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13. Gravimetria

Neste capitulo serd apresentada a teoria geral do campo gravitico da Terra com enfase nos aspectos
relacionados com a medicdo do valor da gravidade e o seu tratamento como observavel do campo
gravitico da Terra. S8o0 apresentados conceitos estritamente necessarios a compreensdo do processo de
calculo das anomalias da gravidade e do processo gravimétrico contemplando o processo de medicdo e
célculo do valor da gravidade incluindo as correcgdes e redugdes gravimétricas.

Os primeiros dois capitulos que se apresentam sdo extraidos do texto “Geodesia Fisica” de Catalo, J.
(2000) e que podera ser consultado na pagina http://enggeografica.fc.ul.pt/html/pt/recursos_pt.html. O
terceiro capitulo é extraido dos textos de apoio a disciplina de Introducéo a Geodesia, da FCUL, de autoria
de Carlos Antunes.

13.1 FUNDAMENTOS DO CAMPO GRAVITICO

13.1.1 O Campo Gravitico

Foi Isaac Newton (1642-1727) o primeiro, em “Principios Mateméticos da Filosofia Natural”, publicado
em 1687, a formular matematicamente pela lei de atracgdo universal, que quaisquer dois corpos fisicos
se atraem mutuamente. Esta lei postula que um corpo de massa M atrai qualquer outra massa, m, com
uma for¢a F, cuja magnitude é proporcional ao produto das duas massas e inversamente proporcional
ao quadrado da distancia entre elas:

Mm

/62

F=G (13.1)

Esta forca € conhecida como forga gravitacional e € também chamada atrac¢do gravitacional ou
atraccdo de Newton. A constante de proporcionalidade € denominada constante gravitacional de
Newton e o seu valor, determinado por vérias experiéncias, é de 6.672x10™* Kgtm?3s? ou
equivalentemente 6.6272x10® g™*.cm®.s?, com precisdo de 0.001x10® g*.cm®.s™.

Esta lei explica tanto a queda dos corpos atraidos pela Terra, como o movimento dos planetas atraidos
pelo Sol.

Tomando dois corpos fisicos A e B com massas m e M, e considerando as suas dimensdes
negligencidveis comparando com a sua distancia, podemos escrever a seguinte equacao vectorial (fig.
13.1, a esquerda) para a forca gravitacional que B exerce em A.
= Mm .
F = G 7 (rB - I‘A) (132)
em que / é a distancia entre os dois corpos. Para se obter forca que A exerce em B, basta trocar 0s

subscritos A e B.

Que acontecera se as dimensdes de um dos dois corpos, digamos B, ndo puder ser vista como
negligivel? Este sera o caso de um pequeno corpo A e a Terra - B. Entdo o corpo B pode ser tomado
como sendo composto por um numero de pequenos elementos de volume dv, e a atrac¢do de cada um
destes elementos em A pode ser vista em separado (fig. 13.1, a direita).

2 J. Cataldo e C. Antunes Geofisica 3/5 2012-11-15


http://enggeografica.fc.ul.pt/html/pt/recursos_pt.html

i}% GRAVIMETRIA

Figura 13.1 - A esquerda, atracdo gravitacional entre duas particulas ou duas massas pontuais. A direita,
atracéo gravitacional de uma massa pontual por um corpo (adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986).

Se a variavel independente é designada por r, a densidade da massa no interior do corpo por p(r), e dv
é escolhido suficientemente pequeno, de modo a que a densidade p do volume elementar dv pode ser
considerado constante, entdo obtemos a seguinte relagao:

F(A) =F(x,y,2) =Gm m %p(r)dv (13.3)

em que / é a distancia entre A e o elemento infinitesimal dv de coordenadas r e densidade p(r). Esta
equacdo pode ser usada no estudo da forga gravitacional da Terra sobre corpos cuja dimensdo possa
ser considerada negligivel com respeito a Terra. Contudo, para se estudar a gravitacdo € necessario
conhecer a distribuigdo da densidade das massas p(r) no interior da Terra. Mas tal distribuicdo é
conhecida sé aproximadamente. A Figura 13.2 apresenta um modelo simplificado de distribuicdo da
densidade no interior da Terra. E assumida uma distribuicdo esférica perfeita, de modo que a
densidade é fungdo unicamente da distancia ao centro de massa, ou profundidade.
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Figura 13.2 - Variacao da densidade com a profundidade (adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986).

Na auséncia de um melhor conhecimento da actual distribuicdo da densidade, a equacdo (13.3) € de
aplicacdo limitada para a geodesia e geofisica, exceptuando o seu valor tedrico na definicdo da
dependéncia da gravitacdo em relacdo a densidade. A equacdo (13.3) mostra também que a forca
gravitacional varia com a variacdo temporal da densidade. Este é o caso da Terra real, mas estas
variagdes sdo dificeis de detectar. Em todos os trabalhos geodésicos a pratica tem ditado o desprezo
destas variagOes, com excepcdo dos efeitos de mare.

Para a representacdo global do campo gravitico é definido um sistema de referéncia rectangular
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geocéntrico, fixo a Terra. A sua origem coincide com o centro de massa da Terra (0 geocentro), 0 eixo
Z coincide com o eixo médio de rotacdo da Terra, que é definido por uma posicdo média do polo no
intervalo de tempo 1900.0-1906.0 (Conventional International Origin, CIO), o eixo X é normal ao
eixo Z e estd contido no plano meridiano médio de Greenwich (meridiano zero do Bureau
International de I"Heure), o eixo Y é normal ao plano XZ e com uma direccéo tal que o sistema XYZ
seja directo. O plano XY define deste modo o plano equatorial médio.

A utilizacdo de um eixo médio de rotacdo, e de um plano meridiano de Greenwich médio, tem como
objectivo a obtencédo de defini¢bes com invaridncia temporal, sabendo que existem pequenas variacoes
com alguma periodicidade no eixo instantaneo de rotagdo bem como deformagdes da Terra.

O facto de a Terra ser animada de um movimento de rotacdo complica um pouco o estudo que
pretendemos fazer, mesmo se assumirmos a Terra como um corpo rigido. De facto, a rotagdo da Terra
da lugar a uma forga f, embora s6 aparente na sua natureza, é observada em todos 0s objectos sobre a
superficie da Terra (que partilham o movimento de rotacio da Terra). E chamada forca centrifuga. A
sua direccdo é sempre perpendicular ao eixo instantdneo de rotagdo e pode ser explicada como uma
manifestacdo do movimento circular.

A sua natureza € sO aparente porque logo que o objecto deixa de rodar com Terra - 0 corpo deixa a
superficie da Terra - a forca centrifuga deixa de actuar. A magnitude f da forca centrifuga que actua
numa particula é igual a:

f =m(&xF)xd=w’pm (13.4)

em que p é a distancia perpendicular da particula ao eixo de rotagdo, w é a velocidade angular de
rotacdo da Terra e m é a massa da particula (fig. 13.3). Se a velocidade angular dada pela equagdo
(13.7) for tomada como w = 72.9211x10°® rad/s e p= 6378137 m, entéo o valor da forca centrifuga no
equador é f = 3.392 cm.s? 0 que corresponde a cerca de 0.35% da forca gravitacional. Nos polos a
forga centrifuga é nula.

A forga centrifuga é sujeita a variagbes temporais quer na sua magnitude quer na sua direccao.
Variagbes no mddulo da velocidade angular induzem variagdes na magnitude da forga; variagfes na
direccdo do eixo de rotacdo induzem variagbes na direccdo da forca. Estas variagdes (nutacdo e
precessao) sdo muito pequenas e podem ser seguramente desprezadas no nosso estudo.

! .
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Equador

Figura 13.3 - A forga centrifuga (adaptado de Figura 13.4 - A forga gravitica (adaptado de
Vanicek e Krakiwsky,1986). Vanicek e Krakiwsky,1986).

