58 32.53 2474.985 2400 2563.70 1.06788 74.985 80.07498 2643.775



 
GRAVIMETRIA 

 

22 J. Catalão e C. Antunes                                                                    Geofísica 3/5 2012-11-15  

 

positiva na direção externa causando um decréscimo da gravidade terrestre. Existem vários programas 

que, a partir das coordenadas do ponto, da data e hora da medição, produzem valores para esta correção 

através de curvas teóricas baseadas em observações de marés terrestres durante certo período de tempo ou 

utilizando modelos matemáticos (Longman, 1959). 

A Tabela 13.3 tem as correcções de maré aplicadas ao circuito e calculadas a partir da aplicação web do 

site de Megsystems Ltd. Calgary, Alberta, Canada: 

http://www.megsystems.ca/webapps/tidecorr/tidecorr.aspx. 

 

 
Tabela 13.3 – Folha de cálculo com a correcção da maré terrestre. 

Correcção da deriva instrumental. Em operações estáticas e em campo, os gravímetros de mola 

apresentam uma variação temporal, chamada deriva instrumental. A deriva é causada pelo relaxamento da 

mola e por efeitos externos não compensados. Esta deriva pode ser decomposta em duas partes - deriva 

estática (deformação da mola, grandes flutuações em temperatura e pressão), que pode ser quantificada 

por observações contínuas numa única estação e a deriva dinâmica resultante do transporte do instrumento 

(choques, comuns em operações de campo, pequenas variações em temperatura, entre outros fatores). A 

deriva dinâmica é quase linear durante curtos períodos (algumas horas), embora frequentemente não-

linearidades em levantamento que ocorrem durante um dia inteiro. A deriva observada durante estados de 

repouso (longa pausa, à noite), parcialmente compensa o efeito da deriva dinâmica (Torge,1989). 

Deriva estática: variação das leituras instrumentais ocasionadas quando o gravímetro se encontra em 

repouso por mais de uma hora. A deriva estática é determinada pela diferença entre as leituras médias 

obtidas no início e no final do período de imobilidade do instrumento (leituras corrigidas da maré do dia 

21 e 22 no HOTEL).  

A Tabela 13.4 tem as correção devido a deriva estática de todas as leituras efetuadas após o início do 

período de imobilidade do gravímetro no HOTEL, em Seia. 

 

Tabela 13.4 – Folha de cálculo com a correcção da deriva estática. 

Deriva dinâmica: variação das leituras instrumentais ocasionadas quando o gravímetro se encontra em 

movimento. A deriva dinâmica é determinada pela diferença das leituras médias obtidas no início e no 

final do circuito gravimétrico, dividida pelo tempo durante o qual o gravímetro esteve em movimento 

(tempo do levantamento subtraído de eventual tempo de paragem). Esta é distribuída por todas as estações 

(somada algebricamente às leituras corrigidas da maré e da deriva estática), de forma proporcional ao 

tempo de movimento do gravímetro, de tal forma que a leitura de partida seja igual à leitura de chegada da 

ESTAÇÃO DATA h min Leit. mGal Corr.Maré L.Corr.maré

LISBOA 21/10/2010 10 3.0 2643.338 0.012 2643.350

COIMBRA 21/10/2010 11 44.0 2562.417 0.02 2562.437

ESTRELA21/10/2010 19 0.5 2240.928 -0.043 2240.885

HOTEL 21/10/2010 21 30.5 2453.929 0.06 2453.989

HOTEL 22/10/2010 6 51.0 2453.949 -0.084 2453.865

LEIRIA 22/10/2010 12 30.0 2614.489 0.009 2614.498

LISBOA 22/10/2010 18 35.0 2643.775 -0.073 2643.702

ESTAÇÃO HORA T Leit. mGal Corr.Maré L.Corr.maré Corr.DerivEst L.C.D.E.

LISBOA 10.05 0.00 2643.338 0.012 2643.350 0.000 2643.350

COIMBRA 11.73 1.68 2562.417 0.02 2562.437 0.000 2562.437

ESTRELA 19.01 8.96 2240.928 -0.043 2240.885 0.000 2240.885

HOTEL 21.51 11.46 2453.929 0.06 2453.989 0.000 2453.989

HOTEL 30.85 20.80 2453.949 -0.084 2453.865 -0.124 2453.989

LEIRIA 36.50 26.45 2614.489 0.009 2614.498 -0.124 2614.622

LISBOA 42.58 32.53 2643.775 -0.073 2643.702 -0.124 2643.826

http://www.megsystems.ca/webapps/tidecorr/tidecorr.aspx
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estação de referência. 

A Tabela 13.5 tem as correção da deriva dinâmica aplicadas a todas as leituras do circuito. 

 

Tabela 13.5 – Folha de cálculo com a correcção da deriva dinâmica. 