A soma da forga gravitacional e da forca centrifuga é chamada forca da gravidade. O campo desta
forca é apresentado esquematicamente na Figura 13.4. E facilmente entendido que a forca da
gravidade é maior nos polos que no equador. De facto, a diferenca seria de cerca de 0.35%, se a Terra
fosse esférica. Uma vez que a Terra é achatada, a diferenca é ainda mais pronunciada, sendo igual a
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0.45% como veremos mais a frente. E usual trabalhar com aceleragdes em vez de forcas. Para vermos
claramente o que isto significa, escrevemos a equacao vectorial para a forca gravitica, actuando numa
particula A.

F,(A) =F,(x,y,2) = Gm %p(r) dV+Pb-m (13.5)

Verificamos que a forga gravitica Fgy (A) € expressa como um produto do termo entre paréntesis
e a massa m da particula A. Com base na segunda lei de Newton, é sabido que a for¢a é o produto da
aceleracdo pela massa. O termo entre paréntesis sera entdo o vector aceleragdo. Este vector é
designado por g e é chamado vector gravidade, ou seja:

F,(A)=g(A)-m (13.6)

No estudo das propriedades geométricas do campo da forga gravitica F4, é suficiente concentrarmo-
nos no estudo da aceleragdo g. A massa m da particula em estudo pode ser vista como escala do campo
=

g

O campo gravitico, sendo um campo vectorial, possui a magnitude (modulo do vector), uma direccéo 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); o valor médio da magnitude da gravidade na superficie da Terra da ordem de 980.3
Gal. A direcgdo e sentido da gravidade é mais dificil de estudar, é necessario introduzirem-se alguns
conceitos adicionais antes dos aspectos direccionais serem apresentados.

Exercicio 13.1 O GPS é um sistema de navegacdo global baseado numa constelacdo deem satélites
que emitem sinais de radio que identificam com grande precisdo a sua localizacdo, velocidade e hora
do rel6gio a bordo. Estes satélites tém uma massa de 770 kg e utilizam uma 6érbita circular a uma
altitude h = 20200 km acima da superficie terrestre, e completam uma volta a Terra em 12h.
Determine a forga que a Terra exerce sobre esses satélites.

13.1.2 Potencial Gravitico

O campo gravitico € um campo ¢ irrotacional, e como tal, tem uma energia potencial correspondente.
Também, como a aceleracdo gravitica g difere do campo da forca gravitica unicamente de um termo
de escala m, é facil verificar que o campo gravitico pode ser escrito como:

F,=m-g=VV=mVW (13.7)
Por outras palavras, existe também um campo escalar W, tal que:
g=VW (13.8)
Este campo escalar é conhecido como potencial gravitico.

Voltando & equacéo (13.5), verificamos que a aceleracéo gravitica pode ser escrita como a soma de um
integral triplo, representando a aceleragcdo gravitacional, com um segundo termo representando a
aceleracdo centrifuga. Sendo o operador diferencial (gradiente) um operador linear, o potencial
gravitico W pode também ser escrito como a soma de potencial gravitacional V e o potencial
centrifugo ®. Nao havendo, nesta fase, perigo de confuséao entre a forca e a aceleracéo, consideramos
a aceleracgdo gravitacional como designada por F e aceleracdo centrifuga por f entéo:

g=F+f=VV + VO =V(V +D) = VW (13.9)
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Resolvendo esta equacédo, atendendo a equacdo (13.8), obtemos a seguinte formula para o potencial:

W(P) =W (x, y,z) =V (P) + ®(P) :Gm %p(Q)dv+%a)2(x2 +y?) (13.10)

Analisando estas formulas, verificamos que enquanto V diminui com o aumento da distancia a Terra,
sendo inversamente proporcional a distancia, ® aumenta proporcionalmente com o quadrado da
distancia ao eixo de rotacdo. Por exemplo, tomando uma direccdo no plano equatorial, a partir do
centro de massa, verifica-se que o potencial varia com a distancia, devendo-se ter presente que o
potencial combinado W actua sobre o corpo ou particula sobre a superficie da Terra. Logo que o corpo
deixe de rodar com a Terra 0 potencial ® deixa de ser relevante e é unicamente mantido o potencial
gravitacional V.

Reconhecendo que a forma da Terra é determinada pelo seu campo gravitico desde cedo se procurou
definir um sistema geodésico de referéncia que fosse relacionado com o campo gravitico da Terra.
Para o efeito Gauss prop0s a adopgdo de uma superficie equipotencial do campo gravitico da Terra
como superficie de referéncia para o sistema altimétrico. Para a sua materializacdo, Gauss sugeriu a
adopcdo da superficie equipotencial que melhor se aproxima da superficie do mar em repouso. Foi
Listing, em 1872, quem designou por gedide a “figura matematica da Terra”, anteriormente definida
por Gauss, estando desde essa data estritamente ligado a defini¢do de altitude de um lugar, ou seja a
distancia medida sobre a linha de prumo entre o gedide e o lugar. Como tal, o gedide representa uma
das superficies de referéncia fundamentais da geodesia.

Exercicio 13.2: Calcule o potencial do gedide. Como aproximagdo pode calcular o potencial da
superficie dos oceanos assumindo a Terra como esférica. Compare o seu resultado com o resultado
adoptado pela AlG e publicado por Bursa et al., 2007.

13.1.3 Potencial do Elipsoide de Nivel

Em muitas ocasides € vantajoso trabalhar com um modelo do campo gravitico, em que o grau de
aproximacao deste modelo ao actual campo gravitico 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 particula de dimensdo negligivel e massa comparavel a da Terra, ou por uma esfera com
distribuicdo de massas estratificada que produzira, obviamente, um campo modelo idéntico no exterior

. . GM ) .
da esfera. O potencial deste campo é dado V = ——, 0 que mostra que o campo é fungdo unicamente
r

da distancia ao centro do campo. As suas superficies equipotenciais sdo superficies esféricas,
concéntricas. Uma maior aproximacao a realidade € um modelo do campo elipsoidico. Em geodesia é
costume utilizar um campo modelo como tendo as seguintes caracteristicas:

a) partilhar a velocidade de rotacdo com o actual campo.
b) ser gerado pelo elipsoide geocéntrico biaxial melhor aproximado definido por a e b.

c) ter uma das suas superficies equipotenciais - potencial U, igual ao potencial W, do geoide -
coincidente com a superficie elipsoidal.

Um modelo com estas propriedades é chamado campo gravitico normal e o seu potencial é
designado simplesmente por U. Este campo normal é obtido com um certo grau de aproximagao que
reflecte o presente nivel de conhecimentos acerca do campo gravitico. Por isso, necessariamente, nao
existe 0 campo gravitico normal perfeito, e consequentemente, 0s campos normais existentes, devem
ser considerados unicamente como uma aproximacdo de um ideal teérico. Também deverd ser
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relembrado que a definicdo de um campo normal nem sequer estipula o conhecimento de uma Unica
distribuicdo de massas no interior do elipsoide. Esta situagdo é assim similar com a do campo radial
discutido anteriormente, em que diferentes distribuicbes de massas produzem o mesmo campo.
Devemos agora provar que 0s requisitos anteriores definem um campo normal Unico. Para o efeito é
vantajoso trabalhar com o sistema de coordenadas elipsoidicas ja introduzido. Para reforcar o primeiro
requisito (a), o potencial normal U(u,®) deve ser expresso como a soma de ®(u,®) — potencial
centrifugo — e V" que é a parte de V(u,®) necessaria para satisfazer os outros dois requisitos (b, c).
Assim:

U(u,0) = VNUu,0) + d(u,0) (13.11)
O potencial ®(u, ®) pode ser facilmente formulado atendendo a Figura 13.5:
cb(u,@):%mz(u2 +E*)sin®® (13.12)
Y

. _ 2 2y -
r, sin BA —‘\/(uA+E ) sin GA

Figura 13.5 — Potencial centrifugo em coordenadas elipsdidicas (adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986).

De acordo com as imposi¢des b) e c), quer o potencial gravitico normal U quer o potencial
gravitacional normal V" s&o simétricos, ou seja, ndo sdo fungéo da longitude A.

A terceira imposicdo (c) estipula que: U(b, ®) = W,, podendo ser vista como a equacdo de um
elipsdide geocéntrico dado por b e E. Substituindo “u” da equacdo (13.11) e (13.12) por “b”, podemos
rescrever o potencial normal do elipsoide de nivel:

VN(b,®)+%c02(b2 FEY)sin?@=W, (13.13)

Depois de algum trabalho matematico e exprimindo W, em termos de GM e substituindo na (13.13), o
potencial normal em coordenadas elipséidicas € finalmente obtido na seguinte forma:

2 2 2
U(u,0) = G?M arctan(Ej + w (1—-P,(cos®))
u

e (13.14)

a
+q2(u,E,b)wTP2(cos®)
E evidente que o potencial normal é definido para qualquer ponto (u, ®) desde que GM, ® e 0
elipsoide de referéncia (b, E) sejam especificados. Isto conclui a demonstracdo de que 0s pressupostos
iniciais de a) a c) definem unicamente um campo normal.
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13.1.4 Gravidade Normal

Qualquer modelo de campo gravitico tem um modelo de gravidade associado. E definido como
sabemos como o gradiente do campo potencial modelo. Nesta sec¢do iremos obter a formula
internacional da gravidade, deduzida do potencial normal, com base na qual se calcula o valor da
gravidade normal. Aplicando o operador gradiente ao potencial gravitico normal definido pela
equacdo (13.13), obtemos:

2 2
(U, ©) :VU(u,®):\/ urE Uy
u°+E“cos“® ou (13.15)
1 ou 1 ou '

+ &, + ¢
Ju? +E2cos?@ 0O ° JW? +E?)sin® 94 g

O terceiro termo do lado direito da expressdo devera desaparecer uma vez que, devido a sua
simetria, U ndo é varia com a longitude. Também na proximidade do elipséide de referéncia
geocéntrico, a gravidade normal é aproximadamente direccionada ao longo da direc¢do de u quando o
achatamento do elipsoéide é pequeno, tal como podemos ver na Figura 13.5. O desvio entre estas duas
direcgdes ndo é nunca superior a 13 minutos de arco. Por isso, com um elevado grau de precisdo (mais
que 0.2 uGal), mesmo o segundo termo contendo a taxa de variacdo com ® pode desaparecer, e
podemos escrever, para a magnitude da gravidade normal na superficie do elipsoide normal:

ava?cos? ®+b?sin? @
2A~2

GM

2
Yo =7Y(b,0) =~ M (1—zm+(2—2m+§mJP2(cos®)J (13.16)

em que m é o factor geodésico dado por m = . A partir desta equacdo podemos deduzir, com

operag0es basicas, a formula de Somigliana:

ay, os” @ + by, sen’®
Yo(@) =y ==l (13.17)
Jacos? © + bsen’®

Esta equacdo é da mesma ordem de precisdo da equacdo (13.14). A segunda féormula de Somigliana
exprime a gravidade normal como funcdo da latitude geodésica, em vez da segunda coordenada
elipsdidica ©:

ay, cos” @+ by, sen’o

(13.18)

- Jacos? ¢ +bsen?o

em que ¢ é a latitude geodésica ( &ngulo entre a normal ao elipsdide e o plano equatorial) e vy, € y, S80
a gravidade no equador e no polo. E de salientar que todas as formulas relativas ao elipsoide de
referéncia (potencial normal) se exprimem em termos das quatro constantes (a, f, o, U).
Desenvolvendo o denominador desta expressao em série de poténcias e desprezando os termos de
ordem mais elevada obtemos a expresséo geral:

Yo(®) =7, (1+F sen’¢+f, sen?2¢) mGal (13.19)
em que f=f,+f,ef,ef,sdo dados por:
f2=—f+§m+1f2—§fm+gm2 e f4=—lf2+§fm (13.20)
2 2 7 4 2 2
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Esta formula é precisa unicamente até a ordem de e’ ou seja cerca de 50 pGal. Calculando o valor de
f* e f4 com os valores do elipsoide GRS80 (Moritz, 1984) obtemos a férmula internacional da
gravidade:

Y1080 = 978032.67715 (1+ 0.005302sin” ¢ —0.0000058sin*2¢) mGal (13.21)
sendo a férmula da gravidade normal para o sistema GRS67 dada por :

Yies; = 97803184558 (1+0.0053024sin? ¢+ 0.0000059sin’ 2¢) mGal (13.22)

Exercicio 13.3 — Usando a formula de 1980, calcule o valor da gravidade normal para um ponto com as
seguintes coordenadas: ¢ = 38.53°; A =-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 geoide, a sua projeccdo no
elipsoide, segundo a normal a este, corresponde um outro ponto Q. A distancia ellipsoidal PQ designa-
se por ondulacdo do geoide em relacdo ao elipsdide, ou altitude ellipsoidal do geoide, e costuma
designar-se pela letra N. Esta diferenca altimétrica, entre o geoide e o elipsdide, tem um valor absoluto
inferior a 110 m em qualquer lugar da Terra e varia entre os cerca de 100 m no Atlantico norte e os -70

m no oceano indico.
P geoide
W=
N
gp

/,———‘:)—__\ elipsoide de
: referéncia

U=W,

' -
iQ

Figura 13.6 - O gedide e o elipsoide de referéncia (adaptado de Heiskanen and Moritz, 1967)
O vector gravidade em qualquer ponto P é g = (grad W), e podemos definir a gravidade normal em Q
como vy = (grad U)q, em que Q é o ponto na direccdo normal ao elipsdide tal que W(P) = U(Q) = W,. A
diferenca entre as normas destes vectores, g e y, € a anomalia da gravidade:
Ag=g-vy (13.23)

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

E importante referir que s6 em casos muito particulares estaremos em condicdes de efectuar medicdes
do valor da gravidade exactamente na superficie equipotencial designada por gedide. Por isso, quando

a medicdo da gravidade (g) for efectuada na superficie topografica, o valor da gravidade deve ser
reduzido ao gedide. Este processo designa-se de reducdo gravimétrica.

Exercicio 13.4 — Com um gravimetro absoluto foi medido o valor da gravidade no Observatorio Principe
Alberto do Ménaco na cidade da Horta, Faial. Tomando como referencia esse valor foi determinado com
um gravimetro relativo o valor do degrau da porta do mesmo observatorio, obtendo-se o valor de
980128.923 mGal. Assumindo que a observacao foi feita sobre o gedide, diga qual o valor da anomalia
da gravidade nesse local (¢ = 38.53°; A = -28.63°).
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13.3 REDUCOES GRAVIMETRICAS

O comportamento local do actual campo gravitico reflecte a distribuicdo local e regional irregular das
massas. A irregularidade mais importante resulta da propria forma irregular da superficie terrestre, a
um nivel inferior pela isostasia. Por isso estes dois efeitos serdo objecto de anélise neste capitulo.

Como sabemos a crosta terrestre esta num estado de equilibrio isostatico em quase toda a superficie
terrestre. Isto significa que o gedide, sendo uma superficie equipotencial, ndo devera ter a sua forma
muito afectada pela presenca de uma superficie topogréafica irregular; o efeito de massas redundantes
acima do gedide é compensado pela menor densidade das massas que lhe estdo subjacentes. Uma
situacdo inversa ocorre nos oceanos, aqui a deficiéncia de massas superficiais € compensada por uma
maior densidade das massas sob o gebide. A forma das superficies equipotenciais e linhas de prumo é
mostrada esquematicamente na Figura 13.7.

Figura 13.7 — Efeitos topogréficos e isostaticos (adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986).