Após obtidas as leituras corrigidas da maré e da deriva estática, determina-se o fecho gravimétrico 

pela diferença de leituras na estação de referência, inicial menos final. Este fecho é dividido pelo 

número de horas totais em movimento (tempo total menos tempo de paragem), obtendo-se a deriva 

dinâmica. A correcção da deriva corresponde ao produto da deriva pelo número de horas em 

movimento, decorrido desde o início até à estação. De tal forma que a última estação terá uma 

correcção correspondente ao valor do fecho gravimétrico. 

Adicionando esta correcção aos valores de leitura previamente corrigidos, obtêm-se as leituras 

gravimétricas corrigidas de todos os efeitos instrumentais e de maré. 

13.3.4.2 Cálculo dos valores de gravidade 

A realização de um circuito de gravimetria relativa fornece-nos as diferenças dos valores da gravidade 

entre estações de medição gravimétrica, o chamado desnível gravimétrico. O que significa que um 

circuito gravimetria deve estar ligado a uma estação gravimétrica de referência, que para o caso de 

aplicações onde é necessário obter o valor da gravidade ou as respectivas anomalias, o valor absoluto da 

gravidade dessa estação de referência deve ser conhecido. Assim, os circuitos de gravimetria dizem-se 

fechados, iniciando e terminando numa mesma estação, ou apoiados, iniciando e terminando em estações 

distintas de gravidade absoluta conhecida. 

Cálculo do desnível gravimétrico. O cálculo inicia-se pela determinação dos desníveis gravimétricos 

entre cada estação do circuito e a estação de referência, em valores de mGal. Cada desnível é calculado 

pela diferença entre a leitura corrigida de cada estação e a leitura corrigida da estação de referência 

(LISBOA). 

 

Tabela 13.6 – Folha de cálculo com a determinação dos desníveis gravimétricos do circuito. 

Cálculo do valor de g. Calculados os desníveis gravimétricos entre a estação de referência e cada uma 

das estações que compõem o circuito, determina-se de seguida o valor de gravidade absoluta de cada 

estação através da adição do valor g conhecido da estação de referência com o desnível de cada estação. 

ESTAÇÃO HORA T Leit. mGal L.Corr.maré L.C.D.E. Corr.DerivDin Leit. Corr

LISBOA 10.05 0.00 2643.338 2643.350 2643.350 0.000 2643.350

COIMBRA 11.73 1.68 2562.417 2562.437 2562.437 -0.035 2562.402

ESTRELA 19.01 8.96 2240.928 2240.885 2240.885 -0.184 2240.702

HOTEL 21.51 11.46 2453.929 2453.989 2453.989 -0.235 2453.754

HOTEL 30.85 20.80 2453.949 2453.865 2453.989 -0.235 2453.754

LEIRIA 36.50 26.45 2614.489 2614.498 2614.622 -0.351 2614.271

LISBOA 42.58 32.53 2643.775 2643.702 2643.826 -0.476 2643.350

Tempo_Parado (Hotel) =9.34 Fecho Gravimétrico = -0.475

Tempo_Movimento =23.19 Deriva (mGal/h) = -0.0205 (Fecho/Temp_mov.)

ESTAÇÃO HORA T Leit. mGal Leit. Corr g (Li-L1)

LISBOA 11.73 1.68 2562.417 2643.350 0.000

COIMBRA 19.01 8.96 2240.928 2562.402 -80.948

ESTRELA 21.51 11.46 2453.929 2240.702 -402.648

HOTEL 30.85 20.80 2453.949 2453.754 -189.597

HOTEL 36.50 26.45 2614.489 2453.754 -189.597

LEIRIA 42.58 32.53 2643.775 2614.271 -29.079

LISBOA 0.00 0.00 0.000 2643.350 0.000
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Tabela 13.7 – Folha de cálculo com o cálculo dos valores da gravidade do ci cuito. 

Cálculo das anomalias da gravidade. Finalmente, após o cálculo do valor de g de cada estação, pode-se 

proceder à determinação das anomalias de gravidade de cada estação. Primeiro, calcula-se o valor da 

gravidade normal γ de cada estação com a fórmula internacional da gravidade (eq. 13.21). Depois, 

procede-se ao cálculo das anomalias da gravidade, anomalia de gravidade pela equação (13.23), anomalia 

ar-livre pela equação (13.40) e a anomalia simples de Bouguer pela equação (13.42). 

 

 

  

Tabela 13.8 – Folha de cálculo com o cálculo dos valores das anomalias da gravidade. 