Por outro lado as observacBes gravimétricas realizadas na superficie topogréfica sdo afectadas
fortemente pela topografia e o seu efeito é tanto maior quanto maior a distancia ao gedide (altitude
da estacdo). Evidentemente o terreno também exerce um efeito no gradiente vertical. De facto
comparando com um modelo tedrico de gradiente vertical da gravidade o actual gradiente vertical
da gravidade na Terra é sempre maior em valor absoluto na presenca de relevo topogréfico que em
terreno plano. Na Figura 13.8 é apresentado esquematicamente este efeito em que sobre o ponto A
¢ exercida sempre uma atraccdo no sentido ascendente da contagem das altitudes.
Consequentemente a presenca da topografia provoca uma diminui¢cdo do valor da gravidade
medido. As superficies equipotenciais tornam-se mais afastadas na presenca de topografia tal como
ilustra a Figura 13.7.

Massa |
Excesso

Deficiéncia
______ de
S Massa

Superﬁci'e-
Topogre’lflc:.-?\N

B

Figura 13.8 - Efeito da topografia sobre o valor da gravidade observado (adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986).
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As reducdes gravimétricas sao usadas e servem de ferramenta a trés aplicacdes principais:

e determinagdo do gedide;
e interpolagdo de valores da gravidade;
e estudos de investigacdo da crusta terrestre.

A primeira é exclusiva da &rea da Geodesia, a terceira € da area da Geofisica e Geologia e a segunda de
utilizagdo comum a ambas as areas. A remogdo das massas exteriores, através das reducdes gravimétricas,
regulariza a superficie fisica terrestre, permitindo uma adequada determinacdo do campo gravitico e
estudo da crusta terrestre. Por outro lado, devido a diferenca de altitude das estagcdes gravimétricas, certas
irregularidades do campo gravitico s@o removidas permitindo, deste modo, um maior rigor na interpolagdo
dos valores da gravidade.

Assim, as correcgdes de reducdo dos valores da gravidade, com vista a regularizacdo da superficie fisica
da Terra s&o:

correcgdo de reducéo Ar-livre;
correc¢do de reducéo de Bouguer;
correcgao do terreno;

correc¢do de reducéo isostatica.

13.3.1 Correccéao de Reducao Ar-livre

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

&, = _%HP ~0.3086H, mGal (13.24)

onde Hp a altitude ortométrcia do ponto, dada em metros. Daqui resulta a gravidade reduzida ao nivel
do gedide

g, =0, +0.3086H, mGal (13.25)

ssssss

Figura 13.9 — Altitude da estacdo gravimétrica e massas exteriores a superficie do gedide (retirado de Heiskanen
and Moritz, 1967).

13.2.2 Correccao de Reducéo de Bouguer

O objectivo da reducdo topogréafica é a remocao do efeito das massas topograficas acima do gedide do
valor observado da gravidade. Esta reducdo é dividida em duas componentes: reducdo de Bouguer e
correc¢do de terreno. O objectivo da reducdo de Bouguer é a remocgdo completa das massas
topograficas sobre o gedide e o calculo desse efeito sobre o valor da gravidade observado, a correc¢édo
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de terreno tem como objectivo o refinamento da correccdo de Bouguer mediante a utilizacdo de um
modelo digital de terreno e do calculo do efeito desse modelo sobre os valores observados.

O Planalto de Bouguer. Suponhamos que a area circundante de uma estacdo gravimétrica P é
completamente plana e horizontal, e suponhamos que as massas entre 0 gedide e a estacdo tém uma
densidade constante p. Entdo a atrac¢do Ag, deste designado “planalto de Bouguer”, é obtido do
gradiente de Bouguer, e é dado pela expresséo:

Ag = 21GpH (13.26)
Fazendo p=2.67 g.cm™ obtemos:
Ag =0.1119 H, mGal (com H em metros) (13.27)

O processo combinado de aplicar a reducdo ao ar-livre e remover as massas topograficas
correspondentes ao planalto de Bouguer é designado “redu¢do simples de Bouguer”. Dela resulta a
gravidade de Bouguer sobre o geoide:

0s=0—-As+ &, (13.28)
e assume numericamente a seguinte expressao:
0s=g +0.1967 Hp (com H em metro) (13.29)

AN
/o

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

13.2.3 Correccdo de Terreno

A reducgdo de Bouguer ndo remove completamente o efeito das massas do terreno circundante do
ponto estacdo, pelo que € necessario aplicar uma correccdao de reducdo adicional. Este procedimento
simples pode ser refinado tendo em conta 0s desvios da topografia real em relacdo ao planalto de
Bouguer. Isto é chamado “correcgdo de reducdo de terreno”. Atendendo a Figura 13.8, a massa que
esta a mais e que atrai para cima, é removida, fazendo aumentar o valor de g em P, a massa inexistente
Am- é acrescentada fazendo g aumentar novamente em P. A correc¢do de terreno é assim sempre
positiva. As formulas para a correccdo terreno poderdo ser consultadas em Cataldo (2000). A
correcgdo de terreno no ponto P é entdo dada como a soma da contribuicdo de todos os paralelogramos
contidos num circulo definido por uma dada distancia ao ponto. Tipicamente esta distancia € entre os
50 e 10 km. Adicionando a correccdo de terreno A; ao valor da gravidade de Bouguer obtemos a
gravidade completa ou refinada de Bouguer:

gB: g — AB + ®a| + At (1330)

A anomalia resultante da gravidade completa de Bouguer apresenta uma consideravel correlacéo
negativa regional com a topografia, indicando que a reducéo da gravidade ao geoide, 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 serd explicado na proxima seccéo.

A forma do gedide ndo devera ser muito influenciada pela topografia. Assim, a correlagdo entre as
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anomalias da gravidade no gedide e a topografia é contraria ao esperado. Quando a situacdo é tomada
do ponto de vista isostatico, tais anomalias indicam uma distribuicdo de massas desajustada, que por
outro lado, viola o principio fisico da isostasia. Isto porque as consideracBes e deducbes efectuadas
nesta seccdo sdo validas unicamente sobre e imediatamente debaixo da superficie topografica. Quando
é estudado o comportamento do campo gravitico ao nivel do gedide a compensacao deve ser feita para
o efeito da isostasia que ainda ndo foi considerado.

O efeito da isostasia € diminuir o valor da gravidade no gedide sob as montanhas e aumentar esse
valor nos oceanos comparando o valor que tomaria na auséncia 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 topografico.
Considerando que é postulado a distribui¢do de densidade da crosta, a crosta pode ser de novo dividida
em compartimentos. O efeito de cada compartimento é entdo calculado separadamente, e o efeito total
é obtido por integracdo numérica area apropriada.

13.2.4 Correccdo de Reducédo Isostatica

Podemos ser levados a pensar que as massas topograficas estdo simplesmente sobrepostas numa crusta
essencialmente homogénea. Se assim fosse, a reducdo de Bouguer removeria as irregularidades médias
do campo gravitico, e assim as anomalias da gravidade de Bouguer seriam pequenas, tomando valores
em torno de zero. No entanto, isso ndo se verifica. As anomalias de Bouguer em regides montanhosas
sdo sistematicamente negativas e podem tomar valores elevados, aumentando em média cerca de 100
mGal por 1000 metros de elevagdo. A unica explicacdo possivel é que hd uma certa deficiéncia de
massas sob as montanhas, o que faria com que o efeito das massas topograficas, sobre os valores
medidos da gravidade, sofreria uma certa compensacdo. Existe um efeito similar no desvio da vertical.
O desvio da vertical observado (astrogeodésico) é inferior ao desvio que as massas topograficas
visiveis sugerem. Foram desenvolvidas algumas teorias para justificar esta compensagdo 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®, flutuando numa matéria densa (p= 3.27 g.cm™)
que é enfraquecida por uma fusdo parcial resultante da pressdo e do calor. E dificil distinguir a
localizag&o exacta da separagdo entre o fim da crosta sdlida e o inicio do manto enfraquecido. As duas
fontes de informacéo sismoldgica, e reoldgica, ndo sdo distinguidas a niveis diferentes. Existe uma
tendéncia para usar o termo crosta para definir a camada até aos 10 a 30 primeiros km (em zonas
continentais), e para referir as camadas solidas como litosfera. A espessura da litosfera varia entre 10 e
80 km, valor determinado por investigacGes reoldgicas. A parte superior do manto, até uma
profundidade de 300 a 400 Km, é chamada astenosfera (fig. 13.11).

Estas camadas estdo sujeitas a pressdes provenientes de diferentes fendmenos que ocorrem na
superficie da Terra. Qualquer pressdo produz deformacéo vertical e regional. Devera ser claro que uma
pressao num ponto de superficie da Terra causara a cedéncia da crosta ndo unicamente sobre o ponto
de pressdo mas também na area circundante devido a resisténcia da litosfera. A subsidéncia seréa
méaxima na regido imediatamente sob a pressdo e diminuira gradualmente com a distancia a forga. Para
manter o mesmo volume da Terra, a depressdo é acompanhada de uma elevacao nas regides periféricas
(fig. 13.12). A relagdo entre a quantidade de subsidéncia e a distancia a pressdo depende da reologia da
litosfera e do manto bem como do tamanho/intensidade da presséo.
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Figura 13.11 — Estrutura da superficie da Terra Figura 13.12 — Modelo esquematico da isostasia
(adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986). (adaptado de Vanicek e Krakiwsky,1986).

Para entender a reaccdo da crosta apds ter ocorrido uma deformacdo visco eléstica e a presséo ter
cessado, é necessario estudarmos a teoria do equilibrio estatico da crosta terrestre - o principio da
isostasia. Se as camadas solidas da litosfera flutuam numa astenosfera em equilibrio de material pouco
resistente, as variagcBes na profundidade de submersdo devem ser balangadas pelas variagdes na
densidade e espessura da litosfera (incluindo o relevo topogréfico). Este estado de equilibrio é o
resultado de um esforco da litosfera apds ter sido deformado por uma pressdo que subsequentemente
foi retirada/cessou. Existem trés hipoteses de trabalho que modelam as relagBes 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 nivel médio do mar é uniforme. Este sistema foi colocado de forma
matematica para fins geodésicos por Hayford. Para que esta crosta esteja em equilibrio, as partes
elevadas deverdo ter uma densidade inferior (p) e vice-versa. Para ser possivel calcular a densidade
apropriada, basta imaginar a litosfera como constituida por blocos independentes como se vé na Figura
13.13.

=

Nivel }Hl_ _}tli__do Mar __'r—-%—kg'r————- _—T_—

s S AR o= E— -= _ﬁi\fl_ngrrjal d_o_material do manto
LRI T T e
Litosfera

Nivel normal do material do manto

11 E

Litosfera g
B e kAl o T
A iR,
: o
MANTO ~ MANTO
Figura 13.13 — Modelo Pratt-Hayford (adaptado de Figura 13.14 — Modelo Airy-Heiskanen (adaptado
Vanicek e Krakiwsky,1986). de Vanicek e Krakiwsky,1986).
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Os blocos devem exercer a mesma pressdo no manto a uma profundidade uniforme D para se atingir o
equilibrio. A partir desta condicéo a densidade da litosfera continental como fungdo da altura média H;
do bloco sobre o nivel do mar é obtido:

D
= 13.31
pl pO D + Hi ( )
E obtida uma equagao similar:
PoD —pwd;
= 13.32
Pi D+d (13.32)

relacionando a litosfera oceénica com a sua profundidade média d;, em que p,, = 1.027g/cm3 éa
densidade da 4gua do oceano. Neste caso ha um aumento de massa da coluna sub-oceénica que € dada
por:

D+h'

Este modelo de compensacdo é ideal e esquematico, podendo ser aplicado na préatica, soO
aproximadamente. S&o tomados valores na ordem de D = 100 km para a profundidade de
compensagdo. Para uma Terra esferoidal, as colunas devem convergir para 0 centro, e outros
refinamentos deverdo ser introduzidos.

Ap=p—p, = (Po —Pw) (13.33)

13.2.4.2 Modelo Airy-Heiskanen

Ao contrario do modelo anterior, 0 modelo de Airy (aplicado para fins geodésicos por Heiskanen) ndo
considera variagfes de densidade mas trata a litosfera como tendo uma profundidade varidvel. Para
manter o equilibrio, a litosfera devera ser mais espessa sob um relevo topografico de maior altitude e
mais fina sob os oceanos. Por razdes de calculo, a litosfera é de novo vista como composta por blocos
independentes. Com S representando a profundidade normal de submersdo no material do manto, e
usando a lei de Arquimedes, poderdo ser escritos as seguintes relacbes para os valores de R; da
profundidade actual a partir da profundidade normal D da litosfera (fig. 13.13).

pPnS=0,D (13.34)
Pm(S+R)=po(D+H; +R;) (13.35)
Pm(S+R{) =po(D-d; =R{) +p,d, (13.36)

Em que p,, € a densidade do manto superior. Entdo as equacdes para as raizes dos blocos continentais
séo facilmente obtidos:

R —_Po p (13.37)

Pm —Po

Similarmente, as anti-raizes dos blocos oceénicos sdo dados por:

R, =Po"Pw gy (13.38)
Pm —Po
Substituindo nas equac@es anteriores os valores de po, pw, Pm Obtemos
Ri =4.45 Hi, R’| = 273d| (1339)
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Se a profundidade normal foi considerada como sendo a 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
esquematico e ndo corresponde a realidade. Na realidade, a litosfera € na sua grande maioria continua,
com excepcao das regides fronteiras de alguns grandes blocos.

Esta consideragdo conduziu Veining Meinesz a modificagdo deste modelo de Airy. No seu modelo
Veining Meinesz assume que 0s blocos estdo colocadas uns aos outros e consequentemente,
respondem como uma camada elastica continua & pressdo exercida pelo relevo topografico. Isto
significa que o afundamento da litosfera no manto é distribuido por uma regido extensa de
compensacdo, Figura 13.15.

Nivel > Sl do Mar

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

Do ponto de vista fisico, nenhuma das hipéteses mencionadas é completamente satisfatoria.
Através de varias fontes, sabemos que quer a densidade quer a espessura da litosfera sdo variaveis.
Também, a litosfera comporta-se como uma camada elastica em algumas regiGes mas esta partida
noutras.

13.2.5 Anomalias da Gravidade Reduzidas

Com excepcdo das correcgdes de reducdo ar-livre e do planalto de Bouguer, que sdo relativamente
simples de aplicar, pois implica apenas a aplicacdo de um gradiente, as restantes correc¢des, isostatica
e do terreno, sdo algo complexas, ja que implicam um processo de integragdo numérica a partir de um
modelo do terreno em formato de grelha (modelo numérico de terreno) ao longo de uma extensa
regido em torno do ponto de célculo.

13.2.5.1 Anomalia Ar-livre

A anomalia ar-livre resulta apenas da redugdo do valor da gravidade observado, através do gradiente
vertical da gravidade, fungdo da altitude do ponto (fig. 13.9), e é dada por:

Ag, = (gp —7)+0.3086H, mGal (13.40)

onde gp ¢ a gravidade observada a superficie e yq € a gravidade normal calculada sobre o elipsoide,
dada pela férmula internacional da gravidade (eg. 13.21). O ponto Q é a imagem no elipsoide do ponto
P, a superficie, segundo a respectiva projec¢do normal a superficie do elipsoide.

Este valor de anomalia da gravidade corresponde a determinacdo da anomalia ao nivel do gedide
resultante da translacdo do ponto em altitude da superficie topografica ao gedide, mantendo a
influéncia da atraccdo das massas em excesso no seu exterior.
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13.2.5.2 Anomalia Simples de Bouguer

Como gg € o0 valor da gravidade sobre o getide reduzida do planalto de Bouguer, a anomalia simples
de Bouguer é calculada por:

AQg =05 —7 (13.41)
Ou seja, usando a equacdo (13.28),
Agg =(9p — 7o) +0.1967H, mGal (13.42)

onde a correccdo aplicada contém simultaneamente a reducdo ar-livre, da altitude do ponto, e a
reducéo do planalto de Bouguer. O valor do gradiente (0.1967) de reducdo da anomalia do valor da
altitude Hp, resulta da diferenca entre o gradiente vertical da gravidade da equagdo (13.25) e o
gradiente de Bouguer da equagéo (13.27).