 

  

g_Lx (mGal)= 980,093.85

ESTAÇÃO HORA T Leit. mGal Leit. Corr g (Li-L1) g (mGal)

LISBOA 11.73 1.68 2562.417 2643.350 0.000 980,093.850

COIMBRA 19.01 8.96 2240.928 2562.402 -80.948 980,012.902

ESTRELA 21.51 11.46 2453.929 2240.702 -402.648 979,691.202

HOTEL 30.85 20.80 2453.949 2453.754 -189.597 979,904.253

HOTEL 36.50 26.45 2614.489 2453.754 -189.597 979,904.253

LEIRIA 42.58 32.53 2643.775 2614.271 -29.079 980,064.771

LISBOA 0.00 0.00 0.000 2643.350 0.000 980,093.850

ESTAÇÃO LAT LON H g (mGal)  (mGal) g (mGal) g_al (mGal) g_B (mGal)

LISBOA 38.69750 -9.20833 10.20 980,093.850 980,054.224 39.626 42.773 41.632

COIMBRA40.20778 -8.42639 457.50 980,012.902 980,188.228 -175.326 -34.142 -85.336

ESTRELA40.32167 -7.61306 1992.30 979,691.202 980,198.388 -507.187 107.637 -115.301

HOTEL 40.41333 -7.70778 1057.30 979,904.253 980,206.570 -302.317 23.966 -94.346

HOTEL 40.41333 -7.70778 1057.30 979,904.253 980,206.570 -302.317 23.966 -94.346

LEIRIA 39.74722 -8.80694 267.40 980,064.771 980,147.217 -82.446 0.074 -29.848

LISBOA 38.69750 -9.20833 10.20 980,093.850 980,054.224 39.626 42.773 41.632
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13.4 ANEXO I ï Parâmetros do sistema GRS80 (Moritz, 1984) 
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13.5 RESOLUÇÃO DOS PROBLEMAS PROPOSTOS 

 

Exercício 13.1: Sabendo que a massa da Terra é 5.9722 × 10
24

 kg e usando a formula 13.1 com uma 

distancia entre os centros de massa dos corpos de 20000+6400 km, o valor da força é: 

Ὂ φȢφχρπ ὔά ὑὫ
υȢωχ ρπ χππ ὑὫ ὑὫ

ςφτππρπ   ά
σωω ὔ 

 

Exercício 13.2: Considerando a Terra como um ponto material, a expressão para cálculo da pontecial 

é: 

ὠ
Ὃὓ

ὶ
 

O valor de GM é 3986005x10
8
 m

3
s

-2
 de acordo com o GRS80. Para um elemento na superficie da 

Terra a distancia seria aproximadamente r= 6378137m (segundo GRS80) e neste caso o valor do 

pomtecial seria  V= 62494816 m
2
 s

-2
. O valor dado por Bursa et al. (2007) para o potencial do geóide é 

W0 = 62636856 m
2
 s

-2
. A diferença entre o valor calculado por nós e o valor dado por Bursa é devido 

a não termos considerado o movimneto de rotação da Terra. Considerando este movimento, o 

potencial centrifugo tem o valor de 108159 m2 s-2 (usando a expressão 13.10) que somado à 

contribuição do potencial gravitacional resulta no potencial gravítico: 

W = 62494816 m
2
 s

-2
 +  108159 m

2
 s

-2
 = 62602975 m

2
 s-2 

Bem mais próximo do valor de Bursa et al. (2007). O valor calculado é menor porque considerámos 

uma Terra esférica com densidadde constante e tambem porque assumimos uma  superficie 

equipotencial a uma distancia maior do centro de massa da Terra que o valor assumido por Bursa.  

 

Exercício 13.3: Usando a expressão da formula internacional da gravidade, obtemos o valor: 

‎ ωχψπσςȢφχχρυρ πȢππςπυχσφυȢυπωρυ ρπ άὋὥὰ 

‎ ωψππυπȢςσρ άὋὥὰ 

 

Exercício 13.4: Usando o valor da gravidade normal do exercício anterior, o valor da anomalia da 

gravidade (assumindo h=0) é calculada como: 

ɝὫ Ὣ  ‎ ωψπρςψȢωςσωψππυπȢςσρ χψȢφωςάὋὥὰ 

 

Exercício 13.5 – Usando o valor da anomalia da gravidade calculado no exercício anterior e assumindo a 

altitude de 60 m da estação, temos que a anomalia ar-livre é (eq. 3.40): 

ɝὫȢȢ Ὣ ‎ πȢσπψφ Ὤ ωψπρςψȢωςσωψππυπȢςσρπȢσπψφφπ ωχȢςπψ άὋὥὰ 

A anomalia de Bouguer é calculada usando a expressão 3.42: 

ɝὫ Ὣ ‎ πȢσπψφ Ὤ πȢρρρω Ὤ  

ɝὫ Ὣ  ‎ πȢρωφχ Ὤ  ωψπρςψȢωςσωψππυπȢςσρπȢρωφχφπ ωπȢτωτ άὋὥὰ 
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