13.2.5.3 Anomalia Completa de Bouguer

A anomalia completa de Bouguer considera, adicionalmente em relacdo a anomalia simples de
Bouguer, a correccao de terreno dada pelo termo A, da equacdo (13.30), e é dada por:

AQ's=(9p —74) +0.1967H, + A, mGal (13.43)

onde o termo A,, da correccao do terreno, é calculado por integragdo numérica a partir de um modelo
numeérico de terreno da regido envolvente ao ponto estacao.

Exercicio 13.5 — Para a marca indicada no Exercicio 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 Isostética

A anomalia isostatica resulta de uma correccdo adicional resultante da compensacdo das massas
topograéficas, pelo facto da correcgdo de redugdo de Bouguer prossupor um valor médio constante para
a densidades das massas topograficas. Assim, a anomalia isostatica resulta da anomalia completa de
Bouguer acrescida de uma correccao de reducdo isostatica a partir de um dado modelo de isostasia,
sendo definida por:

Ag, =(9p — 7o) +0.1967H, +A, +5, mGal (13.44)

onde, dgc corresponde a correccdo de redugdo isostatica, correspondente a um dado modelo de
compensacdo, de Airy-Heiskanen ou de Pratt-Hayford.

13.3 GRAVIMETRIA APLICADA

13.3.1 Introducéo

O objetivo da gravimetria é determinar o campo de gravidade da Terra em funcédo da posi¢éo e do tempo
efectuando medidas do valor da gravidade (Torge, 1989).

Por gravimetria (do latim grave = peso e do grego metron = medida) entende-se “medicao da gravidade”,
isto é, a medicdo da magnitude do vector de aceleracéo da gravidade.

17 J. Cataldo e C. Antunes Geofisica 3/5 2012-11-15



GRAVIMETRIA

Qualguer massa em rotagdo com a Terra, em relacdo a seu eixo, é afetada pela atracgdo gravitacional da
Terra, pela actracgdo gravitacional dos corpos celestes proximos, e também, pela aceleragdo centrifuga,
embora com muito menor influéncia (cerca de 0.45% da forga gravitacional).

A prospeccdo geofisica, através do método de inversdo gravimétrica, envolve a utilizagdo de anomalias da
gravidade que correspondem a medidas de variacdo local do campo de gravidade terrestre. Nesta area,
pretende-se identificar e caracterizar as variagfes locais de densidade, para dai inferir, sobre certas
condicionantes, a estrutura superficial da crusta terrestre. As irregularidades do campo gravitico geradas
pela estrutura superficial da crusta terreste, também chamadas de anomalias, sdo interpretadas como
resultado das variagdes laterais na densidade das massas da superficie (Telford et al., 1990).

Assim, a gravidade, medida na superficie da Terra, contém informacdes sobre o ponto onde a medida é
realizada (de aplicacdo geodeésica), sobre a distribuicdo de massa no interior da Terra (de aplicacdo
geofisica) e, no caso de medidas repetidas, sobre as variagdes temporais do corpo da Terra (de aplicacao
geodindmica) (Torge, 1989). A gravidade é assim utilizada na Geodesia para a determinagdo do seu
datum altimétrico, o gedide, e para a correc¢do do nivelamento geométrico de precisdo (método de
transporte geodésico das altitudes ortométricas) e na Geofisica para prospecgdo geofisica, através da
inversao gravimétrica a partir de campos locais de anomalias da gravidade. A gravidade é ainda usada, no
controlo da qualidade em Engenharia para a calibracdo de balangas, através dos mapas nacionais de
gravidade absoluta.

Como ja foi referido, a unidade de medida da gravidade do SI é o m/s®. No entanto, é frequente o uso da
unidade mGal e dos seus sub-multiplos.

Unidade Simbolo Equivaléncia
gal Gal 10° m.s®
miligal mGal 10° m.s*
microgal uGal 10°m.s?
nanogal nGal 10" m.s?

Tabela 13.1 — Equivaléncia da unidade gal com a unidade representativa da acelera¢do no Sl.

A magnitude do vector gravidade é obtida através de medicOes absolutas ou relativas, utilizando
equipamentos denominados gravimetros, que permitem, atraves da medi¢do de pequenos intervalos de
tempo e variagdes de distancia ao longo da queda de uma massa, determinar a aceleracdo gravitica num
dado local. As medicBes absolutas proporcionam medir directamente o valor de g para uma estacao,
enquanto que as medicdes relativas exigem a medi¢cdo em pelo menos duas estacBes, permitindo a
obtencdo da diferenca de gravidade &3 entre estacdes.

O valor da gravidade, g, por principio, pode ser medido usando dois métodos, 0 método pendular ou o
método da queda-livre. Presentemente é utilizado exclusivamente 0 método da queda-livre com precisGes
na ordem dos 107 a 10° g (Torge, 1989), tendo sido abandonado o desenvolvimento e aplicacdo do
método pendular.

Actualmente, os levantamentos gravimétricos compreendem a determinacdo da gravidade através de
medidas realizadas com gravimetros portateis absolutos e/ou relativos.

13.3.2 Gravimetros Absolutos

O principio de funcionamento dos gravimetros absolutos consiste na medi¢do do tempo de queda (ou
ascencdo) de um grave no vacuo. Para se determinar o gradiente vertical da gravidade no local com
elevada preciséo, é também medido o tempo de passagem do grave a cada 10 cm. A observagdo da massa
em queda livre é feita utilizando interferometria para a medida das distancias e relogios atobmicos ou de
quartzo para a medida de tempo. Os gravimetros absolutos sdo usados na medicédo do valor da gravidade
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em marcos de referencia e da sua variacdo no tempo. Estas marcas sdo usadas com referéncia para o
desenvolvimento de redes gravimétricas obsevadas com gravimetros relativos.

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

Os erros provocados pela pressdo atmosférica, gradiente térmico ou campo electromagnético residual no
interior da cAmara de vacuo, onde a massa é lancada em queda livre, sdo cancelados se 0 movimento da
massa de teste combinar a ascensdo e queda. Este tipo de medicdo soma ainda mais vantagens,
nomeadamente, um maior nimero de observagdes com repercussdo na precisao final das medicdes.

13.3.3 Gravimetros Relativos

Os gravimetros relativos baseiam-se na medicdo da variagdo da posicdo (6z) de uma massa de teste,
através da relacdo de equilibrio entre a forca da gravidade e uma outra forca, mecanica (gravimetros
convencionais analdgicos) ou electromagnética (gravimetros modernos digitais).

O gravimetro relativo analdgico é constituido por um sistema massa-mola, que permite medir a variagéo
da forga da gravidade entre dois locais. O sistema é equilibrado por uma forca contraria ao peso do corpo,
geralmente elastica (mola). Sob a acdo da gravidade, a mola sofre uma deformacgdo Al, proporcional ao
modulo da forga que a produz. Assim sendo, e em relacdo a uma estacdo de referéncia, teremos para uma
segunda estacdo o valor g + 3g correspondente a variacdo ol da extensdo da mola (Al + 8l). O valor da
variacdo de extensdo da mola é medido pela diferenca das leituras (E na fig. 13.17) na escala do
gravimetro realizadas nas duas estagBes. Desta forma, a variacdo da gravidade pode ser obtida através da
variacdo da deformacédo da mola:

8g =C x3 =C x (E,— Ey) (13.45)

sendo C um fator de calibragdo previamente determinado, correspondente ao factor de conversédo de
unidades do gravimetros em unidades de mGal (Tabela 13.2, posicéo 2, 3, e 4). Este factor de converséo
varia ao longo do alcance gravimétrico (funcdo da variacdo da gravidade ao longo da variagdo em
latitude) e é fornecido na forma de tabela de calibracdo de cada gravimetro.
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Figura 13.17 — Esquema de um sistema massa-mola. Figura 13.18 — Esquema de construcéo do
gravimetro LaCoste & Romberg.

Figura 13.19 — Gravimetro Relativo Lacost&Romberg.

Os gravimetros analdgicos, por construgdo, conduzem a algumas fontes de erro, exigindo a necessidade de
grande experiéncia e sensibilidade do operador. Assim, um gravimetro digital permite a diminuicdo dos
efeitos do operador sobre o processo de medida, como também a obtencdo de varias amostras da
gravidade numa Unica estacdo em muito menos tempo.

Os gravimetros digitais foram desenvolvidos para atender com relativa precisdo actividades na area de
gravimetria. No caso do gravimetro Scintrex, a sua faixa de actuacdo abrange todas as regides do globo,
7000 mGal, possui uma resolucdo 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 elastico de quartzo fundido (Hugill, 1988).

Ha outras caracteristicas que devem ser destacadas nos gravimetros digitais tendo em vista sua facilidade
operacional. As leituras sdo feitas automaticamente apds o equipamento estar nivelado sobre um ponto. O
tempo de aquisi¢do de amostras de valores da gravidade é definido pelo operador, sendo a leitura final o
valor médio das amostras acompanhado da respectiva incerteza padrao.

No final deste processo, a leitura é armazenada na memoria do equipamento juntamente com outras
varidveis, tais como: nimero da estacdo; incerteza padrdo da média; duracéo da leitura; corre¢do devido a
maré terrestre; nimero de amostras rejeitadas e as inclinagdes nos eixos X e Y do plano principal
(horizontal) do gravimetro.

O gravimetro Scintrex ndo possui uma tabela de calibracdo, a semelhanca dos gravimetros anal6gicos,
para conversdao das unidades de leitura, a sua leitura ja é dada em miliGals. Neste caso, € apenas
necessario aplicar o factor de correcdo da deriva instrumental.
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Para a determinacdo deste factor, o equipamento é posto para operar no modo estatico por um periodo
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 célculo € realizado com base na
diferenca entre as leituras final e inicial do ciclo de tempo no qual o gravimetro esteve em operacao,
dividida pelo tempo total do ciclo (e.g. 12/24 horas). Assim, tem-se 0 novo fator de corregdo para a deriva
instrumental dado em mGal/dia.

Como o instrumento apresenta uma deriva diaria consideravelmente alta em relacdo aos gravimetros
analdgicos, é recomendado a realizacdo deste procedimento a cada dois meses.

13.3.4 MedicGes Gravimétricas

Para demonstrar o calculo do valor de gravidade e das anomalias da gravidade, bem com, a aplicacdo de
algumas das formulas apresentadas anteriormente, segue-se um exemplo de um circuito gravimétrico
imaginario com dados ficticios.

Supomos que foi efectuado um circuito fechado de gravimetria nos dias 21 e 22 de Outubro de 2010,
apoiado numa marca de referéncia em LISBOA (marca de nivelamento NP3, do Mosteiro dos Jerénimos).
Esse circuito supde as medicdes realizadas nas estacdes em COIMBRA, na Torre da Serra da ESTRELA,
num ponto auxiliar de um HOTEL, em Seia, e em LEIRIA.

13.3.4.1 Correcgdes das medicBes gravimétricas

As correcgdes das observagoes gravimétricas compreendem a aplicagdo de: a) uma conversao da unidade
das leituras do gravimetro; b) a correccéo do efeito da maré terreste, causada pela variacdo da atraccéo
luni-solar durante o periodo de medicédo; e c) as correcgdes de deriva instrumental, respectivamente, a
deriva dindmica e, ocasionalmente, a deriva estatica.

Conversdo da unidade instrumental. As medi¢Ges foram feitas com um gravimetro analégico de mola,
tipo Lacoste&Romberg (fig. 13.19), cujos valores, por ndo corresponderem directamente a valores de 89
em mGal, tém de ser convertidos através de um factor de conversao do gravimetro. A tabela dos factores
de converséo tem trés 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 conversao (4).

~ Leitura | Int.Grav. | Val.mGal | Factor | Dezena | Dez.Corr Leit. mGal
ESTACAO | HORA | AT
(1) (2 3 (4 15=(1)-(2] B)=(4*OB) | (N=(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

Tabela 13.2 — Folha de calculo da conversdo dos valores de leitura em valores de mGal.

Esta conversao dos valores de leitura é feita da seguinte forma: a) retira-se a leitura (1) o limite inferior do
intervalo de calibracdo do gravimetro correspondente (2), resultando a coluna (5) da tabela; b) multiplica-
se o resultado (5) pelo factor de converséo (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).

Correccao da maré terrestre. A progressao periddica da aceleracdo de maré segue a diferenca entre a
atraccdo gravitacional do Sol e da Lua, gerando a maré, e a aceleracdo centrifuga devido ao movimento de
rotacdo terrestre. A gravidade na Terra é afetada pela componente radial da aceleragdo de maré, que é
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positiva na direcdo externa causando um decréscimo da gravidade terrestre. Existem varios programas
que, a partir das coordenadas do ponto, da data e hora da medicdo, produzem valores para esta corregdo
através de curvas tedricas baseadas em observagdes de marés terrestres durante certo periodo de tempo ou
utilizando modelos matematicos (Longman, 1959).

A Tabela 13.3 tem as correcgOes de maré aplicadas ao circuito e calculadas a partir da aplicagdo web do
site de Megsystems Ltd. Calgary, Alberta, Canada:

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

ESTACAO 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

Tabela 13.3 — Folha de célculo com a correccdo da maré terrestre.

Correccdo da deriva instrumental. Em operagOes estaticas e em campo, 0s gravimetros de mola
apresentam uma variagdo temporal, chamada deriva instrumental. A deriva é causada pelo relaxamento da
mola e por efeitos externos ndo compensados. Esta deriva pode ser decomposta em duas partes - deriva
estatica (deformacdo da mola, grandes flutuacGes em temperatura e pressdo), que pode ser quantificada
por observagdes continuas numa Unica estacdo e a deriva dindmica resultante do transporte do instrumento
(choques, comuns em operacgdes de campo, pequenas variacies em temperatura, entre outros fatores). A
deriva dindmica é quase linear durante curtos periodos (algumas horas), embora frequentemente néo-
linearidades em levantamento que ocorrem durante um dia inteiro. A deriva observada durante estados de
repouso (longa pausa, a noite), parcialmente compensa o efeito da deriva dindmica (Torge,1989).

Deriva estatica: variacdo das leituras instrumentais ocasionadas quando o gravimetro se encontra em
repouso por mais de uma hora. A deriva estatica é determinada pela diferenga entre as leituras médias
obtidas no inicio e no final do periodo de imobilidade do instrumento (leituras corrigidas da maré do dia
21e 22 no HOTEL).

A Tabela 13.4 tem as corre¢do devido a deriva estatica de todas as leituras efetuadas ap6s o inicio do
periodo de imobilidade do gravimetro no HOTEL, em Seia.

ESTACAO | HORA AT 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 2643.35(Q
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

Tabela 13.4 — Folha de calculo com a correccao da deriva estatica.

Deriva dindmica: variacdo das leituras instrumentais ocasionadas quando o gravimetro se encontra em
movimento. A deriva dindmica é determinada pela diferenca das leituras médias obtidas no inicio e no
final do circuito gravimétrico, dividida pelo tempo durante o qual o gravimetro esteve em movimento
(tempo do levantamento subtraido de eventual tempo de paragem). Esta é distribuida por todas as estacfes
(somada algebricamente as leituras corrigidas da maré e da deriva estética), de forma proporcional ao
tempo de movimento do gravimetro, de tal forma que a leitura de partida seja igual a leitura de chegada da
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estacdo de referéncia.

A Tabela 13.5 tem as correcdo da deriva dindmica aplicadas a todas as leituras do circuito.

ESTACAO HORA AT | 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
Tempo_Movimento =23.19

Fecho Gravimétrico = -0.475
Deriva (mGal/h) = -0.0205 (Fecho/Temp_mov.)

Tabela 13.5 — Folha de calculo com a correccao da deriva dindmica.

Apds obtidas as leituras corrigidas da maré e da deriva estatica, determina-se o fecho gravimétrico
pela diferenca de leituras na estacdo de referéncia, inicial menos final. Este fecho é dividido pelo
numero de horas totais em movimento (tempo total menos tempo de paragem), obtendo-se a deriva
dindmica. A correcgdo da deriva corresponde ao produto da deriva pelo nimero de horas em
movimento, decorrido desde o inicio até a estacdo. De tal forma que a Ultima estacdo tera uma
correc¢do correspondente ao valor do fecho gravimétrico.

Adicionando esta correccdo aos valores de leitura previamente corrigidos, obtém-se as leituras
gravimeétricas corrigidas de todos os efeitos instrumentais e de maré.

13.3.4.2 Calculo dos valores de gravidade

A realizacdo de um circuito de gravimetria relativa fornece-nos as diferengas dos valores da gravidade
entre estacdes de medicdo gravimétrica, o chamado desnivel gravimétrico. O que significa que um
circuito gravimetria deve estar ligado a uma estacdo gravimétrica de referéncia, que para o caso de
aplicacBes onde é necessario obter o valor da gravidade ou as respectivas anomalias, o valor absoluto da
gravidade dessa estacdo de referéncia deve ser conhecido. Assim, 0s circuitos de gravimetria dizem-se
fechados, iniciando e terminando numa mesma estagdo, ou apoiados, iniciando e terminando em estacdes
distintas de gravidade absoluta conhecida.

Calculo do desnivel gravimétrico. O célculo inicia-se pela determinacdo dos desniveis gravimétricos
entre cada estacdo do circuito e a estacdo de referéncia, em valores de mGal. Cada desnivel é calculado
pela diferenca entre a leitura corrigida de cada estacdo e a leitura corrigida da estacdo de referéncia
(LISBOA).

ESTACAO| HORA AT Leit. mGal | Leit. Corr | Ag (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

Tabela 13.6 — Folha de calculo com a determinacao dos desniveis gravimétricos do circuito.

Calculo do valor de g. Calculados os desniveis gravimétricos entre a estacdo de referéncia e cada uma
das estacBes que compdem o circuito, determina-se de seguida o valor de gravidade absoluta de cada
estacdo através da adi¢do do valor g conhecido da estacéo de referéncia com o desnivel de cada estagao.

J. Cataldo e C. Antunes Geofisica 3/5 2012-11-15

23



GRAVIMETRIA

g_Lx (mGal)= 980,093.85

ESTACAO| HORA AT Leit. mGal | Leit. Corr | Ag (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

Tabela 13.7 — Folha de calculo com o calculo dos valores da gravidade do ci cuito.

Calculo das anomalias da gravidade. Finalmente, ap6s o céalculo do valor de g de cada estacdo, pode-se
proceder & determinacdo das anomalias de gravidade de cada estagdo. Primeiro, calcula-se o valor da
gravidade normal y de cada estagdo com a foérmula internacional da gravidade (eq. 13.21). Depois,
procede-se ao calculo das anomalias da gravidade, anomalia de gravidade pela equagdo (13.23), anomalia
ar-livre pela equag&o (13.40) e a anomalia simples de Bouguer pela equacéo (13.42).

ESTAGAO LAT LON H g (mGal) y (mGal) [Ag(mGal)|Ag_al (mGal)|Ag_B (mGal)
LISBOA| 38.69750] -9.20833| 10.20 | 980,093.850980,054.224 39.626 42.773 41.632
COIMBRA40.20778| -8.42639| 457.50 | 980,012.902980,188.228 -175.326| -34.142 -85.336
ESTRELA40.32167| -7.61306| 1992.30 | 979,691.202980,198.388 -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 | 980,064.771980,147.217 -82.446 0.074 -29.848
LISBOA| 38.69750] -9.20833| 10.20 | 980,093.850980,054.224 39.626 42,773 41.632

Tabela 13.8 — Folha de calculo com o calculo dos valores das anomalias da gravidade.
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13.4 ANEXO |7 Parametros do sistema GRS80 (Moritz, 1984)

Defining Constants (exact)

a = 6378 137 m
GM= 3986 005 x 10° m* s72

J, = 108 263 x 107%
®=7292115x 107" rad 57!

Derived Geometric Constants

b = 6356 752.3141 m
E = 521 854.0097 m
¢ = 6399 593.6259 m

e’ 0.006 694 380 022 90
2 = 0.006 739 496 775 48

e =

f = 0.003 352 810 681 18
f~'= 298.257 222 101

Q = 10 001 965.7293 m
R, = 6371 008.7714 m
R, = (2a+b)/3

R, = 6371 007.1810 m

Ry = 6 371 000.7900 m

Derived Physical Constants

Uy= 6263 686.0850% 10 m” s~
1; = —0.000 002 370 912 22

Js = 0.000 000 006 083 47

Jg = —0.000 000 000 014 27

m = 0.003 449 786 003 08

ve = 9.780 326 7715 ms >

o = 9.832 186 3685 ms™
/= 0.005 302 440 112

k = 0.001 931 851 353

Semimajor axis
geocentric
gravitational constant
dynamic form factor
angular velocity

semiminor axis

linear excentricity
polar radius of
curvature

first excentricity (&)
secondexcentricity (&)
flattening

reciprocal flattening
meridian quadrant
mean radius

radius of sphere of
same surface
radius of sphere of
same volume

normal potential
at ellipsoid

spherical-harmonic
coeflicients

m = y* a® b/GM
normal gravity at
equator

normal gravity at pole
_ g8
F= £

(bg -ag,)

fie =52
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13.5 RESOLUCAO DOS PROBLEMAS PROPOSTOS

Exercicio 13.1: Sabendo que a massa da Terra é 5.9722 x 10%* kg e usando a formula 13.1 com uma
distancia entre os centros de massa dos corpos de 20000+6400 km, o valor da forca é:
VB PTT XTTOQULQ

”n LI 4 !I\Q . "
O ¢dx pm UvA UL cotnmn & 0 Ww

Exercicio 13.2: Considerando a Terra como um ponto material, a expressdo para calculo da pontecial
é:

., 00

W —

i

O valor de GM é 3986005x10® m’s? 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? s O valor dado por Bursa et al. (2007) para o potencial do gedide é
WO = 62636856 m® s. A diferenca entre o valor calculado por nés e o valor dado por Bursa é devido
a ndo termos considerado o movimneto de rotacdo da Terra. Considerando este movimento, o
potencial centrifugo tem o valor de 108159 m2 s-2 (usando a expressdao 13.10) que somado a
contribuigdo do potencial gravitacional resulta no potencial gravitico:

W = 62494816 m? s + 108159 m? s = 62602975 m? s-2

Bem mais proximo do valor de Bursa et al. (2007). O valor calculado € menor porque consideramos
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.

Exercicio 13.3: Usando a expressdo da formula internacional da gravidade, obtemos o valor:
[ WX YTHOXGX PUTBITIC TTU XUB@T wpP P T & "'Ow a
[ w1 1RLOTY O &

Exercicio 13.4: Usando o valor da gravidade normal do exercicio anterior, o valor da anomalia da
gravidade (assumindo h=0) é calculada como:

3’Q QI YT @geUo w P T T8LOTP X @ Wi Ow &

Exercicio 13.5 — Usando o valor da anomalia da gravidade calculado no exercicio anterior e assumindo a
altitude de 60 m da estacéo, temos que a anomalia ar-livre é (eq. 3.40):

3Qgg QT MNP YT @BEUO WY TTRUVOMP T TP @ T W TG Ob &
A anomalia de Bouguer ¢ calculada usando a expressdo 3.42:
3'Q Q7 T Ty T p P

3Q MV MO QYN @BIUO WY TTRUOTP TP WO P T WB wd "Om d
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